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Résumé

La marge provencale, localisée au Nord-Ouest de la Méditerranée, constitue avec la marge du Golfe du
Lion et la marge ligure, la bordure septentrionale du bassin Liguro-Provencgal. L’objectif principal de ce
travail est la reconstitution de I’histoire géodynamique, structurale et géomorphologique de la marge
depuis le Tertiaire. Sa structure est principalement le résultat des phases tectoniques anté-miocénes. Sur la
marge provengcale la transition entre le plateau continental et le bassin est étroite et caractérisée par des
pentes abruptes affectées par des phénomenes d’instabilité gravitaire dans I'axe du canyon sous-marin de
Cassidaigne. A terre, la marge provencale est caractérisée par une compression pyrénéenne, des fossés
oligocénes, et une sédimentation mésozoique a cénozoique essentiellement carbonatée propice a
Iinfiltration des eaux en profondeur. L’origine des cours d’eau de la région est essentiellement karstique, et
les sources cotieres de Port-Miou et Bestouan constituent des réseaux karstiques noyés développés sur
plusieurs kilometres dans le calcaire urgonien, au droit du canyon de Cassidaigne.

Les travaux antérieurs suggerent (1) que 'absence de réseau fluviatile de surface en amont et la forme de
reculée karstique de la téte du canyon de Cassidaigne sont le résultat d’une connexion karstique entre les
sources cotieres et le canyon, (2) que la marge provencale n’ait pas été affectée par ’érosion messinienne
et la transgression pliocene, (3) que certains dépots transgressifs marins miocenes sont situés a des
altitudes anormalement élevées par rapport a leurs niveaux de dépo6t théorique. Ces faits témoignent d’une
évolution géodynamique récente, mais encore peu documentée dans la région.

Cette these applique une approche intégrative géologique, géomorphologique et hydrogéologique afin de
caractériser I’évolution et le fonctionnement du karst cotier et des canyons sous-marins. Les méthodes
utilisées sont principalement: (1) 'acquisition et linterprétation géologique des données de sismique
marine (2740 km) et de 74 carottages, (2) l'analyse tectonique et/ou ecustatique de marqueuts
géomorphologiques de paléo-niveaux de base, (3) le suivi hydrogéologique et I'imagerie électrique des
aquiferes karstiques cotiers de Cassis, (4) la modélisation géologique 3D de surfaces terre-mer dans le
géomodeleur gOcad, et (5) la restauration de I'évolution de la paléotopographie depuis le Tortonien.

Les résultats de I'interprétation sismique sont (1) une carte détaillée de la surface d’érosion messinienne du
plateau continental mettant en évidence la présence d’un canyon messinien de direction E-W, baptisé
« canyon de Bandol », (2) une carte géologique inédite du plateau continental et des coupes géologiques
terre-mer qui s’étendent de Pextrémité ouest de la Nerthe au Cap Sicié.

L’évolution sédimentaire du canyon de Cassidaigne durant la période messino-pliocene est génétiquement
liée a celle du canyon de Bandol. Deux modeles stratigraphiques ont été proposés pour expliquer I’histoire
du remplissage sédimentaire de ces deux canyons.

L’altitude et la bathymétrie des transgressions marines miocenes reconnues a terre et en mer ont permis de
définir une carte de déformation de la topographie de la marge a grande longueur d’onde depuis le
Burdigalien. Les restaurations en 3D mettent en évidence la bascule de la marge et le rajeunissement des
reliefs pyrénéo-provencaux a terre du NE vers le SW.

Un schéma d’évolution du réseau hydrogéologique de la marge, cohérent avec le modele restauré est
présenté. Un karst profond, connecté a un réseau inférieur de la grotte de Port-Miou, émerge pendant le
Messinien dans la partie amont du canyon de Cassidaigne. Il est confiné par des structures géologiques
défavorables a la karstification situées juste au sud. Des cours d’eau mineurs, provenant du Massif des
Calanques ou du secteur vallonné du bassin de Riou fagonnent la partie ouest de la téte du canyon de
Cassidaigne. Le canyon de Bandol, de direction ouest-est, est principalement incisé pat les cours de la
Reppe-Destel, du Gapeau.

Mots clés : Canyon sous-marin, Karst cotier, Sismostratigraphie, Géomorphologie sismique, lien terre-
mer, Géodynamique, Modélisation, Messinien, Marge provencale.
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Abstract

The Provence Margin is situated in the north-western Mediterranean and constitutes the northern edge of
the Liguro-Provencal Basin with the margins of the Gulf of Lion and Ligurian sea. The main objectif of
this thesis is the reconstruction of the geodynamic, structural and geomorphologic history of the margin
since the Tertiary. This margin is mainly structured by ante-miocene tectonic events. On the Provence
Margin, transition between the continental plate and the basin is narrow and characterized by abrupt
slopes and associated gravitary instability within the axis of the Cassidaigne canyon. The Provence Margin
is characterized by Pyrenean compression and Oligocene extension. The Mesozoic-Cenozoic sedimentary
pile is dominated by carbonate rocks favorable to water circulation. The origin of the river system in the
region is essentially karstic, and the coastal springs of Port-Miou and Bestouan correspond to drowned
karstic network that develop along tens of kilometers within the Urgonian limestone, updip of the
Cassidaigne Canyon.

Previous work suggest (1) that the lack of updip river system and the karst pocket valley shape of the
canyon head are the result of an active karstic connexion between the coastal springs and the canyon, (2)
that the Provence Margin is not affected by the Messinian erosion and Pliocene transgression, and (3) that
Miocene marine transgressions are preserved at higher altitudes than their theoretical level. These facts
witness a recent tectonic deformation that is not well understood. This work is based on the integration of
geology, geomorphology and hydrogeology with the aim to understand evolution and functioning of
coastal karsts and submarine canyons. The main methods are: (1) acquisition and geological interpretation
of marine seismic data (2740 km) and 74 shallow coring, (2) the analysis of benchmark levels in terms of
tectonics and/or eustasy, (3) hydrogeological survey and electric resistivity imagery of Cassis coastal karst
aquifer, (4) 3D geological modeling of land-sea surfaces in the gOcad software, and (5) restoration of the
paleotopography since the Tortonian.

Results of the seismic interpretation are: (1) a detailed map of the Messinian erosional surface showing an
E-W messinian canyon, called “Bandol Canyon”, (2) a new geological map and land-sea geological cross
sections of the continental shelf that extends from the western Nerthe massif to the Sicié Cape.

Sedimentary evolution of the Cassidaigne canyon during the Messinian-Pliocene is genetically linked with
the Bandol canyon sedimentation. Two stratigraphic models are proposed to explain the history of their
sedimentary filling.

Altitude and paleo-bathymetry of marine Miocene transgressions recognized onland and offshore allows
the definition of a topographic deformation map at regional scale since the Burdigalian. These 3D
topography restorations evidence the tilting of the margin and rejuvenation of reliefs from NE to SW.

The evolution of the hydrologic network of the margin, that is coherent with the tectonic restoration, is
presented. A deep karst, connected to the lowest network of the Port-Miou cave, emerged during the
Messinian in the proximal part of the Cassidaigne canyon. It is confined by southern geologic structures
not favorable to karstification. Minor streams, sourced from the Calanque Massif and from the Riou
basin, carve the western side of the Cassidaigne canyon. The Bandol canyon, oriented west-east, is mainly
incised by the Reppe-Destel and Gapeau rivers.

Key-words: Submarine canyon, Coastal karst, Sismostratigraphy, Seismic Geomorphology, offshore-
onshore link, Geodynamics, Modelisation, Messinian, Provence Margin.
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Chapitre 1 : Introduction

1.1 Contexte géologique et géomorphologique

La marge provencale, localisée au Nord-Ouest de la Méditerranée, constitue avec la marge du
Golfe du Lion et la marge ligure, la bordure septentrionale du bassin Liguro-Provencgal (Oudet e7
al., 2010a). Le bassin est limité au nord par les Alpes et le Massif Central, a I'est par le bassin
Tyrrhénien, a 'ouest par le fossé de Valence et enfin au sud par le bassin Algérien. La structure
du bassin Liguro-Provencal est fortement contrélée par un diapirisme intense lié a la présence
d’une épaisse série évaporitique d’age Messinien (Lofi ¢f a/, 2011). La structure de ses marges est
quant a elle essentiellement le résultat de phases tectoniques anté-miocenes (Bache ez 4/, 2009).
La transition entre le plateau continental et le bassin est caractérisée par des pentes abruptes
affectées par des phénomenes d’instabilité gravitaire (courants de turbidité, glissements en masse,
érosion régressive) dans I’axe des canyons sous-marins (Fig. 1-1 ; Berné et Loubrieu, 1999).

Substratum

es Bache (2008)

5
D'apr
b— Eroded domain

Modifié d'aprés Ifremer (©)2006

Figure 1- 1: a) Carte de la Méditerranée occidentale montrant la localisation de la marge provengale limitée par les
marges Ligure et du Golfe du Lion, la morphologie des plateaux continentaux et des pentes incisées par des canyons
sous-marins, et des bassins (d’apres compilation de données de Ifremer, 2006). Les principales structures tectoniques
sont tirées de Jolivet er al, 2006. b) profil sismique interprété (localisé par le trait rouge sur la Fig.1-1-a) illustrant
Parchitecture stratigraphique de la marge du Golfe du Lion et la surface d’érosion messinienne, d’origine subaérienne
(bleu foncé) ou marine (bleu clair ; d’aprés Bache 2008). MU : Mobile Unit ; Dm : Detritic material ; LU : Lower Unit.
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LLa marge provencale est caractérisée par un plateau continental étroit et profondément incisé par
le canyon sous-marin de Cassidaigne, contrairement a la marge du Golfe du Lion, dont le plateau
continental est tres large, et les canyons sous-marins localisés a la fois sur ses pentes et sur son
plateau (Fig. 1-1).

A terre, la marge provencale est caractérisée par des chevauchements est-ouest a vergence nord
réputés pyrénéens (Champion e al, 2000), des fossés oligocenes de direction NE-SW, et une
sédimentation mésozoique a cénozoique essentiellement carbonatée et propice a I'infiltration des
eaux en profondeur. L’origine des cours d’eau de la région est d’ailleurs essentiellement karstique,
et les sources coticres de Port-Miou et Bestouan constituent des réseaux karstiques noyés
développés sur plusieurs kilomeétres dans les calcaires urgoniens des Calanques de Cassis, au droit
du canyon de Cassidaigne (Fig. 1-2).
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Figure 1- 2: Carte géologique simplifi¢e de la Basse-Provence et localisation de la bordure du plateau continental
(pontillés noirs). La marge provengale est caractérisée par des massifs d’orientation est-ouest réputés pyrénéens, des
fossés oligocénes de direction NE-SW, et une sédimentation mésozoique a cénozoique a dominante carbonatée. Les
principaux cours d’eau actuels, de taille relativement modeste, sont surlignés en rouge et la position des sources
karstiques de Port-Miou et Bestouan est indiquée par une fleche rouge. D’ouest en est ce sont : ’Arc, PHuveaune, les
sources karstiques de Port-Miou et Bestouan, le Grand Vallat, la Reppe et le Gapeau. En mer, la pente continentale est
colorée en bleu clair.

Basés sur les données des premicres prospections d’hydrocarbure dans les années 50 et des
¢tudes académiques, de nombreux travaux ont été effectués sur les marges nord du bassin
Liguro-Provencal afin d’étudier I’évolution et la formation des marges passives en contexte
d’arriere-arc (Jolivet es al, 2000). La plupart des travaux concernant la tectonique, les séries
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sédimentaires et les canyons ont été effectués séparément a terre (Clauzon, 1982 ; Besson, 2005 ;
Nury et Thomasin 1994 ; Monleau ez af, 1988), ou en mer (Leenhardt, 1969 ; Ducrot 1967, 1971 ;
Froget 1966, 1967, 1972, 1974 ; Angelier ez al., 1977 ; Gorini ef al, 2005 ; Lofi et al, 2003, 2011 ;
Bache e al., 2009, 2010 ; Rabineau ez 4/, 2005). Quelques rares études a I’échelle de la marge ont
considéré les liens géométriques entre les affleurements a terre et les données de sub-surface en
mer (Oudet ¢z al, 2010 a,b) et les liens géomorphologiques entre le relief a terre et la bathymétrie
du plateau continental (Collina-Girard, 1999 ; Audra ez a/, 2004).

1.2 Objectifs

1.2.1 Problématique scientifique

Durant la crise de salinité messinienne, en réponse a l'abaissement drastique du plan d’eau
méditerranéen sur pres de 2000 m, les cours d’eau ont profondément incisé leur lit afin de
retrouver I’équilibre avec leur nouveau niveau de base, et ont formé les canyons messiniens
(Clauzon, 1973). Lors de la remise en eau pliocene a 5,32 Ma, ces canyons, se retrouvent
submergés et forment des rias. Les cours d’eau, refoulés par la transgression, entament une
reconquéte de leur domaine en colmatant les rias par la progradation des Gilbert delta (Clauzon,
1982). Dans les massifs calcaires méditerranéens, la spéléogénese est fortement influencée par ces
oscillations eustatiques hors normes, résultant en un approfondissement du karst au Messinien.
Les remontées successives du niveau de base pendant le Pliocene exercent un forcage per ascensum
sur le drainage des réseaux karstiques (Mocochain ef al, 2006a,b). Cette spéléogénese prend la
forme dans certains cas de conduits vauclusiens (Audra ez 2/, 2004) qui débouchent au contact du
niveau de base rehaussé. La source de Port-Miou illustre cet exemple puisqu’elle est I'exutoire
d’un vaste réseau karstique sub-horizontal développé juste sous le niveau marin actuel sur une
distance de 2000 m, jusqu’a un puits vertical exploré aujourd’hui jusqua la cote -223 m
(Meniscus, 2012). Le canyon de la Cassidaigne est 'un des plus profonds de la Méditerranée nord
occidentale et il n’est connecté a aucun systeme fluviatile sur le continent mais se situe au droit
des rivieres souterraines de Port Miou et du Bestouan, soumises a une intrusion saline en
profondeur. I’absence de réseau fluviatile de surface en amont et la forme supposée de reculée
karstique de la téte du canyon de Cassidaigne suggerent une connexion entre les sources
karstiques et le canyon (Audra e a/, 2004). En revanche, la marge provencale ne montre pas
d’incision messinienne au large de ses fleuves cotiers (Fig. 1-2), ni de témoins de la transgression
pliocene dans ses vallées. Au contraire, certains dépots transgressifs marins miocenes sont situés
a des altitudes anormalement élevées par rapport a leurs niveaux de dépot théorique (cf. carte
géologique). Ces faits témoignent d’une évolution géodynamique récente, mais encore peu
reconnue dans la région (Andreani e/ al,, 2010).

Les questions principales concernent (1) Iinfluence respective de la crise messinienne sur le
développement du réseau karstique cotier et du canyon de Cassidaigne, et (2) Iéventualité de
connexions entre le canyon et le réseau karstique cotier : connexion hydraulique, niveau de base
par exemple. La question de l'interaction hydrodynamique entre le canyon et le karst cotier est

donc également posée.
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Iétablissement d’'un modele géologique et géodynamique de 'ensemble de la marge provencale,
incluant a la fois la Provence émergée et son plateau continental sous-marin, qui soit cohérent
avec 'ensemble des données géologiques et géophysiques collectées a terre et en mer, est un pré-
requis indispensable pour apporter des éléments de réponse a ces deux questions. I.’établissement
de ces modeles terre-mer pourra également contribuer a une meilleure connaissance du karst
cotier dans le cadre de la gestion des ressources en eau de la région.

1.2.2  Objectifs scientifiques

Les rares études de géologie marine menées sur la marge (Leenhardt ez 2/, 1969 ; Ducros, 1972 ;
Froget, 1974,) n’ont pas conduit a la réalisation d’une carte géologique du plateau continental ni
a la reconstitution d’un cadre géodynamique et structural commun entre la terre et la mer. La
question des liens génétiques et des connexions hydrauliques entre le réseau hydrographique a
terre (surface et souterrain) et les canyons sous-marins n’a également pu étre approfondie par
manque de données et de cadre géologique bien contraint en mer. Ce travail de these se propose
donc d’appliquer une approche intégrative hydrogéologique, géologique et géodynamique a cette
problématique scientifique en réalisant les objectifs scientifiques suivants :

1) la cartographie géologique du plateau continental provengal en intégrant les données
de surface (carte géologique, coupes, affleurements) et de subsurface (sismique, carottes,
dragages)

2) la modélisation de la morphologie de la marge et du fonctionnement du canyon de
Cassidaigne durant le cycle messino-pliocéne

3) la réalisation d’un mod¢le restauré de 1’évolution géodynamique terre-mer a I’échelle
de la marge intégrant les structures géomorphologiques et les indices sédimentaires de
Pévolution du niveau de base

4) la caractérisation hydrogéologique, géologique et géophysique de Plaquifere et de
Pintrusion saline du karst c6tier de Port-Miou

5) la modélisation de I’évolution du réseau hydrographique de surface et souterrain a
Péchelle des sources de Port-Miou et Bestouan et du canyon de Cassidaigne.

1.3 Méthodes et données

Loriginalit¢é de cette ¢étude est la réalisation dun modele d’évolution géologique,
géomorphologique et hydrologique a travers lintégration d’'un ensemble de données tres
hétérogenes par leur nature (données hydrogéologiques, géomorphologiques, stratigraphiques et
structurales de terrain, données géophysiques a terre et en mer et carottages/dragages en mer), la
résolution de leurs outils d’analyse (de 0.05 mm pour Iétude des lames minces en microscopie
optique a pluri-décamétrique pour I'imagerie sismique marine industrielle), et ’échelle des objets
étudiés (échelle de la lame mince a échelle de la marge). La méthodologie développée est résumée
dans la Fig. 1-3. Elle comprend les 4 étapes suivantes : 1) la caractérisation hydrogéologique des
aquiferes karstiques cotiers de Cassis, 2) I'interprétation géologique des données de sismique
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marine, 3) la reconnaissance et linterprétation géodynamique et/ou eustatique de marqueurs
géomorphologiques de paléo-niveaux de base et 4) la modélisation géologique 3D terre-mer et la

restauration de 'évolution de la paléotopographie de la marge provengale depuis le Tortonien.

Fonctionnement du karst cotier Géomorphologie et
de Cassis sismostratigraphie de la Marge

odélisation 3D: restauration de
paléo-topographies

i S

(efc]e]

o

Figure 1- 3 : La méthodologie utilisée consiste en P'intégration de données hydrogéologiques et géomorphologiques a
terre, et de données sismiques en mer afin de construire un modéle d’évolution géologique terre-mer.

1.3.1 Caractérisation hydrogéologique des aquiféres karstiques cotiers

L’acquisition des données d’hydrogéologie a nécessité la mise en place d’'un matériel de mesure
hydrologique adapté aux conditions particulieres des sources sous marines saumatres de Port-
Miou et Bestouan. L’interprétation des données s’est focalisée sur I'acquisition continue de
données de température, pression et conductivité sur une année hydrologique compléte.
Paralléelement, nous avons mené une campagne de mesure de salinité et température des eaux de
surface le long des cotes entre Marseille et St Cyr/Mer afin de détecter et localiser d’autres
sources sous-marines au voisinage de Port-Miou et Bestouan. Des profils de tomographie
électrique ont été réalisés entre la cote et 'aquifere karstique de Port-Miou afin d’imager la
géométrie de I'aquifere (drains karstiques et fractures, poches d’argiles) et I'invasion du biseau
salé.
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1.3.2 Interprétation géologique des données de sismique marine

L’acquisition des données de sismique offshore et des carottages s’est faite au cours de plusieurs
campagnes marines, dont deux auxquelles j’ai participé au cours la these, les missions CASSEIS
(2009 ; sismique et carottes) et CASSEIS II (2011 ; sismique), localisées de part et d’autre du
canyon de Cassidaigne. Les données inédites de la campagne de sismique MARSOLIG (2008)
sont également intégrées dans la these. En 2007 et 2009 deux campagnes ont complété
I'acquisition des données de sismique autour du canyon de Cassidaigne (campagnes MAST59-13).
L’interprétation stratigraphique et structurale de toute cette base de données sismique est intégrée
aux anciennes données du plateau continental marseillais au Golfe du Lion.

1.3.3 Reconnaissance et interprétation des marqueurs géomorphologiques de
paleo-niveaux de base

Les niveaux reperes sont des marqueurs géomorphologiques qui restituent une ancienne position
du niveau de base, telle qu'une surface d’aplanissement, un remplissage sédimentaire marin (si le
niveau de base est la mer), ou continental (si le niveau de base est un cours d’eau). La position
spatiale et ’age respectif de chaque niveau repere, lorsqu’ils peuvent étre datés, permet de retracer
les oscillations du niveau de base au cours du temps. Cette évolution du niveau de base,
comparée aux courbes eustatiques permet de restituer I’évolution géodynamique de la région
étudiée en quantifiant les mouvements verticaux (uplifts ou subsidence).

1.3.4 Modélisation géologique 3D terre-mer et restauration de 1’évolution
paléotopographique de la marge provengale depuis le Tortonien

La modélisation 3D de surfaces représentant des marqueurs géomorphologiques de paléo-niveau
de base présents a terre et en mer a été réalisée avec le géomodeleur gOcad, utilisant la méthode
d’interpolation appelée DSI (Discrete Smooth Interpolation ; Mallet, 2002). A terre, les données sont
extraites du MNT au pas de 50 m de PIGN. En mer, les surfaces sont extraites de I'interprétation
sismique. I’intérét de cette démarche est d’obtenir une visualisation optimale des topographies
messinienne et actuelle, de comparer les variations de niveaux marins a la distribution spatiale des
niveaux reperes qui leur sont attribués, et de faire des restaurations de paléotopographie.

1.4 Plan du mémoire

Ce mémoire est divisé en sept chapitres. Apres avoir présenté le contexte de Iétude et les
méthodes en introduction, le Chapitre 2 présente un état de l'art général sur les karsts et les
canyons sous-marins, du point de vue hydrogéologique, géomorphologique et sédimentaire.



Chapitre 1 : Introduction

Le contexte géologique, géomorphologique et géodynamique de la marge provengale de la terre a
la mer est développé dans le Chapitre 3.

Le Chapitre 4 présente le contexte hydrogéologique ainsi que 'acquisition des données et les
résultats sur I’hydrogéologie des sources karstiques cotieres de Port-Miou et Bestouan. Les
résultats sont présentés sous la forme d’une série d’articles publiés dans des revues scientifiques
ou des actes de congtes.

Le Chapitre 5 concerne Iétude géologique du plateau continental provencal. Il est divisé en
quatre parties. La premiere partie présente la description de la méthode de travail et la base de
données. I.a deuxieme partie présente les résultats des campagnes de sismique et de carottages
sous la forme d’un article en préparation qui sera soumis a la revue Marine Geology. La
troisieme partie présente la base de données acquise dans le cadre de la thése (carottes et profils
sismiques) qui n’est pas incluse dans Darticle. La dernicre partie est consacrée a la description
tectono-sédimentaire de la marge provencale a travers la présentation de coupes géologiques
terre-mer.

Le Chapitre 6 est un chapitre intégratif. Il présente une modélisation de I’évolution géodynamique
et des cycles eustatiques de la marge provencale au Cénozoique a terre (a partir des niveaux
reperes géomorphologiques et stratigraphiques décrits dans le chapitre 3) et en mer (a partir des
transgressions marines et des incisions de canyons décrits dans le chapitre 5). I objectif principal
est de reconstituer I’évolution chronologique de la paléotopographie terre-mer et du niveau marin

eustatique.

Le Chapitre 7 présente la modélisation de ’évolution du réseau hydrographique de surface et
souterrain a I’échelle des sources de Port-Miou et Bestouan et du canyon de Cassidaigne.

Les conclusions générales et perspectives constituent la partie finale du mémoire.
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Avant-propos :

Cette partie présente un état de l'art des connaissances sur les aquiféres karstiques et sur
I’évolution des réseaux karstiques en relation avec les variations du niveau de base. Cet état des
lieux bibliographique sert de pré-requis a 'analyse du karst cotier méditerranéen des massifs
provencaux, soumis a de I'intrusion saline et témoin des variations eustatiques de grande ampleur
du Mio-pliocene et du Quaternaire.

2.1 Caractéristiques des aquiféres karstiques

2.1.1 Structure et fonctionnement hydrologique de ’aquifére karstique

Les aquiferes karstiques résultent d’un processus particulier d’évolution des massifs calcaires: la
karstification. Ce processus, commandé par la dissolution des roches carbonatées au contact de
I'eau chargée en acide carbonique (H,CO;), a pour effet de transformer une formation carbonatée
fracturée en un aquifere karstique (Drogue, 1974 ; Kiraly, 1975 ; Mangin, 1975 ; Marsaud, 1997 ;
Dortfliger e al, 1999). La réaction chimique globale de dissolution/précipitation des carbonates

est la suivante :
CaCO, + CO, + HO < Ca®" + 2HCOy

Les roches carbonatées ont un grand potentiel de dissolution, ce qui facilite 'infiltration de 'eau.
Les réseaux de chenaux qui résultent de ce processus constituent des milieux trés ouverts
propices aux écoulements souterrains. Le drainage (Drogue, 1974 ; Mangin, 1975) est assuré par
un réseau de conduits a forte porosité et perméabilité, permettant un stockage important de I'eau
et son écoulement rapide vers un exutoire. Ce dernier est déterminé par le niveau de base de
Paquifére (cours d’eau principal, niveau marin), ou par un écran moins perméable (karst barré a
I'exutoire ou développé sur un substratum imperméable). La dissolution karstique est un
processus dynamique en évolution permanente qui dépend de plusieurs parameétres, par exemple
la composition minéralogique et les propriétés réservoirs (porosité, perméabilité) des roches
calcaires, la morphologie de la topographie aérienne, la température, l'altitude ou le temps de
contact eau-roche. Il résulte de la multiplicité de ces paramctres et de leurs interactions une
grande variabilité des caractéristiques des karsts (architecture, dimensions, ...).

Le processus de karstification a donc pour conséquence I’établissement d’un paysage particulier,
les formes de surfaces, dénommées exokarst (lapiaz, dolines, reculée, canyons...) étant
distinguées des formes souterraines ou endokarst (grottes, rivicres souterraines, aquiferes
karstiques ; Fig. 2-1 ; Mangin, 1975).
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Figure 2- 1: Représentation schématique du paysage et de ’aquifére karstique Agence de ’eau RMC d’aprés Mangin
(1975).
La grande spécificité des paysages karstiques est I'absence ou la rareté des écoulements de
surface. Les cours d’eau, issus de terrains non karstiques en amont s’infiltrent rapidement au
niveau de pertes, puis transitent en profondeur par des rivieres souterraines atteignant ainsi la
nappe avant de réapparaitre a I'air libre sous forme de sources ou de sources sous-marines en
milieu marin. C’est le cas a Cassis ou des rivieres souterraines longues de plusieurs kilomeétres ont
leurs exutoires aux sources sous-marines de Port-Miou et Bestouan (Potié, 1974 ; Cavalera, 2007).

Le fonctionnement hydrogéologique permet de différencier trois parties de l'aquifére karstique
(Fig. 2-2 ; Perrette, 1999) :

» [’épikarst représente la partie superficielle. Epaisse de quelques metres a quelques
dizaines de meétres, elle collecte les eaux d’infiltration ou de ruissellement et les stocke
temporairement dans une nappe perchée discontinue. Ces eaux sont ensuite drainées vers
le bas par des vides plus larges.

* La zone d’infiltration correspond a la partie non-saturée de 'aquifere karstique dans
laquelle les écoulements se produisent par des drains hétérogenes (conduits kilométriques

a fissures micrométriques) connectés au réseau des conduits karstiques de la zone noyée.

* La zone noyée, développée entre la base de 'aquifére et la limite de la zone non-saturée,
s’organise autour d’un axe de drainage pouvant correspondre a des conduits karstiques de
grande taille, en connexion hydraulique entre les conduits du réseau de drainage de la
zone d’infiltration et 'émergence ou 'exutoire au contact du niveau de base.
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Figure 2- 2 : Organisation d’un drainage karstique depuis la zone épikarstique sous la surface jusqu’a ’émergence, au
contact du niveau de base (d’aprés Perrette, 1999, modifié).

La vitesse d’écoulement au sein des conduits karstique est tres variable, quelques millimétres par
heure a plusieurs centaines de metres par heures, elle est dépendante de la taille et de la
connectivité des conduits. Les variations de charge hydrauliques rapides sont I'une des principales
caractéristiques hydrogéologiques des aquiferes karstiques. Afin de caractériser le fonctionnement
hydrogéologique particulier de ces aquiféres, différentes conceptualisations du karst ont été
proposées depuis les premiers travaux de Martel (1910, 1927).

* Le premier schéma, issu des premicres explorations spéléologique et initié par Martel
(1910, 1927) considere aquifére karstique comme une distribution de conduits reliant des
pertes a une résurgence, réfutant la notion de nappe dans les massifs karstiques car ne
tenant pas compte des zones non accessibles aux spéléologues. Ce schéma tres simpliste
est aujourd’hui abandonné par les hydrogéologues.

* Pour les tenants du deuxieme concept, I'aquifére karstique est un ensemble régulier de
fractures agrandies par la karstification drainant des eaux stockées dans une matrice
assimilable a un milieu poreux (Drogue, 1974 ; Kiraly, 1975 ; Teutsh & Sauter, 1991). Ce
modéle consideére deux milieux en continuité hydraulique assurant des fonctions
différentes : transmissivité dans les conduits et stockage dans la matrice fissurée (Fig. 2-3).

* e troisitme concept représente une structure organisée a I’échelle d’un massif
correspondant au systéeme karstique sensu stricto (Mangin, 1975, 1982). Les écoulements
souterrains sont hiérarchisés de manicre analogue a celle des réseaux hydrographiques de
surface. Les réserves sont contenues dans des vides de grande taille situés de part et
d’autre du drain, qui lui, structure les écoulements souterrains jusqu’a 'exutoire.



Chapitre 2 : Etat de I’ Art sur les Karsts et les Canyons Sous-marins

Superficial zone

11
rl |
2l Sub-system
i 11
S e T At A1 4
[ENEEIEEENEN EEEINEEEEN NN I REEENE NI K
(EINENINENEEN EENINNENINEN . INEEENINEEE Iﬁ é" Drainage network
sl i ﬁ system
Fom vt ~ A v ¥ e
—_1 — = ¥ é H
Lot a1~ [ 411 M1 4
= L = | 1 =] é 1 LH LA
AL s
141 o
AL 1LY .
ol F/ 1: water head during flood
"’f 2: water head during low stage
x"
|

Figure 2- 3 : Schématisation d’un systéme karstique fracturé (Drogue, 1971).

Les deux derniers concepts ne sont pas incompatibles et en fonction du degré d’évolution atteint
par les systéemes karstiques et de caractéres régionaux propres a chaque systeme, il existe une
multitude d’aquiferes intermédiaires a partir de 'aquifére carbonaté originellement fissuré jusqu’a

I'aquifere karstique évolué et hiérarchisé.
Plusieurs criteres déterminent la spécificité des aquiféres karstiques, parmi eux :

- de tres forts contrastes de perméabilité au sein du réservoir,

- la possibilité de vitesses d’écoulement souterrain tres élevées,

- ’hétérogénéité spatiale et temporelle des charges hydrauliques dans le milieu,

- I'hétérogénéité des roches encaissantes (distribution des fractures et des conduits,
propriétés pétrophysiques de la matrice carbonatée),

- la non application de la loi de Darcy,

- les grandes variabilités du régime des sources en période de crues et de basses eaux.

I’hétérogénéité des propriétés pétrophysiques des roches carbonatées est I'une des causes de la
variabilité spatiale et temporelle des charges hydrauliques des aquiféres karstiques.

Le taux de résidence de I'eau qui y séjourne est beaucoup plus court quen aquifere poreux, du
fait des perméabilités en grand de Paquifére karstique. Il est généralement inférieur a un cycle
hydrologique, et une part de 'eau peut circuler a travers I'aquifere en seulement quelques jours a
quelques semaines (Bakalowicz, 1999). Toutefois une part de I'eau, contenue dans les vides moins

bien connectés, peut résider plusieurs mois ou années.

En France, la répartition des roches carbonatées permet de considérer que le karst représente
environ 30% a 40% de la superficie du territoire (Nicod, 1995), ce qui en fait des réserves
exploitables a fort potentiel. Les drains profonds sont des cibles de choix pour les forages
lorsqu’ils peuvent étre localisés, et les débits exploitables peuvent atteindre des valeurs tres
importantes (1,3m’/s a la source du Lez, Montpellier ; Cadilhac ez a/, 2010).
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Iévolution tectonique et géomorphologique des paysages francais a induit une grande diversité
de karsts (Fig.2-4 ; Nicod, 1995) :

* Les Causses présentent des morphologies karstiques typiques avec de hauts plateaux
calcaires et dolomitiques, des grands réseaux et des riviéres souterraines résultants d’une
longue évolution polyphasée du karst.

" Les karsts des bassins sédimentaires (Bassin parisien, Bassin Aquitain) sont caractérisés
par linfiltration de cours d’eau provenant d’affleurements marneux (Meuse, Moselle), et
sont fréquemment développés sous couverture (Périgord, Charente), ou dans la craie
(Bassin parisien).

" Les karsts de montagne sont généralement localisés dans des massifs isolés au sein des
Alpes et des Pyrénées en relation avec une activité tectonique récente (Chartreuse,
Vercors...). Le relief important associé a 'abondance des eaux de pluie et de fonte des
neiges, enrichies en CO2 provenant de ’humus des sols et des tourbiéres, résultent dans
la formation des karsts les plus profonds avec des réseaux extrémement développés.

" Les karsts périméditerranéens ont enregistré une évolution polyphasée depuis ’émersion
au Crétacé qui a entrainé la formation des ocres et de la bauxite (Philip e/ a/, 1989). Le
territoire Provencal par exemple, est dominé par les séries Mésozoiques carbonatées
fracturées et plissées qui ont évolué en un paysage karstique caractérisé par des vallées
seches, des surfaces d’aplanissement karstifiées (lapiaz, poljes, avens), un réseau
hydrographique superficiel peu dense, mais des rivieres souterraines (Port-Miou et
Bestouan) parmi les plus longues d’Europe. Le pourtour méditerranéen frangais montre
également une concentration importante de réseaux noyés profonds tel que Port-Miou ou
la Fontaine de Vaucluse, dont la spéléogencse particulicre a été attribuée a la crise de
salinité messinienne (Audra ef al, 2004).

2.1.2 Contamination saline et typologie des karsts cOtiers méditerranéens

L’intrusion saline dans les aquiferes cotiers a été particulierement étudiée dans les milieux poreux
homogenes dans le but d’établir les modéles mathématiques et physiques de la zone de contact
entre I'eau douce et 'eau salée. Ces modeles sont basés sur des lois (Ghyben, 1888 ; Herzberg,
1901 ; Reilly et Goodman 1985) qui déterminent la dynamique et la géométrie de I'intrusion de
I'eau de mer en biseau sous la nappe d’eau douce avec une zone de transition (Fig.2-5A). Ces
modeles sont couramment appliquées pour prédire les conséquences du pompage d’eau douce en
zone coticre et adapter une gestion particuliere dans des territoires ou le développement
économique est limité par le manque d’eau (Espagne, Italie, Grece, Turquie).

Dans les aquiferes karstiques, dont la spécificité est la grande hétérogénéité a toutes les échelles,
les modéeles mathématiques ne sont pas universels, car chaque systeme karstique a un
fonctionnement spécifique et le contraste de perméabilité entre les conduits karstiques et la
matrice poreuse et fracturée engendre des écoulements complexes, comprenant deux voire trois
systemes (Martel 1910, 1927 ; Drogue, 1974 ; Kiraly, 1975 ; Teutsh & Sauter, 1991 ; Mangin,
1975, 1982).
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Figure 2- 4 : Carte geomorphologléue des karsts de France (d’aprés Nicod, 1995).
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Cette complexité se retrouve dans Iintrusion saline au sein des karsts cotiers (Arfib, 2001). La
distribution d’eau de mer peut étre tres variable en fonction du développement des conduits sous

le niveau marin et de leur connectivité aux sources ou 2a la met.

Deux types de contaminations salines sont décrits dans la littérature (Arfib, 2001):
- une contamination saline diffuse par la matrice calcaire perméable (Fig.2-5 A et B)
- une contamination saline directe par les conduits karstiques (Fig.2-5C)

Aquifére karstique
Vue encoupe Source C

B T 1 saumatre
| Eau saumatre

Aqunfere Karstigu Source
| Vue en Coupe \ saumatre
Ve el col

Eau douce

. Intrusion saline
Intrusion saline diffuse ommeren milieu!
par différence de charge poreux
Figure 2- 5: (A) Coupe théorique a travers un aquifére libre homogéne cotier montrant la zone de transition et les
directions d’écoulement des deux fluides (d’apres Reilly & Goodman, 1985, modifi¢). (B) Coupe schématique d’une

source polluée par une intrusion d’eau de mer diffuse en profondeur dans le conduit. (C) Coupe schématique d’une
source polluée par une intrusion d’eau de mer par un conduit profond connecté au systéme (d’aprés Arfib, 2001).

Localement, l'intrusion saline se fait directement a partir de la source sous-marine sous la forme
d’une langue d’eau salée plus dense fluant au plancher de la galerie karstique, ce qui a justifié la
construction d’un barrage souterrain a Port-Miou (Poti¢, 1974) dans le but d’exploiter 'eau douce
en amont du barrage. Cet ouvrage, bien qu’ayant fait chuter la valeur de la salinité dans le conduit,
ne la pas totalement annulé, ce qui laisse supposer qu'un mécanisme d’intrusion saline
supplémentaire se produit dans aquifere (Blavoux ez al,, 2004).

De nombreuses sources coticres et sous-marines existent sur les cotes méditerranéennes
karstiques (Stringfield et Legrand, 1971 ; Paloc et Poti¢, 1973 ; Gilli, 1999 ; Fleury, 2007). Elles
ont pu se développer lors de niveaux marins plus bas qu’actuellement, ou déplacées a la faveur de
mouvements tectoniques. Les karsts sous-marins sont habituellement connus lorsque les sources
sous-marines a leur exutoire produisent de I'eau douce et deviennent une ressource potentielle
pour les régions voisines. Les figures 2-6 et 2-7 représentent la localisation des principales sources
karstiques coticres nord-méditerranéennes et une classification basée sur la perméabilité de
I'encaissant rocheusx, la structure de 'aquifere, 'intrusion saline et Pexploitation.

Le long des cotes espagnoles a italiennes, une trentaine de sources karstique cotieres sont étudiées
pour leur exploitation (Fig. 2-7). Environ 70% de ces sources sont soumises a une intrusion
saline, qui peut étre variable ou saisonni¢re. Un peu plus de la moitié de ces sources sont
exploitées bien que parmi elles les trois quarts sont soumises a une intrusion saline.

Ces valeurs varient pour la Méditerranée nord-orientale, ou les sources cotiéres sont presque
systématiquement soumises a une invasion marine (90% des cas), rarement dépendantes du
climat ou des saisons. Ces sources sont exploitées plus largement que dans nos régions, et la
quasi-totalité de ces sources exploitées sont soumises a une intrusion saline (95%).
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Figure 2- 6 : Localisation des principales sources karstiques c6ti¢res nord-méditerranéennes (d’aprés COST Action 621,
2005)
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Figure 2- 7 : Représentation graphique du comportement hydrogéologique général des sources karstiques cotiéres de
Méditerranée nord-occidentale (d’aprés COST Action 621, 2005).
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2.2 Réponse des karsts aux oscillations du niveau de base

2.2.1 La notion de niveau de grottes

La notion de niveau de grottes horizontales est étroitement liée a celle de niveau de base. En
effet, sans un contrdle structural, ’étagement de niveaux de grottes dans le karst est considéré
dans la littérature comme une conséquence de ’évolution du niveau de base (Fig. 2-8 ; Palmer,
1987 ; Audra, 1994 ; Mocochain e al, 2006a). Cette évolution du niveau de base est elle-méme
soumise a un controle eustatique et/ou tectonique. Des lors que des niveaux horizontaux de
grotte sont identifiés, ils deviennent des marqueurs de I’évolution du niveau de base, et peuvent
ainsi permettre de reconstituer un signal géodynamique régional.

Pour parvenir a ce résultat il faut procéder a une série d’analyses intermédiaires :

* Connaitre la chronologie relative de I'étagement des niveaux de grottes.

* Etablir une corrélation entre un ou plusieurs niveaux de grotte et un ou plusieurs
marqueurs de surface. Cette étape permet de rattacher le karst a Iévolution
géodynamique régionale, mais pose déja des limites, dans la mesure ou les étages du
karst se trouvent rattachés a une histoire géologique qui n’est pas exempte de lacunes.
En revanche, si la chronologie relative extraite du karst s’avére compatible avec
I’évolution des niveaux de surface, le karst devient a son tour un référentiel pour étudier
la géodynamique régionale (Mocochain ez a/, 2006a,b, 2009). Dans cette perspective,
parvenir a dater de maniére absolue un niveau de grotte, revient a dater une ou plusieurs
grandes phases de Iévolution géodynamique régionale (Tassy, 2008 ; Tassy et al,
accepté).

* Rechercher du matériel sédimentaire souterrain déposé pendant la phase de formation
des niveaux de grotte. Lorsqu’une grotte se forme au contact du niveau de base, elle
peut enregistrer cette phase par le dépot de sédiments liés a son fonctionnement
hydrologique. En fonction de la nature de ces sédiments (marins ou fluviatiles), il peut
étre possible de les dater en livrant un age absolu (cosmonucléides 20Al / 1'Be : Granger
et al, 1997) ou un age relatif (détermination de la microfaune, Martini, 2005 ;
magnétostratigraphie : Audra ez 2/, 2001).

Figure 2- 8 : Etagement des niveaux de grottes en relation avec les variations du niveau de base (Mocochain, 2007).
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2.2.2 Modéles de creusement du karst

Les récents travaux sur les karsts méditerranéens ont proposé deux modes de creusement des
grottes : les grottes creusées par les eaux d’infiltration provenant d’un plateau karstique en amont
et les grottes creusées par l'infiltration d’un cours d’eau de surface dans le karst (Mocochain ez al,
2006¢).

Le premier mode de creusement donne lieu a des réseaux hiérarchisés qui s’organisent depuis le
plateau ou l'eau s’infiltre par des conduits de tres petites tailles jusqu’au niveau de base ou I'eau
ressort concentrée vers une émergence. Dans leur partie médiane et aval, ces réseaux se
structurent aussi de maniére horizontale lorsqu’ils arrivent au contact de la surface piézométrique
du niveau de base (Fig.2-2).

Dans le second mode de creusement, la riviére opére des recoupements souterrains des méandres
de son canyon (Fig. 2-9). Ces recoupements de méandre donnent lieu a des grottes
systématiquement horizontales car leur développement est guidé par le plan d’eau de la riviere.
En plus de leur horizontalité, ces grottes forment généralement d’importants vides souterrains
(galeries pouvant dépasser les 20m de diametre) dans lesquels sont piégés des sédiments
allochtones, des plus grossier aux plus fins. Ces dépots sont synchrones du fonctionnement de ce
type de grotte (Mocochain ¢z al., 2009).

Ces deux modes de creusements sont complémentaires (Fig. 2-9). Cependant, les hypotheses

divergent sur la chronologie de I’étagement des cavités.
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Figure 2- 9: Chronologie de la mise en place des étages de la grotte de St Marcel (Ardéche) et des recoupements
souterrains de méandres qui leur sont corrélés. Le processus se forme en deux temps : 1/suite a une premiére remontée
du niveau de base le drainage provenant du plateau s’adapte par creusement d’un puits cheminée et /ou d’un drain
horizontal calé sur la sutface piézométrique (étapes 1 a 3) ; 2/le recoupement de méandre se forme en se raccordant a
ce drainage provenant du plateau (Mocochain et al., 2006c).
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Traditionnellement les auteurs interprétaient ’étagement de ces niveaux de grotte comme une
conséquence de I'abaissement du niveau de base. Ainsi, a chaque phase de chute du niveau marin,
un niveau de grotte se trouvait perché et abandonné alors que se formaient de nouveaux réseaux
au contact de la riviere ou de la cote. On patle alors de modele de creusement per descensum du
karst. Ce modele de creusement (Fig. 2-10a) a été largement utilisé pour expliquer I’étagement des
réseaux, y compris dans les karsts peri-méditerranéens (Guérin, 1973 ; Gombert, 1988 ; Belleville,
1985 ; Debard, 1997). Cette interprétation se heurtait a deux difficultés. En premier lieu, elle
n’expliquait pas la forme des grands conduits verticaux qui ont été identifiés comme étant des
puits cheminées dans les gorges de ’Ardeche (Fig. 2-10b ; Mocochain e al., 2006c), c’est a dire
des conduits dans lesquels I'eau circule de bas en haut (Chevalier, 1944 ; Rodet, 1992 ; Camus,
2003 ; Bigot, 2004;). Seconde difficulté, T'altitude des niveaux de grotte ne correspondait
pratiquement jamais avec les terrasses quaternaires qui marquent les stades d’incision des vallées.
Les travaux de Mocochain (2007) sur I’étagement des grottes en Ardeche ont montré une autre
logique, inverse a la précédente, dite per ascensum, c’est a dire un étagement des grottes du bas vers
le haut. Bien que ces deux hypotheses soient différentes, elles ne s’opposent pas car elles
correspondent a des karsts évoluant dans des conditions géodynamiques différents. Dans les
karsts méditerranéens, cette dynamique est le résultat de plusieurs remontées du niveau de base
ayant eu lieu au Pliocéne et qui sont une conséquence de la crise de salinité messinienne (Audra e/
al., 2004 ; Mocochain ez al., 2006b).
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Ancien drain en cours d'abandon

Limite zone noyée / zone
Creusement par épi-noyée
érosion régressive

Corrosion due

Seuil de au ruissellement Absence de surcreusement
déversement de la zone vadose
Nouveau ( I 0 Ancien drain
a) Le puits-méandre b) Le puits-cheminée

Figure 2- 10 : Les deux exemples de puits. a/ de type per descensum (puits-méandre) , b/ de type per ascensum (puits-
cheminée), d’aprés Mocochain et al., 2006c¢.

En effet, sur tout le pourtour méditerranéen un nombre important de réseaux phréatiques
profonds et de sources vauclusiennes sont développés a des altitudes plus basses que les
variations glacio-eustatiques du Quaternaire, mais sont en revanche corrélables aux niveaux de
base Messinien et Pliocene (Fig. 2-11). En effet, apres la période de chute drastique du niveau
marin au Messinien (5,96 — 5,32 Ma), le développement du karst per ascensum est controlé pendant
3 Ma par les remontées successives du niveau de base jusqu’a la fin du Pliocene (1,8 Ma). Cette
spéléogénese montre que le développement du karst n’est pas réduit a la période de crise, mais



Chapitre 2 : Etat de I’ Art sur les Karsts et les Canyons Sous-marins

prolonge ses effets durant tout le Pliocéne et le Quaternaire. D’apres la Fig.2-11, les karsts
profonds de Provence et des Causses ne semblent pas directement reliés a des rias pliocénes.
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Figure 2- 11: Localisation des systémes phréatiques profonds du pourtour méditerranéen comparés aux canyons
messiniens et aux rias pliocénes (Mocochain er al., 2011).

2.2.3 Mcéthodologie de caractérisation de la karstification

La spéléogenese d’une région donnée est directement dépendante des variations de son niveau de
base, et donc des mouvements tectoniques et/ou eustatiques, c'est-a-dire la géodynamique
régionale. De plus, un certains nombre de réseaux karstiques, trop étroits, noyés profonds, ou
inconnus, ne sont pas accessibles directement a 'homme. C’est pourquoi il est pertinent de placer
le karst dans un contexte de géodynamique de bassin afin d’étudier son évolution (Aunay et Le
Strat, 2002 ; Dorfliger ef al., 2006; Mocochain e# al, 2006a,b). La méthodologie proposée par
Aunay e al, (2005) est une approche géologique qui repose sur ce positionnement du systeme
karstique dans son contexte géodynamique régional, et permet de définir le cadre de son
évolution au cours du temps (Fig. 2-12).
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Figure 2- 12 : Schéma conceptuel de la méthodologie de caractérisation du développement de la karstification (Aunay
et al., 2005 in Dorfliger et al., 2008).

Cette méthodologie repose d’abord sur la prise en compte des variations eustatiques globales, de
I’histoire tectonique régionale et de l'enregistrement sédimentaire du bassin. Cette prise en
compte de lhistoire géologique régionale va permettre de définir des périodes qui ont été
propices a la karstification. Ensuite, I'étude géomorphologique des paléo-surfaces, des paléo-
cours d’eau, et les datations de sédiments piégés dans les karsts vont permettre de reconstituer
I’évolution paléogéographique de la région étudiée. Cette reconstitution est nécessaire pour
identifier les périodes d’émersion favorables a la karstification, et le gradient topographique qui va
controler la vergence des paléo-cours d’eau associés au drainage karstique, des paléo-exutoires et
des reculées karstiques.
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2.3 Geneése et fonctionnement des canyons sous-marins

Avant-propos :

Cette partie présente une synthése des connaissances sur les canyons sous-marins, depuis les
premieres explorations aux connaissances d’aujourd’hui. Les différentes hypothéses de genese
des canyons sous-marins, leur classification, la géomorphologie dynamique des canyons, et
I'intérét de les étudier sont discutés dans ce chapitre. Cet état des connaissances permet de poser
les bases essentielles a la compréhension des canyons sous-marins, et de savoir si des relations
avec le karst sont possibles, étape nécessaire avant la réalisation des objectifs de la these.

2.3.1 Définition

Les canyons sous-marins sont des vallées encaissées qui incisent profondément les marges
continentales (jusqu’a 4000 m dans le canyon de Great Bahama, décrit pour la premiere fois par
Andrews ez al, 1970) depuis le plateau ou le sommet de la pente jusqu’au glacis ou le relief
s’adoucit rapidement (Shepard, 1963, 1981). IIs jouent un role prépondérants de drains et de
collecteurs des sédiments terrigenes qui alimentent les éventails sédimentaires profonds (ou deep-
sea fans). Leur ressemblance avec les systémes fluviatiles continentaux, (présence dun cours
principal au tracé rectiligne ou sinueux et d’affluents hiérarchisés) a été a origine de controverses
importantes sur leur origine (Shepard, 1981 ; Canals ¢ a/., 20006 ; Pratson ef al., 2009).

Le profil en long des canyons a une forme concave qui imite en l'exagérant le profil d'équilibre
des cours d'eau. Il est divisé en trois patties principales (Fig. 2-13 ; Reading et Richards, 1994) :

— le cours supérieur ou la téte du canyon correspond généralement a une
morphologie évasée, creusée en bordure de plate-forme, ou parfois entaillant profondément le
plateau, comblée ou non par des sédiments.

— le cours moyen, fortement incisé, est limité sur ses bordures par des escarpements
raides et est le sicge de processus gravitaires jouant un role érosif important.

— le cours inférieur correspond au début du glacis continental, ou le relief s'estompe
rapidement sous I'accumulation de décharges sédimentaires parfois dispersées par les courants de
contour ; des constructions sédimentaires en forme de lobes peuvent lui succéder en aval,
constituant des deltas profonds, ou degp-sea fans.
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Figure 2- 13 : Physiographie d’un canyon sous-marin et du systéme sédimentaire clastique associé (d’aprés Reading et
Richards, 1994).

2.3.2 Explorations des canyons sous-marins

Les canyons sous-marins ont été reconnus pour la premiére fois au XIX™ siecle (Dana, 1863),
mais il faut attendre la fin du XXeéme siecle pour les premicres cartographies détaillées, avec les
avancées technologiques des plongées en bathyscaphes et de la géophysique. Dans les années
1930, 'apparition des premicres méthodes de sondage sonore et ultrasonore ont permit les levés
bathymétriques des canyons provencaux (restés secret militaire jusqu’en 1945), ceux du
Capbreton et de la cote Est des Etats-Unis (Gennesseaux, 2012). Dans les années 1970, les prises
de vues photographiques par déclenchement automatique de caméras suspendues a des cables
(troika de J.-Y. Cousteau), puis les plongées en submersible (Angelier ef al, 1977, 1978), ont
permis lobservation directe des canyons par les géologues marins, et la possibilité
d’échantillonnages ciblés. A ce moment la, les géologues ont mis en évidence que des événements
exceptionnels de type torrentiels devaient se produire dans le lit des canyons avec observation
de nombreux blocs épars ou en éboulis sur les fonds, des réseaux de stries et 7ipple marks
paralleles, des ravinements en « gullies» sur les flancs, des rides de courant dans les dépots
sableux, et des bancs polis par le courant (Fig. 2.14 et 2.15 ; Angelier ef al., 1977, 1978).
Aujourd’hui grace a la mise au point de technologies de plus en plus performantes, et en
particulier l'adaptation au domaine civil de techniques développées pour les applications
militaires, tels les sonars latéraux, les systemes de radiopositionnement, ou les sondeurs de
sédiments, mais également la sismique réflexion 3D, les géologues sont dotés d'outils permettant
de visualiser avec précision I'état de surface des fonds marins, ouvrant de nouvelles perspectives
dans la compréhension de la morphologie des canyons et de leur évolution (Fig. 2-16 et 2-17).
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Figure 2- 14 : Blocs diagrammes synthétiques illustrant les principales observations effectuées dans les canyons des
Stoechades et de Saint-Tropez lors des plongées de la soucoupe Cyana. entre 1 500 et 2 000 m. A/ : a. série oligo-
aquitanienne; b, Pléistocéne; c, blocs épars ou groupés sur le fond du canyon; d, éboulis et chaos de blocs au pied des
versants; e, seuil; f, buttes-témoins; g, rides de courant; h, structures attribuées a des diapirs vaseux;
1, cavernes; J, ressauts lithologiques; k, gradins de failles panaméennes; 1, faille d'origine tectonique;
m, entailles, gorges; n, rigoles; o, ravins; p, crevasses d'arrachement; q, aftleurements épars hors du canyon. (Angelier
et al., 1977). B/ A, ravin ; B, rigoles ; C, ressaut lithologique ; D, arrachement ; E, falaise ; F, butte témoin ; G, réseau de
stries (Angelier et al., 1978).

Figure 2- 15 : Photographies prises lors des plongées en submersible du groupe Estocade. A : rigole; B : affleurement
montrant des lithologies variées avec un banc de galet au sommet; C : un bloc épars ensablé ; D : érosion différentielle
et réseaux de stries sur un versant de canyon (Angelier et al. 1978).
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Figure 2- 16 : Cartes du fond marin en temps (ms TWTT) illustrant des canyons sous-marins interprétées d’aprées des
données de sismique réflexion. A : Canyons sous-marins au large de la Guinée Equatoriales (Jobes et al, 2010) ; B et
C : Canyons sous-marins au large du delta du Niger (d’aprés Virtual Seismic Atlas http:// www.seismicatlas.org).

Figure 2- 17 : Cartes de bathymétrie multifaisceaux haute résolution de canyons sous-marins. A : Visualisation 3D du
canyon de Nazare sur la marge ouest du Portugal. L’échelle de couleur montre des profondeurs allant de -50 m (en
rouge) jusqu’a -5000 m (en violet) dans la plaine abyssale ibérique. La longueur du canyon est d’environ 100 km ;
source : http://noc.ac.uk/science-technology/earth-ocean-system/seafloor/submarine-canyons B : Image au sonar
multifaisceaux du canyon de Norfolk sur la c6te est des Etats-Unis orientée dans I’axe du canyon de la téte (en bas a
gauche) a Pembouchure (en haut) source : http://deepwatercanyons.wordpress.com/. C : Visualisation 3D du canyon
de Whittard au sud-ouest de IIrlande. I’échelle de I'image est d’environ 100 km de large; source:
http:/ /noc.ac.uk/science-technology/earth-ocean-system/seafloor/submarine-canyons.
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2.3.3 Genése des canyons sous-marins

I’existence des canyons-sous-marins sur les marges continentales est classiquement expliquée par
trois types de processus d’érosion : « du haut vers le bas » (Angelier ef a/, 1978), « du bas vers le
haut » (Berné ¢z al., 2001), ou a Pair libre (Boucart, 1935).

- Erosion du haut vers le bas: cette interprétation est fondée sur la continuité entre
I'embouchure de certains fleuves, leur vallée incisée durant les bas niveaux eustatiques sur la
plate-forme continentale et le canyon sur la pente continentale. Le creusement des canyons
s’effectue lors d’une phase d’émersion, avec incision de la pente continentale par ces fleuves. Une
telle émersion en Méditerranée s’est produite lors de la crise de salinité messinienne, qui est
associée a une chute du niveau marin de plus de 1500 m (Hst ¢z @/, 1973 ; Ryan, 1976; Clauzon,
1982; Réhault e al, 1984). La crise de salinité messinienne a eu des conséquences
morphologiques et sédimentaires sur le bassin méditerranéen et ses marges. Cette crise est
marquée par deux signatures, 'une en mer, de nature sédimentaire, les évaporites messiniennes ;
lautre a terre, de nature essentiellement érosive : la surface d’érosion messinienne avec sa
morphologie extréme au droit des fleuves et les canyons messiniens (Clauzon, 1982). Toutefois,
la morphologie actuelle des canyons ne correspond pas forcément a ces canyons messiniens. Ces
derniers ont pu étre refagonnés par des remplissages sédimentaires postérieurs puis érodés par
des courants de turbidité subaquatiques. Ces phénomenes géologiques majeurs sont assimilés a
des avalanches sous-marines érodant et transportant d’importants volumes sédimentaires vers les
fonds marins (Savoye ez al, 1997).

- Erosion du bas vers le haut : cette interprétation s’appuie sur la formation de glissements
initiés au niveau de la pente continentale qui évoluent vers 'amont en glissements régressifs (Fig.
2-18, phases 1a et 1b). Dans une phase ultérieure, ces incisions se connecteraient a des sources
sédimentaires situées sur le rebord de plate-forme, et les courants de turbidité deviendraient alors
le processus majeur de creusement du canyon. Il y aurait donc capture par ces glissements
régressifs de 'embouchure des fleuves, le glissement servant au départ de chenal emprunté par les
turbidites initiées en amont (Berné et Loubrieu, 2000).

Pour résumer, on peut considérer que les canyons sous-marins sont creusés en domaine immergé
par Peffet combiné (Fig. 2-18) des déstabilisations de pentes entralnant des effondrements de
parois, et d'autre part, du creusement du lit sous l'action de flux sédimentaires gravitaires
provenant de la plate-forme, que ce soit les courants de turbidité (Shepard, 1981), ou les cascades
sous-marines (Gaudin ¢ a/, 2000). Les canyons méditerranéens n’échappent pas a ces
phénomenes, car bien que leurs formes aient été probablement acquises ou accentuées durant la
période messinienne, leur évolution postérieure résulte de ces facteurs sous-marins.
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Figure 2- 18: Mod¢le de genése et d’évolution des canyons sous-marins basé sur exemple de la marge nord-est
Australienne mettant en évidence l'influence de I’érosion régressive et des courants (D’apreés Puga-Bernabéu er al,
2011).
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2.3.4 Typologie des canyons sous-marins

Harris et Witheway (2011) ont étudié la répartition globale des grands canyons sous-marins. Ils
ont réalisé I'inventaire des 5849 canyons sous-marins qui ont incisé les marges continentales du
globe afin d’étudier leur distribution, le contexte géologique et océanographique dans lequel ils
évoluent, et leur conservation. Ils ont réalisé une classification en trois grands types de

canyons (Fig. 2-19 et 2-20):

- Les canyons de Type 7 incisent le plateau continental et sont connectés a un systeme fluviatile

sur le continent.
- Les canyons de Type 2 incisent le plateau continental mais ne sont connectés a aucun systéme

fluviatile sur le continent.
- Les canyons de Type 3 n’incisent pas le plateau continental, mais seulement la pente.

Chaque type de canyon inclut un thalweg majeur et des affluents.
La figure 2-19 montre que les canyons sous-marins sont trés courants sur La Terre et qu’ils

incisent toutes les marges continentales et méme les iles du Pacifique ou de ’'Océan Indien. Une
exception est a noter sur la marge sud brésilienne ou une bande de 1000 km de long ne montre

aucune trace d’incision.
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Figure 2- 19: Cartes montrant la localisation de 5849 canyons sous-marins d’aprés les données bathymétriques

ETOPOIL et leur classification selon Hatris et Witheway (2011).
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Pour chaque type de canyon, des statistiques ont ¢été réalisées sur plusieurs parametres
morphologiques tels que leur longueur, la profondeur de la téte de canyon, la profondeur de
I'embouchure du canyon, le dénivelé moyen, la pente moyenne, I’espacement entre deux canyons
adjacents, le nombre d’affluents et la sinuosité.

- Le premier élément mis en évidence est la différence significative entre les canyons de
marge active, controlées par des processus tectoniques et magmatiques, et les marges passives,
dominées par les processus d’érosion et de sédimentation. Les canyons des marges actives sont
globalement plus nombreux (+15%), plus courts, plus raides, moins espacés, et plus ramifiés que
leurs homologues des marges passives. Des différences dans la morphologie et 'occurrence des
glissements de terrain sous-marins avaient d’ailleurs été établies entre marges actives et marges
passives (Mc Adoo ez al.,, 2000).

- Ensuite, les auteurs Harris et Witheway (2011) mettent en évidence des corrélations
positives entre la pente des canyons et leur espacement. Plus les canyons sont pentus, plus ils
sont proches les uns des autres. Les plus proches se situent en Méditerranée (14,9 km
d’espacement moyen) tandis que les plus espacés se trouvent dans les régions polaires (42,9 km
en moyenne en Antartique, 65,2 km en Artique). En revanche, 'espacement moyen n’est pas un
facteur de discrimination des différents types de canyons car il est le méme pour les Types 7, 2 et 3
(soit 33 km environ).

- Les canyons des Types 7 et 2 sont plus nombreux sur les marges actives (119 canyons)
que sur les marges passives (34 canyons). Beaucoup sont localisés sur les marges ouest de
I’Amérique, mais il n’y en a aucun en Antarctique. Ils sont préférentiellement localisés dans les
zones géographiques qui exportent beaucoup de sédiments vers les marges (par le biais des
fleuves ou des glaciers) que dans les zones ou le transit de sédiments vers 'offshore est faible. Ces
observations concordent avec le fait que certains canyons sont formés par des courants de
turbidité.

- La longueur moyenne des canyons varie de 26,5 km en Méditerranée a 65,2 km dans
I’Arctique. Les canyons les plus longs (80 km en moyenne) sont ceux associés a des cours d’eau a
Terre (Type 7). Le canyon le plus long est le canyon de Bering en Alaska, il mesure 411 km de
long (Normark et Carlson, 2003).

- Les marges continentales dont les pentes sont les plus abruptes ont les canyons les plus
courts, c’est notamment le cas en Méditerranée, ou la pente est tres forte (6,5°), au dessus de la
moyenne mondiale (5,1°), mais pas en Arctique, ou les canyons sont longs et les marges tres
abruptes (7,3°).

- La région méditerranéenne possede les canyons les plus ramifiés, en moyenne 12,9
ramifications pour 100000 km* alors que la moyenne est nettement en dessous, 3,3/100000 km®
pour les marges passives et 7,2/100000 km? pour les marges actives.

- Le dénivelé moyen des canyons est le plus important pour les canyons de Type 7, mais il
est le plus faible en Méditerranée (1613 m en moyenne), et le plus fort en Australie (2363 m).
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La conclusion de cette étude montre des différences significatives de la plupart des parametres
mesurés entre les canyons de marge active et ceux des marges passives (Fig. 2-21), mais aussi met
en valeur des phénomenes régionaux tels ceux qui caractérisent les canyons méditerranéens (Fig.
2-20C). L’évolution des canyons peut étre expliquée par des processus reliés aux trois types de
canyons. Les canyons de type 1 et 2 vont évoluer sous I'action érosive de courants de turbidité,
et/ou pat érosion régressive a la téte des canyons. En revanche, les canyons de type 3 vont
seulement se développer par érosion régressive puisqu’ils sont totalement indépendants des
courants de turbidités provenant du plateau continental.

La Méditerranée apparait comme une région généralement différente dans le développement de
ses canyons. L histoire récente du bassin méditerranéen expliquer vraisemblablement cette
particularité avec Pévenement messinien (cf. partie 2.3.3), mais également les phénomeénes
tectono-sédimentaires (uplifts, et progradation des marges) depuis la fin du Miocéne qui ont
modifié ou comblé de nombreux canyons le long de sa marge nord (Bertoni et Cartwright, 2005.
Ridente e al., 2007).
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Figure 2- 20 : Exemples de données de bathymétrie ETOPO1 pour différentes régions. A : le canyon du Congo, relié au
fleuve Zaire, incise profondément le plateau continental et est isolé des autres canyons, 100 km plus loin. B : le canyon
de Swatch-no-Ground, face a ’embouchure du Gange incise la marge et est également isol¢ des autres canyons. C : la
marge du Golfe du Lion présente les trois types de canyons, espacés de moins de 10 km. D : De nombreux canyons du
chenal laurentien incisent la marge canadienne. (D’aprés Harris et Witheway, 2011).
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Active Margins Passive Margins
Canyon Occurrence (number) 2,586 2,244
Type 1 Occurrence (number) 118 34
Slope (Degrees) 54+£35 38+27
Spacing (km) 265 215 39.2+382
s valies Length (km) 399+ 340 §3.7+40.8
Dendricity (per 100,000 km?) 7.2+ 66 33+441
Sediment thickness (m) 944 * 1120 2,624 + 2549
Depth Range (m) 2,003 + 878 1,984 + 842
Sinuosity 1.133£0.183 1.102 * 0.127
Cumulative Length (km) 114,913 121,000
Active Margin Passive Margin

km depth

Figure 2- 21: Blocs diagrammes schématiques mettant en évidence les caractéres morphologiques des canyons des
marges actives et des marges passives. Les valeurs moyennes des paramétres mesurés sont données et surlignées en
jaune lorsqu’elles montrent des différences significatives (intervalle de confiance a 95%) entre les marges actives et
passives (D’aprés Harris et Whiteway, 2011).

2.3.5 Géomorphologie dynamique des canyons sous-marins

Les données haute résolution de sonar et de bathymétrie le long de I’axe des canyons permettent
de décrire leur morphologie et leur évolution dynamique ce qui permet de reconstituer leur
histoire récente et les processus sédimentaires associés.

L’évolution des canyons est soumise a I’action de courants sédimentaires gravitaires qui faconne
leur morphologie. Ainsi, les différents parametres des courants gravitaires tels que leur volume,
leur densité ou la taille des grains vont controler la morphologie des canyons (Pratson ef al,
2000). Ces facteurs associés a la topographie du bassin vont déterminer la géomorphologie
dynamique du canyon (Amblas ez 2/, 2011). Cette géomorphologie dynamique se caractérise par
quatre phénomenes géologiques majeurs : I’érosion, le transport, le dépdt de sédiments et
I'instabilité des versants.

- L’érosion est surtout localisée dans la partie supérieure et dans I'axe des canyons. Dans
la partie supérieure des canyons, des champs de sillons (furrows) paralleles au sens du courant ont
été observés sur la marge nord-ouest atlantique (Ryan, 1982), aux Bahamas (Flood, 1994), dans le
golfe du Mexique (Lee et George, 2004), ou dans le golfe du Lion (Fig. 2-22 ; Lastras ¢z al., 2007).
Des études récentes dans I'ouest du golfe du Lion ont attribué la formation de ces champs de
Sfurrows de part et d’autre du lit des canyons a des cascades sous-marines épisodiques dans les
canyons sous leffet de la gravité (Canals ez a/, 2006 ; Palanques e/ al, 2006). A T'inverse des
upwellings, les vents froids venant du nord favorisent 'entrée dans les canyons des eaux froides
denses formées sur le plateau continental. Lorsque les canyons sont orientés de maniére oblique a
ces courants denses, les cascades sous-marines se produisent sur les flancs du canyon, et le
thalweg principal devient un collecteur de particules transportées par ces courants de fond
(Lastras ¢# al., 2007) a des vitesses qui peuvent atteindre 1m/s (Canals ¢f a/, 2006). A partir de la
profondeur a laquelle la topographie s’élargit, le courant va progressivement perdre son pouvoir
érosif en déposant initialement ses particules les plus grosses. Au centre et dans I'axe des canyons,
Iincision axiale (ou thalweg principal) est un autre marqueur du pouvoir érosif des canyons sous-
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marins. I’incision axiale a été interprétée comme ’érosion du fond des canyons par des courants
de turbidité connectés a des cours d’eau en amont au dernier maximum glaciaire (Berné e/ a/,
1999), et des mass flow affectant la téte des canyons (Pratson et Coakley, 1996 ; Sultan ez a/., 2007).
Pour résumer, I'incision axiale représente I'activité du canyon pendant les périodes de bas niveau
marin, tandis que les champs de furrows témoignent de niveaux plus hauts (comme le niveau actuel
par exemple) favorables a Iétablissement de courants d’eau froide sur la marge ennoyée, a
'origine des cascades sous-marines.

- Généralement, les canyons sous-marins représentent les zones principales de transfert
de sédiments des marges continentales au bassin durant les périodes de bas niveau marin
(Nelson et al, 1978 ; Popescu et al, 2004). Au contraire, durant les périodes de haut niveau
eustatique, les sédiments continentaux sont piégés dans les deltas et les larges plateaux
continentaux réduisent le transport sédimentaire a travers les canyons sous-marins (Shanmugam
et al., 1985). Cependant, certains canyons sont toujours actifs du point de vue du transport
sédimentaire malgré le haut niveau eustatique actuel. Ces canyons sont localisés soit au droit des
grands fleuves (Droz e al, 19906), soit sur les marges étroites (Savoye ef al, 1993), les canyons

actifs n’étant pas systématiquement reliés a des sources fluviatiles en amont (Pratson et Coakley,
1996 ; Mullenbach ez al., 2004).

- Le matériel érodé en amont est transporté par des courants vers 'aval du canyon, et
déposé dans les grands deltas sous-marins qui prolongent les canyons.

- L’instabilit¢ des murs du canyon est également 'un des facteurs de controle de la
morphologie des canyons en faisant varier localement leur largeur (Cronin ez a/, 2005) et il n’est
pas rare d’observer des loupes d’arrachement et des blocs détachés (Fig. 2-14).

Cette synthése des études publiées sur les canyons sous-marins montre que leur évolution est
communément percue comme le résultat de processus gravitaires sous-marins intermittents qui
transforment progressivement leur morphologie.

Une autre hypothese de formation et d’évolution des canyons sous-marins existe, il s’agit du
creusement d’une reculée karstique sur un plateau continental émergé, puis de son inondation au
cours d’une transgression marine. Un seul exemple a été proposé dans la littérature, il s’agit du
canyon de Cassidaigne et de la source cotiere de Port-Miou située en amont (Audra e/ al, 2004).
Au Messinien, la source karstique qui devait s’écouler plusieurs centaines de metres plus bas
aurait creusé une reculée karstique a 'emplacement du canyon actuel. Depuis, il existerait encore
une connexion hydraulique entre le karst profond supposé et la téte du canyon, entretenant un
courant d’eau douce qui empéche le comblement du canyon.

Cette hypothése suppose une géologie propice a la karstification, avec un plateau continental
formé de roches carbonatées karstifiées sur toute la bande de plateau continental située entre la
source actuelle et la téte du canyon.
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Figure 2- 22: Vues de la partie amont du canyon de Cap de Creus montrant les morphologies des versants nord
(gullies) et sud (champs de furrows). A: Carte bathymétrique Simrad EM-300. B : vue 3D (Lastras er al., 2007). C:
Modgéle 3D tetre-mer et direction des courants (Harris et Baker 2012).

2.3.6 Intéréts d’étudier les canyons sous-marins

L’étude des canyons sous-marins et des processus qui leur sont associés, au dela de lintérét
scientifique, constitue une étape nécessaire pour 'aménagement et 'exploitation du milieu marin.



Chapitre 2 : Etat de 1’Art sur les Karsts et les Canyons Sous-marins

En premier lieu, ils constituent des écosystemes a part, car leurs eaux froides et profondes
renferment une riche biodiversité encore peu connue (Cooper ¢z al., 1987 ; Yoklavich ez al, 2000).

Ensuite, les avalanches sous-marines qui s’y produisent de manicre épisodique peuvent étre a
lorigine de destruction d’ouvrages anthropiques posés sur le fond marin, comme les cables
téléphoniques ou les pipe-lines, mais également générer indirectement des raz-de-marée sur le
littoral. Un exemple caractéristique est la catastrophe de I'aéroport de Nice en 1979, ou une partie
de I'aéroport, construite sur le delta du Var en gagnant du terrain sur la mer a été emportée par
un glissement sous-marin de grande ampleur en haut de la pente continentale, suivi d’'un raz-de-
marée qui a submergé les cotes, causant de nombreuses victimes et de lourds dégats matériels.
Quelques heures apres le glissement sous-marin, des cables de télécommunications a plusieurs
dizaines de kilomeétres au large de Nice ont été sectionnés. Plus tard, des études ont montré que
I'avalanche sous-marine avait emprunté le canyon sous-marin du Var jusqu’a la plaine abyssale
ligure (source : www.ifremer.fr).

Les canyons sous-marins présentent également un atout majeur pour 'exploitation du milieu
marin avec le développement de l'offshore pétrolier profond. Les grands éventails sédimentaires
sous-marins en pied de pente des canyons constituent des réservoirs d’hydrocarbures potentiels.
IIs sont aujourd’hui largement exploités dans le golfe du Mexique, ou sur les marges ouest
africaines par exemple (Jobes ¢z a/., 2010).

2.4 Conclusions

= Les karsts et les canyons sous-marins apparaissent comme des systemes géologiques
souvent polyphasés évoluant sous I’action de processus géodynamiques locaux et globaux.

= Des relations géologiques entre ces deux systemes sont connues a terre dans les
environnements émergés et karstifiés lorsque les canyons sont issus de Iincision d’un cours
d’eau, ou lorsqu’ils constituent une reculée karstique.

= En revanche, la littérature montre que lorigine des canyons sous-marins n’est pas
forcément liée a des réseaux fluviatiles. En effet, le réseau des canyons sous-marins est
beaucoup plus dense que celui des fleuves cotiers placés en vis-a-vis : il ne peut donc y avoir
dépendance totale des deux systemes, méme si des continuités existent parfois.

- Le bassin Méditerranéen est un cas particulier qui a vu ses marges exondées par la
chute drastique de son plan d’eau au Messinien entrainant le creusement de canyons en milieu
aérien par les fleuves messiniens et 'approfondissement du karst en quéte de son niveau de base
effondré. La géodynamique post-messinienne a ensuite joué un role dans la conservation et
I’évolution de ces canyons messiniens puisque certains d’entre eux sont le siége de processus
sédimentaires majeurs.

= Enfin, la littérature ne révele qu’un seul exemple de canyon sous-marin assimilé a une
reculée karstique, le canyon de Cassidaigne, situé au large des sources karstiques cotieres de
Port-Miou et Bestouan, mais il n’est donné dans I’étude qu’a titre d’hypothese (Audra e/ al,
2004), et basé sur des connaissances de la marge provengale incompletes.
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3.1Cadre géologique, évolution paléogéographique et géodynamique

de la Marge Provencale

Avant-propos :

Le contexte géologique et géomorphologique, ainsi que Thistoire paléogéographique et
géodynamique de la Marge provencale décrits dans ce chapitre, forment la base de 'interprétation
sismique du plateau continental et de I'analyse de I’évolution des niveaux de base de la Marge
provencale (tectonique ou eustatique) et du développement des canyons sous-marins de la Marge
provencale. Ces connaissances permettent également de caractériser la distribution des unités
stratigraphiques carbonatées propices a la formation des systemes karstiques. Cette partie résulte
d'une synthese des travaux publiés associée a des observations et des analyses de terrain
personnelles.

Le sous-chapitre 3.1 est organisé de la maniere suivante : Le contexte géologique, structural et
géodynamique actuel est présenté d’abord a grande échelle (marge du bassin liguro-provencal),
puis a Déchelle réduite a la zone d’étude (la Basse-Provence). Ensuite, I’évolution
paléogéographique de la zone d’étude est décrite, en relation avec les variations tectono-
custatiques a I’échelle de la Méditerranée occidentale.

3.11 Contexte géologique a I’échelle du Sud-Est de la France

3.1.1.1. Contexte géodynamique de la Marge Nord du Bassin Liguro-Provencal

La formation et I’évolution tectonique et sédimentaire de la Marge Provencale sont
principalement liées a la géodynamique méditerranéenne (Jolivet e/ al, 2006, 2008). La situation
géographique de cette marge est particuliere, puisqu’elle est située a la jonction des grands
domaines structuraux de 'ouest de la Méditerranée depuis la fin du Crétacé : au sud des Alpes, a
I'est de la marge du Golfe du Lion et des Pyrénées, au nord du bassin Liguro-Provencal, et a
I'ouest de la marge Ligure et de la chaine septentrionale des Apennins (Fig. 1-1). Tous ces
domaines sont également le sicge de déformations récentes controlées par plusieurs
processus géodynamiques tels que (Jolivet e/ a/., 2008):

- la convergence Afrique-Eurasie, relativement lente (0,5 cm/an a 'ouest)

- le retrait de la zone de subduction en mer tyrrhénienne qui induit I'extension arriére-arc du
bassin liguro-provengal,

- effondrement gravitaire des Alpes (Le Pichon ez a/, 2010).

En Provence, les structures tectoniques majeures sont des failles NE-SW et des plis E-W (Fig. 3-
1). Les premicres sont des profondes failles de socle initiées lors de I'événement tectonique
varisque d’age Paléozoique (Arthaud et Matte, 1977). Les secondes résultent de I'interférence des
orogéneses pyrénéo-provencale et alpine (Debrand-Passard ez a/, 1984). Des la fin du Crétacé, et
durant tout ’Eocene (40-34 Ma) les raccourcissements pyrénéens de la couverture sédimentaire
induisent des plis de rampe et des décollements E-W a vergence nord (Fig. 3-1; Rosenbaum 2002,
Stampfli ¢z al., 2002). Les chevauchements de la Ste Baume, de la Ste Victoire ou la klippe du
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Beausset témoignent de ce style tectonique. Au Miocene supérieur (14-9 Ma) et jusqu’au Pliocéne
(Champion ef al,, 2000), Porogénése alpine a activé les chevauchements a vergence sud de ouest
de la Provence (Luberon, Alpilles, Concors, Costes et Trévaresse).
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Figure 3- 1: Carte structurale et coupes géologiques terre-mer du domaine pyrénéo-provengal. FNP : Faille Nord-
Pyrénéenne ; FC : Faille des Cévennes ; FdN : Faille de Nimes ; FSC : Faille de Salon-Cavaillon ; FA : Faille d’Aix ;
FMD : Faille de la Moyenne Durance. Modifié¢ d’aprés Lacombe et Jolivet (2005), Séranne (1995).

Ces structures compressives E-W sont généralement limitées par les bordures de socle NE-SW
(Fig. 3-1 et 3-2). Les plis de rampe et les décollements s’enracinent dans les évaporites triasiques,
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et les marnes callovo-oxfordiennes et valanginiennes (Fig. 3-1). Au Sud le socle est impliqué dans
les chevauchements pyrénéens a vergence nord (Lacombe et Jolivet, 2005) : la région du Cap
Sicié est marquée par un chevauchement du socle vers le nord (Fig. 3-1, coupe BB’), de méme
que la marge du Golfe du Lion (Fig. 3-1, coupe AA’).

Entre les deux phases tectoniques compressives pyrénéo-provencale et alpine, deux phases
extensives du Priabonien au Rupélien et du Chattien a ’Aquitanien produisent la formation des
bassins d’Ales, Manosque, et de Marseille (Hippolyte e7 /., 1991 ; Benedicto, 1996 ; Sanchis et
Séranne, 2000).

La couverture sédimentaire mésozoique du bassin du Sud-Est excede 12 km d’épaisseur (Fig. 3-
2), dont une large part (4 km) est formée par les évaporites triasiques a la base de la série (Le
Pichon ez al, 2010). Ces évaporites enfouies a grande profondeur sont chaudes, et par
conséquent plus fluides (Guillou-Frottier ¢ al, 2010). La couverture sédimentaire est
probablement décollée du socle et le bassin affecté par une tectonique de couverture au-dessus
du niveau de décollement correspondant aux évaporites (Le Pichon e a/, 2010 ; Rangin e7 al.,
2010). Pour Rangin ez al, (2010), la géodynamique provengale récente est interprétée comme
résultant d’'un effondrement gravitaire régional induit par I'extrusion des Alpes occidentales
depuis le Miocene. Cet effondrement se ferait par intermédiaire du décollement au niveau des
évaporites.

La cartographie de la base du Miocene marin, correspondant a la transgression Burdigalienne (20-
16 Ma), présentée Figure 3-3 (Le Pichon ¢ a/, 2010) montre un horizon dont laltitude élevée
dans les Diois-Baronnies (800 m) diminue progressivement vers le sud et 'ouest jusqu’a atteindre
le niveau de la cote dans le massif de la Nerthe. L’étude montre que ce gradient, formé depuis 16
Ma, est tres comparable au gradient topographique actuel (Fig. 3-4), ce qui implique que la mer
miocene a pu envahir la majeure partie du bassin du Sud-Est, et que le gradient topographique
actuel est essentiellement post-Miocéne moyen (Fig.3-3 ; Champion ez a/, 2000 ; Le Pichon ez al,
2010). Par ailleurs, la cartographie du toit du Jurassique par ces mémes auteurs montre une
topographie jurassique différente des topographies actuelle et burdigalienne, ce qui implique une
origine tectonique différente.
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Figure 3- 2 : Topographie du toit du socle. Les lignes d’isoprofondeur en metres sont indiquées en noir. Les principales
failles sont en rouge. Le relief topographique ombzé est superposé a la topographie du socle (Modifié, Le Pichon et al.,
2010).
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Figure 3- 3 : Topographie de la base du Miocéne marin (Burdigalien). Méme légende que pour la figure 3-2 (modifié,
Le Pichon et al., 2010).
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Figure 3- 4 : Mod¢le numérique de terrain et profils topographiques a travers le bassin du Sud-Est (modifié¢, Le Pichon
et al., 2010).

3.1.1.2. Contexte géodynamique du Bassin liguro-provencal

La structure du Bassin d’arriere-arc liguro-provencal est étroitement liée aux processus
mantelliques profonds : subduction puis retrait des panneaux plongeants. Cette partie a vocation
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a décrire succinctement les structures thermiques profondes qui agissent sur la topographie des
bassins et de leurs marges.

Les marges du Bassin liguro-provencal sont des marges passives typiques avec des blocs basculés
sur le plateau continental, et un domaine aminci en pied de pente, sans structures extensives bien
identifiées pres de la transition avec le domaine océanique (Jolivet e/ a/, 2008). Elles sont de
largeur variable : larges dans le Golfe du Lion (jusqu’a 80 km) et la Sardaigne (environ 50 km),
étroites en Provence (20 km), Corse (moins de 10 km) et sur la Marge catalane (20 km) (Fig. 3-5
et 3-6E). La reconstruction (Bache, 2008) du domaine corso-sarde avant sa rotation et 'ouverture
du Bassin liguro-provencal illustre (Fig.3-6C, D, E) la symétrie des marges étroites et des marges
larges de part et d’autre du Bassin.

La marge nord du Bassin liguro-provencal peut étre divisée en trois marges distinctes (Fig. 3-5) :
A Touest, la marge du Golfe du Lion s’étend de la chaine des Pyrénées a la plaine de la Crau. Elle
est caractérisée par un large plateau continental entaillé par de nombreux canyons, et limitée a
I'est par la marge provencale, beaucoup plus étroite, profondément entaillée par des canyons
sous-marins, dont le plus important est celui de la Cassidaigne. Ces deux marges sont structurées
par les chevauchements pyrénéens et la tectonique syn-rift (Gorini, 1997 ; Lacombe et Jolivet,
2005 ; Oudet, 2008) marquée par le développement de horsts (Horst du Rhone) et de grabens
NE-SW (Graben Central, Grand Faraman, Graben des Arlésiens). A IEst de la marge
provencale, la marge ligure, dont le plateau continental est tres étroit (<5km) ferme le bassin
liguro-provencal.
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Figure 3- 5 : Cadre structural et bathymétrique des marges du Bassin liguro-provengal (Bache, 2008).
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Figure 3- 6: Cartes des anomalies magnétiques (A et C) et de la bathymétrie (B et D) du Bassin liguro-provengal a
P’époque actuelle (A et B) et restaurées a la période anté-rift (C et D ; Bache, 2008). E : Coupes bathymétriques a travers
les marges nord et sud du Bassin liguro-provengal illustrant la complémentarité des marges étroites et larges disposées
de part et d’autre du bassin (Olivet, 1996).
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Le Bassin liguro-provengal possede les caractéristiques majeures d’un micro-océan (Jolivet ¢ al,
2008). La partie centrale est constituée d’une croute océanique large d’une centaine de kilometre
entre la Corse et la Provence, recouverte d’une épaisse couche de sédiments (3000 m ; Jolivet ez
al., 2008). La carte des anomalies magnétiques (Fig. 3-6A et C) ne montre pas de tendance nette
d’anomalies des planchers océaniques (anomalies magnétiques paralleles et symétriques) mais des
anomalies ponctuelles interprétées comme des taches de volcanisme tholéiitique (Jolivet e7 af,
2008).

Ce bassin est interprété comme une ouverture a larricre d’'une zone de subduction plongeant
vers ouest, qui a généré du magmatisme oligo-mioceéne en Corse, en Sardaigne et en Provence
(Wilson et Bianchini, 1999 ; Harangi e al, 20006). La structure 3D de la zone de subduction est
depuis quelques années mieux comprise grace aux progrés de Ilimagerie sismique, et a
I'application de la tomographie sismique au domaine méditerranéen (Fig. 3-7). Les anomalies de
vitesse des ondes sismiques sont attribuées a des anomalies de température, ainsi un panneau
lithosphérique plongeant rapidement dans I'asthénosphere sera plus froid que son encaissant, et
imagé par de forts contrastes de vitesse des ondes sismiques. Les modeles de tomographie du
domaine occidental de la Méditerranée (Fig. 3-7 et 3-8) illustrent bien la géométrie du panneau
plongeant africain sous la Calabre, la Sardaigne et jusqu’au Golfe du Lion. Le panneau est déchiré
en plusieurs morceaux qui pendent sous les bassins tyrrhéniens et liguro-provencal. Cette
déchirure semble contemporaine du retrait de la zone de subduction a l'origine de I'extension
arriere-arc qui a ouvert le Bassin liguro-provencgal (Faccenna ef a/, 2000 ; Spakman et Wortel,
2004 ; Jolivet ez al, 2008 ; Wortel et Spakman, 2000). Elle a pour conséquence des mouvements
verticaux en surface (uplifts et subsidence), d’importants stress tectoniques et des épisodes
magmatiques en surface (Wortel et Spakman, 2000).
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Figure 3- 7: Images de tomographie sismique des anomalies de vitesse des ondes P en Méditerranée. Les couleurs
indiquent les déviations en pourcentages des anomalies de vitesse par rapport aux vitesses moyennes du manteau
données par le modéle de référence akl35 (Kennett er al, 1995). A et B montrent des images en plan aux profondeurs
de 200 et 600 km. X = 2,5 pour A, C, D ; X=1,5 pour B, E, F. Les rectangles noirs situent la marge provengale. C et D
montrent un agrandissement de la marge ligure a la Calabre aux profondeurs respectives de 53 et 380 km. E et F sont
des coupes a travers ’arc calabrais et le sud du bassin liguro-provengal (Spakman et Wortel, 2004).
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Figure 3- 8 : a, b, c : Coupe de tomographie sismique le long de ’axe Golfe du Lion, Corse, Calabre montrant la rupture
du slab sous le Bassin liguro-provengal. (Faccenna er al, 2000). d : représentation schématique du détachement du
slab. Une déchirure initiale (A) se propage latéralement et se développe pour former un segment détaché beaucoup
plus large (B). La lithosphére subductée, froide et dense exerce une traction sur la partie du slab non détachée
conduisant a4 un stress tectonique important (Pétoile indique une activité sismique élevée). Les processus
géodynamiques associés au détachement du slab montrent le développement d’un dépocentre subsident en surface lié
aux forces de traction exercées par le slab, Puplift des régions situées au droit de la déchirure, et Pincursion de matériel
asthénosphérique chaud dans le vide créé par la déchirure du slab causant des processus magmatiques et de
minéralisation (Wortel et Spakman, 2000).

3.1.1.3.  Cadre géologique local a terre : de la Nerthe au Cap Sicié

La zone d’étude est localisée sur la marge provencale, a la jonction entre les marges du Golfe du
Lion et Ligure. Elle correspond a la zone du plateau continental situé entre la bordure Est de la
Camargue et le Cap Sicié (Fig. 3-9).

A terre, la marge provencale carbonatée est caractérisée par une sédimentation mésozoique a
cénozoique (Tableau 3-2) et une structuration E-W a vergence nord dite « pyrénéenne »
(Tempier, 1987) des massifs carbonatés de la Nerthe, ’Etoile, la Ste Victoire, la Ste Baume et les
massifs nord-toulonnais (Fig. 3-9). Elle est limitée a 'ouest par le systeme de failles de Salon-
Cavaillon et la plaine alluviale de la Crau et la Camargue. Les massifs cristallins du Cap Sicié et
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des Maures constituent sa bordure est. Au nord, les massifs calcaires des Alpilles, des Costes, et
du Luberon constituent des anticlinaux de rampe a vergence sud hérités de la tectonique
pyrénéenne et réactivés au Néogene lors de la compression alpine (Combes, 1984 ; Villéger et
Andrieux, 1987). Les failles de socle NE-SW de la Moyenne Durance et d’Aix contribuent au
partitionnement de la Provence, séparant au nord-ouest le Panneau de Couverture Nord-
Provencal (PCNP, Villéger et Andrieux, 1987) de la Provence orientale au sud-est. De part et
d’autre de ces accidents, la couverture sédimentaire montre une épaisseur et un raccourcissement
N-S différentiels (Chardon et Bellier, 2003).

La zone d’étude a terre est localisée sur la zone littorale de la région, centrée sur les massifs de la
Nerthe et des Calanques, les bassins sédimentaires de Marseille et du Beausset et les massifs
nord-toulonnais (Fig 3-9).

4°40’ 4°50’ 5°10’ 5°20° 5°30° 5°40’

43°10°

———— — —m—
4°40" 4°50' 5° 5°10' 5°20° 5°30° 5°40°

Figure 3- 9 : Cadre géologique de la Provence de la Camargue aux massifs nord-toulonnais. Les failles de socle NE-
SW sont représentées en pointillés, les traits de coupe en rouge. (Modifié, Lamarche et al., 2010).
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Quatre coupes géologiques ont étés réalisées dans le secteur des Calanques (Fig. 3-10) afin de
mieux caractériser les structures de I'auréole externe du synclinal du Beausset qui renferment les
plus grands réseaux karstiques actifs de la région (Port-Miou, Bestouan).
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Figure 3- 10 : Coupes géologiques a travers le massif des calanques d’apres la carte géologique de Marseille-Aubagne
au 1/50000 et données de terrain pour les coupes AA’, BB’ et DD’. La coupe CC’ est reprise de Guieu (1968). La coupe
DD’ est une coupe du littoral au Massif d’Allauch, a travers le réseau karstique de Port-Miou et la vallée de ’'Huveaune.

¢ La coupe AA’ traverse d’ouest en est le Bassin de Marseille, la bordure nord du Massif de
Carpiagne, et la bordure nord-ouest du synclinal du Beausset jusqu’au poljé de Cuges-les-
Pins. A Pexception du Massif de Carpiagne, qui montre les couches jurassiques en position
surélevées et en contact par failles avec le Crétacé inférieur du Bassin oligocene de
Marseille et de I'unité du Beausset, la coupe, qui est parallele aux principales structures
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tectoniques montre assez peu de déformation. Dans lauréole externe du Beausset,
quelques failles sub-verticales décalent sensiblement les structures, et le poljé de Cuges-les-
Pins, bordé de nombreuses failles est potentiellement d’origine tectonique. Les unités a
I'affleurement (cf. Tableau 3-2, section 3-2) du Massif de Carpiagne sont dominées par
d’épaisses dolomies jurassiques (Formation du Vallon de Toulouse) partiellement
décalcifiées et tres perméables qui ne montrent pas de réseaux karstiques importants. A
Pouest, le bassin de Marseille est caractérisé par des alternances de calcaires lacustres,
d’argiles et de conglomérats oligocénes surmontés par des travertins d’age Plio-Quaternaire
qui vont plutdt constituer des aquiferes isolés les uns des autres. A Dest, les calcaires
urgoniens affleurent le long de lauréole externe du synclinal du Beausset. Ils sont
caractérisés par une intense fracturation et karstification, et constituent un aquifere régional
majeur, comme en témoignent les sources de Port-Miou et du Bestouan.

La coupe BB’ de direction W-E se situe au sud de la premicere, et traverse les structures
géologiques des Monts de Luminy (Marseilleveyre) aux massifs présents a 'est de Cassis
(Couronne de Charlemagne, Ceyreste). Entre les Monts de Luminy et le Mont Puget, les
structures sont fortement décalées (600 a 800 m de rejet vertical, Guieu, 1968) par le
systeme de failles de Luminy qui abaisse le flanc ouest par rapport au flanc du Mont Puget,
qui constitue 'extrémité occidentale du synclinal du Beausset. Dans ce secteur, les calcaires
urgoniens fracturés et karstifiés affleurent jusqu’a Cassis, ou débutent les séries
silicoclastiques-carbonatées du Crétacé supérieur du Bassin du Beausset. Ces séries
présentent des propriétés réservoirs variables, les marnes aptiennes et cénomaniennes
forment un écran lithologique a la karstification, tandis que de grands réseaux karstiques
régionaux (Téte de Cade, Grand Draioun, Maramoye) se développent au sein des unités
carbonatées du Cénomanien et du Turonien. Les formations gréseuses du Coniacien et du
Santonien offrent une porosité matricielle, a 'origine de nombreuses petites sources au
cceur de I'unité du Beausset.

La coupe CC’ orientée sud-nord recoupe les deux précédentes. Cette coupe extraite des
travaux de Guieu (1968) montre que le Massif de Carpiagne est un anticlinal déversé et
chevauchant sur le Bassin oligocéne de Marseille.

La coupe DD, orienté SSW-NNE recoupe le réseau karstique de Port-Miou et la vallée de
I'Huveaune au nord. Le réseau karstique de Port-Miou est développé a I’horizontale sur
2000 m de long dans le calcaire urgonien et se termine par un puits sub-vertival a la cote -
223 m dans les calcaires hauteriviens (Plongée X. Méniscus, 2012). Les structures
géologiques du plateau continental au large de Port-Miou n’étant pas connues avant les
campagnes de sismique réflexion CASSEIS et CASSEIS 11, la coupe présente seulement la
partie terrestre. Cependant, si on se référe aux rares données publiées (Blanc et Blanc-
Vernet, 1966 ; Froget, 1974), la présence de dragages aptiens, valanginiens et de dolomies
(hauteriviennes ou jurassiques ?) en téte de canyon, de méme que les structures étudiées sur
les iles de Riou démontrent a elles seules que la structure du plateau entre Cassis et
Cassidaigne n’est pas un simple monoclinal.
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3.1.2 Evolution paléogéographique

La succession stratigraphique du sud-est de la France correspond a des sédiments continentaux
permiens déposés en position discordante sur le socle cristallin hercynien, recouverts par les
séries mésozoiques de la bordure téthysienne, et par les séquences sédimentaires cénozoiques du
bassin d’avant pays alpin.

3.1.2.1 L’orogénése hercvnienne

Le cycle orogénique hercynien (ou varisque) au Paléozoique est a rattacher a la formation de la
Pangée. Il est responsable en Europe et en Amérique du Nord de la formation de la chaine
hercynienne. Les grandes structures géologiques héritées (failles de socle NE-SW des Cévennes,
de Nimes, de la Moyenne Durance, massif cristallin des Maures et massif Central...) vont
conditionner les grandes tendances de I’évolution tectonique et sédimentaire du sud-est de la
France (Arthaud et Séguret, 1981). A la suite de cette tectonique, la région provengale subit une
phase d’extension et de transtension liée a la dislocation de la Pangée qui va conduire a
I'individualisation de deux supercontinents, la Laurasia, et le Gondwana, et a 'ouverture de
locéan téthysien. Au méme moment une zone de fracturation se propage selon une
direction SO-NE, ce qui va conduire a [‘ouverture du futur océan Atlantique et du rift pyrénéo-
provengal (Olivet, 1996).

3.1.2.2 Le Bassin du Sud-Est

La sédimentation mésozoique a cénozoique est liée au fonctionnement du bassin du Sud-Est et
de ses bordures (Curnelle et Dubois, 19806). Géographiquement, le bassin du Sud-Est se situe
dans un vaste domaine situé¢ entre le Massif Central a I'ouest, la Camargue et les chainons sud-
provencaux au sud, les arcs de Digne et Castellane a Iest, et les Massifs du Pelvoux et du Vercors
au nord. C’est un domaine d’une grande diversité géographique et géologique, caractérisé par une
épaisse couverture sédimentaire dont 'accumulation de plusieurs milliers de metres a été rendue
possible par une forte subsidence (Curnelle et Dubois, 1986). Cette diversité témoigne d’une
évolution en plusieurs étapes, influencée par les orogéneses pyrénéo-provencales et alpines, et la
fermeture progressive de la Téthys (Stampfli e/ @/, 2002), qui influencera plus tard la structuration
du Golfe du Lion.

Le Trias (Muschelkalk, Keuper) est caractérisé par le dépot d’une couche d’évaporites d’épaisseur
variable, pouvant atteindre 400 m (Fig. 3-11). Ces dépots constitueront un niveau de décollement
entre le socle Paléozoique et les dépots relatifs au bassin du Sud-Est (Mauffret et Gorini, 1990).

A partir du Jurassique et durant tout le Crétacé, le sud-est de la France correspond a la marge
passive de la Téthys (Stampfli ez 2/, 2002). Lors du rifting du Lias, une zone de subsidence
intense, appelée « bassin vocontien », se développe au sud (Curnelle et Dubois, 1986). Ce bassin
est caractérisé par une épaisse succession de marnes (« Terres Noires »), dont I'épaisseur au centre
y est cinq a dix fois supérieure aux faciés de plate forme équivalents sur ses marges,
particulierement la marge provencale adjacente (Fig. 3-11 ; Curnelle et Dubois, 1980).
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Figure 3- 11 : Paléogéographie du Bassin du Sud-Est au Trias, au Jurassique supérieur et au Crétacé supérieur ; les
isopaques sont exprimées en meétres. (Curnelle et Dubois, 1986 ; Dubois e al,, 1989 in Dercourt 2002).

Au début du Crétacé, le systeme de plates-formes (Fig. 3-12 et 3-13) est vaste (100 km de large
sur 1000 km de long) et s’étend de 'Espagne a la Suisse, isolé des continents (limité par des

apports silico-clastiques). L’épaisseur de ces séquences carbonatées varie de 200 a 400 m (Masse
et Philip, 1970).
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Figure 3- 12: Reconstitution en coupe de I’évolution des dépdts sédimentaires et des structures tectoniques en
Provence depuis le Crétacé inférieur (Rubino, 2002, 2005).

A T'Albien, sous controle géodynamique, la paléogéographie évolue et passe d’un systeme de
vastes plates-formes carbonatées et de bassin a un systtme émergé E-W (« Bombement
durancien ») séparant des bassins étroits (« Bassin Sud-Provencal Fig. 3-13 et 3-14). Cette période
induit une érosion continentale intense et localisée des terrains d’age crétacé inférieur (Masse et
Philip, 1976). Elle est marquée en Provence par des hiatus stratigraphiques et des discontinuités,
la formation de bauxite, et la disparition des grandes plate-formes carbonatées développées
depuis le Jurassique (Masse et Philip, 19706). Le contexte tectonique est interprété soit comme une
flexure lithosphérique compressive, soit un uplift da a une remontée mantellique (Masse et Philip,
1976).

Les carbonates du Crétacé supérieur (Cénomanien-Santonien) sont formés par des plates-formes
E-W étroites (10-25 km) développées entre les marges exposées du Bombement durancien au
nord et les bassins étroits probablement de type transtensifs (Floquet et Hennuy, 2003) au sud
(Fig. 3-11 et 3-14). Les cinq étapes de développement des plates-formes carbonatées témoignent
d’un systeme général transgressif vers le nord, avec des onlaps cotiers, et sont caractérisés par
d’importants apports silicoclastiques (Floquet et Hennuy 2003 ; Gari, 2008).
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Figure 3- 13 : Cartes paléogéographiques du Sud-Est de la France au Crétacé inférieur (1: Barrémien sup. ; 2 : Aptien
inf.) montrant ’étendue de la plate-forme urgonienne et du bassin vocontien (Masse et Fenerci-Masse, 2011).
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Figure 3- 14 : Bloc diagramme représentant le cadre paléogéographique sud provengal au Turonien et au Coniacien inf.
D’apres Hennuy (2003). Jusqu’a 8 km de sédiments s’accumulent dans le bassin sud-provencal durant le Mésozoique.

3.1.2.3 L'orogénése pyrénéo-provencale

La tectonique pyrénéo-provencale met fin au développement des plates-formes carbonatées
mésozoiques en Provence (Fig. 3-12). Un décrochement majeur entre I'Ibérie et 'Europe (Fig. 3-
15) pendant le Crétacé moyen a précédé la collision entre ces deux blocs, et résulte de la
formation du raccourcissement pyrénéo-provencal le long dune direction E-W (Fig. 3-16;
Rosenbaum 2002, Stampfli ez 2/, 2002), principalement a 'Eocene (Tempier, 1987).
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Figure 3- 15 : Bloc diagramme illustrant le cadre géodynamique des plaques européenne, ibérique et adriatique a la fin
du Crétacé. Un décrochement majeur entre 'Ibérie et PEurope pendant le Crétacé moyen a précédé la collision entre
ces deux blocs, responsable de la formation du raccourcissement pyrénéo-provencgal. Dans le méme temps se
développe la subduction de la crotite océanique téthysienne sous la plaque adriatique (d’apres Schreiber er al., 2010)
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Figure 3- 16 : Paléogéographie de ’orogéne pyrénéo-provengal a ’Eocéne moyen (Stampfli ez al, 2002).

3.1.2.4 L’orogénése alpine et 'ouverture du Bassin Liguro-Provencal

Une succession de processus associés a la convergence Afrique-Eurasie va controler I'évolution
géodynamique méditerranéenne au cours du Cénozoique : subduction, collision, ouverture
arriere-arc (Jolivet, 2008). La reconstruction de I’évolution du Bassin liguro-provencal (Fig. 3-17)
depuis son ouverture a I’Eocene montre linteraction en Provence des deux fronts de

chevauchements alpins et pyrénéens.
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Figure 3- 17 : Evolution géodynamique de la Méditerranée occidentale depuis ’Eocéne selon Séranne (1999).
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A partir de la fin de 'Eocéne et jusquau Miocene, le régime tectonique provencal devient
extensif, et le sud de la Provence subit I'interférence du rift ouest européen et du rift du bassin
d’arriere-arc liguro-provencal (Bergerat, 1985; Hippolyte ¢7 o/ 1993). Simultanément, la tectonique
alpine d’avant-pays affecte la partie nord du bassin sud-provencgal (Laurent ez a/, 2000). Des plis
E-W a vergence sud se forment tandis que les structures pyrénéo-provencales sont réactivées au
nord de la Provence occidentale (Champion e a/, 2000). L’effet de la tectonique alpine sur les
reliefs sud-provencaux est toujours soumise a débats (Andreani ef a/, 2010 ; Rousset, 1967).

Au début du Cénozoique le bloc corso-sarde est paralléle au Golfe du Lion et la plaque adriatique
est déja en collision avec I'Europe et forme les Alpes (Jolivet ez /., 2000).

De¢s la fin de 'Eocéne et au début de I’Oligocene (Fig. 3-17a, b, ¢), la lithosphere océanique
mésogéenne est progressivement bloquée entre deux zones de collision : a I’est la collision entre
la future plaque arabe et ’'Eurasie, et a I'ouest la collision entre la péninsule ibérique et la marge
nord de la plaque africaine, entre 35 et 30 Ma (Dewey ¢z a/, 1989 ; Rosenbaum e/ a/., 2002 ; Jolivet
et al., 2003 ; Lacombe et Jolivet, 2004 ; Jolivet ez al, 20006). La subduction de la lithosphére
océanique mésogéenne sous la marge sud européenne entraine la formation de la cordillere
bétique et I'apparition de volcanisme calco-alcalin en Sardaigne et dans le sud de la Provence,
ainsi que la fin de la tectonique pyrénéo-provencale dans les zones internes (Arthaud et Séguret,
1981 ; Choukroune ¢t al, 1990 ; Seranne et al, 1995 ; Vergés et al, 2002 ; Jolivet ez al, 20006).
Pendant cet intervalle de temps, le régime tectonique de subduction évolue en régime extensif
avec un retrait significatif du slab a partir de 30 Ma (fig. 3-7 et 3-8), initiant dés lors la dynamique
méditerranéenne actuelle (Séranne, 1999 ; Jolivet et Facenna, 2000 ; Jolivet e# al, 2006). Sur la
marge provengale (fig. 3-17a, b, ¢ et 3-19A), il est proposé que la phase d’extension de
I'Oligocene inf. pourrait étre liée a la phase de rifting Ouest européen (Hippolyte ez al, 1993 ;
Mauffret & Gorini, 1996). Cette dernicre va entrainer la formation de bassins le long de
structures NE-SO a NNE-SSO.

Durant I'Oligocene inf., le remplissage des bassins de la Méditerranée Nord-Occidentale est
caractérisé par une sédimentation continentale et/ou littorale. Les incursions marines sont tres
réduites et Pextension de la mer est incertaine, pouvant soit provenir du notd (rift ouest européen
ou bassin molassique ouest alpin) pour les bassins de Manosque et d’Aix (Sissingh 2001, 20006),
soit du sud pour le bassin de Marseille, en communication avec un canal sardo- ibérien (Nury et
Shreiber, 1997 ; Sissingh, 2000).

A T’Aquitanien, le retrait du slab est actif depuis 7 Ma (fig. 3.17d et 3.16B ; Séranne, 1999 ; Jolivet
et al., 2006 ; Oudet, 2008) et un rifting arriere-arc se forme dans le domaine liguro-provencal. La
Corse et la Sardaigne enregistrent de I'extension tandis quune croute océanique se met en place
dans le Bassin liguro-provencal (Cerchi et Montadert, 1982; Geel, 1995; Jolivet ¢ al, 1998). La
marge provencale enregistre sa premicre transgression pérenne (Besson, 2005 ; Fig. 3-12, 3.18A,
3-19B et 3-20), les premiers dépots marins sont datés de ’Oligocene sup. et proviennent du sud
par I'intermédiaire de grabens subsidents (Oudet, 2008).
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Figure 3- 18 : Cartes paléogéographiques montrant ’extension de la mer miocéne dans le SE de la France. Les
rectangles rouges localisent la zone d’étude décrite en fig. 3-16 (Besson, 2005, modifié)
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Figure 3- 19 : Cartes paléogéographiques de la marge provengale durant la période anté-rift (A), de rifting (B), et post-
rift (C, D) de Pocéan liguro-provengal. Oudet, 2008 (modifi¢).
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Figure 3- 20 : Surfaces d’abrasion marine dans le massif de la Nerthe. A : Bloc diagramme des corps sédimentaires
oligo-aquitaniens avec leur relation au substratum mésozoique arrasé a ’Anse Boumandariel (d’apres Borgovini in
Besson et al, 2005). B : Détail du contact entre les dépbts oligo-aquitaniens et le substratum mésozoique (Carriére de

Boumandariel). (Besson er al., 2005) C : Surface de transgression du Miocéne sur le Crétacé et chaos de blocs sur la D9
a proximité de La Couronne.
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Au Burdigalien, une large part de 'océan liguro-provencal est ouverte (Fig. 3-17e; Séranne,
1999 ; Jolivet ez al., 2000), le bloc corso-sarde subit une rotation importante (30° entre 20,5 et 18
Ma ; Gattaccecca 2007), et la Paratéthys est connectée par les Alpes a la Méditerranée. La marge
provencale est caractérisée par une transgression confinée dans les bas topographiques au
Burdigalien inférieur, mais qui se généralise au Burdigalien moyen, submergeant les paléo-hauts
topographiques en mer (Cravatte ¢z al, 1974) et a terre (Fig. 3-19C et D, 3-20 ; Maurel-Ferrandini,
1976 ; Arnaud ez al, 1988 ; Oudet, 2008). Cette transgression correspond a une période de
subsidence rapide de la marge du Golfe du Lion (Fig. 3-12), jusqu’ici en position haute par
rapport a la Camargue ou d’importantes séries progradantes se sont déposées (Gorini, 1993 ;
Guennoc et al., 2000 ; Bache, 2008).

Du Langhien au Serravalien (Fig. 3-17f), 'extension arri¢re-arc va progressivement s’arréter dans
le bassin liguro-provencal et migrer a I’'Est du bloc corso-sarde, dans le domaine arricre arc des
Apennins (Bartole, 1995 ; Jolivet ef al., 1998, 2006 ; Mauffret et Contrucci, 1999 Séranne, 1999).
La zone de subduction ouest méditerranéenne, de plus en plus longue, subit a partir de cette
période une rupture du slab en plusieurs endroits (Fig. 3-8 ; Faccenna ez a/, 2004 ; Spakmann et
Wortel, 2004). Il n’y a plus de continuité de la Paratéthys des Alpes aux Carpathes. Au Langhien
(Fig. 3-18C, 3-19D), la marge provencale est caractérisée par une transgression qui envahit le
bassin molassique rhodano-provencal jusqu’a la cote ouest de la Nerthe (Besson, 2005).

Au Serravalien supérieur et au Tortonien (Fig. 3-17g), I'ouverture du bassin méditerranéen
occidental est achevée, a 'exception de la mer tyrrhénienne. Le Tortonien marque un tournant
dans I’évolution géodynamique méditerranéenne, caractérisé par une tectonique extensive et de la
subsidence dans la partie orientale (Montenat et Ott d’Estevou, 1990), des uplifts sur la cote
espagnole (Weijemars 7 al, 1985, Vissers ez al, 1995), et le dépot des premicres évaporites dans
les bassins de Lorca et de Fortuna, dus a des déficits hydriques locaux (Rouchy ez a/, 1998 ;
Dinares-Turell ez al., 1999). Sur la marge provencale, les variations eustatiques se caractérisent par
une phase d’incision des séries serravaliennes, puis de dépots transgressifs colmatant ces rias
tortoniennes lors d’un haut niveau marin (Fig. 3-18 D ; Besson, 2005).

3.1.2.5 Le méga-cycle eustatique messino-pliocene en Méditerranée

- Déconverte et problématique :

Entre 6 et 2 Ma (Fig. 3-17g, h) la région méditerranéenne a été le siege de bouleversements
géographiques de grande ampleur en relation avec la crise de salinité messinienne et la baisse
brutale du niveau marin. La découverte du phénomene remonte a la campagne océanographique
Leg XIII du Glomar Challenger au début des années 70 (Ryan ez al, 1973). Le résultat majeur de
cette campagne (Ryan e a/, 1973) fut I'identification et attribution au Messinien des évaporites
centrales sous les plaines abyssales méditerranéennes, en concordance avec la série sus-jacente
pliocene (Cita e# al, 1973) et la série sous-jacente mioceéne. Cette découverte a servi de base au
concept de crise de salinité messinienne. Deux modeles (Fig. 3-21) ont été opposés pour

expliquer la formation de cette épaisse série d’évaporites : le modele profond (Dessicated deep basin
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model ; Hst, Cita, Ryan, 1973) et le modéle peu profond (Shallow water shallow basin model
Nesteroff, 1973). Le modéle profond s’appuie sur la présence, dans un bassin analogue a l'actuel,
d’un plan d’eau évaporitique 2000 ou 3000 m en contrebas du niveau marin de I’Atlantique,
tandis que le modele peu profond est caractérisé par la formation des évaporites dans un bassin
méditerranéen d’une profondeur maximum de 500 m, précédant une subsidence tectonique du
plancher méditerranéen. La découverte d’une surface d’érosion sur les marges du Bassin
méditerranéen, prolongée a terre par de profonds canyons témoigne du rabaissement du niveau
marin et valide le modele profond (Clauzon, 1973, 1978, 1982 ; Ryan, 1978 ; Ryan et Cita 1978 ;
Gennesseaux et Lefebvre 1980 ; Barber, 1981).

Le modéle profond : Deep desiccated Basin, Hsi et al 1973 Le modéle peu profond : Shallow desiccated Basin, Nesteroff, 1973

Avant

Figure 3- 21 : Les deux mod¢les interprétatifs de la crise de salinité messinienne. A gauche, le modele profond (Hsii ez
al., 1973) propose une origine eustatique pour le dépdt des évaporites. A droite, le modéle peu profond (Nesterroff,
1973) lui oppose une origine tectonique. D’aprés Mocochain, 2007.

- Lorigine de la crise :

Bien que ses modalités soient encore discutées, la cause tectonique est généralement admise pour
expliquer lorigine de cette crise majeure par la formation d'un seuil entre I'Atlantique et la
Méditerranée. Avant la crise de salinité, le corridor Rifain et le détroit Bétique (Fig. 3-22)
assuraient la communication entre l'océan Atlantique et le bassin Méditerranéen. La restriction
des échanges avec 'océan Atlantique associés a ’évolution tectonique de I'arc d’Alboran (Jolivet,
20006) a été le facteur déclencheur de la crise. Une fois les liaisons rompues avec Atlantique, c’est
le bilan hydrique négatif de la Méditerranée qui, associé a un climat sub-aride similaire au climat
actuel des rives de la Mer Rouge (Suc et Bessais, 1990), provoqua I'effondrement du niveau de

base endoréique du bassin Méditerranéen d’au moins 1500 m (Hst ez a/, 1973; Ryan, 1970;
Clauzon, 1982).
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Figure 3- 22 : Physiographie et contexte tectonique de P’arc bético-rifain au Tortonien (Benson er al., 1991, Jolivet et al,
2006). Les échanges hydriques entre le Bassin méditerranéen et ’Océan atlantique sont assurés par les corridors
bétique et rifain. Avant la crise, une compression N-§ provoque la fermeture progressive des liaisons océaniques.

- Les marquenrs de la crise :

Entre 5,6 et 5,32 Ma, les variations eustatiques hors normes causées par la dessiccation de la mer
Méditerranée et sa remise en ecau (oscillation d’environ 1500 m) ont eu des impacts
morphologiques et sédimentaires catastrophiques a I'échelle du bassin méditerranéen et de ses
marges (i.e. Clauzon, 1996). Deux phénomeénes particuliers sont associés a la crise :

- En mer, les plaines abyssales restées sous faible tranche d’eau sont le lieu d’une
importante sédimentation de nature essentiellement évaporitique (>1km) (Montardet ez al, 1970 ;
Hst ez al, 1973), passant latéralement sur les pentes continentales a des corps sédimentaires
détritiques terrigenes issus de I’érosion des marges (Rizzini ef al, 1978 ; Savoye et Piper, 1991 ;
Lofi ez al,, 2005 ; Maillard e7 al., 2006) (Fig. 3-23) ;

- A Terre et sur les marges, c'est le phénomene d'érosion fluviatile qui domine avec pour
conséquence la formation d'une discordance de ravinement fortement prononcée, appelée
«surface d’érosion messinienne » (Ryan et Cita, 1978) prolongée par des canyons au droit des
fleuves: les canyons messiniens (Fig. 3-23 et 3-24 ; Clauzon 1973, 1978, 1982).

Une terminologie de tous les marqueurs stratigraphiques messiniens (surfaces de discontinuité et
séquences de dépots) dans le domaine marin a été proposée par Lofi e a/. (2011) a partir des
profils de sismique réflexion dans tout le Bassin méditerranéen (Fig. 3-23 et 3-24). Dans le bassin
profond, trois unités de dépots évaporitiques sont définies : La premiere, « Mobile Unit» (MU,
principalement de l'halite) est facilement reconnaissable sur les profils sismiques avec un facies
transparent et une déformation plastique associée qui forme des diapirs et des failles listriques
(Dos Reis ez al, 2005). Elle est limité a la base et au sommet par les unités évaporitiques « Lower
Unit» (LU) et « Upper Unit» (UU). Sur les pentes des marges continentales, une unité de dépot
« Complex: Unit» (CU) correspond aux produits détritiques de I’érosion des marges. Ces unités
sédimentaires sont limitées a la base et au sommet par les discontinuités messiniennes BES
(« Bottom Erosionnal Surface ») et TES (« Top Erosionnal Surface ») qui passent latéralement a la MES
(« Margin Erosionnal Surface ») sur le plateau continental. Cest cette MES, (ou SEM) héritée de
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I’érosion sub-aérienne du plateau continental que je décrirai dans la suite de ce travail sur la marge

provencale.
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Figure 3- 23: Mod¢le digital de terrain de la Méditerranée occidentale (Smith et Sandwell, 1997) et synth¢se des
marqueurs de la crise de salinité messinienne dans le Bassin méditerranéen. A Terre, les canyons messiniens sont
représentés en rouge, les thalwegs en bleu. En Mer, les évaporites sont cartographiées en vert (évaporites supérieures
« upper unit») ou en jaune (sel messinien « mobile unit»). Les coupes illustrent Porganisation des marqueurs
messiniens selon un axe terre-mer. D’aprés Maillard ez al., 2011 modifié in Lofi er al., 2011.
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- Etat des connaissances sur la morphologie de la SEM dans le Golfe du Lion :

L’étude de la surface d’érosion messinienne (SEM) sur la Marge du Golfe du Lion est 'une des
plus completes et a donné lieu a de nombreuses publications, a Terre (Fig. 3-24; Clauzon, 1973,
1978 ; Molliex, 2009 ; Routre et al, 2009) ou en Mer (Fig. 3-25; Gorini et al, 1993, 2005 ;
Guennoc ¢ al., 2000 ; Lofi, 2002 ; Lofi ¢ al., 2003, 2005 ; Oudet, 2008 ; Bache 2008 ; Bache ez 4/,
2009, 2011) en raison du grand nombre de campagnes de sismique offshore et des forages
d’exploration pétroliers. La cartographie de la surface d’érosion met en évidence 'existence de
paléo-réseaux fluviatiles d’age messinien a l'origine de la morphologie érosive de cette surface
durant 'exondation de la marge (Fig. 3-25). A titre d’exemple, Lofi (2002) estime a plus de 3000
km’ le volume de sédiments érodés sur le plateau continental par le systéme fluviatile messinien
du Languedoc-Roussillon.

I’étude des géométries 3D de la Marge du Golfe du Lion a permis a Bache ez a/, (2011) la
distinction de trois phases majeures au Messinien : une phase détritique (« la crise érosive »), une
phase évaporitique («la crise de salinité »), et une remise en eau en deux temps, d’abord lente et
caractérisée par une surface de ravinement transgressive sur les pentes (morphologie de la SEM
lisse), puis rapide, caractérisée par une surface fluviatile préservée sur la plate-forme (morphologie
de la SEM rugueuse; Fig. 3-26C). L’hypothe¢se d’une remontée en deux temps s’oppose
néanmoins a celle d’une remise en eau tres rapide du bassin méditerranéen a la fin du Miocéne
apres Pouverture des communications avec ’Atlantique au détroit de Gibraltar (Blanc, 2002;
Loget and Van Den Driessche, 2000).

Le canyon fossile du Rhone illustre I'impact de la crise a terre. Les profils sismiques et les forages
permettent une bonne reconstitution de sa structure en 3D (Fig. 3-24), qui présente un aspect
convexe, et des ruptures de pentes qui témoignent du caractere juvénile de son profil,
conséquence de la durée tres breve de la crise (Clauzon ez al., 1996). Sa profondeur atteint 1300 m
au droit des Saintes-Maries-de-la-Mer, et 'érosion régressive s’est propagée jusqu’au Jura.
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Figure 3- 24 : Mod¢le numérique de la surface d’incision messinienne des canyons du Rhdne et de la Durance a partir
des données de surface et de subsurface (sismique et forages). Garoux-Torres, Clauzon, Rubino 1999 ; Roure, 2009.
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Figure 3- 25 : Cartographie de la surface d’érosion messinienne sur la Marge du Golfe du Lion (Guennoc et al, 2006).
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Figure 3- 26 : Sections schématiques et interprétation de profils sismiques de la Marge du Golfe du Lion mettant en
évidence les unités sédimentaires messiniennes et les sutfaces d’érosion. A: Schéma idéal de Porganisation des
marqueurs messiniens de la Méditerrannée occidentale en I’absence de tectonique salifere (Lofi er al, 2011), B:
Schéma représentant une ligne sismique NW-SE qui montre ’organisation des marqueurs messiniens dans le Golfe du
Lion d’aprés Lofi er al., 2011. C : Interprétation d’un profil sismique N'W-SE dans le Golfe du Lion d’aprés Bache er al.
(2011). L’interprétation de la SEM (ou MES) differe pour ces auteurs. La surface d’érosion bleu foncé (surface «

rugueuse ») cortespond a une surface d’érosion aérienne et la surface d’érosion bleu ciel (surface « lisse ») est
interprétée comme une surface de ravinement transgressive.
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- La remise en ean pliocene :

La remise en eau au début du Pliocéne marque I'achévement de la crise messinienne a 5.46 Ma
(Bache ez al., 2011). Elle est provoquée par un déversement de ’Atlantique dans la Méditerranée a
travers le seuil de Gibraltar extrémement rapide selon certains auteurs (Blanc, 2002 ; Loget ¢ al.,
2005), ou en deux phases, lentes puis treés rapide selon Bache ¢ 2/ (2011). A ce stade de la remise
en eau, les marges du bassin, préalablement érodées, offrent un large espace disponible a la
sédimentation. Il en résulte une transgression généralisée sur les marges et confinée a terre sur de
tres longues distances dans les canyons messiniens, qui vont étre ennoyés pour former des rias
(Fig. 3-27). Ces rias ont subi un colmatage particulier en Gilbert type fan delta au cours du
Pliocene (Clauzon ez al, 1995).

Sur la Marge du Golfe du Lion, durant le Plio-Quaternaire, une épaisse série sédimentaire se met
en place sous la forme de prismes progradants, en downlaps sur la SEM (Fig. 3-28 ; Lofi, 2002).
IIs vont peu a peu reconstruire la marge, arasée sur pres de 500 m de dénivellation au cours de la
crise. Lofi (2002) met en évidence I'absence de cortéege transgressif en onlap sur la surface
d’érosion, qui devrait étre synchrone de la remise en eau du bassin et interpréte cette observation
en faveur d’une remise en eau rapide a la fin de la crise. A partir du Pliocéne moyen a supérieur,
une partie des sédiments piégés sur la marge sont transférés massivement vers le bassin par
I'intermédiaire de canyons sous-marins (Lofi, 2002).

Figure 3- 27 : La remise en eau pliocéne du bassin méditerranéen. A : Perspective reconstituant le début de remise en
eau de la Méditerranée par eaux atlantiques a travers le détroit de Gibraltar consécutivement a son ouverture (Pibernat,
2009). B : Ria pliocéne du Rhone et de ses affluents aprés la remise en eau compléte de la Méditerranée (fond de carte
et contours d’apres Roure et al., 2009, et Mocochain, 2007 pour la ria de ’Ardéche).

Cet épisode a entrainé des modifications importantes du paysage avec la formation de surfaces
reperes de caractere pour la plupart synchrone (Clauzon e al, 1987). Ces surfaces, facilement
identifiables dans le paysage moderne, sont des marqueurs topographiques valides pour estimer
la déformation récente (post-Miocene) en Provence (Champion e# a/, 2000) et dans la vallée du
Rhoéne (Mocochain e al., 2000).
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Figure 3- 28 : Profil sismique LRM12 (A) non interprété et (B) interprété montrant sur la plate-forme les séries plio-
quaternaire progradantes déposées sur la surface d'érosion messinienne. Les "bottomsets" des clinoformes, en
"downlap" sur la discordance, suggérent dans ce secteur 1'absence de cortége sédimentaire transgressif associé au
remplissage du bassin méditerranéen. Lofi, 2002.
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3.2 Cadre géomorphologique de la Marge Provengale a terre

Avant-propos :

Les surfaces d’aplanissement, les vides karstiques et leurs remplissages sont des marqueurs
possibles de I’évolution du niveau de base. Sans un controle structural, ’étagement des niveau de
grottes dans les karsts est une conséquence de I’évolution du niveau de base (Palmer, 1987 ;
Audra, 1994 ; Mocochain ¢/ al., 20062). Lorsque de tels niveaux reperes sont identifiés et datés, de
maniere relative ou absolue, ils permettent de connaitre le signal géodynamique régional.

Cette partie vise a décrire les grandes structures géomorphologiques, particulicrement les surfaces
d’aplanissement et leurs déformations, les karsts et les remplissages sédimentaires qui leur sont
associés. Elle se base sur une synthése bibliographique enrichie et validée par des observations de
terrain et des échantillonnages. Les éléments morphologiques décrits dans le texte sont localisés
en figure 3-29.

3.2.1 Synthese géomorphologique de la Nerthe aux massifs toulonnais

3.2.1.1 Présentation géographique de la Basse-Provence calcaire

La géographie de la région étudiée se caractérise par une succession de bassins encadrés de
chainons calcaires orientés Est-Ouest. Du Nord au Sud, ce sont : le massif de la Sainte-Victoire
qui culmine a 1011 m au pic des Mouches et surplombe le bassin d’Aix, puis le mont Aurélien
(879 m), le massif du Regagnas (715 m), et le massif de I’Etoile (780 m) qui forment la limite nord
des bassins d’Aubagne et Marseille. Au Sud, ce sont le massif d’Allauch (714 m), la Sainte-Baume,
(1148 m) et 'Agnis (919 m). Ces deux derniers surplombent la dépression formée par les poljés
de Cuges, Chibron et Signes. Le chainon de la Nerthe ferme au Nord la baie de Marseille. Enfin,
le plateau de Siou-Blanc, le massif des Calanques et les monts toulonnais dessinent la limite
externe du bassin du Beausset (Fig. 3-29).

Le réseau hydrographique est dominé en surface par le cours de 'Huveaune, d’une cinquantaine
de kilometres qui prend sa source au Nord du Plan d’Aups avant de se jeter a la mer a la plage du
Prado (Marseille). Au Nord, la riviere de I’Arc prend sa source dans le mont Aurélien, et draine
les eaux du bassin d’Aix pour venir se jeter 80 km plus au sud-ouest dans I’étang de Berre. A
I'Est, le Gapeau, fleuve débouchant aux Salins d’Hyeres prend sa source sur la commune de
Signes, alimenté par le massif d’Agnis. Dans le bassin du Beausset, le réseau hydrographique est
dominé par les fleuves du Las, de la Reppe et du Grand-Vallat. Enfin, les versants Nord-Est de la
Ste Baume alimentent les principaux affluents de ’Argens (Cauron, Caramy, Issole ; Fig. 3-29).
Les reliefs calcaires générent un grand nombre de sources pérennes et temporaires. Dans la partie
occidentale de la zone d’étude, entre la Nerthe et Toulon, peu d’exutoires sont connus : seules
jaillissent les sources sous-marines du littoral des calanques, celles bordi¢res de la Sainte-Baume
(St Pons) et les sources de la zone La Ciotat - Ceyreste. Quelques sources temporaires jaillissent
en période d’orage sur le flanc sud de I'Etoile, les massifs d’Allauch, de Carpiagne et de la Ste
Baume. Dans la partie orientale, les sources sont tres nombreuses et se concentrent dans les
zones de la vallée du Gapeau, du Revest, et d’Ollioules.
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Les sources de Port-Miou et du Bestouan, dont l'existence est signalée depuis I’Antiquité, sont
I'exutoire d’un important réseau karstique qui se développe dans sa partie explorée dans le massif
urgonien fracturé des calanques. Elles se jettent dans la mer au niveau de la calanque de Port-
Miou et de la plage du Bestouan, a Cassis. Leur débit moyen, entre 2,5 et 10 m’/s (Gilli, 2001 ;
Cavalera, 2007) et de 50 2 100 m’/s en crue (Tassy et a/, 2010) permet de les qualifier comme le
fleuve cotier le plus important entre le Rhone et Argens, et en fait une ressource en eau non
négligeable pour la région marseillaise, a condition de les capter a terre avant leur salinisation par
I'intrusion saline.

3.21.2 Les surfaces d’aplanissement de la Nerthe a 'unité du Beausset

Au point de vue géomorphologique, un certain nombre de surfaces aplanies, horizontales ou
inclinées, et résultant de I’érosion des formations calcaires apparaissent dans le paysage. 1l s’agit
des surfaces du sommet de la Nerthe, des bordures de I'étang de Berre, du Logis Neuf au pied de
I'Etoile, du plateau du Camp, ou encore des Hauts de Carnoux (Fig. 3-29). Ces surfaces dominent
pour la plupart des dépressions et poljés. Les bassins de Marseille et d’Aubagne forment les
dépressions les plus vastes dans le paysage, tandis que les poljés de Signes, Chibron, et Cuges ont
tendance a s’aligner sur les dépressions de la Bédoule, Carnoux et Cassis selon un axe SW-NE.
Sur les pourtours du bassin de Marseille, les massifs de 'Etoile, Marseilleveyre et Carpiagne sont
nettement surélevés par rapport au massif de la Nerthe qui présente une topographie sommitale
aplanie due a une abrasion de ’ensemble du chainon.

Les surfaces d’aplanissement de la Nerthe et du Logis-nenf :

Le Massif de la Nerthe est caractérisé par une succession de surfaces d’abrasion marine associées
aux différentes transgressions du Miocene moyen a supérieur qui marquent 'augmentation du
niveau de la mer sur le paléo-relief de la Nerthe (Rubino ¢ al, in Besson et al., 2005 ; Fig. 3-20, 3-
33). La premiere surface de transgression, visible au bord de la voie rapide de la Couronne, est
responsable de I'arasement de l'anticlinal de la Nerthe dans les calcaires d’age Crétacé. Elle est
caractérisée par une planéité exceptionnelle et la présence de blocs angulaires pluri-métriques et
perforés témoignant de la proximité de la falaise littorale qui constituait la source de ce matériel
sous l'action des processus gravitaires (Rubino ez a/, in Besson ez al., 2005).

La surface sommitale (Fig. 3-29, 3-30, 3-31) de la Nerthe est comparable a cette surface mais
située a une altitude plus élevée (170 a 200 m) résultat probable d'une transgression marine plus
récente comme en témoigne un affleurement de sédiments détritiques marins d’age probablement
Tertiaire récent (Tortonien ?) et situé a une altitude équivalente au nord du Rove (Fig. 3-29 et 3-
32). Cette surface se prolonge vers l'est en direction de Septemes-les-Vallons, au lieu-dit du
Logis-Neuf (Fig. 3-29, 3-30, 3-31).

La Sainte-Victoire :
En bordure de la Sainte-Victoire, la surface d’abrasion marine tortonienne est largement visible

sur le plateau de Bibémus (Fig ; 3-29 et 3-34) ou elle tronque les séries calcaires jurassiques et les
breches éocenes entre 300 et 400 m d’altitude. Elle est sous-jacentes aux dépots molassiques
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transgressifs disposés sur le substratum arasé (source : carte géologique d’Aix-en-Provence au
1/50000).

Au sommet de la Ste Victoire, une surface d’'une planéité remarquable tronque le relief a 1000 m
d’altitude au Baou des Vépres (Fig. 3-34). Elle est donnée sur la carte géologique au 1/50000°
comme une « surface d’érosion miocene » en référence aux travaux de Rousset (1967) qui se base
sur une comparaison minéralogique avec la molasse tortonienne au pied du massif pour
I'interpréter comme résultant de la méme abrasion marine. Une telle interprétation a pour
conséquence un mouvement différentiel vertical post-tortonien de plus de 600 m pour la Ste
Victoire et une vitesse de sutrection tectonique de l'ordre de 0,08 mm/an, ce qui n’est pas
tellement excessif pour la région puisque la vitesse de surrection du Luberon a été estimée a
0,07mm/an depuis le Burdigalien (Champion ez a/, 2000).

Un autre élément géomorphologique particulier est constitué par la surface présente a est de la
Ste Victoire, au nord des villages de Pourricres et Puyloubier. Cette surface s’étend sur un large
plateau horizontal (Fig. 3-29 et 3-34) dont laltitude (450 a 500 m) s’éléve progressivement en
direction de la Ste Victoire (jusqu'a 680 m).

I’observation de la molasse tortonienne en position sub-horizontale a 400 m d’altitude, met en
évidence une déformation verticale du massif de +380 m depuis la derniere transgression marine
(+20 m selon Haq ¢z al, 1987). La présence d’'une surface basculée a ’Est de la Ste Victoire,
pourrait attester de cette déformation post-tortonienne, malgré 1'absence de datation.

Bassin de Marseille :

Le bassin de Marseille peut étre séparé du Nord au Sud en trois unités. La partie Nord montre
une topographie élevée qui se raccorde au versant Sud de I’Etoile par la surface du Logis Neuf
(Fig. 3-29 et 3-30). Elle est caractérisée par la présence des tufs calcaires de La Viste, de St André
et des Aygalades qui marquent un ancien fond lacustre qui a fonctionné au Plioceéne supérieur-
Quaternaire inférieur (Depéret, 1889 ; Bourdier, 1961 ; Bonifay, 1962). Bonifay (1962) met en
évidence le fléchissement et la rupture de la dalle de tufs vers le front de mer par des cassures
dans les tufs qui déterminent une succession de gradins d’altitude décroissante vers ’Ouest (180
m aux Aygalades, 30 m a la Calade ; Tableau 3-1). Une autre interprétation, proposée par Dupire
(1985) considere que les tufs des Aygalades, de la Viste et de Saint André correspondent a des
systemes sédimentaires distincts, non contemporains et relatifs a différentes sources localisées a
des altitudes différentes.

La partie Sud est largement caractérisée par la présence des terrasses quaternaires de la Basse-
Huveaune qui masquent les dépots oligocenes. Entre ces deux unités, un axe ENE-WSW est
marqué par les reliefs de Notre-Dame-de-la-Garde, St Julien, le Frioul, Planier et les hauts fonds
voisins. Ces reliefs sont largement tectonisés et karstifiés. Le soubassement de la basilique de ND
de la Garde est constitué de calcaire urgonien faillé et intensément bréchifié par la tectonique.

Littoral de Marseilleveyre a Cassis :
Le littoral de Marseilleveyre a Cassis est caractérisé par une morphologie abrupte creusée dans

I'urgonien et découpée par les calanques (Fig. 3-29), vallées noyées lors de la dernicre
transgression (de 20 ka a aujourd’hui) (Blanchard, 1911 ; Denizot, 1934). Cette cote fortement
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tectonisée est intensément modifiée par les actions karstiques et les variations eustatiques. La
série calcaire est généralement monoclinale, a pendage vers le SE (Cap Morgiou, Fig. 3-30). Le
systeme de failles de Luminy orienté N-S se termine a Terre dans la calanque de Sugiton. Il met
en contact ’Aptien supérieur et PAlbien avec le Jurassique supérieur dolomitique, témoignant
d’un spectaculaire rejet vertical de 800 m et laffaissement du flanc ouest (Guieu, 1964). Ces
failles séparent deux domaines. A louest, le massif de Marseilleveyre et Parchipel de Riou
montrent une structure généralement monoclinale a faiblement synclinale, avec des
chevauchements locaux qui occasionnent des recouvrements de I’Aptien par I'Urgonien, ainsi
qu’une position affaissée par rapport au Puget. A IEst, le Mont Puget et le plateau de la Gardiole,
montrent un pendage du Barrémien vers le S-E et I'apparition a Cassis des affleurements de
PAptien et du Crétacé supérieur. Pour Blanc ¢ a/ (1967), le littoral tres abrupt au sud de
I'ensemble Marseilleveyre-Puget-Devenson résulte de failles récentes E-W affaissant la série
urgonienne vers le Sud. Les auteurs citent pour preuve des dragages effectués a Cassidaigne
révélant des affleurements de Barrémien inférieur et d’Aptien en position abaissée (Blanc et
Blanc-Vernet, 19606).

Des surfaces d’aplanissement sont visibles au plateau de 'Homme mort, a Pextrémité du Cap
Morgiou, et au plateau de la Fontasse (Fig. 3-29, 3-30, 3-35). Des remplissages karstiques
d’origine marine ont été attribués a I’Oligocene et au Miocéne sur la surface de la Fontasse
(Villeneuve M., com. orale, 2011).

Au nord de la surface de la Fontasse, la surface des Hauts de Carnoux constitue un lambeau de
surface d’aplanissement qui apparait nettement dans le paysage (Fig. 3-35 ; Tableau 3-1). Au pied
de cette surface, une gorge seche, méandriforme, a incisé sur une centaine de metres I'encaissant
calcaire (Cénomanien). Cette paléo-vallée de direction nord-sud est aujourd’hui empruntée par
l'autoroute A50. Les travaux de construction de l'autoroute ont mis a jour des paléokarsts pluri-
décamétriques entre Roquefort-la-Bédoule et Carnoux (Massif du Douard) qui ont livré des
remplissages marins a foraminiféres datés du Mioceéne supérieur (Philip ef a/, 1975 ; Fig. 3-37 ;
Tableau 3-1).

Littoral entre le Cap Canaille et La Ciotat :

Le littoral entre le Cap Canaille et La Ciotat est formé par une falaise formant un a pic absolu,
interrompant l'auréole synclinale du bassin du Beausset. Le long de cette falaise se trouvent
d’anciens réseaux karstiques suspendus et débouchant sur le vide a des altitudes élevées (Grand
Draioun 240 m, Grotte des Emigrés 340 m). La topographie actuelle met en évidence une
inadaptation du drainage au tracé du littoral. La partie amont des falaises est affectée par une
surface d’aplanissement basculée vers le nord-est et dont la pente recoupe le pendage des
couches. Elle est incisée par un réseau hydrographique aujourd’hui inactif s’écoulant en direction
du bassin du Beausset.

Au nord-est de Cassis, le massif de la Couronne de Charlemagne est également affecté par une
surface d’aplanissement a 220 m d’altitude qui recoupe son versant Est et qui abrite un paléokarst
a remplissage détritique induré, et dont les planchers stalagmitiques sont de taille métrique (Fig.
3-30).

Au nord-est, le massif du Pas d’Oullier est affecté par un paléokarst visible en bord de route qui
renferme des éléments détritiques polygéniques (quartz, schistes) témoignant d’un paléo-drainage
en provenance du sud (Fig. 3-30).
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1.’Unité du Beausset :

L’Unité du Beausset correspond a un bassin sédimentaire marin développé au Crétacé supérieur
sur la marge nord de la Téthys (Philip 1975, Floquet et Hennuy 2001, 2003). Au nord, I'unité du
Beausset est bordée par une surface d’aplanissement qui forme un plan remarquable a environ
450 m d’altitude, le plateau du Camp (Fig. 3-38). Cette surface sub-horizontale de pres de 20 km
de long tronque les formations calcaires qui pendent vers le sud. Des avens sont également
tronqués, comme en témoigne le puits d’entrée du Maramoye a I'extrémité est du plateau (Fig. 3-
29). Les altitudes plus élevées sur sa bordure est (500 2 600 m au sud du plateau de Siou Blanc)
qu’au centre (400 m au Camp) et a Pouest (390 m au Grand Caunet) indiquent un gauchissement
de la surface en direction de est.

Au sud-est du plateau du Camp, la coulée basaltique d’Evenos datée du début du Pliocéne
(communication personnelle de C. Verati a P. Munch) fossilise une paléo-vallée N-S aujourd’hui
en inversion de relief une centaine de métre en contre-haut du plateau (Fig. 3-29, 3-38B, 3-39, 3-
40, 3-41 ; Tableau 3-1). Son point d’émission, au nord se situe au Rocher de I’Aigle (Coulon,
1967). La coulée est actuellement bordée a 'ouest et a Iest par les cours d’eau de la Reppe et du
Destel qui ont incisé des gorges relativement profondes qui bordent la coulée et la recoupent au
nord d’Ollioules (Fig. 3-29, 3-38C, 3-39A). Au village d’Evenos, sous le Fort de Pipaudon, la base
de la coulée, bien visible, fossilise des gres cénomaniens dont certains présents sous la forme de
galets de quartz roulés de taille centimétrique (Fig. 3-40). Ces galets sont les témoins d’un paléo-
cours d’eau tertiaire dont la vallée a été empruntée par la coulée volcanique. Environ 1 km au
nord de la coulée, le réseau karstique du Maramoye (Fig. 3-39A, B, C, D) présente dans les
remplissages karstiques du réseau inférieur des petits galets roulés de basalte a 330 m NGF
(Bigot, 2003). Ces galets témoignent d’une réutilisation du drain karstique postérieure a la coulée
basaltique. Ce drain actuellement fossile, et dont ’horizontalité est bien marquée était alors en
relation avec le niveau de base du secteur.

La coulée basaltique, mise en place au début du Pliocéne dans un point bas topographique (une
paléo-vallée) constitue aujourd’hui un relief positif dans le paysage du fait de I’érosion
différentielle des roches sédimentaires et des laves (Fig. 3-41). La paléo-vallée qu’elle fossilise
montre une pente de 3,7% du nord au sud ce qui est anormalement élevé pour la région
puisqu’une telle pente correspondrait dans I’actuel a une riviere torrentielle (Bernard, 1925). Des
déformations tectoniques ont certainement contribué a accentuer le profil de la paléo-vallée.

Ces observations témoignent de la mise en place d’un nouveau réseau de drainage postérieur a la
coulée basaltique en relation avec des mouvements tectoniques positifs: les gorges de la Reppe
incisent la coulée au Quaternaire ( ?), le Maramoye a drainé une partie des basaltes, et la surface

d’aplanissement du Camp est surélevée en direction de la coulée.
Toulon et le Cap Sici¢ :

La rade de Toulon et la partie nord du Cap Sicié constituent un aplanissement remarquable situé
quelques metres au-dessus du niveau marin et a proximité du plateau continental (Fig. 3-42). Au
Quaternaire récent, la rade de Toulon est située a 'embouchure du Gapeau (Journot, 1948), mais
celui-ci est rapidement capturé par le Réal Martin a I’est et se jette actuellement dans la localité de

Hyeres.
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Figure 3- 30: Surfaces vues de la mer autour de la baie de Marseille
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Figure 3- 31: Surfaces d’aplanissement de la Nerthe (en orange) et du Logis Neuf (en jaune) constituant son
prolongement vers ’Est (photographies, MNT et carte topographiques de PIGN au 1/25000°).
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Dépression a remplissage détritique
marin récent (age?) et trés poreux
(morceaux de bois, échinodermes,
ciripedes, pectinidés, bryozoaires) -
Alt. 200 m Surface d’aplanissement de la Nerthe

Figure 3- 32 : Dépression au nord du Rove a remplissages marins (déterminations Guy Tronchetti, Loic Villier) d’ige
probable Tertiaire récent (Tortonien ?) localisée sur ’ancienne carte géologique au 1/50000 et décrit comme Miocéne
continental. Il n’apparait pas sur la version récente.
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Figure 3- 33 : Les surfaces d’abrasion marine de La Fare, au Nord du chainon de la Nerthe, constituent des encoches
nettes dans le paysage qui enregistrent les différentes étapes des transgressions entre le Burdigalien et le Tortonien
(Besson et al., 2005).
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Figure 3- 34 : Les deux premi¢res photos montrent la molasse tortonienne transgressive sur les assises de la montagne
Ste Victoire. La premiére photo est un gros plan sur la géométrie en onlap de la molasse, tirée de Besson ez al., 2005. La
seconde photo est une vue générale prise de ’Est. La photo suivante et la carte IGN montrent la surface d’érosion
plane au sommet de la Ste Victoire. La derniére photo représente la surface d’aplanissement a ’est qui est déformée.
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Massif Ste Baume

Carnoux

Massif d’Allauch

Massif de Carpiagne

Figure 3- 35: Surfaces d'aplanissement visibles a Terre. A: Surface de la Fontasse vue du Nord; B : Surface de la
Fontasse vue de PEst ; C : Surface des Hauts de Carnoux.
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Figure 3- 37: Localisation de la surface des Hauts de Carnoux et du remplissage karstique daté en contre-bas
(Helvétien marin ; Philip ez al, 1975) dans les gorges du Douard et photo du remplissage.



Chapitre 3 : Synthése Géologique et Géomorphologique de la Marge Provencale

Coulées de basalte (Pliocene)
Coulée volcanique

>

Coulées de b3

Gorges de la Reppe

Surface d’aplanissement du Camp

Q
£
©
O
=
©
4
=
()
£
(]
v
pa
) o
t
Q.
o
o
(]
@
7
=
w

illage d’Evenos

V

Figure 3- 38 : Surfaces d’aplanissement de ’Unité du Beausset. A : Surface du Camp vue de la chapelle du Beausset-
Vieux ; B : Surface du Camp et coulées basaltiques en contre-haut vue du Rocher de P’Aigle ; C : Surface a la base des
coulées de lave d’Evenos, et fossilisée par le basalte. L’ensemble est incisé par les gorges d’Ollioules.
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Figure 3- 39 : A: Localisation des réseaux karstiques Téte de Cade et Maramoye et de la coulée basaltique d’Evenos,
en inversion de relief par rapport aux vallées actuelles de la Reppe et du Destel (Jouves, 2011). B : Photo du puits
d’entrée du Maramoye. C : Galets de basaltes plaqués aux parois du réseau inférieur du Maramoye (Photo J-Y. Bigot).
D : Topographie du réseau spéléologique du Maramoye (Monteau, 1967). E : Topographie du réseau spéléologique de
la Téte de cade (Monteau, 1967).
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Figure 3- 40 : Contact entre la coulée basaltique et les grés cénomanien qui présentent des galets de quartz roulés.

Miocene Cours d'eau
Un cours d'eau (une paléo-Reppe ou (paléo-Reppe?)
un paléo-Destel) a creusé sa vallée
dans les roches sédimentaires du
Crétacé supérieur

N Basalte
Pliocéne

Une coulée de basalte se moule
dans la vallée et la comble en partie

Pliocéne a Quaternaire
Le basalte protége les roches Basalte
sédimentaires sur lesquelles elle repose
de l'effet de I'érosion. Le cours d'eau, Reppe l
ne pouvant pas démolir la coulée, l

est dévié de part et d'autre. Deux
nouvelles incisions sont formées,
celles de la Reppe et du Destel,

dominées par un plateau basaltique

Destel

Modifié d'apres : www.olloix.fr/volcans/inversion.html

Figure 3- 41 : Schéma explicatif de ’inversion de relief d’une coulée basaltique, avec ’exemple de la coulée d’Evenos.
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Figure 3- 42 : Surface d’aplanissement de la rade de Toulon vue du Mont Caume.

3.2.1.3 Les principaux massifs karstiques de Basse-Provence calcaire

Cf. Annexe 1
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3.2.1.4 Les grands poljés

La présence de poljés plurikilométriques alignés constitue un aspect géomorphologique
particulier du bassin du Beausset. Ces poljés bordent I'auréole externe de 'unité du Beausset.
D’est en ouest, ce sont : le poljé de Signes, d’ou le Gapeau prend sa source, le poljé de Chibron,
dans la méme commune, et dont le remplissage d’argiles et de galets est exploité en carricre (Fig.
3-43A, B, C), le poljé de Cuges-les-Pins, le plus vaste de la région (Fig. 3-43D), et le poljé de
Carnoux, de taille plus modeste. Ces poljés semblent s’aligner sur un axe NE-SW qui s’aligne au
sud sur les dépressions de Carnoux et Cassis, et qui devait constituer un ancien axe de drainage,
qui semble attesté par les remplissages a galets du poljé de Chibron. La plaine d’Aubagne, vaste et
comblée de matériel récent devait drainer également une partie du relief.

Figure 3- 43 : Localisation des poljés de Cuges-les-Pins (ouest) et Chibron (est). A : Vue de la carriére du poljé de
Chibron montrant plusieurs dizaines de metres de remplissage ; B : chenal a galets centimétriques et base érosive dans
le remplissage argileux du poljé. C : détail du remplissage a éléments détritiques peu roulés. D : Vue en direction du
sud-ouest sur le poljé de Cuges-les-pins et le plateau du Camp en arriére-plan.
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3.2.2 Résumé et discussion sur ’évolution géomorphologique de la
marge provengale

Cette synthése bibliographique (cf annexes 1 et 2 et tableau 3-1) validée par mes observations
personnelles de terrain permet de mettre en évidence les grandes tendances géomorphologiques
du secteur de la Nerthe au bassin du Beausset.

Certaines surfaces planes du secteur semblent correspondre a des surfaces d’abrasion marine
¢laborées sous l'action de la houle a l'échelle régionale. Les processus de formation de ces
surfaces élaborées en milieu littoral sont 'usure mécanique par les vagues et le matériel abrasif
qu’elles transportent, qui peuvent extraire de grands blocs sur des abrupts, et I'altération verticale
due a l'alternance mouillage-séchage et I’haloclastie (Treinhale ¢f a/, 2006). De telles surfaces sont
interprétées dans I'actuel et I'ancien sur la base d'arguments morphologiques et sédimentologiques
(Dana 1849, Bartrum 1924; Edwards 1941; 1951, Sunamura 1978a; 1978b et Trenhaile 1971;
1972; 1974a; 1974b; 1978, Alvarez-Marron e/ al, 2008) ou des expérimentations en laboratoire
(Sunamura 1992, Trenhaile ¢z a/., 2000,).

Le massif de la Nerthe offre de remarquables exemples de surfaces d’abrasion marines qui
forment des encoches dans le paysage : secteur de la Fare, surface sommitale de la Nerthe ; Fig ;
3-31, 3-33, 3-44, et des surfaces de transgression ou les sédiments marins sont déposés et
préservés (Rubino ef al, in Besson e/ al, 2005 ; Oudet, 2008 ; Bache ez a/, 2011). La surface
sommitale de la Nerthe située a 160-220 m d’altitude pourrait correspondre a la transgression
tortonienne, synchrone des dépots observés plus au nord (Ste Victoire, Aix en Provence, Salon ;
Rubino e7 al,, in Besson ef al., 2005) et qui pourrait étre datée par des sables coquilliers marins
dont quelques vestiges sont préservés et tapissent 'encaissant rocheux en place d’un vallon situé
au nord du Rove a 200 m d’altitude (Fig. 3-32).

La surface du logis Neuf, qui constitue le prolongement oriental de la Nerthe correspond
vraisemblablement a cette transgression tortonienne. Elle est par ailleurs datée par un remplissage
marin de paléokarst du Tortonien aux Pennes-Mirabeau (Masse, 1971 ; Tableau 3-1).

Une autre surface majeure dans la région correspond a la surface du Camp qui apparait nettement
dans le paysage au sud de la Ste Baume et recoupe les carbonates du synclinal du Beausset. Cette
surface dont la planéité et les dimensions sont exceptionnelles comporte les caractéristiques d’'une
surface d’abrasion marine (Fig. 3-33, 3-38, 3-44) : Cette plate-forme est proche du littoral actuel
et tertiaire, les roches y sont tronquées de manicre plane, et les transgressions marines du
miocene moyen ont laissé des traces de leur passage a proximité dans des paléokarsts a 'ouest
(Philip ez al, 1975 ; Masse ez al., 1971 ; Villeneuve, com. orale 2011) et dans le massif de la Nerthe
(surfaces d’abrasion et de transgression, sédimentation marine). La déformation qui a affectée
cette surface et son altitude (~450 m) plus élevée que les plus hauts niveaux marins connus au
Miocene (+140m a 16 Ma, Haq ez a/, 1987 ; +50m a 6Ma, Miller ef a/, 2005) impliquent des
déformations tectoniques postérieures aux transgressions miocenes et a I’élaboration de la
surface.

Cependant, la surface du Camp a été décrite dans la littérature comme une surface élaborée par la
circulation de rivieres (Cornet, 1966, Tableau 3-1). Or, dans les paysages carbonatés, les rivieres
auront tendance a inciser leur lit et a élaborer des terrasses fluviatiles. Le plateau du Camp est un
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relief plan, arasé, qui domine I'unité du Beausset. Il a pu étre emprunté par des cours d’eau dans
sa partie nord (galets dans le poljé de Chibron ; Fig. 3-43) mais sa planéité n’est pas le fait de
I’érosion fluviatile.

paleoshoreline
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uplifted marine terrace
sea cliff
sea level
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""" fault (tick on downthrown block) }/ dip direction of terrace g‘o‘:""m"ee :;l""d:;sns [ metamophic rocks

|3V altitude and location of ¥~ topographic contour [ soils and weathering mantles [ unmetamorphosed rocks

shoreline angle JJ-2-99¢  sample

Figure 3- 44 : Caractéristiques géomorphologiques d’une surface d’abrasion marine au nord de PEspagne (Asturies) A:
Schéma ideal d’une plate-forme céti¢re (Alvarez-Marron et al., 2008., modifié d’aprés Burbank et Anderson, 2001). Une
large surface d’abrasion marine (wavecut) upliftée au-dessus du niveau marin est préservée. Ces terrasses marines
sont caractérisées par la surface d’abrasion et localement des sédiments marins. B : Photo d’une surface d’abrasion
marine (wavecut surface) dans des quartzites du nord de ’Espagne (Cap Vidio ; Alvarez-Marron et al., 2008). C : MNT
de la cote ouest des Asturies d’une résolution de 10m montrant la vaste superficie des terrasses marines (Service
cartographique du gouvernement régional des Asturies in Alvarez-Marron et al, 2008). D : Carte géologique et
géomorphologique de la terrasse marine. D’aprés Alvarez-Marron et al., 2008.

Evolution tectonique et morphologique de la Marge depuis ’'Oligocene :

Le tableau 3-1 résume les points clefs d’'une synthese bibliographique réalisée sur I’évolution de la
Basse Provence au Cénozoique. Des descriptions plus détaillées se trouvent en Annexe 2.

Les surfaces d’abrasion de la Nerthe au plateau du Camp, ainsi que tous les marqueurs
sédimentaires décrits dans cette partie constituent des niveaux reperes de paléo-niveaux marins
possibles. Ils sont résumés dans un graphe de synthese (Fig. 3-45). Les altitudes de ces marqueurs
morphologiques et sédimentaires montrent une tendance a I’élévation en direction de lest.
Laltitude de ces niveaux reperes ne peut s’expliquer que par un soulévement graduel tectonique
post-tortonien ayant conduit a une surrection des reliefs et a I’élévation des surfaces marines a
plusieurs centaines de metres d’altitude. En mer, au contraire, les auteurs (Cornet, 1966 ; Froget,
1971 ; Bache, 2008) décrivent une forte subsidence de la marge provencale et du Golfe du Lion,
ce qui correspondrait alors a un vaste mouvement de bascule dont la charniere serait constituée
par la ligne de cote, avec des mouvements positifs a terre et négatifs en mer. Cette tendance sera
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confrontée aux données de sismique marine et interprétée dans un contexte géodynamique

s

régiona

Figure 3- 45 : Synthése des niveaux reperes sédimentaires et morphologiques Cénozoique du massif de la Nerthe (a
POuest) au bassin du Beausset (a P’est) projetés dans un plan ouest-est. Les altitudes des niveaux reperes sont

indiquées en ordonnées. La nature des marqueurs sédimentaires est indiquée par différentes couleurs. Les marqueurs

ne sont pas synchrones, leur ige, lorsqu’il est connu est indiqué dans la figure. La fleche indique la tendance générale

qui montre des altitudes croissantes vers ’Est.
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Tableau 3- 1: Bibliographie des événements tectoniques et morphologiques de la Basse-Provence depuis ’Oligocéne

EVENEMENT
ETAGE EVENEMENT EUSTATIQUE ET | TEMOINS SEDIMENTAIRES ET
TECTONIQUE | HYDROGRAPHIQ | GEOMORPHOLOGIQUES
UE
QUATERNAIRE Milieu continental Tufs (Bassin de Marseille) Bonifay, 1962
Conglomérats pliocénes de Valensole
Transition matin-continental (Clauzon, 1996)
Remise en eau de la Puits cheminées dans les réseaux karstiques
Méditerranée (+70m (Mocochain,20062)
NGF) Surface d’abandon pliocene (Clauzon, 1982)
Basculement Rias pliocenes + Colmatage des tréseaux profonds (Mocochain,
complet de la marge Gillfert Deltas 2007)
PLIOCENE provencale vers le spéléogenése per- Pente des canyons : 9° 2 14° (>bascule)
Sud, submersion du Basaltes d’Evenos : altitudes de la base des coulées
massif cristallin aseensum montrent un basculement de 550m du N au S
Drainage du réscau (Cornet 1966, Coulon, 1967)
hvdrolood I'E Surface de la Nerthe: dépots burdigaliens a
ydrologique vers I'E, . o .

PW, le S (Cornet 1966) t?rtonlefls. d‘ecapes + nappe alluviale provenant
d’une dérivation de la Durance recouvre la surface
d’abrasion (variolites et roches vertes) (Cornet
19606)

Asséchement  de  la Omb.ore : creusement de canyons + réseaux

MESSINIEN Méditerranée karstiques profonds

(Clauzon, 1982) Offshore : évaporites dans les bassins

Transgression marine

dans le golfe durancien

TORTONIEN Présence d’un massif | Miocene marin des Costes, Ste Victoire etc.
cristallin entre la mer | dépo6ts marins du Miocéne sup. transgressifs sur le
miocéne et le rivage | socle métamorphique du banc des Blauquiéres

actuel. (Froget 1974)

Réseau Cailloutis abondants (quartz, gneiss, micashistes,

hydrographique nodules de limonite) sur les surfaces abrasées au

s’écoule vers le Nord Burdigalien =>surfaces = chenaux d’évacuation et
SERRAVALLIEN 3 cours d’eau majeurs : | bassins de réception pour les eaux continentales

rivieres de la Gineste, | (Cornet 1960)

de La Ciotat, | Cailloutis sous-basaltiques autour d’Ollioules-

d’Ollioules  (Cornet, | Evenos =>surface scellée par coulée basaltique

1966) (Cornet, 1966, Coulon, 1967)

OU BIEN Dépéts karstiques attribués a I'Helvétien marin
LANGHIEN Surface S = Plate- | dans le massif du Douard (Philip ¢ a/, 1975) et

forme d’abrasion sous- | Miocéne sup. aux Pennes-Mirabeau (Masse, 1971).

marine (Philip et al,

1975)

) Transoression  marine Miocéne marin du Luberon, Ste Victoire etc.
BURDIGALIEN dans 1§ olfe durancien Elaboration des surfaces d’abrasion (La Bédoule,

Provencge = pénéplaine plans de la croix de Malte, ferrn.e de la Bégude,

Au Sud de la Ste plzhltez?u du Camp, Hauts d’Ollioules) « surface

Baume : mer plus loin principale » (Cornet, 1966) A

AQUITANIEN vers le Sud (Cornet > = «surface fondamentale S » (Nicod, 1967)

1966) > | Pas de dépéts continentaux retrouvés (Cornet,

1966)
Elaboration de la haute surface oligocéne §’
N . . (Cornet, 1966 ; Nicod, 1967 ; Blanc, 1992)
Or'ogencse (Mauees, EIOSIO.H tntense Décharge détritique dans le Bassin de Marseille
STAMPIEN r,ehefs de | (Abrasion de laSte avec une partie des apports venant du Sud (Dupire
isHl'Nleml;ne, . B?ume 'iu Verdon) 1985) ’
1;2(?) 9°  (Comet, | (Cornet, 1966) Poudingues a éléments cristallins a la Pointe Rouge
(Vasseur et Fournier 1896 ; Dupire, 1985)
Ouverture du bassin | Régime fluvial lacustre
RUPELIEN Liguro-Provengal et | (Cornet, 1966) Bassins oligocénes de Marseille et Aubagne

début de rotation du
bloc corso-sarde
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3.2.3 Impact de I’évolution géologique et géomorphologique sur la
stratigraphie de la marge provengale

Le tableau 3-2 résume l'histoire géodynamique et géomorphologique de la Basse Provence. 11
présente la colonne stratigraphique et lithologique du secteur d’étude (Massif des calanques et de
la Nerthe, bassins du Beausset, de Marseille et de I’Arc) associée aux systemes de dépots
sédimentaires et aux événements tectono-sédimentaires locaux et/ou régionaux. Les qualités
réservoirs potentielles des formations sont présentées de maniere qualitative et basées sur mes
observations de terrain a I'affleurement ou souterraines (spéléologie). Les périodes géologiques
propices a la karstification et associées a des émersions régionales sont mentionnées en relation
avec les qualités réservoir. Ce découpage permet d’établir les « fenétres a karsts » a 1'échelle
régionale.

11 en ressort que la majeure partie de la série sédimentaire de la marge provencale est karstifiée ou
présente une porosité matricielle. Les seules roches qui présentent un écran de perméabilité
significatif sont les argiles oligocénes du bassin de Marseille et les marnes aptiennes a
cénomaniennes du bassin du Beausset. C’est sous la série aptienne que la "fenétre a karst" est la
plus importante, ou pres de 2000 metres de roches sont karstifiables en continuité, jusqu’aux
argiles imperméables du Trias. Les grands aquiféres karstiques de Port-Miou et Bestouan s’y
développent. Seuls quelques bouchons locaux peuvent constituer sur une cinquantaine de metres
un obstacle a la karstification dans les calcaires argileux du Berriasien supérieur. La seconde
fenétre a karst est constituée par les séries carbonatées du Cénomanien et du Turonien dans le
secteur du Beausset. Environ 700 m de roches sont karstifiables en continu, et de grands réseaux
karstiques régionaux y sont développés (Téte de Cade, Maramoye, Foux de Ste Anne).

Tableau 3- 2: Colonne stratigraphique et lithologique de la marge provengale, systtme de dépdt, évenements
tectoniques globaux et locaux, périodes d’émersion propices a la karstification et perméabilité qualitative des
formations. K+, K++ et K+++ correspondent a des taux de perméabilité qualitatifs liés au karst, a ’exception de
POxfordien, ot la perméabilité est matricielle.
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0a300m |o>®m[0a600m |

[120m [150m

[_1502250m

2504400 m

SYSTEME EVENEMENTS GLOBAUX| KARSTIFICATION,
LITHOLOGIE |STRATIGRAPHIE / PERMEABILITE
SEDIMENTAIRE ET LOCAUX EMERSION
QUaternaire [acustre ya PErmeabilte matriciere |
Fliocene Emersion, pas de ria pliocéng Crise de salinité messinienne V4
Collision plaques
o < . europe et adriatique
Miocene Marin, delta alluvial surrpecrion s A7pes Perméabilité matricielle
ou émergé?? P %
Transgressions / régressions
Tectonique extensive
généralisée de la
Méditerranée

ala mer du Nord

. Rotation du bloc
Oligocéne Fluv"?"acusf'e ou corso-sarde / K+ dans les carbonates,

émergé ouverture du bassin marnes écran
liguro-provencal
Sédimentation continentale
dans les bassins de
Marseille, Aubagne, Aix

Eocéne lacustre ou émergé Collision entre K+, bouchons locaux
Paléocéne lacustre ou émergé I'Europe et I'lbérie K+, bouchons locaux

Maastrichien
(Rognacien)

lacustre ou émergé

Maastrichien

lacustre ou émergé

Tectonique
pyrénéo-provencale
structuration des

K+, bouchons locaux

Bouchons locaux

NS NSNS

(Bégudien) massifs a vergence N
(Ste Baume, Nerthe...)
Campanien Fluvio-lacustre ou K+
(Valdo-Fuvélien) émergé
Santonien marin Perméabilité matricielle
Ouverture du Golfe de
Coniacien marin Gascogne Perméabilité matricielle
Fermeture de I'océan
liguro-piémontais
Turonien sup.
K+++ fracturation
- Sédimentation dans le grands réseaux
bassin sud-provencal karstiques régionaux:
et ses bordures Maramoye, Téte de Cade
Turonien moy.
Turonien inf.
Cénomanien marin K++ dans les carbonates,

P
Albien Bauxite / marnes a la Nerthe | Isthme dUrancien y 4 marnes eécran
Aptien sup.
& R . bassin vocontien 7 . sable?
Aptien inf. marin cran imperméable?
Rupture Afrique / K+++ fracturation
- i Am. du Sud grands réseaux karstiques|
Barremien mann Plateforme continentale régionaux: Port-Miou,
du bassin vocontien Bestouan
K+-++ fracturation
Hauterivien marin Plateforme continentale grands réseaux karstiques|
du bassin vocontien régionaux
Valanginien marin K4+
Berriasien sup. Evolution en trois blocs: bouchons locaux
marin Laurasie, Gondwana W et E
Berriasien inf.-moy. K+++
K++ fracturation
Tithonien marin
K++ fracturation
Oxfordien marin K+ porosité de grains
Mouvement entre le
Gondwana W
Callovien T (qui entraine I'Apulie) K+++
et la Laurasie
(qui entraine I'lbérie)
K+
Bathonien marin K+
Bajo&ien
Rupture - marnes écran
Bajocien inf. marin dislocation de la Pangée Kt
Sinnemurien Harin Kot
Hettangien Distension de la Pangée
Rhétien-Keuper marin plutot écran

Lithologie: [FEE8] dolomies [ arotesbigarces [l conglomeras
- calcaires - calcaire argileux |:| grés, sables, calcaire gréseux

¥ Karstfication possible
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3.3 Etat des connaissances sur la géomorphologie et la géologie

marines de la Marge Provencgale

3.31 Cadre géomorphologique

3.3.1.1 Le plateau continental

Au large des cotes, de la Nerthe au Cap Sicié, le plateau continental est relativement horizontal
jusqu’a la pente profondément incisée par des canyons sous-marins, en particulier celui de
Cassidaigne, le plus profond du Golfe du Lion qui incise le substrat rocheux sur plus de 1000 m
au droit des sources karstiques de Cassis.

Ce plateau continental peut étre divisé en trois grands domaines structuraux (Fig. 3-46 et 3-47) :

- A Touest, la dépression au sud du massif de la Nerthe est le prolongement en mer du bassin
oligocéne de Marseille. Les calcaires urgoniens des iles du Frioul et le massif cotier de Notre-
Dame de la Garde prolongent les collines de St Julien et le Massif d'Allauch en séparant en deux
(comme a terre) le bassin de Marseille en mer.

- Au sud des Calanques, la zone de Planier est limitée au nord par les iles de Riou et Maire, au sud
par le canyon de Planier et la pente continentale, et a I’Est par le canyon de Cassidaigne. Cette
zone constitue pour les auteurs un karst immergé (Froget, 1966, 1974) criblé de dolines peu
profondes (1 a 5 m) souvent alignées sur les directions structurales régionales N45° et N135° et
marqué par des lignes de paléo-rivages datant des transgressions marines des derniers 20 ka
(Colina-Girard, 1990, Fig. 3-47A). La pente du plateau est assez faible, aux environs de 0,4% et la
rupture de pente se produit de -100 m sur le pourtour des canyons a -150 m sur les interfluves.

- A l'est, on peut définir un domaine qui s’étend du canyon de Cassidaigne au Cap Sicié avec un
relief sous-marin au niveau du Banc des Blauqui¢res (Fig. 3-47B). Cette créte sous-marine
prolonge le massif de Sicié vers Pouest jusqu’a 13 km de la cote. Toujours en direction de 'ouest,
le relief de I'Esquine constitue un haut-fond a -85 m. Au nord de I'Esquine, la balise de
Cassidaigne est construite sur un haut-fond émergeant entouré de plusieurs bancs rocheux sous-
marins situés a environ -30 m.
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Abyssal plain

3D view of guif of Lion (-2500 m)
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Figure 3- 46 : Topographie tetre-mer de la zone d’étude modifié¢ d’aprés le MNT bathymétrique a la maille de 83 et 250
m créé par le BRGM-RNSC (Projet Tsunami Méditerranée) d’aprés les données sources du SHOM, IFREMER et IGN
(selon autorisations) et localisation sur le bloc 3D de la marge du Golfe du Lion (IFREMER).
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LA CIOTAT >

Figure 3- 47 : Cartes bathymétriques du plateau continental provengal d’aprés les minutes de sonde du SHOM. A :
Carte bathymétrique de la Nerthe a Cassis (Ouest de Cassidaigne) interprétée en terme de modelé karstique : (A)
abrupts et bords des canyons, (B) abrupts < 5m, (C) dépressions fermées, dolines, (D) talus sous-marins non
structuraux (paléorivages). (Collina-Girard, 1996). B : Carte bathymétrique de Cassis a Bandol (Est de Cassidaigne),
montrant notamment le haut-fond Est-Ouest du Banc des Blauquieres (SHOM).
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3.3.1.2 La pente continentale

La morphologie de la marge continentale est controlée par des directions structurales liées a
Pouverture du bassin liguro-provencal (Alla, 1970 ; Rehault, 1981, Rehault ef a/, 1984). Le tracé
des incisions est indépendant du réseau hydrographique quaternaire et actuel observé au littoral
(Blanc ez al, 1992). L’analyse des réseaux incisant la marge montre une migration systématique
des chenaux vers I'Est (Bellaiche, 1970 ; Bellaiche ¢z a/, 1991). Vers -2280 m, tous les réseaux
convergent vers un cours unique dévié vers I'Est et bordé d’une grande levée externe profonde
(Bourcart, 1952, 1960 ; Bellaiche ef a/, 1971 ; Coutellier, 1985 ; Blanc e al,, 1991).

Une étude géomorphologique du talus continental (Blanc ez a/, 1992) situé a ’aval des canyons de
la Cassidaigne et de Toulon (Fig. 3-48) révele un ensemble complexe. La marge continentale
externe a moyenne (-150 a -400 m), dont le gradient s'accentue vers le large de 3% a 20 % révele
de rares incisions et quelques chenaux gravitaires (Blanc ¢ a/, 1992). La marge continentale
inférieure (-400 a -600 m) est caractérisée par de forts dénivelés avec des ruptures de pente
atteignant 44% et des glacis a pente forte, entre 5 et 25%. Des réseaux d’incision linéaire et des
chenaux gravitaires sont visibles (Blanc ez a/, 1992). Les talus (-600 a -1700 m) présentent des
réseaux d’incision et des décollements gravitaires généralisés sur des pentes moyennes de 45%
localement modifiées par des escarpements rocheux sub-verticaux (Blanc ez a/, 1992). Les axes de
canyons débutent généralement par des « cirques de réception » ramifiés puis se développent le
long de pentes irrégulicres (8 a 25%) entrecoupées de paliers successifs d’origine probablement
tectonique. Les versants des canyons sont modelés par des loupes d’arrachement gravitaires avec
profil concave a 'amont (zone d’arrachement) et convexe a I’aval (bourrelet gravitaire). La densité
maximum des entailles gravitaires est concentrée sur les versants les plus abrupts. Les axes des
thalwegs picgent localement des sédiments en transit dans des dépressions a contre-pente (Blanc
et al., 1992). Au large, la plaine bathyale accumule entre -1950 et -2400 m les matériaux issus de la
marge continentale dans des deltas profonds et des lobes d’épaisseur et d’orientation variable. Ces
corps sédimentaires montrent une déviation générale vers le SSE, controlée par une grande levée
sous-marine (Coutellier, 1985 ; Bellaiche ¢z @/, 1991) nourrie par les canyons de Marseille, Planier
et Cassidaigne (Blanc ez a/, 1992).

3.3.1.3 Morphologie du Canyon de Cassidaigne

Au sud de Cassis, le canyon de Cassidaigne incise la marge de -200 a -2000 m de profondeur et se
développe de l'intérieur du plateau continental qu’il incise sur 14 km jusqu’a la pente continentale
et la plaine abyssale. Ses dimensions importantes en font I'un des plus vastes canyons du Golfe
du Lion. Sa largeur wvarie de 7 a 13 km tandis que sa longueur totale jusqu’a la plaine abyssale
dépasse 40 km.

I est orienté NNE-SSW dans sa partie amont, et NW-SE dans la partie aval. La bathymétrie
haute résolution réalisée par 'IFREMER (Fabri, 2011) montre une morphologie de réseau
fluviatile, avec des bords abrupts asymétriques et controlés par la lithologie de I'encaissant
rocheux (Fig. 3-49). Une carte morphologique, réalisée a partir de la bathymétrie haute résolution
permet de mettre en évidence les structures majeures qui fagonnent le canyon (Fig. 3-50). La téte
du canyon résulte de I'intersection de trois vallées érosives majeures qui montrent des directions
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singulicres : la premicre en partant de ouest mesure 6,8km et est orientée NW-SE dans sa partie
amont, puis suit une direction orthogonale SW-NE ; la seconde de 4,9 km de long est orientée
NW-SE et la troisieme est de direction NNE-SSW puis forme un coude E-W. Elle atteint 5,5km
de long. Ces changements brusques de direction des incisions sont probablement controlés par
un systeme de failles de direction SW-NE (Fig. 3-50). Ces trois incisions forment un confluent a
I'amont du canyon, qui forme le début du thalweg principal orienté NNE-SSW a la latitude
N43°7. Immédiatement a 'aval de ce confluent entre les latitudes N43°6 et N43°7, une loupe
d’arrachement en rive gauche de 3 km de large sur 4,5 km de long rejoint le thalweg, témoignant
de I'instabilité du versant.

Le domaine intermédiaire est caractérisé par une plus forte incision, jusqua 1200 m de
profondeur. Ensuite, le canyon atteint 1500 m de profondeur et se pince contre un haut
bathymétrique a la latitude N43°2, orienté SE-NW avant de s’ouvrir vers le bassin distant de 7
km en direction du sud et du sud-est. La morphologie du canyon est en partie controlée par des
directions structurales SW-NE et SE-NW qui modifient le tracé des talwegs a 'amont et a I’aval.
Les flancs du canyon sont entaillés par des ravinements (« réseaux de gullies ») qui convergent
vers le talweg principal. Sur le flanc ouest du canyon, ces ravines sont assez paralleles et chacune
converge de maniere indépendante vers le drain principal. Sur le flanc est au contraire, les
ravinements sont organisés en quatre bassins versants de 3 a 5 km® qui concentrent les
écoulements en amont du thalweg (Fig. 3-50). Cette différence d’organisation du drainage doit
témoigner d’une diversité environnementale due a la nature lithologique de la marge d’une rive a
'autre ou des courants qui I'affectent.

Des abrupts rocheux sont identifiables dans la téte du canyon et dans sa partie aval. Les plus
vastes sont localisés entre les latitudes N43°4 et N42°9, ou un a pic de 1000 m situé a la latitude
N43°2 forme une gorge étroite et profonde qui contraste avec la morphologie plus évasée du
canyon dans ses parties amont et aval. L’occurrence de nombreux abrupts rocheux dans la partie
aval contraste avec la partie située juste en amont, caractérisée par les réseaux de ravines qui
forment une topographie peu abrupte. Cette différence morphologique est a mettre en relation
avec un changement lithologique et un encaissant rocheux plus compétent a I'aval.

L’analyse de la bathymétrie haute résolution permet de mettre en évidence les processus qui
controlent la géomorphologie dynamique du canyon. Contrairement a d’autres canyons du Golfe
du Lion, le canyon de Cassidaigne ne montre pas d’évidence de cascades sous-marines produites
par des courants de haute densité (Canals e/ a/, 2006 ; Lastras ez al, 2007) qui produisent des
champs de sillons dans le lit du canyon (cf. chapitre 2). Par contre, les escarpements rocheux, la
large loupe d’arrachement, et les réseaux de gwullies attestent de processus érosifs gravitaires
épisodiques qui faconnent la morphologie du canyon (glissements en masse, courants de
turbidité).

Une des questions a laquelle ce travail s’attachera a répondre concerne l'origine karstique ou non
du canyon de Cassidaigne, et par conséquent sa connexion hydraulique a la source de Port-Miou.
La morphologie actuelle de la téte du canyon ne permet pas elle seule de répondre clairement. La
bathymétrie montre une morphologie de type fluviatile, avec des affluents a 'amont et un cours
d’eau majeur qui se développe ensuite. Cependant il n’est pas exclu que 'un de ces affluents soit
d’origine karstique et en lien avec 'aquifere de Port-Miou en amont. Plusieurs conditions doivent
étre remplies : la premicre est que la téte du canyon se soit développée a I'air libre, comme une
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reculée karstique (ex : les reculées karstiques de la Loue et du Lison dans le Jura, Frachon, 1975).
La seconde implique un plateau continental karstifiable sur toute la superficie située entre la cote
carbonatée et la téte du canyon.

La premicre condition implique un canyon formé sur la marge messinienne exondée, comme
C’est le cas pour la plupart des canyons sous-marins méditerranéens (Angelier ¢f a/, 1978 ; Harris
et Witheway 2011), notamment les canyons qui incisent le plateau continental.

La seconde condition nécessite de connaitre la répartition cartographique des unités géologiques
du plateau continental. Le chapitre 5 est consacté a cette thématique sur la base de l'interprétation

de la sismique marine.
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Figure 3- 48: Talus continental entre le canyon de Cassidaigne et le canyon de Toulon schématisant les lobes
détritiques profonds, emplacement d’une levée profonde externe ouest-est, les axes de transit des matériaux par effet
gravitaire. Blanc er al, 1992.
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Figure 3- 49 : Image de bathymétrie haute résolution du canyon de Cassidaigne (Source : M-C Fabri © IFREMER)
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Figure 3- 50 : Schéma morphologique du canyon de Cassidaigne interprété d’aprés la bathymétrie haute résolution.
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3.3.2 Etat des connaissances sur la géologie du plateau continental

3.3.2.1 Données de géophysique

Les premieres données de sismique réflexion du plateau continental ont été acquises par I’équipe
de géophysique du Musée Océanographique de Monaco au sud des iles de Riou et Planier, et sur
le Banc des Blauquicres. La premicre zone a été décrite en détail par Leenhardt ez a/, (1969), et les
données de la seconde, qui n’a pas fait I'objet de publication, ont néanmoins été décrites par
Froget (1974) qui en fait état dans sa these. Le Banc des Blauquicres a ensuite été 'objet d’une
campagne de sismique réfraction interprétée par Ducrot (1971).

Sectenr de Planier-Riou :

La campagne de sismique marine de Leenhardt e a/, (1969) est la premicre du genre sur le
plateau continental du Golfe du Lion. Le plan de position (Fig. 3-51) effectué au radar, montre
un levé assez dense afin d’imager le plus possible la continuité des structures, dans un secteur ou
les seules interprétations géologiques sont issues de la présomption de continuité entre continent
et plateau continental.
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Figure 3- 51: Plan de position de la campagne de sismique menée par I’équipe de géophysique du Musée
Océanographique de Monaco a bord de la Calypso d’apres les relevés radar (Leenhardt er al., 1969). Les chiffres dans
les cercles cotrespondent aux numéros des lignes sismiques présentées sur les figures suivantes.
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Leenhardt ez al., (1969) distinguent un certain nombre de réflecteurs sous le fond marin :

- Les réflecteurs D sont les plus profonds. Ils correspondent a des réflexions nettes a fort
pendage (Fig. 3-52, 3-53) et dont la cartographie permet de distinguer des anticlinaux et des
synclinaux de direction NE-SW (Fig. 3-56). Ce facies est interprété comme des séries
sédimentaires du secondaire, mais le raccord de ces structures a celles observées a terre dans le
massif des calanques est encore incertain. Deux domaines sont différenciés d’aprés la nature du
réflecteur D. A Dest, les réflecteurs sont tres nets et fortement plissés (Fig. 3-52), et sont mis en
relation par Froget (1974) avec des roches d’age apto-albien draguées dans la partie NW du
canyon de Cassidaigne (Fig. 3-61). A louest, les réflexions D souvent masquées par des
diffractions (Fig. 3-52) sont interprétées par les auteurs comme la réponse acoustique d’une
surface karstique irrégulicre ou de lits de galets au-dessus du réflecteur D (Leenhardt ez 2/, 1969).

- Le réflecteur C forme une surface de pente faible qui recoupe les réflecteurs D sous-jacents
(Fig. 3-52, 3-53, 3-54). Cette surface (Fig. 3-57) est interprétée comme une surface d’abrasion
datée du « Pontien » et parfois incisée par des canyons remblayés (Fig.3-55). Cette partie incisée

correspond a la « surface d’érosion messinienne »).
- Le réflecteur B est assez peu net, situé entre le fond de la mer et le réflecteur C.

- Au-dessus du réflecteur B, des niveaux inclinés P, dont les pendages sont orientés vers le large
apparaissent parfois au voisinage de la rupture de pente (Fig. 3-53).
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Figure 3- 52 : Ligne sismique est-ouest n°8 montrant le réflecteur C qui recoupe les forts pendages du réflecteur D. A
Pest (gauche de 'image) le réflecteur D est bien net, tandis qu’a 'ouest il est en partie masqué par des diffractions.
Cette variation caractérise deux provinces tectoniques (Leenhardt er al., 1969).
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Figure 3- 53 : Ligne sismique nord-sud n°19. Le réflecteur B, sous le fond surmonte le réflecteur C qui recoupe les forts
pendages du réflecteur D. (Leenhardt er al., 1969)
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Figure 3- 54 : Ligne sismique est-ouest n°7 bordant au sud Iile Riou. S indique la largeur du signal. (Leenhardt ez al.
1969)
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Figure 3- 55 : Ligne sismique est-ouest n°15 imageant un canyon remblayé (L) et Pirrégularité topographique amenant
un amincissement des sédiments au-dessus du réflecteur C vers la droite de la figure. (Leenhardt er al, 1969)
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Figure 3- 56 : Carte structurale du secteur du Planier-Riou montrant les axes des plis et les deux provinces tectoniques
interprétées par Leenhardt er al., (1969).
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Figure 3- 57 : Carte des isochrones du réflecteur C. Cette carte représente la surface « pontienne » (messinienne) et le
tracé des canyons comblés. (Leenhardt ez al., 1969)
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Sectenr du Bane des Blauguiéres :

Le Banc des Blauquicres a été décrit a la fois par la sismique réflexion et la sismique réfraction. La
sismique réflexion, menée par I’équipe de géophysique du Musée Océanographique de Monaco
est décrite dans la thése de Froget (1974). Les profils, localisés entre la bordure est de Cassidaigne
et le Cap Sicié (fig. 3-58 et 3-59) imagent un bassin subsident sur la bordure orientale du canyon
de Cassidaigne développé sur le socle acoustique. Deux types de remplissages comblent ce bassin,
a la base (zone 1V, Fig. 3-59), il est interprété a titre d’hypothése comme Eocene a Oligocene, et
Plio-Quaternaire au sommet (zone V, Fig. 3-59) (Froget, 1974). La sismique réfraction a mis en
évidence lexistence de cette zone V avec une vitesse de 1810m/s (Ducrot, 1971), ce qui
correspond a une zone meuble de plus de 230 m d’épaisseur sur la ligne sismique 8 B4 (Froget,
1974). La zone IV correspond en sismique réfraction a une couche de vitesse 2330 m/s (Ducrot,
1971), considérée comme correspondant a un matériel peu consolidé de 245 m d’épaisseur
(Froget, 1974). Sous la zone IV, la sismique réfraction atteint une couche non imagée par la
sismique réflexion et de vitesse comprise entre 4580 et 4160 m/s. Cette valeur correspond aux
vitesses calibrées dans les calcaires du massif de Puget (4400 m/s) pat Ducrot (1971).

La nature du socle acoustique au sud de ce bassin (relief de 'Esquine et des Blauquicres) a été
déterminée a la fois par des dragages (Bourcart, 1949 ; Froget, 1974), et la sismique réfraction de
Ducrot qui a relevé les mémes valeurs (4160m/s) que dans les phyllades des Embiez. La partie
supérieure sous le plio-quaternaire correspond ainsi aux phyllades. Sous cette unité, la sismique
réfraction (Ducrot, 1971) image un ensemble invisible en sismique réflexion, a vitesse de
propagation tres élevée (supérieure 2 6000 m/s) et situé entre 1000 et 1500 m de profondeut.
Pour Ducrot, il s’agit du socle granitique (a gneiss et amphibolites). Froget (1974) confirme que
ces roches se trouvent en position remaniée dans le canyon de Cassidaigne a -1572 m de fond.
Une coupe schématique terre-mer au large du Cap Sicié illustre la géométrie de ces dernieres
unités (Fig. 3-60).
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Figure 3- 58: Carte de situation des profils de sismique réflexion de P’équipe de géophysique du Musée
Océanographique de Monaco sur la zone du Banc des Blauquiéres (Froget, 1974).
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Figure 3- 59: En haut: Ligne sismique 8 B4 orientée S-N entre les haut-fonds de ’Esquine et de Cassidaigne. Un
bassin subsident a remplissage plio-quaternaire et qui semble bordé par des failles se situe entre le socle
métamorphique de PEsquine et mésozoique de Cassidaigne. Il correspond a la téte orientale du canyon (Froget, 1974).
En bas : Ligne sismique C1G7 de direction NW-SE au large de La Ciotat. L’interprétation suggére la présence de
dolomies au NW (I), de phyllades (II) au SE, des séries permiennes a jurassiques de la région de Bandol (III), de
Tertiaire probable (IV) qui correspondrait a la base du bassin subsident, et de Plio-Quaternaire (V) montrant une série

réduite car la coupe est au bord du bassin (Froget, 1974).

Fig. 25 - Coupe interprétative NS de lo marge confinentale ou S de la presqu'ile de Sicié.
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Figure 3- 60 : Coupe nord-sud terre-mer a travers la Pointe Negre, le cap Sicié et le plateau continental réalisée d’apres
la sismique réfraction en mer de Ducrot (1971).
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3.3.2.2 Echantillons marins

Un certain nombre d’échantillons marins ont été récoltés par dragages ou échantillonnés
directement en soucoupe plongeante (Froget, 1967, 1971, 1974 ; Fig. 3-61). Ces données ont
permis d’obtenir des renseignements directs sur la nature du plateau continental a proximité du
canyon de Cassidaigne, mais restent fragmentaires, dus a la faible densité¢ des prélevements
productifs et identifiables. L.a nature des échantillons sera détaillée dans le chapitre 5, mais les
principales conclusions de Froget sont décrites ici.

Elles portent d’une part sur la nature du canyon de Cassidaigne qui, pour Froget (1971) n’est pas
creusé uniquement dans les phyllades, mais seulement dans sa partie la plus aval ou a grande
profondeur, et constitue une coupe dans des terrains résultant de la continuité des affleurements
de la région de Bandol :

- Des échantillons datés de ’Aptien et du Valanginien ont été récoltés dans la téte et sur le flanc
ouest du canyon, tandis que des éléments dolomitiques et permo-triasiques ont été dragués dans
la partie médiane.

- I’age des dolomies formant I’écueil de Cassidaigne a fait débat. Il a d’abord été attribué au néo-
jurassique (Bourcart, 1949) sur la base d’un prolongement des écailles jurassiques dolomitisées de
Bandol, puis Barrémien (Blanc et Blanc-Vernet, 1960), cette fois-ci sur la base du prolongement
en mer du calcaire urgonien des calanques qui montre une dolomitisation massive a la base de la
séquence (Blanc et Blanc-Vernet, 1960).

- Dans les deux cas (dolomie urgonienne ou jurassique), ce schéma serait compliqué par des
accidents dans le secteur de Iécucil de Cassidaigne. Les échantillons aptiens de la rive est du
canyon, prélevés a proximité de I’éceuil par une plongée en soucoupe Cousteau de J. Vacelet
(Blanc et Blanc-Vernet, 1966) et les dragages de Froget (1971) indiquent que I’Aptien est
bathymétriquement plus bas (-150 a -200 m) que les dolomies de I’écueil de Cassidaigne. Froget
(1971) fait donc intervenir un accident NW-SE entre ces deux affleurements qui affaisserait
I’Aptien.

- Une analyse pétrographique et de diagénese sous-marine d’échantillons pliocenes et pléistocenes
a permis a Froget (1974) de proposer une interprétation sur les conditions de dépot et de mise en
place de la dolomie. Un échantillon (R15) prélevé en soucoupe plongeante a -270 m de fond est
prélevé sur un prisme transgressif onlappant le banc des Blauquicres au Sud. Il est daté du
Miocene (Burdigalien a Tortonien) et met en évidence la présence de calcaires mis en place sous
de faibles tranches d’eau (Fig. 3-62) : Il est constitué d’articles a Halimeda plioceénes enveloppées
d’un ciment fin isopaque précoce puis dolomitisé au Pléistocene (Froget, 1972, 1974). Ce facies
est typique des environnements marins chauds peu profonds (supra-littoral) avec une diagenese
marine peu profonde (Froget, 1971, 1974). Ces observations, reliées a la position bathymétrique
actuelle de Iéchantillon, amenent Pauteur a proposer une interprétation géodynamique de la
région au Pléistocene, en invoquant soit une baisse du niveau marin d’au moins 270 m, soit une
subsidence de la marge portant I’affleurement a ces profondeurs.

- Des échantillons attribués au Pliocene proviennent des parties nord-ouest (R86) et nord-est
(R109-110 ; fig. 3-63) de la téte canyon de Cassidaigne, ainsi que sur son flanc est (R20). IIs
correspondent a des calcirudites et calcarénites a Corallinacées, draguées entre 150 et 200 m de
fond. L’assemblage microfaunistique réalisé par Blanc-Vernet (1969) conduit a attribuer a ce
facies un age pliocene.
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Figure 3- 61: Localisation des échantillons en mer.
dolomitiques, ferrugineuses et phosphatées. (Froget, 1974).

En haut: les principaux échantillons. En bas: les roches
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Figure 3- 62 : Lame mince d’un échantillon (R15) de calcaire 2 Halimeda (a), corallinacées (b), pélécypodes (c), et
échinodermes (d) dragué sur la pente continentale (-270 m) au sud du Banc des Blauquié¢res. Le ciment primaire,
isopaque qui entoure les débris organiques est dolomitisé. Les espaces vides sont remplis par la goethite (Froget,
1974).

Figure 3- 63 : Section polie d’une calcarénite a Corallinacées pliocene. Les Algues calcaires (a) sont blanches et
friables. La roche, perforée est recouverte d’une crotite ferrugineuse (Froget, 1974).

3.3.2.3 Hydrodynamique régionale et sédimentation des boues rouges

Depuis 1966, I'usine d’aluminium Pechiney (Rio Tinto Alcan depuis 2007), basée a Gardanne,
rejette ses résidus d’alumine en mer dans le canyon de Cassidaigne.

Une conduite de 30 cm de diametre et 47 km de long transporte les résidus d’alumine (boues
rouges) entre Gardanne et Cassis. Au niveau de la calanque de Port-Miou, la canalisation est
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disposée au niveau d’un forage sur la source a 40 m de fond. Une conduite en acier de 7 km de
long posée sur le plateau continental canalise les rejets jusqu’au thalweg NE de la téte du canyon
de Cassidaigne, a 320 m de fond (Fig. 3-64). Au débouché de cette conduite, les boues rouges se
déversent sur le fond marin par gravité.

Au milieu des années 80, plus d’un million de tonnes étaient déversées chaque année dans le
canyon. En 2010, les quantités ont nettement diminué (180000 tonnes) en vue de 'arrét total des
rejets d’ici 2015.

Dans le cadre de la protection de environnement, un comité scientifique de suivi est chargé
d’évaluer I'impact des rejets sur I'environnement par la réalisation d’études périodiques. Une
synthése des travaux du Comité scientifique de suivi de 1995 a 2004 est consultable en ligne,
conformément a la réglementation a laquelle est soumise I'usine de Gardanne. Elle procure des
renseignements sur les caractéristiques des dépots sur les fonds marins et ’évolution de leur
impact sur le milieu. Ces travaux sont intéressants pour notre étude puisquiils permettent
d’améliorer les connaissances sur la dynamique sédimentaire récente (46 ans) du canyon de
Cassidaigne.

Les observations menées depuis dans ce cadre montrent que le front de sédimentation se situe
désormais a plus de 60 km de I’émissaire avec une extension importante vers I’Ouest sous I'effet
des courants marins profonds (Fig. 3-64). Les boues s’écoulent par gravité le long de 'axe du
canyon de Cassidaigne. Une faible partie de ces rejets est mobilisée dans les turbulences de
I’émission puis dans les courants marins régnant dans la région. Les études ont montré que la
zone située entre Cassis et le canyon de Cassidaigne, est influencée par différents courants marins
(Alberola et al., 1995). La circulation générale est trés marquée par le courant liguro-provencal qui
par temps calme influence une extension du dépot vers ouest au pied du plateau continental. Ce
courant peut étre perturbé par des phénomenes de remontées d’eaux profondes ou des descentes
d’eaux de surface liées a des coups de vent d’est ou de mistral, et des courants locaux initiés par la
topographie et la météorologie. De forts mistrals seraient susceptibles de générer en hiver des
courants ascendants (supérieurs a 4 cm/s) dans le canyon entrainant la mobilisation d’une pattie
des résidus jusqu’a -120 m de fond.

L’utilisation de l'oxyde de titane comme traceur des boues rouges a permis de cartographier
I'extension des dépots sur le fond marin (Arnoux et Stora, 2003 ; Fig. 3-64). Le front de
sédimentation, situé une soixantaine de kilométres a I'aval de I’émissaire a avancé de 4 2 5 km
entre 1991 et 2003 et montre une extension vers I'ouest et 'est. L’épaisseur du dépot est la plus
importante dans I'axe du canyon, ou le transport par charriage sur le fond entraine par effet
mécanique un appauvrissement de la faune.
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Figure 3- 64 : Localisation de la conduite d’acheminement des boues rouges a travers le plateau continental, photo du
déversoir (photo : COMEX) et extension des dépdts sur la marge d’aprés la concentration du titane (Arnoux et Stora,
2003) soutce : http://www.alcan-gardanne-environnement.fr/File /AlcSynt10y.pdf (modifié).



Chapitre 4 - Hydrogeologie
des sources karstigues sous-
marines de Port-Miou et
Bestouan



Chapitre 4 : Hydrogéologie des Sources Karstiques Cotiéres de Port-Miou et Bestouan

4.1 Cadre hydrogéologique des aquiféres cotiers de Basse-Provence

Avant-propos :

Cette partie résume les connaissances sur les sources de Port-Miou et Bestouan développées dans
des réseaux karstiques profonds soumis a une intrusion saline et probablement hérités du
messinien. Elles sont situées sur le littoral provencal, 8 km a 'amont du canyon de Cassidaigne.
L’étude du fonctionnement hydrogéologique de ces sources a soulevé la question d’une relation
génétique entre ce karst et le canyon, c’est la raison pour laquelle une partie de la these est
consacrée a I’étude hydrogéologique de ces sources.

4.1.1 Présentation des sources de Port-Miou et Bestouan dans le contexte
hydrogéologique de la Basse-Provence calcaire

Les plus importantes sources connues sur le littoral provencal émergent a la base des falaises
urgoniennes du massif des Calanques, sur la partie occidentale de 'Unité du Beausset (Fig. 4-1 et
4-2). Ce sont les sources sous-marines de Port-Miou et Bestouan, situées dans la baie de Cassis et
dont 'exutoire est situé quelques metres sous le niveau marin actuel. Lorsque la mer est calme, le
courant d’eau douce qui sort de la falaise entre -6 et -10 m sous la surface de la mer est visible en
surface. Ces sources étudiées depuis plus d’'un demi siecle (Corroy ef al, 1958 ; Palloc et Potié,
1974 ; Douchet, 1992 ; Gilli, 2002 ; Blavoux e7 al., 2004 ; Cavalera ez al, 2007) ne peuvent pas étre
exploitées pour 'alimentation en eau potable du fait de leur salinité. L'exploration des réseaux
karstiques noyés qui les alimentent montre un systéeme développé a plus de 220 m sous le niveau
marin actuel et contaminé par de I'eau de mer. Le réseau karstique reconnu de Port-Miou se
développe vers le nord puis le nord-est sur plus de 2000 m de maniére sub-horizontale avec un
diametre moyen de 20 m (Fig. 4-3 et 4-5). 1l se termine par un puits oblique reconnu jusqu’a la
cote -223m (Xavier Méniscus, mai 2012). Le réseau karstique de Bestouan est connu jusqu’a 3000
m de la cote, développé de manicre sub-horizontale entre les cotes 0 et -29 m, et composé de
ns sa partie extréeme (Fig. 4-4 et 4-5).
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Figure 4- 1: Carte géologique au 1/50000 et localisation des sources karstiques cotiéres de Port-Miou et Bestouan.
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Baie de Cassis

& wals,
Calanque de Port-Miou

Figure 4- 2 : Localisation des sources sous-marines de Port-Miou et Bestouan, de la baie de Cassis, des calanques de
Port-Miou et Port-Pin et de la carri¢re Solvay. L’entrée du puits artificiel menant a la galerie karstique de Port-Miou est
indiquée, ainsi que le tracé approximatif du réseau karstique (photo : Capiomont, 2007 in : www.survoldefrance.fr).
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Figure 4- 3 : Coupe développée de la galetie de Port-Miou apres Pexploit du spéléonaute Xavier Méniscus a -223 m en
mai 2012 (d’aprés SCRPS / FFESSM).
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Figure 4- 4 : Coupe développée de la galerie du Bestouan (d’aprés CRPS / FFESSM mai 1992).
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Figure 4- 5: Tracé en surface des réseaux karstiques explorés de Port-Miou et Bestouan sur la carte géologique et

photo aérienne (Modifié d’aprés Acquaviva er al., 2012).

4.1.2 Connaissances sur les sources de Port-Miou et Bestouan

Le site de Port-Miou est d’un intérét particulier depuis qu’un barrage expérimental a été construit
dans les années 1970 a travers le conduit, 50 m sous terre, dans le cadre des travaux du Syndicat
des Recherches de Port-Miou (SRPM— groupement de la Société des Faux de Marseille, du
BRGM et de Coynes et Bellier) destinés a mettre en place un captage expérimental (Potié et
Ricour 1974). Des études récentes ont depuis réalisé un suivi quantitatif et qualitatif de ces
sources pendant deux cycles hydrologiques (Cavalera ez al., 2006 ; Cavalera, 2007 ; Loubet, 2008).
Les résultats obtenus ont permis d’améliorer les connaissances sur le fonctionnement de ce
systeme karstique littoral, particuliécrement le débit en période de faible pluviométrie, le
mécanisme d’intrusion d’eau de mer, le fonctionnement hydrodynamique des sources en crue et
leur bassin d’alimentation. Les conclusions de ces travaux soulévent fortement 'importance d’une
approche pluri-disciplinaire pour la compréhension du systeme Port-Miou-Bestouan et de son
évolution (Cavalera, 2007). Depuis, les études menées dans le cadre du projet de recherche
KarstEAU (Arfib et Lamarque, 2011 ; Fournillon, 2012 ; cette thése) poursuivent cet objectif,
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¢largi a la compréhension hydrogéologique de l'unité du Beausset (modeles 3D, tracages,
géodynamique) et a la géologie marine de la marge provengale.

4.1.2.1 Etudes de P'aquifére karstique par prospection géophysique :

Le réseau noyé de Port-Miou est connu sur 300 m de distance lorsque la décision d’entreprendre
I'imagerie géophysique du drain karstique est prise dans les années 1960 (Cornet e# al., 1963). Le
drain, dont la salinité est connue, est alors assimilé a un conducteur cylindrique rectilighe encaissé
dans un massif résistant électriquement, dont la surface se situe a la cote +40 a +60 m. Plusieurs
techniques sont mises en ceuvre, et montrent des résultats plus ou moins concluants : Les
méthodes des potentiels naturels, de mise a la masse et de résistivité n’ont rien détecté, en partie
en raison de 'important volume de calcaire résistant au-dessus du drain noyé (Cornet ¢z al., 1963).
La méthode électromagnétique consiste a immerger une électrode d’envoi du courant dans la
partie aval du drain, et une électrode émettrice en surface, 1 km en amont dans le prolongement
supposé de la galerie. Cette technique, basée sur le contraste de conductibilité¢, a permis
d’enregistrer en surface un signal rectiligne cartographiable sur 700 m qui coincide avec le relevé
des 300 premiers metres de la galerie (Cornet ¢f al, 1963).

Ces résultats étaient déja encourageants pour I'époque, ou les techniques de prospection
géophysique étaient moins performantes quaujourd’hui. Dans le cadre de cette these, nous avons
réalisé de nouvelles prospections de géophysique (résistivité électrique) des circulations karstiques
de Port-Miou qui se sont révélées concluantes et qui sont présentées dans le chapitre 4.

4.1.2.2 Historique des anciens travaux de recherche :

De 1968 a 1978, le SRPM met en place un suivi hydrologique des sources. Des courantographes
sont installées dans les galeries de Port-Miou et Bestouan, et des prélevements ponctuels
analysent les teneurs en chlorures et sulfates. Ces premiecres analyses ont permis d’estimer les
débits des sources (3 a2 4 m’/s), et ont mis en évidence la pénétration d’'une lame d’eau de mer
salée dans I'exutoire de la source de Port-Miou, qui séjourne dans la partie inférieure du conduit.
Un projet de barrage souterrain visant a bloquer la venue d’eau salée en aval est lancé afin
d’exploiter a terme I’eau douce en amont. Les travaux de construction du barrage ont été réalisés
en plusieurs phases, entre 1972 et 1977, 500 m en amont de 'exutoire, au niveau d’une cloche
d’air libre repérée par les plongeurs (la « cloche 500 » ; GEPS, 1968) et directement posé sur le
fond argileux. I.a premicre phase de construction (Fig. 4-6, phase 1) consiste a construire un
barrage en chicane permettant le blocage physique de I'intrusion d’eau de mer et sa séparation
avec 'eau douce (Poti¢ et Ricour, 1973). L’objectif est atteint, mais I’eau en amont du barrage
conserve une salinité supérieure a 3 g/1, ce qui la rend impropre a la consommation, et souléve de
nouvelles interrogations. Il est probable quune contamination se produise a 'amont du barrage
en profondeur. La deuxieme phase de travaux est lancée avec I'objectif de produire une mise en
charge a Pamont du barrage pour maintenir a une profondeur suffisante cette intrusion saline
dans le massif calcaire. Les travaux consistent a barrer complétement le conduit naturel et creuser
un évacuateur de crue au-dessus (Fig. 4-6, phase 2). Le nouveau barrage a permis au SRPM de
tester ’évolution du taux de chlorures de la source pendant les mises en charge mais elles n’ont
eu aucun effet sur la salinité de la source qui restait saumatre. En 1979, devant I'insucces de cette
expérience, la décision a été prise d’interrompre les études sur Cassis. L’utilisation de ces eaux
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aurait nécessité un traitement de désalinisation, économiquement injustifié pour la région. C’est
dans les années 2000 que les sources sous-marines de Cassis suscitent a nouveau l'intérét des
scientifiques (Gilli, 2001 ; Cavalera, 2007). Les travaux du barrage ont permis un acces facilité au
réseau noyé par des galeries artificielles qui fait aujourd’hui de Port-Miou un laboratoire in-situ

unique au monde.

Seuil déversoir (+ 3,66 m NGF)

Galerie d'amenée

Photo: Artib -

Figure 4- 6: Schéma en coupe du barrage de Port-Miou obstruant partiellement la galerie naturelle (Cavalera, 2007). A
Paval, la langue d’eau de mer salée, plus dense que I’eau de la source est concentrée dans la partie inférieure du conduit
noyé. A Pamont, ’eau de la source est saumatre. La galerie artificielle permettant ’acces terrestre au réseau karstique
est représentée également. Des photos du puits artificiel et du barrage illustrent ce schéma.

4.1.2.3 Evolution des parametres physico-chimiques des sources de Port-Miou et Bestouan :

I’évolution des parameétres physico-chimiques des sources de Port-Miou et Bestouan a été
étudiée en détail par Cavalera (2007) au cours de deux cycles hydrologiques marqués par un
climat de sécheresse (Fig. 4-7). Son travail de these présente par ailleurs une synthese tres
documentée de I'analyse des données hydrologiques du SRPM au cours des expérimentations des
années 1970.

L’analyse montre que les pluies provoquent des crues aux sources, marquées par une
augmentation des vitesses d’écoulement dans les galeries. I.’augmentation des vitesses s’effectue
de maniere synchrone avec la chute de la salinité et de la température des sources.

La salinité a Port-Miou évolue de 14 g/1 a ’étiage 2005 a 3,5 g/1 au plus fort de la crue de janvier
2006. Sa température varie de la méme manicre de 17 a 15,3°C. Au Bestouan, la salinité évolue
entre 9 et 5,5 g/l et la température de 16,7 a 14,8°C.
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Ces résultats mettent en évidence une dissimilitude physico-chimique entre les deux sources : la
salinité moyenne de I'eau a Port-Miou est presque deux fois plus importante qu'au Bestouan et sa
température moyenne est de 0,8°C plus élevée que celle du Bestouan. Ces différences
s’expliquent par des mélanges en proportions différentes d’eau de mer et d’eau douce issue du
méme systeme aquifére (Cavalera 2007). La source de Port-Miou possede un comportement
particulier lors des périodes de crues : les chutes de la salinité observées sont dues a une dilution
par une augmentation du débit d’eau douce participant au mélange eau-douce — eau salée en
profondeur dans Paquifére (Arfib ez @/, 2006). La relation entre ’évolution de la salinité et les
variations de charge des conduits karstiques n’est pas établie.

Le débit a été ré-estimé depuis 2010 (Arfib ez 2/, 2010). Il est a corriger par un facteur 3,3. Par
conséquent, sur la période présentée figure 4-7, le débit varie de 0 a 36,3 m’/s.

Le phénomeéne observé a Port-Miou est différent du mécanisme mis en évidence sur une autre
source cotiere méditerranéenne, ’Almyros d’Héraklion (Crete), ou durant les périodes de crue,

I'intrusion saline est bloquée en profondeur et I'eau a la source est douce (Arfib, 2001).
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Figure 4- 7 : Chronique des précipitations journali¢res (St Cyr sur Mer, Cassis, Roquevaire), des vitesses d’écoulement
(associées au débit), de la salinité et de la température des sources de Port-Miou et Bestouan pour la période du 22 mai
2005 au 28 février 2008 (Loubet, 2008, d’apres les données de Cavalera, 2007).

Des analyses corrélatoires et spectrales de 1'évolution de la pression, de la conductivité, de la
température et du débit des sources ont permis de mettre en évidence que le débit des sources est
régulé par les cycles marins, particulicrement pendant la période d'étiage, qu’il existe un
phénomene d'intrusion marine directe préférentielle plus marquée sur la source du Bestouan, et
une intrusion saline a grande profondeur des sources sous-marines (Cavalera ef a/, 2000).

Ces observations soulignent le fait que I'aquifére karstique de Port Miou est fortement influencé
quantitativement et qualitativement par les fluctuations du niveau marin au cours de son étiage.
Le barrage sous-marin de Port-Miou protege la source de cette pollution directe par 1'émergence,
mais il ne permet pas de diminuer la salinité acquise en amont a grande profondeur.
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4.1.2.4 Hypotheses sur Porigine de la salinité :

Au cours des années 1960 et 1970, I’hypothese d’'une contamination saline a grande profondeur
par des réseaux de karsts hérités des variations eustatiques du Quaternaire était déja avancée
(Corroy et al., 1958 ; Cornet ef al, 1968 ; Potié, 1974. Fig. 4-8).

Cependant dans les années 1980, les résultats d’une analyse isotopique (Vernet et Vernet, 1980)
attribuent a la salinité une origine continentale par lessivage de terrains du Trias ou de
I'Oligocene. Ces analyses ont depuis été contredites (Douchet ¢z a/, 1993 ; Blavoux e al., 2004).
L’étude de 2004, basée sur les rapports Br/Cl et SO,/Cl montre que 'eau saumatre de la source
résulte du mélange entre I'eau karstique et I’eau de mer.

Depuis ces analyses, des modcles conceptuels d’intrusion saline a Port-Miou, du type de celui de
Poti¢ (1974 ; fig. 4-8) ont a nouveau été proposés (Gilli, 2001 ; Cavalera, 2007; Loubet, 2008. Fig.
4-9 et 4-10) afin d’expliquer les modalités du mélange des eaux.

Dans sa these, Cavalera (2007) propose trois modeles conceptuels :

- Le premier (Fig. 4-9A) est un modé¢le de contamination diffuse, qui suppose que le réseau
karstique est développé au cceur d’un biseau salé présent dans la matrice calcaire fracturée.

- Le second modele proposé également par Gilli (2002) est un modele spéléologique. Il considere
un drain profond hérité du Messinien entouré d’une matrice imperméable, et en connexion
hydraulique entre I’eau de mer et le conduit connu (fig. 4-9B).

- Le troisieme modéle proposé (Cavalera, 2007) est un modele mixte qui considere l'aquifére
carbonaté comme un milieu hétérogéne, avec une intrusion saline a travers une matrice calcaire

fracturée, et des réseaux karstiques profonds hérités des variations du niveau de base successives.

D’autres modeles conceptuels (Loubet, 2008 ; fig. 4-10) ont été proposés sur les mémes principes
que les deux premiers modeles de Cavalera (2007). Ils intégrent en plus le Bestouan dans un
meéme aquifere karstique. Le modele spéléologique propose une aspiration par effet venturi dans
un drain profond situé a 'amont des deux sources.
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Figure 4- 8 : Modéle conceptuel de karstification montrant les effets de ’obturation partielle (A) ou totale (B) du drain
L’aquifére est mis en charge dans le cas B. (Poti¢, 1974).
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Figure 4- 9: Mode¢les conceptuels de contamination saline de Paquifére de Port-Miou d’aprés Cavalera (2007). A:
Contamination diffuse a travers la matrice saturée en eau de mer. B : contamination locale par un drain karstique
profond (d’apres Gilli, 2001). Dans les deux cas, la zone grise représente la zone ou s’effectue la contamination.

Eau de mer stagnante

Figure 4- 10 : Mode¢le conceptuel de la contamination saline aux sources de Port-Miou et Bestouan d’aprés Loubet
(2008). Les deux systémes karstiques font partie d’un méme aquifére. A) : Contamination diffuse par la matrice. B)
contamination par effet venturi dans un conduit profond.

4.1.2.5 Bassin-versant supposé :

L’étendue du bassin versant de 'aquifere de Port-Miou et Bestouan a été estimée sur la base de
bilans hydriques réalisés sur les principaux massifs karstiques de la Basse Provence calcaire
(Blavoux e7 al., 2004 ; Cavalera, 2007, Cavalera ef al, 2009 ; fig. 4-11). L’impluvium proche des
sources littorales (calcaires urgoniens occidentaux du Beausset) montre un bilan hydrique
excédentaire tandis que les massifs de la Ste Baume, du Mont Aurélien de la Lare et de la Ste
Victoire sont déficitaires (Cavalera, 2007). Ces constatations ont conduit a proposer un aquifere
plus large que I'unité du Beausset occidentale, et étendu aux massifs de la Ste Baume, du Mont
Aurélien et de la Ste Victoire pour une supetficie minimum de 400 km?* (Cavalera, 2007). Les
limites du bassin versant sont encore plus vastes pour Blavoux e/ a/, (2004) puisque leurs
estimations, basées sur un débit excédentaire de 4 m’/s a Port-Miou, imposent un bassin versant
d’une superficie de 1200 km” qu’ils prolongent en direction de Brignoles. Dans les deux cas, ces
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modeles impliquent un drainage profond des massifs carbonatés déficitaires vers les exutoires de
Port-Miou et Bestouan.
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Figure 4- 11: Limites du bassin versant du systéme karstique Port Miou-Bestouan. Les hypotheses sur son extension
different. En haut : limites supposées d’aprés Blavoux er al., 2004. En bas : hypothese de Cavalera et al., 2009.

4.1.2.6 Tracages :

Entre le 18 janvier 2011 et le 13 février 2011, trois tracages artificiels ont été réalisés sur 1'Unité
du Beausset dans le cadre du projet KarstEAU (Arfib et Lamarque, 2011). Les traceurs ont été
injectés dans des pertes a Cuges-les-Pins, Ceyreste (Mauregard) et Signes. Toute 'année 2011, un
suivi a eu lieu au niveau des sources et forages drainant potentiellement ce territoire et des
mesures en continu étaient réalisées sur 7 sites équipés de fluorimetres de terrain.
Un tragage s’est révélé positif aux sources de Port-Miou et Bestouan quelques jours apres
Iinjection de sulforhodamine B dans la perte de Mauregard (calcaires turoniens) et un fort
épisode pluvieux (Fig. 4-12). Ce tracage révele de nombreuses informations sur le
fonctionnement hydrogéologique de 'unité occidentale du Beausset (Arfib et Lamarque, 2011) :

- 11 est clair qu’au moins une partie des eaux qui alimentent Port-Miou et Bestouan a la
méme origine, et leur bassin d’alimentation s’étend dans le Crétacé supérieur de I'unité du
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Beausset (les propositions de bassin-versant proposées jusqu’alors ne prenaient en compte que
son auréole synclinale urgonienne, cf. fig. 4-11).

- L’eau souterraine a traversé les formations marneuses réputées imperméables de
I’Aptien et du Cénomanien.

- Le transfert a été tres rapide (7 jours se sont écoulés entre I’épisode pluvieux et I'arrivée

du traceur aux sources, a 12 km de distance), impliquant un écoulement de type karstique.

ey ‘o

1000m

B 16 -

Fluorimétre automatique
»————= Analyse spectofluorimétre FLX

-
N
1

- 1.6

®

Pluie Castellet
(mm/jour)

~ 14

S

— 12

Spectrofluorimétre FLX Labo KarstEAU
Fluorescence Sulforhodamine B (u.a.)

Fluorescence Sulforhodamine B (u.a.)
Fluorimétre automatique Port Miou

o

08/02/11 18/02/11 28/02/11 10/03/11 20/03/11 30/03/11 =

Figure 4- 12: A : Localisation du tragage de la perte de Mauregard a la sulforhodamine B et des points d’émission a
Port-Miou et Bestouan. Carte géologique au 1/50000 vectorisée, BRGM. B : Pic de sulforhodamine B 2 la source de
Port-Miou le 24/02/11 par mesures au fluorimétre automatique in-situ et sur échantillons au laboratoire. Modifié
d’aprés Arfib et Lamarque, 2011.
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4.2 Nouveaux résultats hydrogéologiques sur I’aquifére karstique cotier
de Port-Miou et Bestouan

Avant-Propos :

L’objectif scientifique principal dans le cadre de cette thése est de caractériser la dynamique des
échanges hydriques terre-mer, et d'élaborer un modele conceptuel des échanges matrice-conduit
du massif calcaire qui sera intégré dans le cadre géologique actuel ferre-mer. Cette étude
hydrogéologique de Plaquifére karstique cotier de Port-Miou et Bestouan a consisté en la
réalisation du suivi hydrologique en continu des sources de septembre 2008 a aout 2009 associé a
P'acquisition d'une imagerie géophysique (résistivité électrique) dans la zone coticre et de la
cartographie de la salinité des eaux de surfaces prées des cotes.

4.2.1 Salinité des eaux de surface prés des cotes

Moins visible que I’écoulement de surface dominé par les fleuves et les rivicres,

I’écoulement souterrain représente néanmoins un apport non négligeable d’eau douce et de
nutriments a la mer. Cet apport d’eau douce souterraine est un phénomene courant qui se produit
a partir du moment ou un aquifére est connecté hydrauliquement a la mer a travers des sédiments
perméables ou des fissures dans la roche, et dont la charge en amont se trouve au dessus du
niveau marin (Johannes, 1980). De plus, ces sources sous-marines incluent a la fois de 'eau de
mer « recyclée » qui a circulé dans les fissures, et de I'eau douce, et apportent aux zones coticres
des composés dissous qui peuvent représenter un transfert non négligeable de mati¢re du
continent aux océans (Johannes, 1980). Cette source est souvent ignorée lors des bilans de masse
hydrique des environnements cotiers et il est toujours difficile de quantifier les flux d’eau
souterraine par Iutilisation des méthodes hydrologiques classiques.
Des calanques marseillaises a la baie de Bandol, les connaissances sur la présence de sources
sous-marines restent assez limitées. Outre les importantes résurgences saumatres de Port-Miou et
Bestouan, avec un débit moyen de plusieurs m’/s, et quelques sources signalées dans les
calanques (Blanc, 1951 ; Vernet et Vernet 1980), dont le débit ne dépasse pas 400 1/s, la décharge
d’eau souterraine en mer est mal connue. Une campagne d’analyse de la salinité et de la
température dans la baie de La Ciotat a été réalisée par le BRGM en 1965 (Cluseau, 1965), mais
avec des résultats difficilement interprétables. Cependant, la présence de sources sous marines
dans la baie de La Ciotat est depuis longtemps suspectée. Au niveau de ’Anse de Figuerolles, un
karst ennoyé par I'eau de mer renfermerait une source d’eau temporaire (Cavalera, 2007 ;
Touloumdjian, com. orale). Dans la baie des Capucins, a La Ciotat, une source proche du littoral
ou peut ¢tre sous-marine est signalée, avec un débit important (Villeneuve-Flayosc, 18506). La
figure 4-13 montre deux photographies aériennes de thermographie aéroportée qui dévoilent
quelques sorties d’eau dans les baies de Cassis et La Ciotat.
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panache du

vallon de Roubaud
Baie de la Ciotat
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Figure 4- 13 : Images de thermographie aéroportée dans la baie de Cassis et la baie de La Ciotat réalisées en 1971. Les
sources de Port Miou et du Bestouan sont bien visibles, ainsi que le panache du vallon de Roubaud (eaux usées ?).
D’autres traces sont visibles au niveau des falaises Soubeyrannes mais leur origine reste a déterminer. SEM-BRGM,
1971.

Une campagne de mesure de la salinité et de la température des eaux de surface de la baie de La
Ciotat et des calanques entre Port-Miou et Sormiou a été menée au mois de juin 2009 avec pour
objectif la détection d’émergences sous-marines littorales et leur localisation précise. Cette étude a
été menée conjointement par Arnaud Fournillon et moi-méme dans le cadre de nos théses
respectives (Fournillon, 2012 ; cette these) qui s’inscrivent dans le projet KarstEau.

La période choisie, au mois de juin nous a permis de bénéficier de conditions excellentes. Les
pluies de 'hiver et du printemps ont permis une bonne recharge des aquiféres, le contraste
thermique entre les sources (17 — 18°C) et la mer (20°C) était suffisant, enfin les conditions
marines étaient stables, avec une météo favorable.

Cette campagne a surtout permis de souligner 'importance régionale des sources de Port-Miou et
Bestouan en terme de débit. Le long du littoral des Calanques, quelques sources sous-marines de
moindre importance connues des plongeurs ont été détectées (Fig. 4-14) :

Dans la calanque de Port-Miou, plusieurs griffons annexes a I'exutoire principal montrent une
eau identique a 'eau du conduit de Port-Miou, et témoignent de circulations entre le conduit
karstique et la cote a travers un réseau de fractures.

De la calanque de 'Oule a Sormiou, 'absence de réseau hydrographique de surface, et la faible
quantité d’eau souterraine qui sort du massif en mer, associée a la bonne porosité et perméabilité
de l'aquifere (calcaires fracturés de I'Urgonien, dolomies décalcifiées du Jurassique) permet
d’avancer I’hypothése qu’il n’y a quasiment pas de stockage d’eau douce souterraine dans cette
partie du massif des calanques.

Fournillon (2012) présente dans sa these, un article en préparation (Fournillon ef al, in prép.)

exploitant les données de salinité a la surface de la mer de la campagne de juin 2009. Le protocole
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d’étude, les résultats acquis, et nos interprétations du fonctionnement hydrogéologique de I'Unité
du Beausset y sont détaillées.

Echelle de
salinité en g/L

5512 5513 5514 5515 5516 5517 5518 5519 5520

Figure 4- 14 : Carte de salinité de sutface. A : du littoral des calanques de Sormiou a Cassis (Gilli et coll. 2009). B :
centrée sur la calanque de Port-Miou. Le débit apparent des sources littorales de Port-Miou et Bestouan contraste avec
les petites émergences de Sormiou, du Figuier, de la Triperie, de Sugiton et de ’Oule. C : Sortie d’eau annexe dans la
Calanque de Port-Miou. L’eau a les mémes caractéristiques physico-chimiques que celle de la source de Port-Miou,
située a quelques centaines de metres. D : Photo aérienne montrant la direction du conduit majeur de Port-Miou et des
linéaments (fractures) situés dans I’axe de sources annexes.
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4.2.2  Suivi hydrologique des sources

4.2.2.1 Outils et base de données

Au cours des neuf premiers mois de la these, les données ont été acquises aux sites de Port-Miou
et Bestouan avec une partie du matériel resté en place depuis la thése de Cavalera (2000). 11
s’agissait de deux sondes CTD Diver (Conductivité électrique, Pression, Température). L'une en
amont du barrage de Port-Miou, a environ 8m de profondeur, suspendue par un cable. I ’autre
dans un forage qui traverse la galerie karstique de Bestouan, environ 50 m en amont de la source
et implanté sur une propriété privée.

Pendant ces neuf mois, durant lesquels I'acquisition des données physico-chimique a permis
I'enregistrement de plusieurs crues importantes (en particulier la crue de décembre 2008), nous
avons congu et préparé, dans le cadre du projet KarstEau, I'installation d’un nouveau systéme
d’acquisition (Fig. 4-15 a 4-17) plus complet (plus de sondes), offrant des possibilités de tragages
(fluorimétre), et autonome en énergie (panneau solaire).

Appareillage a Port-Mion :

Le matériel installé au barrage de Port-Miou comprend 10 sondes au total, de part et d’autre du
barrage et a différentes profondeurs (-2 m, -7 m, -10 m ; Tableau 4-1):

AMONT AVAL AIR LIBRE
Conductivité- 3 sondes
’ 1 sonde
température (WI'W) (-2 m, -7 m, -10 m)
Pression-température 3 sondes
1 d 1
(STS) (-21m, -7 m, -10 m) sone sonde
Fluorimeétre 1 dea T
nde 2 -7 m
(Chyn-Albilia) sonded

Tableau 4- 1: Description du matériel de mesure de la source de Port-Miou.

Ainsi, nous obtenons une mesure globale a 'aval a la hauteur de la buse (-7 m) et trois mesures en
amont a -2m, -7m et -10m de profondeur. A I'amont, le fluorimetre/turbidimetre est installé a -
7m.

Dans la galerie artificielle, un datalogger Tétraedre relié par des cables électriques aux sondes
enregistre les données en continu, qui peuvent étre soit téléchargées directement sur site, soit
transmises par un GSM déporté en surface. Un panneau solaire installé sur le toit de la cabane
d’acces permet une autonomie d’énergie au systeme (Fig. 4-17).

Ce matériel est tombé partiellement en panne dans les deux années suivant I'installation. L’eau
saumatre rend tres difficile la pérennité du systeme de mesure, corrodant les sondes immergées
en permanence dans l'eau. La relation avec la surface via les cables a rajouté l'avarie par
surtension lors d’impacts par la foudre. Les sondes de conductivité électrique sont les premicres a
étre tombées en panne. Des sondes CTD autonomes avec datalogger intégré ont été mises en

remplacement.
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Panneau solaire
Cabane d’acces

puits/ 130m

(40m
profondeur) elais
Datalogger
Riviere souterraine
de Port Miou

Vue en coupe, sans échelle
Figure 4- 15 : Vue en coupe du matériel de mesures installé a la source de Port-Miou.

Figure 4- 16 : Détail de Pinstallation des sondes a ’amont et ’aval du barrage de Port-Miou. La hauteur des sondes est
fixée par un systéme de cordes et de cdbles tendus. Vue en coupe. (dessin B. Arfib)
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Figure 4- 17: Photos de linstallation du matériel KarstEau a Port-Miou. A: Boitier d’enregistrement et de
téléchargement des données (datalogger Tétrae¢dre) dans la galerie artificielle relié aux 10 sondes par des cébles
électriques. B : Photo du fluorimétre protégé de ’eau saumitre trés corrosive par des anodes sacrificielles. C : bloc
destiné a maintenir les sondes disposées a I’aval. D : Installation du panneau solaire. E : Extraction par les plongeurs
d’Explobiotique de la cage en inox de mesure de vitesse (installée par Cavalera) tombée en panne dans une buse du
barrage.

Appareillage a Bestonan :

Un équipement complet, du méme type que celui de Port Miou a été mis en place, avec 3 sondes
indépendantes de pression, conductivité électrique, fluorescence et turbidité, reliées a un
datalogger Tétracdre avec GSM. Les équipements sont installés a partir de la téte de forage de la
fondation Camargo, et positionnés dans la zone crépinée, en contact avec le courant d’eau
saumatre de la galerie karstique (Fig. 4-18 et 4-19). De la méme maniere qu’a Port-Miou, toutes
les sondes sont reliées en surface par un datalogger Tétraedre qui enregistre les données a un pas
de temps régulier. Le téléchargement des données peut s’effectuer sur site, en branchant
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directement I'ordinateur sur le datalogger ou bien directement par GSM sur serveur informatique.
Le systeme, d’abord relié au circuit électrique de la propriété privée a été remplacé par un
panneau solaire.

2
Datalogger GSM

-14 m

Sondes \&

Aval

Figure 4- 18 : Coupe schématique du dispositif de mesures dans le forage de Bestouan. En bleu clair, Peau saumdtre,
en bleu foncé, Pintrusion d’eau de mer salée a la base de la galerie directement par la source. (dessin B. Arfib)

Figure 4- 19: Sondes de conductivité-température, pression-température et fluorimeétre-turbidité installées dans le
forage de Bestouan. Le dispositif est plus simple qu’a Port-Miou, a P’air libre, avec moins de sondes, un datalogger sur
place, et une prise électrique a disposition.

e
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4.2.2.2 Résultats des mesures

Les mesures réalisées sur les sources de Port-Miou et Bestouan ont permis d’enregistrer
rapidement une crue exceptionnelle (fig. 4-20) qui rend compte de la dimension exceptionnelle de
ce systeme karstique.

Les chroniques de données de conductivité électrique, température et pression sont données fig.
4-21 2 4-23. Les données sur une année complete (sans interruption) de mai 2008 a mai 2009 sont
compilées (Fig. 4-21). Les parameétres mesurés sont la température, la hauteur d’eau (cm) et la
conductivité électrique (mS/cm) par une sonde CTD.

Des courbes d’hystérésis P-C, P-T, T-C ont été réalisées pour la crue de Décembre 2008, avec les
données enregistrées sur la période du 7 au 31 décembre (Fig. 4-22).

Un dernier graphe (Fig. 4-23) présente la chronique de données de la source de Port-Miou a
Iétiage, enregistrée avec le datalogger Tétraedre et les sondes WTW, STS et fluorimetre apres leur
installation sur site, a 'amont du barrage. Les parameétres enregistrés sont température, pression,
conductivité sur trois hauteurs d’eau différentes (-2 m, -7 m, et -10 m), et les teneurs en uranine,
thinopal, rthodamine et turbidité a -7 m mesurés par le fluorimétre et prévus pour de futurs
tracages. La chronique de données s’arréte ici, des pannes techniques précoces nous ont
contraints a désinstaller le matériel rapidement. I’acquisition de données s’est poursuivie depuis
dans le cadre du projet KarstEau mais ne sont pas intégrées dans ce travail.

"La calanque de Port-Miou lors
B d’une crue exceptionnelle_.

A

Canyon de Calanque de Port-Miou en période de
Cassidaigne beau temps

Figure 4- 20 : Calanque de Port-Miou en période de temps sec(A) et lots d’une forte crue de la source (B et C). Le
courant, visible en sutface par des remous a la source est exttémement élevé au niveau du barrage qui déborde (D).
Photos de la crue prises le 15 décembre 2008.
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4.2.2.3 Interprétation des résultats

Durant la période mai 2008 — mai 2009 (fig. 4-21), la température varie entre 14,9°C (en crue) et
17,6 °C (a Iétiage). La conductivité électrique varie entre 4,5 mS/cm (en crue) et 23 mS/cm (a
I’étiage), ce qui correspond a une salinité comprise entre 2 g/l en crue et 11 g/l a I’édage. La
hauteur d’eau varie entre 1150 cm (en crue : le barrage déborde) et 750 cm.

Sur la chronique de données (fig. 4-21), plusieurs crues sont observées. Elles montrent toutes des
chutes de température et conductivité électrique qui témoignent d’une arrivée d’eau douce apres
de fortes pluies. La crue n°4 est particulierement intéressante puisqu’il s’agit de la plus forte crue
jamais enregistrée a Port-Miou depuis les années 70 (Fig. 4-20). Un zoom a été fait a échelle du
mois et de dix jours afin d’étudier en détail cet événement (Tassy ez a/, 2010).

Si lon compare ces données avec celles de Cavalera (2007), la source montre un comportement
différent, avec plusieurs crues majeures au cours de I'hiver 2008-2009, qui fut particulierement
humide. Les années 2005 a 2007 durant lesquelles Cavalera a réalisé un suivi hydrologique des
sources de Port-Miou et Bestouan ont été exceptionnellement séches et peu de crues majeures
avalent pu étre enregistrées. Les crues de décembre 2005 et janvier 2006 ont été les seules a
montrer une salinité inférieure a 10g/l. Il faut remonter aux années 1970 poutr obtenir des
enregistrements de crues d’un ordre de grandeur comparable a celles de hiver 2008-20009.

Les courbes d’hystérésis P-C, P-T, T-C pour la crue de Décembre 2008 (Fig. 4-22A,B,C) évoluent
de manicre rétrograde (sens horaire) et forment une boucle fermée, exceptée pour I’hystérésis T-
C. SiTon considere que la hauteur d’eau mesurée peut étre assimilée a la pression compensée, et
donc au débit, les courbes d’hystérésis permettent de comprendre I’évolution de la qualité de I'eau
(C, T) au cours de la crue. L’hystérésis pression-conductivité (Fig. 4-22A) montre plusieurs
¢léments. La crue débute au point I avec une valeur de conductivité et de pression initiale. Du
point I au point II, la pression augmente (durant 14h ; cf. fig. 4-21) sans que la conductivité ne
soit influencée. Ce domaine correspond a I'expulsion d’un volume d’eau a salinité constante. Du
point II au point III, la conductivité diminue jusqu’a son point le plus bas (4.5mS/cm, soit une
salinité d’environ 2g/1) et la pression reste constante. Les pics de pression observés sont dus a
I'effet de la marée. Ce passage correspond a l'arrivée de I'eau de la crue au point de mesure. Du
point III au point IV, T’hystérésis montre un plateau de conductivité constante alors que la
pression diminue. Physiquement, ce phénomene peut étre expliqué comme résultant d’une
pénétration de I'eau de mer trés loin dans la matrice. Le conduit de Port-Miou drainerait un
massif fracturé chargé en eau salée : pendant la crue, les fractures de la matrice vont se remplir
d’eau douce (alors qu’a ’étiage elles sont remplies d’eau salée). Il se produit une dilution de I'eau
salée. Lorsque la crue diminue, les fractures vont se décharger en eau douce dans le conduit. Tant
qu’il y a de I’eau douce dans les fractures, la conductivité dans le conduit n’augmente pas, c’est ce
que 'on observe sur le plateau de ’hystérésis.

Les quelques informations que l'on peut tirer de la chronique suivante (fig. 4-23) sont une
remontée progressive de la conductivité qui tend vers sa valeur d’étiage, et une température stable
a 17°C quelle que soit hauteur de la tranche d’eau. Le fluorimétre enregistre une légere
augmentation de ses parametres a partir du mois de juillet, due a un encrassement de sa cellule de

mesure.
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Figure 4- 21 : Chronique de données de température, conductivité et hauteur d’eau a ’amont du barrage de Port-Miou
sur une année hydrologique (en haut), un mois (au centre) et une semaine (en bas). Les données du mois et de la
semaine sont centrées sur la crue historique de décembre 2008.
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Température
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Figure 4- 22 : Courbes d’hystérésis de différents parametres mesurés lors de la crue de décembre 2008 (Période du 7 au
31 décembre 2008). A: Hystérésis Pression-Conductivité ; B : hystérésis Pression -température; C: hystérésis

conductivité -température.
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Chronique de données de la source de Port-Miou a I'étiage

18800 . A
. du 19 juin 2009 au 5 aolt 2009

18000 ——

17600 T

o o

16800 — 260
16400 WWWWWMWMM\M 20
= 220
5 :132 II'III\III\NWWLIIII P
£ 180
16

'_

18000
17600 — o
17200 T 780

16800 |y 1 11 \ 780

€18
16 —|
. 1®

électrique
a-2 m(ps/om)

Conductivité

Pression a -2m (mbar)

électrique
a-7 m(pS/om)

Conductivité

Pression a -7im {mbar)

18800
18400
18000
17600
17200 .
16800 fh o , _ 1040
16400 A AR Wit R A Wt ML b 1020
: - SR | AL A 1000
< i ' 980

22 | W i ogomois gt
s A A A AL

Conductivité
électrique
a-10m (pS/em)

Pression a -10m {(mbar)

Ta-10m
(8
@

VEL1-uranine

u.a.

-
[RT =N

n.......ulIJI_..L.,,. ] lh _'Lnl44“

280
I I ' I ' I ! I ‘ |

BM16/09 6 26/09 7/6/09 7/16/09 7126109 8/5/09
time
Figure 4- 23 : Chronique de données de Port-Miou a I’étiage (période juin-juillet-aout 2009) a ’aide de trois sondes
CTD posées a différentes hauteurs d’eau (-2 m, -7 m, -10 m) et un fluorimétre automatique (unité : u. a.).
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4.2.3 Caractérisation de la géométrie de aquifere karstique

Avant-propos :

Cette partie présente les résultats de la caractérisation de l'aquifére karstique (fonctionnement,
géométrie) de Port-Miou par I’hydrogéologie et Iimagerie géophysique. Ces résultats sont
présentés sous forme de deux articles présentés a I'occasion de conférences internationales (4”
International Symposinm on Karst, Malaga et 9th Conference on Limestone Hydrogeology, Besangon) et
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publiés sous la forme d’un article scientifique (Tassy ¢# a/., 2010) et d’un acte de congres (Tassy ez
al,, 2011).

4.23.1  Modéle conceptuel de fonctionnement de 'aquifére karstique cétier de Port-
Miou : Tassy ef al, 2010

Abrticle publié dans un onvrage a comité de lecture, paru a Loccasion du congrés “4” International Symposinm on

Karst” dn 27 an 30 avril 2010 @ Malaga (Espagne) :

Tassy A., Arfib B., Gilli E., 2010, Access to Coastal Karst Water Resources Through a Salinity
Study During an Exceptional High-Water Event: the Case of Port-Miou (Cassis, SE
France). Advances in Research in Karst Media. Environmental Earth Sciences, 2010, Part 1,
49-55, DOI : 10.1007/978-3-642-12486-0_8 Edited by B. Andreo, F. Carrasco, ]J. J. Duran
and J. LaMoreaux, pp. 49-56, Springer.
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Abstract

A conceptual model of the functioning of the complex coastal karst aquifer of Port-Miou (Cassis,
SE France) is presented. The studied event consists in a high water discharge period recorded
during December 2008 at Port Miou spring. During this one week event, the discharge in the 20
m diameter saturated conduit had probably been in the range of 50 to 100 m’/s. In spite of this
huge spring water discharge, the salinity remained persistently above 2g/L, while freshwater
could have been expected by a simple dilution effect. A new conceptual model has been
developed to better understand the remaining salinity by taking into account the dynamic
behavior of the flow and the geological heterogeneities of the reservoir. It gives new insight for

water management.

1 Introduction

For karstic aquifers, the sharing and the viability of groundwater resources depend on the
dynamic flow of freshwater and saltwater, and on the spatial relation between the karstic conduits
and the fractured rock matrix. The understanding of the hydraulic functioning of the coastal karst
aquifer can improve our knowledge on the conduits geometry, and their influence on
groundwater salinity. The objective of this paper is to propose a new analytical method
integrating the dynamic properties and the geological characteristics of the coastal aquifer. This
method proposes to develop hydrogeological conceptual models that match the dynamic
behavior of the flow and take into account the geological uncertainties of this karstic system. The
case study of the Port Miou spring (Cassis, SE France) is used, a typical coastal brackish spring.
An exceptional high-water event is studied.
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2 Study site and methods

The Port-Miou spring is the outlet of a karst system that is developed in the fractured Urgonian
limestone of the Lower Provence area and is an important drainage network of the Beausset
Unit, from the Ste Baume mount to the sea (Gilli, 2002) (Fig.1). The cave is approximately
horizontal over 2200 m with an average diameter of 20 m. A vertical well, located at 2200 m from
the coastal entrance, has been explored recently down to 179 m below the sea level. It is most
likely that this cave is developed further both vertically and horizontally but remains unexplored
for safety and technical reasons (Blavoux et al, 2004). The available database consists in
speleonautic explorations and topographic survey since the 50’s, four years of in situ physical and
chemical monitoring of groundwater, a geological and petrophysical survey of the outcrop in the
area and well data. The Port Miou site is of particular interest since a dam was constructed in the
70's across the conduit, 500 m upstream from the coast (Poti¢ and Ricour, 1974; Ricour 1981).
The dam aims at blocking the intruded sea water tongue inside the conduit directly from the
mouth of the submarine spring. The continuous monitoring takes place upstream of the dam
(Fig.4), allowing studying the hydrodynamic behaviour of the aquifer. Data for a specific event is
presented in figure 2, curves are smoothed with a 6 hours moving average.
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Figure 4- 24 : Fig.1: Localization of the study area

3 Analysis of an exceptional high-water event in the coastal karst of Port
Miou

Up to now the Port-Miou spring has always remained brackish, with a drop in salinity a few days
after rainfall event due to discharge increase. In December 2008, an exceptional high-water event
occurred at the Port Miou spring giving access to data never monitored before. The studied event
in this paper consists in a high water discharge period recorded from December 14" 2008 to
December 24™ 2008 at Port Miou spring (Cassis, SE France). The water head increases up to
3 m, with an overflowing of the dam through the spillway, while no more than 1 m overpressure
had been observed during the studied last four years. During this one week event, the discharge
in the 20 m diameter saturated conduit had probably been in the range of 50 to 100 m’/s. In spite
of this huge spring water discharge, the salinity remained petsistently above 2g/1 (Fig. 2), while
freshwater could have been expected by a simple dilution effect by the freshwater contribution
increase. During this period, the salinity and the temperature curves are tracking each other,
showing the same trends. Salinity vaties from 5.5 to 2 g/l, and temperature varies from 16 to
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15°C. Relative water level varies from O to 300 cm, corresponding to the overpressure in the
conduit. It is possible to distinguish the following four intervals in the curve trends (Fig. 2):

A: This interval is showing the incoming of the flood at the dam characterized by a water level
rising of almost 3 m. This overpressure allows the discharge to be estimated in the range of 50 to
100 m’/s. This event is followed by a subsequent decrease of the water temperature and salinity.
We can notice the shift of 14 hours between the beginning of the flood, shown by the increase of
the pressure, and the drop of salinity. The latter is preceded by the expulsion of 1 260 000 m? of
brackish water with constant salinity, associated to a mean discharge of 25m’/s. This delay
corresponds to the distance between the probe and the mixing zone inland.

B: This stage presents a wide sill of high water level corresponding to the maximum of the

discharge.

C: The “C” interval is showing a wide sill of constant salinity and temperature, with a smaller
duration than the previous pressure sill (stage B). The salinity reaches its minimum (2g/1).
However the water remains brackish, while freshwater could have been expected given the
significant volume of the flooding.

D: The last stage presents the drop of the water level following the flood, and the progressive
increase of temperature and salinity. It indicates the permanent sea water intrusion whenever the
water head is decreasing.
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Figure 4- 25: Fig.2: Continuous monitoring of salinity, temperature and relative water level of Port-Miou major
flooding. Water-level and temperature curves are smoothed with a 6 hours moving average.

During this event, the existence of time shifts between the different parameter trends to confirm
the presence of a buffer zone within the conduit between the spring and the mixing zone.

Two water samples were also taken on December 15" and December 16" when brackish water
had a low salinity of 2.6 g/1. Concentrations of the major elements, Br- and stable isotopes (‘H
and ®O) are given below (Table 1). The Br-/Cl- ratio does not indicate the participation of
evaporites to the mineralization. This ratio is around 2.54, while the evaporites value always falls
between 0.7 and 1.2 (Edmunds, 1996). The remaining salinity recorded at the spring during the
high-discharge event is still due to a mixing of seawater with the freshwater.
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Table 1: Chemical analysis of the groundwater of Port-Miou.

Port- Cond Ca? Mg?* Nat K+ HCO NO3- CI Br- SO~  dB8O dzH Br-

Miou uS/c + mg.I"! mg.I! mgl! 5 mg.I"! mg.1" mg.1! mg.11 %0 %00 /CI-

dam m mg.1 mg.l! SMOW SMO  Mequi
1 w v x103

16/12/0 5350 122 104 696 35 344 5.7 1486 3.8 259 -4.65 -29.9 2.54
8

15/12/0 5370 148 100 716 35 334 5.0 1464 3.74 252 -4.31 -271 255
8

4 Conceptual modeling of the coastal aquifer functioning

The Port Miou karstic network is developed within a Cretaceous limestone formation (Urgonian)
that appears well-bedded and fractured on the neighboring outcrops. Two conceptual models (1)
and (2) are discussed taking into account the data given above (section 3) and the geologic
characteristics and uncertainties.

Basic conceptual model (1)

The mechanism of salinization of a brackish karst spring is usually explained by two conceptual
models (Fig. 3): 1) concentrate saline intrusion by connection of karst conduits, or 2) diffuse
saline intrusion by matrix-conduit exchange (Arfib ez 2/ 2007, Fleury ez a/. 2007). In these cases,
salinity decreases with the discharge increase. For the two models, the salinity of the brackish
spring is controlled by the difference of pressure head between the main conduit feeding the
spring (conduit #1 in figure 3) and the connected medium containing the intruded seawater
(karst conduits or matrix). According to this basic conceptual model, seawater entrance into a
coastal karst conduit connected to a brackish spring is minimal in two cases: (1) a very strong
discharge leading to a high pressure within the conduit prevents the seawater entrance, and
results in freshwater at the coastal spring, or (2) a decrease in freshwater and seawater discharge
and results in a drying up of the coastal spring. Data for the high-water event at the Port Miou
spring shows a persistent salinity. A rough calculation of the seawater contribution to the total
discharge shows that during the minimal salinity period the discharge of seawater was maximal,
superior to the one observed before the event (Table 2). This remaining salinity is not in
accordance to the models described above.
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m Seawater inflow
from the matrix

water Seawater inflow

from the connected
karst conduit

Sea water
Figure 4- 26 : Fig.3 Conceptual model of seawater intrusion in a karst conduit feeding a brackish coastal spring. A
diffuse saline intrusion by matrix-conduit exchange, B concentrate saline intrusion by connection of conduits.

Salinity (g/1) Total discharge (m3/s)Discharge of seawater

(m?/s)
During the high-water event (Dec. 2 50 2.7
2008)
Before the high-water event 5.5 <10 <15

(Salinity of the sea = 37 g/1)

Table 2: Rough calculation of the contribution of seawater to the total discharge at the brackish spring of
Port Miou in December 2008

New conceptual model: time variable head in the matrix (2)

Outcrop surveys in the Cassis area indicate a very high density of open fractures in the Urgonian
limestone enhanced locally by karstic dissolution. Joints between strata are also open at surface
conditions (Jayet 2009). Fractures and joints form together a 3D network of well connected
drains. According to this study, the fracture porosity is estimated between 10 % and 20 % at the
scale of the studied outcrop (400 m). This estimation is based on analysis of fractures density and
aperture on outcrop and photo. Available wells data in the area show that the freshwater aquifer
around Port Miou is limited to isolated aquifers. The limited freshwater aquifer combined to the
high permeability of the Urgonian fractured aquifer allows the extensive penetration of seawater
inland to be envisaged. A new conceptual model arises, taking into account the remaining salinity
during the high-water event and the matrix contribution. The main conduit could be envisaged as
a horizontal well draining a fractured aquifer saturated with salt water (Fig. 4A).This new
conceptual model is based on a time variable head in the matrix with intruded seawater. The
variable head generates a variation of the seawater entrance into the main conduit connected to
the spring. During a high water discharge event (Fig. 4B), rainfall arrival has an impact on the
head of the matrix. The freshwater table increases over the saltwater wedge. Thus the head
increases in the matrix, moving the saltwater around the deep karst conduit. For the Port Miou
case study, the increasing head within the conduit during the high-water event is measured at the
dam around 3 m high. Thus the increasing head in the matrix must be higher than 3 m to allow
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an increasing inflow of seawater from the matrix to the conduit. This quite low value of 3 m can
be reasonably quickly reached in the geological context of the area. The conceptual model
presented in fig. 4 does not exclude possible palacoconduits inherited from Messinian karstic
erosionnal period, but we consider them insignificant in term of storage capacity of sea water.

T . 0l
Brackish spring / / [\ / [ 7 Carbonate aquifer |
. = |— — = - with karstic conduits
and fracture permeabilit
Cross-section

with karstic conduits

/ T T 1 S —— T
Brackish spring / Carbonate aquifer

\ / ‘ and fracture permeability’
Sea ~— Cross-section

Matrix-conduit
exchanges

Figure 4- 27 : Fig.4: Hydrogeological conceptual model of Port-Miou aquifer functioning by time variable head in the
matrix. A low flow period, B High water discharge event.

5 Conclusion

The objective of this paper was to integrate the dynamic properties and the geological
characteristics of the coastal aquifer. In this study, we applied this method to an exceptional
flooding in a typical Mediterranean karst, with wide conduits and a deep development, linked to
sea level variations. We observe the persistent salinity of the water, even during strong discharges.
Two hydrogeological conceptual models, of the mixing are discussed in this paper. The model
(1), with a constant hydraulic head of the saltwater reservoir, does not predict the observed
regular sea water discharge during flooding and lowest mean level. The model (2), with karsts
conduits and a high fractured aquifer, matches the dynamic behavior of the flow by taking into
account the geological heterogeneities of this reservoir. The strong fracturation of the
surrounding aquifer supports the hypothesis of a great volume of seawater inland. The constant
high residual salinity measured in the conduit is explained by the presence of sea water in the
surrounding rocks, pushed by increasing head during high water events. It is therefore assumed
that Port Miou spring cannot be used as a freshwater supply, even using a hydraulic constrain.
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42.3.2 Imagerie par tomographie de résistivité électrique de l'aquifere fracturé-karstique
de Port-Miou : Tassy ez al, 2011

L’unité géologique autour de Port-Miou est formée des séries massives du calcaire urgonien,
d’épaisseur avoisinant 200m (cf. chapitre 3, et Fig. 4-28). Cette unité est stratifiée, avec des strates
centimétriques a décimétriques, et affectée par une dense fracturation et une karstification locale
(Fig. 4-28). Les fractures, strates, joints et karsts, peuvent étre localement remplis d’argiles. La
porosité matricielle est quasi-nulle. Le pendage moyen de la structure est 12°SE et la roche
contient un aquifére cotier dont le niveau piézométrique est a peu pres situé au niveau de la mer.
La forte proximité de 'eau de mer due a 'importante pénétration de la calanque dans les terres,
liée a I'intense fracturation du massif carbonaté et le peu de nappes d’eau douce connues (puits en
amont souvent secs ou saumatres...) laisse supposer une large pénétration de I'eau de mer dans le
massif.

L’étude de la fracturation dans la carriere Solvay (Lamarche en cours, Pomar 2010, theése en cours
C. Matonti) montre 4 directions de fractures (N-S, E-O, NW-SE, NE-SW ; Fig. 4-29). Les
fractures de direction E-O et NW-SE recoupent la direction du conduit de Port-Miou. Trois
grands types de fractures ont été relevées dans la carriere (communication orale J. Lamarche) : de
grands corridors paralléles (>10m), des fractures en échelons avec des karsts dans les zones de
relais, et des fentes de tension karstifiées. Le karst est toujours lié aux fractures dans la carricre et
apparait et disparait le long des plans de fractures. De plus, des mesures de GPR 3D (Ground
Penetrating Radar) dans la carriére ont été réalisées et il s’avere que les mesures a 'affleurement
montrent des directions représentatives de la subsurface. La fracturation des calcaires urgoniens
joue un roéle significatif dans le fonctionnement hydrologique du conduit de Port-Miou.

Dans le cas des aquiferes karstiques ou fracturés, la répartition de la ressource en eau douce va
dépendre directement de la dynamique de I’écoulement de I'eau douce et de I'eau salée dans les
conduits karstiques et la matrice. Dans ce cas, forages et sources ne sont pas systématiquement
représentatifs de I'hétérogénéité de laquifere, et la modélisation numérique est complexe.
L’imagerie du karst peut améliorer la compréhension et la modélisation de I'architecture du
réservoir et de la dynamique des fluides. Nous avons appliqué I'imagerie par résistivité électrique
pour caractériser I'aquifére karstique en relation avec la source sous-marine de Port-Miou. Cette
source cotiere, soumise a une contamination saline posséde un niveau piézométrique proche du
niveau marin. La conductivité de 'eau saumatre de la source est comprise entre 16000 a 24000
uS/cm en période d’étiage. Deux profils de tomographie par résistivité électrique 2D (Fig. 4-31,
4-32) et un bloc 3D (Fig. 4-33) ont été réalisés dans le but d’imager la géométrie de l'interface eau
douce-eau salée et les principaux conduits karstiques, a proximité de Port-Miou, 'un de 600 m de
long dans la carriere Solvay, et 'autre de 400 m de long dans le vallon de Port-Pin. Ils sont décrits
et interprétés dans I'acte de congres qui suit.

Un mode¢le qualitatif de résistivité synthétique a été utilisé pour I'inversion de résistivité a partir
des observations de terrain en surface (Fig. 4-34). Il tient compte du type de fluide rencontré dans
le milieu (air, eau douce, eau salée) ainsi que du type poreux (vide karstique, fracture, roche saine,
karst et fracture, bouchon argileux).
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Figure 4- 28 : Contexte géologique de la calanque de Port-Miou : la plate-forme calcaire urgonienne est fracturée et
karstifiée a plusieurs échelles (centimétrique a métrique a P'affleurement (Lamarche 2010, Pomar 2010, Matonti en
cours), kilométrique en sub-surface avec la galerie noyée).
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Figure 4- 29 : Distribution et direction des fractures dans la carriére Solvay. (Etude en cours, ]J. Lamarche)
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Figure 4- 30: Imagerie de GPR 3D (Ground Penetrating Radar) dans le coin nord-est de la carriere Solvay et
interprétation des réseaux de fractures (bleu foncé et rouge) et de karsts (bleu clair, entouré en rouge). Le coin situé en
bas a gauche de I’image apparait comme bien karstifi¢, Pomar, 2010. L’imagerie électrique 3D de notre étude a été
réalisée au méme endroit afin de comparer les interprétations.
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Profil 1: Vallon de Port-Pin
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Figure 4- 31: Profil de tomographie de résistivité électrique dans le vallon de Port-Pin, a proximité de la galerie
karstique de Port-Miou. Le profil mesure 400 m de long et image le sous-sol jusqu’a la c6te -40 m.

Profil 2: Carriere Solvay
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Figure 4- 32 : Profil de tomographie de résistivité électrique dans la carriére Solvay, située entre la galerie karstique et la

calanque de Port-Miou. Le profil mesure 600 m de long et image le sous-sol jusqu’a la cote -80 m. Le mur de la carriere
montre un aspect largement fracturé.
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resistivity tomography (ERT) of a coastal carbonate aquifer (Port-Miou, SE France), Proc.
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462.
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Abstract

We applied electrical resistivity imaging (ERI/ERT) techniques to characterize heterogeneities in the Port-
Miou coastal karst aquifer (Cassis, SE France). Experiments were carried out on intensely fractured and
karstified Urgonian carbonates. 2D and 3D ERT were performed 100 to 300 m away from the coastline.
2D inversion-derived conductivity models of the data indicate resistivity variations from 10 to 104 ohm.m.
A higher resistivity zone above sea-level can be associated with a non-saturated zone. Low resistivity
anomalies in the non-saturated zone are attributed to residual clays in paleokarsts. A partitioned lower
resistivity zone under sea-level can be associated with a higher porosity/permeability zone with fractures
and karstic features. ERT acquisition in the quarry allows a better understanding of the connectivity
between major fractures and faults on the quarry walls and secondary springs along the coast. 3D inverse
model are only applied to the non-saturated zone and indicates resistivity variations from 103 to 10*
ohm.m localized on the Southwest part of the cube. These anomalies are correlated with karst features
interpreted by 3D GPR survey and visible in the inferior wall of the quarry.

1. Introduction

Coastal freshwater aquifers are strategic resources that provide drinking water for approximately 70% of
the world's population (DARNAULT & GODINEZ, 2008). The sensitivity of these aquifers to human
activity such as over-extraction of groundwater increases the risk of seawater intrusion. The resulting
critical management of this resource relies on a comprehensive knowledge and realistic conceptual model
of this system. In sedimentary granular reservoirs, dominated by relatively homogeneous matrix porosity,
the physics of sea-water intrusion is well understood and fresh-saline interface can be interpolated from a
reduced number of well monitoring and modeled on the basis of the Ghyben-Herzberg relationship. In
karstic fractured-porous reservoirs, seawater intrusion is controlled by the complex architecture of the
porosity network, mainly the spatial relationship between the karstic conduits and the hosting carbonate
rock that can be fractured, porous or completely tight. In such cases, near surface water sampling might
not be always representative of the overall aquifer, whereas hydrodynamics and numerical modeling are
more complex. Near surface imaging of heterogeneous karstic reservoirs and fluids can significantly
improve our understanding and models of the reservoir architecture and the fluid dynamics. Early
geophysical investigations of the Port-Miou conduit were carried out in 1964 (CORNET ¢ al.) for hydraulic
research by mean of grounding, electromagnetic methods or resistivity. Electromagnetic method was the
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only one recording a signal above the gallery, 700 m from the outlet. Today, developments in inversion
modeling of electrical resistivity imaging (ERI/ERT) data provide a valuable tool for delineating
geological structures in surface and underground environments (ESO e# a/., 20006). In the presented study
we applied electrical resistivity imaging techniques to characterize the coastal karst aquifer in the area of
the Port Miou submarine spring (Cassis, SE France) as a contribution to a larger regional research
program "KarstEAU".

2. Geological characteristics of the carbonate aquifer

The study area is part of the coast of Provence (S.E. France, Fig. 1) along the Mediterranean sea. It
belongs to the western part of the tectono-stratigraphic Beausset unit (PHILIP, 1972; FLOQUET &
HENNUY, 2003). The Beausset unit is a 650 km?* area syncline composed by sedimentary terrains from
Lower Jurassic to Upper Cretaceous. In the Western part of this unit, the Port-Miou spring is the outlet of
a pluri-kilometric karst system that is developed in the 400 m thick fractured-porous and karstified
Urgonian limestone of the French Mediterranean coastline (MARTEL, 1907). The coastal spring is subjected
to salt water contamination. The main karstic conduit extends approximately horizontally over 2000 m
with an average diameter of 20 m. The Port-Miou site is of particular interest since a dam was built in the
1970s across the conduit, 500 m upstream from the coast, and 50 m under surface (POTIE & RICOUR,
1974). Access to the karst is possible by an artificial gallery connected to the dam. Electrical properties of
the brackish water of the spring are of 4000 to 24000 uS/cm (TASSY ¢t al, 2010). Minor springs with same
physical and chemical properties than Port-Miou spring are active on the near-by coastline along a SW-
NE direction (Fig.1).

Figure 4- 35 : Figure 1 : Location of the study area. In red, the 2D and 3D ERT sutveys. The blue arrow localizes the
explored karstic conduit. The blue circles point coastal springs. Geological sections AB and CD are reported on the
map.

The Solvay quatty, in the Port-Miou area, exhibits abundant fractures and karstic carbonates and has been
the subject of numerous sedimentology and structural studies (MASSE e a/, 2003; JAYET, 2009;
LAMARCHE, 2010; POMAR, 2010) This outcrop consists of two quarry levels oriented NE-SW (Fig.1).
The Urgonian carbonates ate divided into five major stratigraphic units, based on facies associations and
bedding characteristics (MASSE e¢# a/., 2003), and are characterized by minus-fracture matrix porosity ss less



Chapitre 4 : Hydrogéologie des Sources Karstiques Cotiéres de Port-Miou et Bestouan

than 1.8% (POMAR, 2010). The quarry is located between structural ramps in a flat area with minor folds
(LAMARCHE ¢ al., 2010). The carbonate strata, inside and around the quarry, have recorded mostly small-
scale brittle deformations. Our outcrop observations indicate the frequent occurrences of fractures and
faults at different scales: from bedding scale (strata-bound fractures) to the entire outcrop scale (fault).
Most fractures are solution-enhanced, and are associated to karstic features. Different size and shape of
these karstic features are visible along the quarry walls and a typology of this karst is proposed by POMAR
(2010). Five shapes with different sizes are described on the quarry walls: lenticular-shape, round, triangle-
shape, horizontal, and large karst with speleothems. In the area, karsts develop in relatively homogenous
tight limestone of the Urgonian platform (MASSE e a/., 2003), but the karstic space can be filled with terra-
rossa, transported albian matls, or empty. Large-scale geological sections across the experimental site were
interpreted and show the carbonate rock heterogeneities at different scales (Fig. 2). AB section is NW-SE
from La Fontasse area to the sea and cut through the Port-Miou karstic conduit, the ERT profile 1 in
Port-Pin trail and 2 in Solvay quarty, the sea in the Calanque, and the open sea. The main part of the
outcrop is formed by Urgonian limestone strata gently dipping to the SE. In the La Fontasse area, two
decametric heterogeneities are visible: (1) the Port-Miou karstic conduit, which can be assimilate to a 20 m
diameter water-filled cylinder surrounded by carbonates and (2) a matly limestone infilling a probable
karstic collapse, located above the conduit. CD section is a SW-NE representation of the upper quarry
wall. Larger scale heterogeneities are visible, with metric to decametric fractures and karst features and no

spatially correlation.
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Figure 4- 36 : Figure 2: Geological sections of the expetimental site. Section AB is NW-SE and crosses the karstic
conduit and profiles 1 and 2. A probable karstic collapse with marly limestone fillings is located above the conduit.
Section CD is SW-NE and represents the upper wall of the Solvay quarry, showing dense fracturation and karstification
in the urgonian limestones.

3. Materials and methods

Because of its sensitivity to water and clay contents (REVIL e# a/., 2002), Electrical Resistivity Tomography
(ERT) is currently considered as an efficient tool for revealing fractures and karstified zone characterized
by low electrical resistivity values. Electrical resistivity tomography (ERT/ERI) was applied to image the
saltwater-fresh water interface geometry and the main karstic conduits within the aquifer. 2D experiments
were carried out in the Port-Miou area along two sections. Profile 1 was acquired along the trail of Port-
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Pin with 400 m in length and a light topography; profile 2 was realized in the Solvay quarry, with 600 m in
length and a flat floor made of limestone bedrock partly covered with gravels from the quarry
exploitation. Port-Pin trail location offers a proximity to the karstic conduit and the quarry is situated
between the main conduit and many secondary springs along the coastline.

A 3D ERT cube was acquired in the Solvay quarry over a 30m-side square (Fig. 1). A ground penetrating
radar (GPR) survey was conducted in the same location for three dimensions fractures and karst imaging
(POMAR, 2010).

The interpretation of the ERT presented here is semi-quantitative, not calibrated with lab measurements
and based on a color scale depending on resistivity values. These values varies according to a combination
of parameters: the mineralogy of the rock (limestone or claystone), the type of porosity network (karst,
fractures, mixed karst and fractures and tight non-fractured rock), and the nature of porosity filling (air,
freshwater, saltwater, claystone). Only large scale resistivity contrast and heterogeneity are detected by this
survey. Small scale heterogeneity, such as small fractures are probably averaged out with the surrounding

rock.

4. Results

For the two 2D profiles, inversion-derived conductivity models of the data indicate resistivity variations
from 10 to 10* ohm.m (Fig. 3). A higher resistivity zone above sea-level can be associated with a non-
saturated zone, whereas a distinct isolated lower resistivity zone under sea-level can be associated with a

higher porosity/permeability zone with fractures and karstic features in the saturated zone.
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Figure 4- 37 : Figure 2 : A: N-S ERT profile along Port-Pin trail. B: NE-SW ERT profile in Solvay Quatry. Sea level is
projected on the profiles.
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The Port-Pin 2D line extends over 400 m and images the rock until 80 m in depth (Fig. 3A). Electrode
spacing was 3.5 m. This first section shows low resistivity anomalies in the non-saturated zone. The
southernmost detected anomaly is located under a karstic collapse clearly visible on the outcrop, above the
profile. Observations in the whole study area shows that paleokarsts are often filled with terra-rossa,
transported albian marls, or are unfilled. The low resistivity values measured (until 50 ohm.m) combined
to the karstic collapse just above, can be interpreted as clay-filled paleokarst. The middle of the line
presents a low resistivity zone (100 to 500 ohm.m) which enlarges downwards. At this particular location
is built the shaft to access the Port-Miou artificial gallery entrance. The uppermost pinched conductive
zone on the ERT line could correspond to this artificial well with abundant red clays and metal materiel.
The wider and deeper part of the conductive zone, which is at least 100 m wide, cannot just be related to
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this artificial gallery. We interpret it as a highly fractured and karstified saturated zone as it is supposed to
be situated near the main karstic conduit. An upper conductive zone to the North mainly close to the
surface is related to a freshwater seep area in La Fontasse shales, which are a mixture of Albian,
Cenomanian and Turonian filling of a karstic collapse (IDAOUDDI, 2009).

Solvay quarry 2D line extends over 600 m in length and images the rock until 100 m in depth (Fig. 3B).
Electrode spacing was 5 m. Results show a flat contrast at the sea level that could be related to the salt-
water wedge, and very low resistivity under the sea-level. Piezometric level given by the flat contrast on
the profile shows in fact a 20 m variation in height from NE to SW. The below sea level zone is
partitioned and gives evidence of two deep conductive features. These compartments are different: the
northern one is wider and more conductive than the other one, and a fractures study in the quarry shows
that they are limited by N-S faults (JAYET, 2009; LAMARCHE, 2010; POMAR, 2010). We interpret them as
underground streams within karstic channels or fractures that are consistent with secondary springs
observed on the field (Fig. 1 and 5). The upper zone corresponds to the non-saturated zone and shows
that karstic voids and open fractures observed on the quarry walls are air saturated.

3D ERT was carried on the Northern part of the quarry. The resulting resistivity cube extends over 30m x
30m x 15m, (Fig. 4) and electrode spacing was 1 m.
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Figure 4- 38 : Figure 4: 3D ERI cube in the Solvay quarry. Dimensions of the ERT cube are 30 x 30 x 15 m (xyz).

Very high resistivity values are measured, from 103 to 104 ohm.m, corresponding to the top of the non-
saturated zone on the quatry 2D profile. Despite these overall high resistivity values, in the range of
carbonates resistivity, we are still able to image significant contrasts of resistivity. A small zone of lower
resistivity is imaged on top of the southwestern corner of the cube. Under this zone, a mushroom-like
anomaly of very high resistivity is present. GPR interpretation (POMAR, 2010) shows a concentration of
large fractures and karstic features at this location. According to the spatial correlation between the GPR
and the ERT results, we can interpret this mushroom-like anomaly as decametric air saturated karstic void.
Such karstic voids occur in the quarry, for example, one in the lower wall was used as a natural conduit for
transporting balast to the lower level at the time of the quarry exploitation. In addition, one important
result is the spatial connection between major fractures in the quarry (POMAR, 2010), resistivity anomalies
on profile 2, and minor submarine springs along the coastline (Fig. 5). Spring water is sourced from the
main karstic conduit situated upstream and is deviated by an open fractures and karst network before the

main outlet.
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Figure 4- 39: Figure 5: Location of ERT profiles, karstic conduit, fractures in the quarry and coastal springs. A
connection exists between major fractures, electrical resistivity anomalies and secondary springs along the coast of
Port-Miou.

5. Conclusion

The integration of geophysics and outcrop geology is necessary to characterize the underground
heterogeneities in such complex karstic system. This ERT survey images the large scale, and spatially
correlated, resistivity contrasts and heterogeneities which can be interpreted in terms of fluid and
reservoir. The 2D lines evidenced a piezometric level, close to the sea level, within fractured carbonates
thanks to the high conductivity of the brackish water compared to air and limestone. Individual karst and
fracture corridors, filled with air, clay or water, have been detected and compared to analogue objects on
the outcrop. The 2D lines have probably revealed, as high conductive anomalies, the presence of facture
corridors linking the Port Miou conduit and the secondary coastal springs. Even applied in relatively
resistive formation, the 3D ERT allows the detection of mushroom-like resistive anomaly interpreted as
air-filled cave above the water table.

These ERT surveys demonstrate that it could be possible to map from the surface the underground karst
network. Further work will integrate nearby offshore high resolution seismic and possible calibration

wells.
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4233  Modélisation 3D de P'aquifere fracturé-karstique de Port-Miou

L’imagerie électrique réalisée dans le secteur de Port-Miou, a souligné I'importance de drains
connectés entre la galerie karstique et la mer, le long de réseaux de fractures cartographiées dans
la carriere Solvay. Il en résulte que l'invasion d’eau de mer dans le conduit se produit par
I'intermédiaire de cette matrice largement fracturée et karstifiée (Fig. 4-28, 4-29, 4-35), d’autant
plus que la calanque de Port-Miou constitue une profonde avancée d’eau de mer dans les terres
qui longe la galerie karstique noyée, a environ 200 m de distance.

Un modele géologique 3D de laquifere de Port-Miou a été réalisé avec I'idée de mettre en
cohérence géométrique toutes les données a disposition, coupes de tomographie électrique,
réseau karstique, fractures, topographie, niveau piézométrique, photo aérienne. Ajouté a une
étude de la fracturation dans une zone plus vaste (quelques km) en amont de la source, un
modele tel que celui-ci qui témoigne de ’hétérogénéité de l'aquifere de Port-Miou pourra servir
dans un deuxiéme temps a simuler des écoulements entre les différentes masses d’eau (eau douce,
eau saumatre, eau salée). Les figures 4-40 et 4-41 suivantes décrivent les étapes de construction
du modele, a partir de la carte topographique au 1/15000°, du réseau de fractures et du drain
karstique ; la figure 4-42 présente différentes vues du modele mettant en évidence la connexion
entre la galerie karstique et les grands réseaux de fractures visibles dans la carriere Solvay, a
I'origine des sources d’eau saumatre présentes le long du littoral de la calanque (Fig. 4-35).

Construction de la surface

Carteau 1/ 150

Courbes de niveau digitalisées

Surface triangulée

Figure 4- 40 : Construction de la surface topographique triangulée dans le géomodeleur gOcad par la méthode DSI a
partir des courbes de niveau digitalisées sur la carte topographique des Calanques au 1/15000° (IGN).
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Figure 4- 41 : Construction du modéle 3D de P’aquifére fracturé-karstique de Port-Miou : drapage de la photo aérienne
sur la surface et ajout des principales fractures et failles (d’aprés Pomar 2010), du conduit karstique, et des profils
d’imagerie électrique.
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Figure 4- 42 : Modéle 3D de P’aquifere de Port-Miou. Différentes vues et perspectives du drain karstique connecté aux
systemes de fractures ouvertes visibles dans la carriere Solvay. Ces fractures constituent des drains secondaires entre le
conduit de Port-Miou et la cte a ’origine des petites sources coti¢res qui sortent le long du port de Port-Miou.
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4.2.4 Conclusion

Les différents résultats apportés par ce travail mettent en évidence le role de la fracturation et des
drains karstiques annexes au sein de la matrice de 'aquifere cotier dans intrusion d’eau de mer.
I’étude de la crue exceptionnelle de décembre 2008 (Tassy ez a/; 2010) montre que P'eau de la
source reste toujours influencée par une salinité résiduelle (2 g/1) qui n’est jamais complétement
lessivée. Cette observation montre que la contamination saline ne se fait pas exclusivement par
un drain karstique hypothétique profond (cf. section 4-1): la charge importante d’eau douce en
amont lors de la crue devrait refouler 'eau de mer présente dans ce conduit profond et la source
devrait étre douce. Le mod¢le proposé (fig. 4-27) met en évidence une perméabilité de Paquifére
liée aux fractures qui caractérisent 'Urgonien de Cassis, et qui permettent une large pénétration
d’eau de mer dans les terres. Le drain karstique rempli d’une eau de source (douce en amont et
saumatre dans la partie explorée) draine une matrice calcaire fracturée et saturée en eau de mer
sous le niveau pié¢zométrique (a 0 m). Des échanges hydriques entre la matrice et le conduit sont a
'origine de la salinité observée a la source.

L’étude de la salinité des eaux de surfaces pres des cotes (Fournillon ef al, in prép.) met en
évidence une quasi absence d’aquifere cotier dans le secteur des calanques a 'ouest de Cassis. Il y
a trés peu de sorties d’eau de source sur ce littoral, ce qui implique une invasion du biseau salé
loin dans les terres.

L’imagerie de résistivité électrique vient confirmer ces observations. Le biseau salé est observé
nettement a la cote 0 m dans la carriere Solvay et le vallon de Port-Pin par un fort contraste de
résistivité entre des roches tres résistives au-dessus et des roches saturées en eau de mer au-
dessous (I'imagerie s’étant faite en période d’étiage, il n’y a pas de nappe d’eau douce dans le
secteur). Des drains a forte perméabilité (karsts ou fractures) ont été imagés et corrélés a des
couloirs de fractures visibles en surface. Ces drains servent d’intermédiaire entre la galerie
karstique principale et des sources annexes localisées dans la calanque de Port-Miou, une centaine
de metres au NE de la source principale. Ces sources annexes présentent les mémes
caractéristiques physico-chimiques (conductivité, température) que la source de Port-Miou,
attestant qu’il s’agit de la méme eau.

La question de 'existence d’un conduit profond n’est cependant pas réglée. 1l est possible que des
conduits hérités du cycle messino-pliocene existent en profondeur. Sur le plan géomorphologique
et géodynamique, i est important de savoir si un karst profond fonctionnait au Messinien,
connecté au canyon de Cassidaigne.

Plusieurs questions peuvent étre soulevées :
" Le canyon de Cassidaigne est-il une reculée karstique ?
* La structure géologique du plateau continental est-elle propice au développement d’un
réseau karstique connectant Port-Miou au canyon de Cassidaigne?
* e gradient topographique et ’écoulement hydrographique messiniens étaient-il identiques
a l'actuel ?

Les chapitres 5 a 7 vont proposer des réponses a ces questions.
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Karsts cétiers et canyons sousmarins de la marge provencale au Cénozoique

Avant-Propos :

Cette partie concerne Iétude sismostratigraphique de la marge provengcale, réalisée a partir de
données sismiques marines 2D et de carottages/dragages du fond matin. Une attention
particuliere a été portée sur ’établissement du cadre structural et stratigraphique du plateau
continental ainsi que sur la géomorphologie de la surface d’érosion Messinienne. Cette étude a
pour objectifs principaux:

(1) la cartographie marine des formations sédimentaires et des principales structures tectoniques

du plateau continental provencal. Ce travail aboutira a la réalisation dune carte géologique
détaillée et de coupes géologiques terre-mer qui seront en partie intégrée dans la 3™ édition de la
carte géologique de Marseille-Aubagne au 1/50000 du BRGM (en cours de réalisation).
(2) 1a mise en évidence, la cartographie et l'interprétation eustatique et/ou tectonique de surfaces
géomorphologiques remarquables (surfaces d’abrasion marine et canyons)
(3) la compréhension de la mise en place des grands canyons en mer et leur relation géométrique
et hydrologique avec les structures géomorphologiques a terre (réseaux karstiques, gorges, cours
d’eau)
Ce chapitre est rédigé partiellement sous la forme d’un article (section 5.2), a soumettre dans une
revue internationale (Marine Geology ou AAPG Bulletin), qui fait suite a une description (section 5.1)
de la méthode de travail et la base de données. La section 5.3 représente un complément a
article en présentant de manicre plus détaillée les principaux microfaciés rencontrés dans les
carottages du fond marin, et en illustrant de manic¢re plus exhaustive larchitecture tectono-
stratigraphique du plateau continental par une série de profils sismiques interprétés. La section
5.4 est consacrée a la description tectono-sédimentaire de la Marge Provencale a travers la
présentation et I'interprétation de coupes géologiques terre-met.

5.1 Méthodologie et base de données

5.1.1. Données de carottes

Les données d’échantillons du fond marin sont de deux types : les carottes, échantillonnées lors
de la mission CASSEIS (2009) avec le carottier a roche CNEXO-VILLE (BRGM ; Fig. 5-1), et
les dragages échantillonnés dans les années 1960-1970 par le laboratoire de Géologie Marine de
Luminy, et décrits par Froget (1967, 1972, 1974). Les carottes ont été étudiées
macroscopiquement et en lames minces au microscope optique. Tous les points de carottages et
de dragages sont géoréférencés. Ils ont été ajoutés au plan de position des lignes sismiques. Ils
constituent les seuls points de calibration géologique et stratigraphique, étant donné I'absence de
forage offshore sur le plateau continental provencal.
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Figure 5- 1: Carottier a roche de type CNEXO-VILLE utilisé lors de la campagne CASSEIS (2009) et photos de
quelques échantillons carottés sur le fond marin.

5.1.2. Données de sismique

Les données de sismique utilisées dans cette thése ont été acquises dans le cadre du chantier
Méditerranée GdR « Marges » de 'INSU au cours de quatre campagnes matrines sur le R/V
TETHYS II: MAST5913 (2007-2009), MARSOLIG (2008), CASSEIS (2009) et CASSEIS 1I
(2011). Dans le cadre de ces programmes des données provenant d’anciennes campagnes de
sismique académiques et industrielles ont pu étre utilisées: GL80 (TOTAL), RM84 (TOTAL),
MARION (IFREMER), Me-Sea (IFREMER) et Carry (EOSYS). Ces données ont par ailleurs
déja fait Pobjet de travaux (Gorini, 1993, Guennoc ez a/., 2000, Bache, 2008, Oudet, 2008). Nous
avons également eu acces a une partie des profils sismiques originaux, en format papier, de
Leenhardt (1969) et de Degiovanni (non publi¢). Ces données sont synthétisées dans le tableau
suivant (Table 5-1).
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Campagne

Participants

Type

CASSEIS II (Université
de Provence, 2011, chef
de mission : F. Fournier)

CASSEIS (Université de
Provence, 2009 chef de
mission : F. Fournier)

MAST5913 (Université de
Provence, 2007-2009)

MARSOLIG (Université
de Provence, 2008, chef
de mission: P. Munch
remplacé par P.
Guennoc)

CARRY (Eosys, 20006)
MARION (Ifremer)
Me-Sea (Ifremer, 1991)
RM (Total, 1984)

GL (Total, 1980)

ZONE DE PLANIER
(Leenhardt, Musée
océanographique de
Monaco, 1966)

Degiovanni (Laboratoire
de géologie marine de
Luminy)

Université de Provence (F. Fournier ,
A. Tassy, P. Léonide, R. Toullec) et
BRGM (I. Thinon et F. Paquet).

Univ. de Provence (F. Fournier, J.
Borgomano, A. Tassy, A. Fournillon);
BRGM (1. Thinon) ; CNRS Univ. de
Bretagne Occidentale (M. Rabineau),
Univ. de Montpellier (J.J. Cornée)

Univ. de Provence (F. Fournier, C.

Guyonnet-Bennaize)

Univ. de Provence (F. Fournier, J.
Oudet ; BRGM (P. Guennoc et .
Thinon); Univ. de Montpellier (J.-J.
Cornée); Univ. Paris VI (C. Gorini);
GEOAZUR (F. Sage, MO. Beslier); J.
Bégot (technicien sismique UBO)

Tres Haute Résolution (THR).
Sparker 50] monotrace
(matériel SIG). Technicien
d'acquisition (BRGM)

Haute Résolution (HR, canon
mini-GI, flate 12 traces) +
THR (sparker 50] monotrace).
Sismique canon multitrace
mise a disposition par
GEOAZUR (technicien
d'acquisition: INSU Toulon et
BRGM).

Multitraces, Haute Résolution

(Mini-GI)

THR sparker 1000], 6 traces
(matériel de UBO);

THR Sparker 50] monotrace
(SIG).

Multitraces, THR (Sparker)
Multitraces, HR
Monotrace, HR
Multitraces, HR
Multitraces, HR

Monotrace, THR (Sparker
3000 J)

Monotrace, THR (Spatker)

Tableau 5- 1: Synthése des données sismiques utilisées. Seule 'unité d’appartenance du chef de mission est
mentionnée pour les campagnes Marsolig, Mast59-13 et Casseis, ’équipage scientifique a bord rassemblant plusieurs

institutions.

L’interprétation des données numériques a été réalisée dans le logiciel KingdomSuite 8.3. Les
données sont géoréférencées dans le systeme de coordonnées UTM 31N. Ce logiciel facilite le
travail d’interprétation en permettant le pointage des horizons sur les profils, mais aussi les
vérifications au croisement des profils. Il permet d’en extraire des cartes interpolées en temps, et

de les convertir en profondeur (Fig. 5-2).
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Figure 5- 2 : Capture d’écran du logiciel Kingdom Suite pour 'interprétation des données numeérisées.

Ces cartes de profondeur sont ensuite exportées en nuages de points sous forme de fichier ASCII
XYZ (en temps et en profondeur) dans le géomodeleur gOcad afin de construire des surfaces et
de les visualiser en 3D. L’interprétation de Julien Oudet sur les profils Me-Sea (Oudet, 2008) a été
intégrée au modele gOcad pendant cette étape. Les profils au format papier ont été utilisés pour
I'interprétation géologique et la cartographie, mais pas intégrés au modele numérique.
L’interprétation sismique est fondée sur les principes suivants:

* Ja stratigraphie sismique (Mitchum et Vail, 1977) qui définit des unités stratigraphiques
composées d’'une succession de strates génétiquement liées et relativement concordantes
appelées séquences de dépot. Ces séquences de dépots sont délimitées a leur base et a leur
sommet par des limites de séquences discordantes ou concordantes (Fig. 5-3).

Limite supérieure: Limite inférieure:

e

Erosional truncation - Onlap - Biseau d'aggradation
Troncature d'érosion

—
N NN

Toplap - Biseau sommital Downlap - Biseau de progradation

7 |

Conformable - Concordant Conformable - Concordant

Figure 5- 3: Quelques relations géométriques entre les réflecteurs et les limites de séquences de dépot (d’apres
Mitchum et Vail, 1977).

* les corrélations géologiques terre-mer sur la base des analogies structurales,
stratigraphiques et faciologiques avec les affleurements voisins a terre et les données de
carottes (Fig. 5-4).

Les campagnes sismiques ont été divisées en trois zones distinctes : zone « Ouest», zone
« Centrale » et zone « Est ». La zone Ouest se situe au large de la baie de Marseille et correspond
a de la sismique tres haute résolution inédite (campagne MARSOLIG-2008) ainsi que de la
sismique pétroliere précédemment interprétée par Oudet (2008) dans la méme zone et par Lofi
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(2002) et Bache (2008) sur la marge du Golfe du Lion. Les forages en mer étant situés en dehors
de la zone d’étude, le calage temporel des profils de MARSOLIG est réalisé a partir des
recoupements avec les profils interprétés par Oudet (2008), et des carottes du fond marin
disponibles. I.a zone Centrale se situe au Sud des calanques, limitée a Est et I'Ouest par les
canyons de Cassidaigne et Planier. La zone Est se situe au Sud de I'unité du Beausset, de
Cassidaigne au cap Sicié. Depuis les premicres données de sismique offshore de Leenhardt et al
(1969), la zone Centrale n’a plus fait 'objet d’étude de subsurface. Il est important de préciser que
les données de sismique présentées dans ce chapitre sont inédites (campagnes CASSEIS,
CASSEIS 1I, MARSOLIG, MAST59-13).

Carottes, dra gaes Geometrie et structure

-

Figure 5- 4: Méthode d’interprétation des données de sismique. En I’absence de données de puits sur le plateau
continental, le lien terre-mer est privilégié pour interpréter les sismo-faciés.
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5.2Post-Messinian seismic geomorphology and stratigraphy of the
Provence continental shelf (SE France), in prep.

“Tassy A., “Fournier F., "Munch P., ‘Borgomano J., “Thinon I., “Fabti M-C, ‘Rabineau
M., “Arfib B., ‘Begot J., Beslier M-O., "Cornée J-J., “Fournillon A., *Gorini C., ‘Guennoc
P., ‘Léonide P., *Oudet J., ‘Paquet F., ‘Sage F., “Toullec R.

A CEREGE Aix-Marseille Université

B UMR5243-Géosciences Montpellier, Université Montpellier 2, cc060, 13095 Montpellier Cedex 05
C BRGM Orléans

D TFREMER

E Université de Bretagne Brest

F Géosciences Azur, Villefranche sur Mer

G Université Pierre et Marie Curie

Key-words: Messinian erosion; Passive Margin; Submarine canyon; Karst; Seismic profiles; Western

Mediterranean; Liguro-Provencal Basin;

1) Introduction

Outcrops in Provence have been exhaustively studied, however few studies focused on the
marine geology and the possible offshore continuity of onshore structures. It is a complex
geological domain situated between the Alpine arc and the continental margin of the Liguro-
Provencgal back-arc basin which was also influenced by the high amplitude Neogene eustatic
changes, especially during the Messinian Salinity Crisis (MSC). The salinity crisis in the
Mediterranean basin during the Messinian is considered as one of the most spectacular events in
marine environments since the beginning of the Neogene. During the Messinian, the reduced
inflow of Atlantic Ocean water through the Betic and Rifian corridors combined to a high
evaporation rate induced a dramatic Mediterranean base level drop of at least 1500m (Ryan et al.,
1978; Benson ez al, 1991; Krijgsman e/ al, 1999; Jolivet e/ /., 2008). In spite of the common
acceptance of a deep-dessicated Mediterranean basin, various aspects of the Messinian eustatic
event are still in debate, such as: 1) the basinward and landward extension of the Messinian
Erosional Surface (MES), interpreted as a subaerial erosion (Clauzon 1973 ; Ryan, 1976 ; Ryan et
Cita 1978 ; Rizzini et al., 1978; Barber 1981; Clauzon 1982 ; Gorini e a/, 1993 ; Guennoc e al.,
2000; Lofi, 2002 ; Lofi ez al., 2003, 2005 ; Gorini et al., 2005, Lofi and Berné 2008, Lofi et al.,
2011, Bache ez al,, 2009), 2) the re-flooding scenarios at the end of the crisis and the sedimentary
architecture of Pliocene canyon infills (Denizot 1952; Chumakov 1973; Clauzon, 1973 et 1982;
Barber 1981, Hst ¢# al, 1973 ; Clauzon et Cravatte 1985 ; Blanc 2002 ; Lofi 2002 ; Loget e al.,
2005; Bache et al., 2011), and 3) the structuration of deep karst systems related to the lowering of
the water table (Audra ¢7 al,, 2004, Mocochain ez a/, 2006a,b,c, 2009).

In South of France, most of the studies related to the markers of the MSC and Plio-Quaternary
deposits focused on the southwestern and central part of the Gulf of Lion margin (c.g. Lofi et al.,
2003; Bache et al., 2009), the deep-provencal margin (Obone-Zue-Obame et al., 2011) and the
Ligurian margin (Sage ¢/ 2/ 2011). The published maps of the MES on the Gulf of Lion margin
(Gennesseaux and Lefebvre 1980; Guennoc ¢/ a/, 2000) evidence a buried Messinian drainage
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network comprising two main valley systems, the Rhone valley system to the northeast, and the
Languedoc-Roussillon valley system to the southwest. Between Marseille and Toulon, the MES
hasn’t been mapped and the impact of the Messinian eustatic event on the coastal hydrologic
systems was never investigated in this area. This area is characterized by the evidence of deep
canyons incising a narrow shelf break, the Cassidaigne and Planier Canyons which do not extend
to the present-day coastline. Onland, the area is characterized by deep phreatic coastal karst and
minor coastal rivers draining Marseille and Beausset basins. The Cassidaigne canyon is the largest
one and consists of an up to 1500 m deep and 20 km long incision, located 8 km south from the
coast. It is oriented NNE-SSW in its upper part and direction move toward NW-SE in its lower
part. Its abrupt edges are asymmetric and mainly controlled by the nature of the rocks
subcropping on the margin during its formation. To improve our knowledge on this key domain
within the context of the characterization of coastal karst system, it is critical to integrate data
from onshore geology and offshore seismics. On the basis of the integration of a wide marine
seismic database, sea-bottom cores and onland field studies, the present work aims at: 1)
Providing a detailed map of the MES on the offshore Provence margin, 2) Assessing the role of
the pre-Messinian structural framework on the Messinian canyon development from a new
geological map of the offshore Provence Continental margin, 3) Reconstructing the Messinian
and Pliocene drainage network, 4) Estimating the role of the Messinian karstification on the
present-day marine physiography.

2) Geological setting

The study area is located in South-East of France between the Gulf of Lion margin and the
Ligurian margin. It comprises the whole continental shelf offshore Provence and the coastal
massifs (Nerthe, Etoile, Calanques, Sicié) and basins (Marseille, L.e Beausset) from La Couronne
to Sicié Cape (Figure 1). The Offshore Provence continental shelf can be divided into three main
structural domains (Fig. 1). The Western Area, south of the Nerthe Massif, represents the
seaward extension of the Marseilles Oligocene basin. The Central Area, located between the
Planier Island and the Cassidaigne Canyon, is a submarine plateau made of Mesozoic rocks
resulting from marine abrasion during Quaternary transgressions and karstified during sea level
lowstands (Froget, 1974; Collina-Girard, 1999). The Eastern area, extending from the Cassidaigne
Canyon to the Sicié, is the seaward extension of the Bandol and Cap Sicié thrust-belts (Ducrot,
1967; Froget, 1974).
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Figure 5- 5 : Figure 1: Topographic map of Southern Provence and bathymetric map of the Provence continental shelf.
The main karst area and hydrographic networks are reported. (Source: IGN, SHOM, IFREMER).

The Gulf of Lion and Ligurian margins are parts of the northern margins of the Liguro-
Provencal Basin, which is considered as a back-arc basin opened by counter-clockwise rotation of
Corsica—Sardinia micro-plate during the Miocene (Carminati ¢/ o/, 1998a and 1998b; Gueguen ez
al., 1998; Séranne, 1999; Gorini, 1993; Jolivet ef al, 2006; Gattacceca ez al., 2007). In contrast to
the Gulf of Lion margin, the Ligurian margin was strongly influenced by the alpine tectonics,
ante-, syn-, and post-Liguro-Provencal rifting (Bigot-Cormier e/ a/., 2004, Sage ¢f al, 2011). Few
structural and sedimentological studies have focused on this transitional zone and published
seismic and core data are scarce (Leenhardt ¢z o/, 1969; Ducrot, 1967; Froget, 1967, 1972, 1974),
in contrast to the Gulf of Lion margin (e.g. Gorini, 1993; Guennoc ¢/ a/, 1994, 2000, Séranne,
1999; Lofi ef al, 2003, 2005; Lofi et Berné 2008; Bache ¢7 /, 2009, 2010) and the Ligurian margin
(e.g. Rollet, 1999; Sage et al., 2011; and references above). The structure of the Lower Provence
margin (Fig. 2), bounded to the North by the Nerthe and Etoile thrusts, and to the East by the
Maures Hercynian basement, is considered to be mainly controlled by the i) Pyrenean
compressional phase that would have been responsible for E-W north-verging thrusts on the area
(Nerthe, Etoile, Ste Baume, Bandol Slices), and ii) the Oligocene to Aquitanian rifting phase
(Debrand-Passard and Courbouleix, 1984) while resulting in the formation of horsts and grabens
structures (Gorini 1993, Séranne 1999, Guennoc et al. 2000) such as the Marseille basin. On the
continental shelf, syn-rift deposits fill the graben and are unconformably covered by two major
post-rift sedimentary units (Gorini et al., 1993): the Miocene unit (Gorini, 1993; Lofi, 2002;
Bache ef al, 2003; Oudet ¢f a/, 2010a) and the Plio-Quaternary unit (Froget, 1967, 1972, 1974;
Rabineau ez 2/, 2005). These units are separated by the MES (Cita and Ryan, 1978; Guennoc ¢/ a/,
20005 Lofi e al, 2011Db). In the Rhone and Durance valleys, the MSC drawdown is recorded by a
major erosional surface sealed by marine Pliocene deposits (Clauzon, 1973) while in the onshore
Lower Provence it is evidenced by deep karst features (Audra e 2/, 2004).

Onshore coastal massifs are dominantly made of carbonate rocks displaying karstic features such
as karst valleys, poljes, and caves. The surface hydrographic network consists of five coastal
rivers: Huveaune River which flows from the Ste Baume Massif to the sea through the Oligocene
Marseille basin, Grand Vallat River which flows across the Beausset basin, Las and Gapeau River
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draining the Eastern flank of the Beausset basin, and Reppe River to the South-East. These last
two rivers are connected to the sea through incised Mesozoic limestones (Fig. 1). Drainage
network is also characterized by an active karst system that is developed in the fractured
Urgonian limestone and that displays two major outlets, the submarine springs of Port-Miou and
Bestouan at the West, and the Dardennes spring at the East (Fig. 1). Offshore, the continental
shelf morphology is relatively flat from the coast to the shelf-break which is incised by
Cassidaigne and Planier submarine canyons (Fig.1). The Cassidaigne canyon is the largest one and
consists of an up to 1500 m deep and 20 km long incision, located 8 km south from the coast. It
is oriented NNE-SSW in its upper part and direction move toward NW-SE in its lower part (Fig.
1 and 17). The morphology of the canyon (Fig. 17; ESROV 2010 survey — Ifremer) can be split
in three parts: i) The head of the canyon results from the intersection of four main erosive valleys
showing singular axis directions; ii) in the intermediate domain the incision is deeper and reaches
1200 m; iii) then the canyon incision reaches 1500 m depth and is pinched against an E-W
bathymetric high before opening into the basin 7 km seawards, to the SE.

The study site interest consists in its location from land to sea, in a Mediterranean geodynamic
context affected by the MSC, and with complex geological structures that impact on the drainage
network location.

3) Data and methods

The dataset used in this study includes marine seismic reflection 2D profiles, rock samples
extracted from seabed and coastal outcrop data. Marine seismic data were acquired during 4
surveys using the R/V TETHYS II ship (Figure 2): MAST5913 (2007-2009), MARSOLIG
(2008), CASSEIS (2009) and CASSEIS 1II (2011).

The seismic profiles covers more than 1800 km® with a total survey length of 2740 km, a mean
profile spacing of 1 km. Seismic profiles consists of 255 high resolution (HR) and very high
resolution (VHR) sections with a recording length ranging from 0.2s to 2s Two-Way-Travel-Time
(TWTT). High resolution and very high resolution profiles were acquired respectively using three
seismic sources, Sercel miniGI air-gun and SIG spatrker electrodes 1000] and SIG sparker
electrodes 50]. For MARSOLIG survey, 1000] sparker profiles were performed using a
multichannel streamer (6), and 50] sparker profiles were performed using a single channel
streamer. For CASSEIS survey, a multichannel streamer (12 traces) was used for air-gun seismic
acquisition while sparker profiles were performed using a single channel streamer (power supply:
50)).

In addition, older industrial and academic seismic surveys were integrated in this study (Gorini
1993, Berné et al, 1999; Dos Reis 2001; Lofi 2002; Oudet 2008): GL80 (TOTAL), RM84
(TOTAL), MARION (IFREMER), Me-Sea (IFREMER) and Carry (EOSYS). Paper seismic
profiles from [eenhardt (1969) were used for geological interpretations but not integrated in the
digital dataset.

The present study integrates seabed rock sample descriptions published by Froget (1967, 1972,
and 1974) and newly acquired samples collected with the CNEXO-VILLE ROCK CORER (BRGM)
during the CASSEIS (2009) cruise (Tab. 1).
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Figure 5- 6 : Figure 2: Location of the seismic profiles and cores and simplified 1:250000 geological map of Southern
Provence (modified from Rouire et al., 1979. Heavy lines correspond to the illustrations cited in the text.

The interpretation of the digital seismic lines was realized with the Kingdom Suitesvr software.
The seismic interpretation is based on (1) the identification of major seismic horizons over the
surveyed area and imaged by a maximum of cross-cutting lines and (2) the definition of seismic
units that are bounded by extensively correlatable seismic reflectors or seismic termination
envelopes and that are characterized by a given seismic facies. The lack of offshore wells in the
studied area did not allow direct lithologic and chronostratigraphic calibration of the seismic
strata. The vicinity of coastal outcrops allowed a significant degree of stratigraphical and
structural calibration of seismic data in complement to seabed rock sample analysis. The chrono-
stratigraphic interpretation of the seismic unconformities and units are based on 1) the
interpretation of seismic facies in terms of lithology and small-scale (meter to decameter-scale)
heterogeneity distribution, 2) the comparison between the seismic stratigraphic patterns
evidenced from profiles offshore and the regional stratigraphic architecture onshore and 3) the
dating of seabed rock samples located on seismic profiles. Ages for seabed rock samples were
obtained using benthic foraminiferal biostratigraphy or, when relevant microfossils were lacking,
by lithologic and faciologic analogies with onshore regional outcrops.

The DTMs (in s TWTT), presented in this paper, were built from the seismic interpretations
using the Kingdom Suite software. These gridded data have been converted in depth using the
velocity law of Lofi ¢z a/ (2003) for the Plio-Quaternary cover of the Gulf of Lion area and
validated by borehole data:
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D =-0.0002 x T° + 0.6238 x T* + 788.95 x T

where D is the calculated depth (m) and T the travel time (msec TWTT) below seabed from the
seismic profile. We used a uniform 1500 m/s for the velocity in water.

4) Results

4.1 Petrography and ages of sea-bottom rock samples

A petrographic characterization of sea-bottom rock samples is displayed in Tableau 1 and Fig. 3.
The present database integrates the description of newly collected samples and the reappraisal of
the rock material sampled by F'roget (1972).

The sea-bottom rock sample dataset can be subdivided into three groups: 1) biostratigraphically
dated samples, 2) samples that are not directly dated by biostratigraphic means but whose
stratigraphic attribution can be unambiguously inferred by analogy with onshore formations
displaying similar lithology and/or depositional facies, and 3) samples of uncertain stratigraphic
attribution.

In Tableau 1 are reported the key benthonic foraminifer taxa used for the biostratigraphic dating
of first group samples. These sample ages range from Lower Cretaceous (Valanginian) to
Pleistocene.

The main lithologies/facies that allowed a stratigraphic attribution to be inferred from second
group sea-bottom rocks are: 1) metamorphic rocks that are mineralogically and texturally similar
to the Paleozoic Six-Fours phyllades, 2) Siliceous limestones with sponge-spicula that are
regionally in basinal Upper Aptian to Albian deposits (Blanc et Blanc-Vernet, 19606), 3) Palustrine
limestones with charophytes and fresh-water mollusks that are known onshore, in the Oligocene
Marseille Basin, within the “Calcaire de ’Estaque” formation of Rupelian age (Nury, 1988), and
4) Coral, foraminiferal, red algal floatstones that are common in the Late Oligocene-Lower
Miocene reef-bearing carbonate system from the Nerthe Massif (Oudet ¢7 a/, 2010).
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Figure 5- 7 : Figure 3: Core sections of newly collected sea-bottom rock samples. (a): Bioclastic packstone. Age: Oligo-
Miocene, sample CAS09-CR17, (b): Foraminiferal grainstone. Age: probable Cenomanian, sample CAS09-CR57, (c):
Foraminiferal grainstone. Age: probable Cenomanian, sample CAS09-C65, (d): Phyllad, Age: Paleozoic, sample CAS09-
CRG60, (e): Siliceous spiculite. Age: probabble Aptian, sample CAS09-CR40, (f): Cimented conglomerate with peloidal
grainstone and shells. Age: Pliocene, sample CAS09-CR74.

X (lat. Y (lon.
CORE NAME Z CORE DESCRIPTIO AGE
WGS84) | WGSS4) (m) N
CAS09_CRO1 43°17,972 5°20,276 39,3 Cotraline mud Pleistocene
CAS09_CRO1b | 43°17974 | 5°20302 | 389 Mud with Cladocora and rock Pleistocene
fragments
CAS09_CR02 43°18,112 5°20,158 40,4 Fine-grained sandstone Pleistocene
CAS09_CRO3 | 4318426 | 5°19865 | 425 | hudharglaccous medium to coarse- Pleistocene
grained sandstone
Bioclastic mud (Bryozoaires, .

CAS09_CRO03b 43°18,432 5°19,868 45 Pleistocene

Molluskals)

CAS09_CR04 43°18,563 5°19,737 49 Mud with rock fragments (obsidienne?) Pleistocene
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CAS09_CR05 43°18,728 5°19,593 55 Pleistocene
conglomerate
Peloi k ith fresh- Jit
CAS09_CRO6 43°19,904 5018474 592 cloidal packstone wit ' re§ water @) goc'ene
gastropod molds (lacustrine limestone) (Rupelian)
CAS09_CRO6b | 43°19,885 | 5°18493 | 59 SRS LN T |0 e
gastropode limestone, siltite
Medium-to-coarse-grained sandstone
CAS09_CR07 43°20,244 5°18,113 55,2 with angular quartz grain, calcite sparry undetermined
cement
CAS09_CRO08 43°20,412 5°17,921 52,2 mud Pleistocene
CAS09_CR09 43°20,652 5°17,695 42,7 Argilaceous sand with shell fragments Pleistocene
CAS09_CR10 43°20,539 5°17,417 51,2 Argilaceous sand with pebbles Pleistocene
CAS09_CR11 43°20,438 5°17,167 442 Argilaceous sand with shell fragments Pleistocene
CAS09_CR12 43°20,272 5°16,827 47,5 Argilaceous sand undetermined
CAS09_CR12bis 43°20,268 5°16,82 47,5 coral, silt Undetermined
CAS09_CR13 43°20,095 5°16,411 52,5 matl Undetermined
CAS09_CR14 43°19,962 5°16,138 50,5 sands, corraline crust, serpules Undetermined
CAS09_CR14b | 43°19,958 | 5°16135 | 51 Mals and sands, cormaline crust, Undetermined
serpules
CAS09_CR15 43°19,926 5°16,061 51,5 Matrls and sands Undetermined
CAS09_CR16 43°19,594 5°15,343 62 Marls Undetermined
Packstone with Foraminifers
CAS09_CR17 43°19,147 5°14,293 68 (miliolids), Scleractinian, Mollusks and | Lower Miocene ?
Echinoderms
Carbonate mudstone with ostracods,
CAS09_CRIS | 43°19555 | 5°14,654 | 545 __ gastropods, coated grains, Oligocene
circumgranular cracks (palustrine (Rupelian)
limestone)
CAS09_CR18b 43°19,558 5°14,671 53 Undetermined
CAS09_CR19 43°19,33 5014315 607 Carbonate breccia \X.71th mlc'rmc Ohgoc'ene
elements (pedogenic breccia?) (Rupelian)
CAS09_CR20 43°19,263 5°10,021 34,5 Undetermined
! i 1
CAS09_CR21 | 43°19383 | 5°10535 | 205 | Conglomeratewithroundedpebbles |, o iicg
and sparry cements
CAS09_CR22 43°19,111 5°10,989 40,7 Mud with rock fragments Pleistocene
CAS09_CR22b 43°19,109 5°11,989 40,2 Mud with shell fragments Pleistocene
CAS09_CR23 43°19,091 5°10,676 38 Mud with shell fragments Pleistocene
Mud, red algal, B ires, Molluskal,
CAS09_CR24 43°19079 | 5°9,938 25 R Undetermined
serpules, cement
CAS09_CR24b 43°19,078 599,951 31,7 red algal and oyster limestone Undetermined
CAS09_CR25 43°19,081 599,819 24,2 Recrystallized (calcitized) coral Undetermined
CAS09_CR26 43°18,692 599,492 29 Argilaceous carbonate sands Undetermined
algual and shell fi howi
CAS09_CR26b | 43°18701 | 59480 | 265 | "cdalgualand shell fragments showing | 4o ined
ferrugenization
CAS09_CR27 43°18,684 58,363 27 red algual and shell fragments Pleistocene
CAS09_CR27b 43°18,701 5°7,956 335 red algual Pleistocene
CAS09_CR28 43°18,704 5°7 477 40,7 Bioclastic mud Pleistocene
Fine-to-medium-grained sandstone
CAS09_CR29 43°17,98 5°8,386 54,2 with angular quartz grain, calcite sparry |  Undetermined
cement
Medium-grained sand li
CAS09_CR29b | 43°17975 | 5°8392 | 547 edium-grained sandstone, limestone | 4 ineq
pebbles with perforations
CAS09_CR30 43°17,968 5°8,848 57,5 Bioclastic muds, algual fragments Pleistocene
CAS09_CR30b 43°17,971 5°8,815 53,7 Bioclastic muds, Spondylle fragments Undetermined
Medium-grained sandstone with
CAS09_CR31 43°17,982 5°7,818 53 angular quartz grain, calcite sparry undetermined
cement, miliolids
CAS09_CR32 43°17,996 5°6,658 62,7 algual mud Pleistocene
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Medium-grained sandstone with

CAS09_CR33 43°16,716 5°8,488 68,2 angular quartz grain, calcite sparry Undetermined
cement, miliolids
CAS09_CR33b 43°16,716 5°8,488 68,2 red algual sands and fine limestone Undetermined
CAS09_CR34 43°17,888 5°11,029 54,5 algual sand Pleistocene
CAS09_CR35 43°15,978 5°10,263 71,7 Quartzous calcarenite Undetermined
CAS09_CR36 | 4315552 | 599496 | 735 | Quarezouscalearenitewithbenthic | vy 0 ined
forams
Quartzous calcarenite with benthic
CAS09_CR37 | 43°15187 | 58835 | 835 forams, echinoderms (echinoids, Undetermined
holothurians), leached/rectystalized
mollusks.
38a: Fine-grained glauconitic sandstone
CAS09_CR38 43°14,883 58,265 88,2 with spatty cements; 38b: Undetermined
Recrystallized (calcitized) coral
CAS09_CR39 | 43°1467 | 5°7873 | ggp | nerained gluconitic sandstonewith |y g0 i og
sparry cements.
39b: Laminated silty clay with forams;
CAS09_CR39b 43°14,668 5°7,869 88 39, f, g: strongly compacted sandstone | undetermined
with calcitic sparty cement.
CAS09_CR40 43°3,825 5°38,785 97 Phyllad Paleozoic
CAS09_CR41 43°3,325 5°38,277 93,2 Phyllad Paleozoic
CAS09_CR42 43°3 503 5°36,973 112 Phyllad Paleozoic
CAS09_CR43 43°3 883 5°35,213 127 Phyllad Paleozoic
CAS09_CR44 43°7.9391 5°27,427 320 Mud Pleistocene
CAS09_CR45 43°7,976 5°27,343 290 Mud Pleistocene
CAS09_CR46 43°7,986 5°27,216 246 Mud Pleistocene
CAS09_CR47 43°8,034 5°26,987 148 Mud Pleistocene
CAS09_CR48 43°7.243 5931 281 Shell carbonate sand Undetermined
CAS09_CR49 43°7,344 5°31,369 123,6 no sample Undetermined
CAS09_CR49bis | 43°7343 | 5°31352 | 1232 Sparitic limestone with limestone Undetermined
ferruginized pebbles
CAS09_CR50 43°8,067 5°32,433 40 Red algual sands Pleistocene
CAS09_CR51 w7821 | seszi04 | ssz | R alg;;t;ﬂ‘itf;:g ::Zlm d | Undetermined
CAS09_CR52 438194 | 32515 | 372 | Redalgual molluskal bryozoairesand |y g
polypial carbonate sands
CAS09_CR53 43°8,307 5°32,698 45,6 Undetermined
CAS09_CR54 43°8,834 5°32,424 70 Bivalve carbonate sands Undetermined
CAS09_CR55 43°8,83 5°32,372 75 Bivalve carbonate sands Undetermined
CAS09_CR56 43°9,263 5°32,256 80,4 Undetermined
CAS09_CR57 43°11,823 5°31,752 48 Sand undetermined
Echinoderm, Red algal and
CAS09_CR57bis 43°11,785 5°31,762 51 foraminiferal (Hedbergella, Rotalipora) Cenomanian
glauconitic packstone.
CAS09_CR58 43°11,82 5°32,204 48 Sand and mud Undetermined
CAS09_CR59 43°10,498 5°32,331 78 Sand Undetermined
CAS09_CR59bis 43°10,496 5°32,297 81 Sand Undetermined
CAS09_CR60 43°10,485 5°32,208 80 Siliceous spiculite. Aptian-Albian
CAS09_CReé61 43°10,364 5°31,889 81 Sand with shell fragments Undetermined
CAS09_CR62 43°10,377 5°31,897 80 Qz calcarenite with sponge spicules. Undetermined
CAS09_ CR63 | 43°10351 | 5°31837 | 82 red algal and g"‘:;‘;‘:"des carbonate | determined
CAS09_CR64 43°10,321 5°31,664 85 Quartzite Undetermined
Foraminiferal peloidal Packstone
CAS09_CR65 43°10,125 5°32,207 79 Grainstone with orbitolinids and Cenomanian?
miliolids
CAS09_CR65bis 43°10,142 5°32,177 79 Calcimicrobe mudstone/bindstone Undetermined
CAS09_CR66 43°10,16 5°32,286 76 Undetermined
CAS09_CR67 43°10,214 5°32,403 69,6 argilaceous carbonate sands Undetermined
CAS09_CR67bis 43°10,251 5°32,365 74 undetermined
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CAS09_CR68 43°9,846 5°32,066 85 red algal-molluskal sands and echinidés | Undetermined
CAS09_CR69 43°9,363 5°32,264 80 Undetermined
CAS09_ CR70 | 43°0004 | 537,32 67 SR R S R [ e
forams.
CAS09_CR71 43°9,256 5°38,233 68 Fine sands Undetermined
CAS09_CR72 43°10 5°39,906 43,2 Sand with shell fragments Undetermined
CAS09_CR73 43°8,109 5°39,428 88 Sand Undetermined
Conglomerate with tighlty cemented
CAS09_CR74 43°6,829 5°43 297 59 glauconitic sandstone matrix and undetermined
rounded limestone pebbles
Conglomerate with tighlty cemented
CAS09_CR74bis 43°6,829 5°43 297 59 glauconitic sandstone matrix and Pliocene?
rounded limestone pebbles
c3 43°08,160 | 05°25490 90 Wikrm IV-
Holocene
C4 43°04,285 05°21,760 190 Wiirm HI-IV
R‘g{;ﬁ;ﬁ?' 43°08,150 | 05°27,600 | 250-500 argilaceous carbonate sands Pliocene
R86 43°08,150 05°27,600 150-200 | red algal calcarenite and calcirudite Pliocene
R109-R110 43°06,580 05°32,720 150-201 red algal calcarenite and calcirudite Pliocene
R15 43°01,180 | 05°30,900 270 Halimeda limestone Upper Miocene-
Pliocene?
R16 43°01,180 | 05°30,900 250 Halimeda limestone Upper Miocene-
Pliocene?
R165 43°06,315 05°15,450 275 foraminiferal-molluskal calcarenite Pleistocene
R171 43°06,840 05°15,450 200 foraminiferal-molluskal calcarenite Pleistocene
R181 43°06,840 05°13,450 conglomerate Pleistocene
R17 43°03,03 05°24,360 170 red algal calcarenite Pleistocene
R18 43°03,03 05°24,360 190 red algal calcarenite Pleistocene
R20 43°04,255 05°30,220 30-340 Pliocene
R51 43°03,03 05°24,360 180-200 red algal calcarenite Pleistocene
R47 43°05,920 05°27,270 200 molluskal-algal calcarenite Pleistocene
al 43°07,100 05°26,200 150 Matls and glauconitic limestones Aptian
a2 43°05,400 05°25,800 Matls and glauconitic limestones Aptian
a3 43°05,300 05°26,100 Matls and glauconitic limestones Aptian
ad 43°08,150 05°31,400 150 Siliceous limest'one with Sponge Aptian
spicula
a5 43°08,300 05°31,000 220 Matls Aptian
a6 43°08,000 05°31,000 200 Matls Aptian
vl 43°08,600 05°29,500 180 Valanginian
di1 43°08,74 05°32,78 5 Dolostone Upper Jurassic?
d2 43°07,08 05°31,150 160 Dolostone Uppet Jurassic?
d3 43°05,150 05°31,000 150-300 Dolostone Uppet Jurassic?
d4 43°04,150 05°25,300 200 Dolostone Uppet Jurassic?
ml 43°04,300 05°39,850 110 Phyllade Paleozoic
m2 43°02,000 05°42,850 150-200 Phyllade Paleozoic
m3 43°01,600 05°44,300 150-200 Phyllade Paleozoic
m4 43°03,600 05°33,150 Phyllade Paleozoic
m5 4304150 | 05°30,000 | 150-350 | Conglomerate with metamorphic Pliocene
pebbles
pl 43°05,250 05°27,000 200 Permian

Tableau 5- 2 : TABLEAU 1: Description of rocks samples from CASSEIS 2009 cruise (coordinates in WGS84; CNEXO-
VILLE rock corer, in blue) and Froget (1974) samples (in green). For each sample, the name, WGS84 position
(1at/lon/bathy), and lithology are indicated. Ages are mentioned when dating were possible.



Chapitre 5 : Architecture Tectono-Stratigraphique et Géomorphologie Messinienne de la

Marge Provencale

4.2 Definition of the seismo-stratigraphic units
The interpretation of major unconformities and seismic facies allowed seven seismo-stratigraphic
units to be defined within the Provence continental shelf (Fig 4).

Slsm?- _— . Reflection P
stratn: R:- ectlo.n Reﬂtzctl(.)n amplitude e l(;l:.l(l) nlsl;,g' Age interpretation Example
grap.ltnc con lguratlon contmulty and frequency 1 1p
wo HR and LR: Draping the underlying|
I litud topography.
Unit 6 Pa:u*alle‘l L Continuous s e Onlipoattc gase Plio-quaternary
sigmoidal low frequency P >
VHR: High amplitude] topped by sea-bottom
Filling paleo-

Unit 6b | Semiparallel | Continuousto | High amplitude topography. Tertiary E

semicontinuous low frequency Limited at the top 2

by U6

Unit4 | Semiparallel [Semicontinuous| ¥eriable amplitude |5

Chaotic Discontinuous Low amplitude Top limited b'y an | Hercynian or Mesozoic
unconformity

Figure 5- 8 : Figure 4: Definition of the seismostratigraphic units on the basis of their seismic attributes (reflector
continuity, amplitude and frequency) and the nature of their bounding surfaces. Interpreted ages are reported for each
unit.

Basement Unit (Us): The basement unit is characterized by an unstructured, chaotic seismic

facies. On based to sea-bottom rock samples and coastal outcrop data this seismic unit may
include various lithologies and various stratigraphic intervals: Paleozoic metamorphic rocks and
Mesozoic (pre-Aptian) tightly cemented carbonates (Fig. 4, 5 and 6).

Unit 0 (U0): Seismic unit 0 is identified only in very high resolution sparker profiles where it is
characterized by two seismic facies interbedded: a stratified seismic facies with discontinuous,
low-amplitude and tectonically deformed reflectors, and a chaotic seismic facies as identified in
the Central area, along the Calanques coast. In airgun profiles, Unit 0 cannot be distinguished
from the basement unit. Unit 0 is commonly laterally bounded by faults (Fig 4 and 5). Unit 0 may
be correlated to the argillaceous intervals interbedded within the Lower Cretaceous tight
carbonates as suggested by the stratified seismic facies and by comparison with the lithologies
occurring in coastal outcrops. In addition, the sample v1 (Froget, 1974), located at level of Unit 0
yelded a benthic foraminiferal assemblage indicating a Lower Valanginian age. Therefore, Unit 0
is interpreted as Betriasian marls and/or Upper Valanginian argilaceous limestones.
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Figure 5- 9: Figure 5: Seismic image and interpretation of the CAS09-spk06 VHR seismic profile, showing the
structure of the shelf at north of Cassidaigne canyon (see location on Figure 2).

Unit 1 (U1): Unit 1 is characterized, in both sparker and airgun profiles, by a low frequency
layered seismic facies with continuous, parallel and folded high-amplitude reflectors (Figure 4).
Unit 1 is identified in the Central area and conformably lies on the basement unit (Figures 6, 7
and 8) or can be laterally bounded by faults (Figure 5 and 6). At the vicinity of the present-day
Cassidaigne Canyon, Unit 1 is eroded by a steeply-flanked deep incision (225 m; Figure 11b),
whereas in the Calanque shelf, it is topped by a nearly horizontal flat angular unconformity
truncating the folded reflectors (Figures 5 and 6) and minor incisions (35 m; Figure 5). Unit 1 is
interpreted to represent Aptian basinal limestones and matls on the basis of the following criteria:
1) the layered seismic facies suggesting high-frequency vertical lithologic contrasts, 2) the
conformable contact with the acoustic basement is regionally consistent with the vertical
succession from tight Barremian platform catbonates to Aptian basinal matls/limestone
alternations, that is related to the drowning of the Urgonian platform and 3) the occurrence of
sponge-rich siliceous limestones (samples CAS09-CR60 and samples al, a2, a3; Froget, 1974;
Table 1 and Fig. 3) at the top of Unit 1, that exhibit a similar facies to that known onshore in the
Upper Aptian and Albian.
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Figure 5- 10 : Figure 6: HR seismic image and interpretation of profile cas09gi-36 located in the Central area, crossing
Marion-03 profile (see location on Figure 2).

Unit 2 (U2): Unit 2 unconformably overlies the Unit 1 (Figure 6). On VHR seismic profiles it is
characterized, in the lower part of the unit, by a stratified seismic facies with high frequency,
medium amplitude, continuous reflectors. In the upper part of the unit, reflectors display higher
amplitudes together with a lower continuity (Figure 8). In airgun profiles, Unit 2 displays a more
transparent seismic facies with very low amplitude reflectors. Unit 2 is recognized South of the
Soubeyranes cliffs, between Cassis and Saint-Cyr as well as South of the Riou Island. Unit 2 is
correlated to the Upper Cretaceous deposits sedimentary cover on the basis of: 1) the
unconformable contact above the Aptian, 2) the well-stratified seismic facies of the lower Unit 2

that is consistent with the Cenomanian-Lower Turonian marls, 3) the more chaotic seismic
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expression of the upper Unit 2 that could represent the Upper Turonian to Coniacian deposits
characterized by interdigitized basinal autochtonous quartz-rich carbonates, redeposited
carbonate breccia and terrigenous conglomerates (Floquet and Hennuy, 2003; Figure 6). The
sampling of the base of the unit shows (Samples CAS09-CR57bis and CAS09-CR65; Table 1; Fig.
3), the occurrence of echinodermal, red algal, foraminiferal glauconitic packstones exhibiting a
Hedbergella-Rotalipora assemblage that suggests a Cenomanian age.
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Figure 5- 11 : Figure 7: a: Interpretation of profile CAS09-gi31, located on the eastern flank of the Cassidaigne canyon,
oriented SSW-NNE. b: Interpretation of profile CAS2011-53 oriented W-E (see location on Figure 2).

Unit 3 (U3): Unit 3 is characterized by a moderate frequency, stratified seismic facies with
continuous, parallel and folded reflectors (Figure 4). In the western area, Unit 3 is laterally limited
by the basement unit (Us) and is topped by a horizontal unconformity that truncates the folded
and faulted reflectors (Figures 9a and 9b). In the Bay of Marseille, Unit 3 forms a wide syncline
whereas South of the Frioul islands, it is extremely deformed and cut by sub-vertical faults thus
resulting in a more chaotic seismic facies (Figures 9a and 9b). Unit 3 is interpreted to represent
Oligocene fluvio-lacustrine deposits on the basis of the following criteria: 1) the layered high to
low seismic facies is consistent with the strong lithologic contrasts between limestones, clays,
sandstones and conglomerates, 2) the unconformable contact with the basement unit is regionally
consistent with the onshore Oligocene deposits overlying tight mesozoic carbonates, 3) the land-
sea structural continuity with the Marseilles Oligocene basin, 3) the occurrence of ostracods and
gastropods-bearing lacustrine-palustrine limestones (samples CAS09-CR18 and CAS09-CR-19;
Table 1) at the top of Unit 3 that exhibit a similar depositional facies to those known onshore in
the Rupelian stage (Nury, 1990).
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Figure 5- 12: Figure 8: a: Coastal outcrops and interpretation of the CAS09-spk8 VHR profile, oriented W-E and
located in the Cassis bay. b: VHR seismic image and interpretation of profile CAS2011-89 located in the Eastern area,
close to the coast and Cassis (see location on Figure 2).

Unit 4 (U4): Unit 4 is characterized by a stratified seismic facies with high-frequency, continuous
reflectors onlapping the acoustic basement or conformably overlying Unit 3 (Figures 4, 9a, and
10). South of the Frioul Island, Unit 4 is mainly present as a tilted sedimentary cover (Figure 10).
In the Northern Bay of Marseille, Unit 4 is affected by post-depositional folding and is preserved
along the main syncline axis (Figure 9a). The top of the seismic unit is an angular unconformity
that post-dates the deformation. Structural cross-sections along a land to sea transect in the
Nerthe Massif (Oudet 2008) allowed the Unit 4 to be attributed to the syn-rift period, which is
dated Chattian to early Burdigalian (Oudet ¢ 2/, 2010). Such an interpretation is consistent 1)
with the observation that Unit 4 represents most of the half-graben infill and 2) with the presence
of Coral-Foraminiferal packstones in sea-bottom cores that are similar in facies with Late
Oligocene-Early Miocene shallow marine deposits from the Nerthe Coast (Sample CAS09-CR17;
Tab. 1; Fig. 3).
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Figure 5- 13 : Figure 9: a: interpretation of msl08-63 VHR seismic profile located in the southern part of the Marseilles

basin (see location on Figure 2). b: interpretation of msl08-85 VHR seismic profile located at south of the Frioul Islands
(see location on Figure 2).
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Figure 5- 14 : Figure 10: VHR Seismic image and interpretation

of profile msl08-17 located in the Western area (see
location in Figure 2).
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Unit 5 (U5): Unit 5 is characterized by a high frequency, stratified seismic facies (Figure 4)
onlapping the tectonically deformed units U4, Ul and the acoustic basement. At top of the
seismic Unit 5, a flat horizontal angular unconformity or incised surface (Figures 6, 7 and 10)
truncates the internal reflectors (toplap). Unit 5 is interpreted to belong to the Post-rift ante-
Pliocene formation that corresponds to Burdigalian to Tortonian ages (Oudet ¢/ 2/, 2010) on the
basis of: 1) its stratigraphical position above the Syn-rift unit and below deep valley-like incisions
attributable to Messinian and/or Quaternary incisions, 2) the vicinity of Burdigalian to Tortonian
onshore deposits of the Nerthe massif and Berre lake in structural continuity with the offshore
seismic Unit 5.

Unit 6 sensu stricto (U6): Unit 6 is identified in the whole Provence shelf and is characterized

by a stratified facies with high amplitude, highly continuous, horizontal to sigmoidal reflectors
onlapping U0 to U5 units (Figures 4 to 12). Its top coincides with the seabed. On the Western
and Central sectors, reflectors are mainly horizontal and the unit is based by a flat, horizontal
angular unconformity. On the Eastern area, Unit 6 is characterized by sigmoidal reflectors to the
East, and wavy reflectors to the West (Figure 12). All geological samples acquired at the level of
Unit 6 give Pleistocene and Pliocene ages (samples of Froget 1974) and CASSEIS samples
CAS09-CRO1 to CRO5, CRO8 to CR11, CR22, CR23, CR27, CR28, CR30, CR34, CR44 to CR47,
CR50, CR74 (Table 1; Fig. 3)
Unit 6b (U6y): In the Eastern area, we separate U6 unit from a basal U6, unit, which display a
higher amplitude and lower frequency stratified seismic facies that cannot be directly dated (Fig. 4
and 12). The UGb is onlapped by the UG sensu stricto.
The UG, is characterized by high-amplitude, low-frequency stratified seismic facies while the U6
sensu stricto exhibits higher-frequency and lower-amplitude. The boundary between the U6, and
UG s.5. do not display strong evidences of erosional features. The U6 s.s. is made of a thick set of
westward prograding reflectors capped by a toplap surface that is overlain by nearly horizontal
reflectors. Sea-bottom samples collected in the prograding part of this sub-unit provided a
Pliocene age on the basis of benthic foraminifera (Froget, 1972, Blanc-Vernet, 1969). All samples
collected in the uppermost horizontal reflectors interval yelded Pleistocene or Holocene age. The
age of the UG, is poorly constrained since no rock core sample is available from this interval. No
evidence of syn-sedimentary tectonic feature is observed within this sub-unit, suggesting that
sediments passively infilled a previously formed topography. Two hypothesis are proposed to
date this lower sub-unit (Fig. 12b, 12c, 16):

(H1) An Oligocene hypothesis that is supported by the presence of Oligocene sediments

in the onshore Bandol bay.

(H2) A Pliocene hypothesis that is supported by the strongly erosional pattern of the basal

surface that would be consistent with the regionally well-known Messinian incision, and the

presence of post-Messinian conglomerates in the onshore Bandol bay (Coulon, 1967).



Karsts cotiers et canyons sousmarins de la marge provencale au Cénozoique

1500 m s
a 1000 — 1395

1500 - LM122 | L A |
b 2000 3 1000 ~l40m_ o
01004 RSG5 easoogi
0200 _
0300 =

Messinian , >
nctson -/ gaselio\Qpiaternary (H1)
2 0.600-]

" Base Plic-Quaternary (H2)

OJiOO 02:00 01 |°° 00I00 23500

m&\\;\f_/_/
/\u_:}:onforml ~ /'r

g e
il MESSINIAN ’\/
F RHONE CANYON
£
1.5

Profil MARION 03 (IFREMER) /From Lofi (2005)

Figure 5- 15 : Figure 11: a: Interpretation of the HR seismic profile LM122 situated on the eastern flank of Cassidaigne
Canyon (see location on Fig. 2); b: Interpretation of the HR seismic profile LM108 across the Cassidaigne canyon (see
location on Fig. 2). c: Interpretation of profile Marion-03 corresponding to a 120km W-E LR seismic profile extending

from the offshore Rhone valley to the Riou area (see location on Fig. 2), on the western edge of Cassidaigne canyon
(Modified from Lofi, 2005).
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Figure 5- 16 : Figure 12: a: Interpretation of the VHR seismic profile CAS2011-75 situated on the Eastern area (see
location on Fig. 2); b: Interpretation of HR profile cas09gi-46 (see location on Fig. 2); c: Interpretation of HR profile
cas09gi-02 corresponding to a S-N seismic line extending from the slope to the shelf, near the Bandol coastline (see
location on Fig. 2).

4.3 Distribution of geological formations and structures of the Provence continental shelf

Seismic interpretation of the whole dataset and core data allows a geological map of the Provence
continental shelf to be performed (Fig. 14). It gives a new geological view of the offshore domain
from the shore up to the shelf break that was not available up to date.

4.3.1 Western area: the Marseilles Bay and South of the Frioul Islands

Interpreted seismic profiles showing the Marseille shelf are displayed in figures 9a, 9b, 10, and
11b, 11c. The offshore Tertiary Marseille basin is subdivided into two sub-basins separated by an
East-West-trending horst forming the Frioul Islands and the Notre-Dame-de-la-Garde Massif. In
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the Marseille Bay (northern sub-basin; Figure 9a), Oligocene (U3), Oligo-Miocene syn-rift (U4)
units form a wide NE-SW-trending syncline whereas in the South of the Frioul Islands (southern
sub-basin) Oligocene deposits are strongly deformed and affected by reverse faults. In both sub-
basins, a thin (0 to 0.03s TWTT) Plio-Quaternary unit (U6) unconformably overlies the acoustic
basement, and the U3 and U4 seismic units. In the western part of the offshore Marseille Tertiary
Basin, the Mesozoic limestones (basement unit) form horst structures, while Syn-rift unit (U4)
corresponds to half-graben infills, truncated at the top by a flat erosion surface that is conformed
to the present day sea floor topography. Miocene post-rift unit (U5) unconformably overlies syn-
rift U4 unit and forms a transgressive-aggrading wedge preserved on the shelf edge. Plio-
Quaternary deposits (U6) are thin and are based by a gently uneven erosional surface.

The base Plio-Quaternary seismic reflector highlights the absence of deep fluvial incision on the
Provence shelf in the Marseilles bay and South of the Frioul Islands, thus suggesting that the
present-day Huveaune river did not yet exist during the Messinian salinity crisis (Fig. 9b). Further
to the West, the base of the Plio-Quaternary unit is changing into a deep and strongly uneven
surface (Figure 11c: Marion03 profile) that is interpreted as the Messinian Rhone Canyon incision
(Lofi, 2005).

4.3.2 Central area: the Calanque shelf

Close to the Calanque coastline, the CAS09-spk6 seismic profile (Fig. 5) exhibits very deformed
Aptian (U1), Neocomian (UO) units that are affected by neatly vertical faults. The basement unit
(Us) corresponds to tight pre-Aptian carbonates extensively outcropping in the whole Calanques
Massif and on the Riou Island (Fig. 1 and 2). Onland, the Luminy fault system displays the same
tectonic pattern with a maximum 800m vertical offset (Guicu, 1968). Plio-Quaternary deposits
are based by a relatively flat, nearly horizontal surface showing locally narrow and shallow
incisions (maximum 0.2s TWT) that are laterally connected to the onshore Calanques dry valleys.
South of the Riou Island, Aptian (U1) and Upper Cretaceous (U2) units form an East-West
trending syncline bounded to the North and to the South by neatly sub-vertical faults (Figures 0,
7a, 11a, 12a). The south of the basin is overlain by a transgressive-aggrading wedge consisting in
Miocene post-rift deposits (U5 unit) that developped on the shelf edge by onlapping the
basement unit (Fig. 6) and the Aptian unit (Fig. 7a-b). The base of U6 unit is characterized by a
relatively sub-horizontal and smooth seismic horizon with locally deep incised valleys (Fig. 7b).
The depth of these valleys can reach a depth up to 0.450s TWT. We supposed that these valleys
are the markers of the Messinian salinity crisis.

4.3.3 Eastern area: the Blauquiére shelf and the Cassidaigne Canyon

South of the Soubeyranes cliffs, between Cassis and La Ciotat, VHR seismic profiles exhibit the
typical stratigraphic succession of the Beausset unit (Figure 8), from the Urgonian (acoustic
basement), to the Aptian marls (U1) and the upper Cretaceous martls, sandstones and limestones
(U2), gently dipping towards the SE. These strata are truncated by an unconformity forming the
base of Plio-Quaternary (U6) deposits. Further to the South (Fig. 11 a-b) the Cassidaigne Canyon
incises the margin down to 0.9s TWTT. The canyon incised the Ul Aptian unit (Northwestern
flank) (Fig. 11a,b; Fig. 13) and the acoustic basement unit, which consists of Lower Cretaceous
tight limestones (Northern flank), Triassic and Jurassic limestones and dolomites representing the
westward extension of the Bandol thrusts (Northeastern flank), and Paleozoic metamorphic
(Southeastern flank) and sedimentary siliciclastic rocks (Southwestern flank).
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East of the Cassidaigne canyon, the Blauquicres shelf is made of Paleozoic metamorphic and
sedimentary rocks that are deeply incised by up to 0.6s TWTT deep canyons which are filled with
a thick sedimentary unit (Fig. 11b; Fig. 13). The main filled valley (“Bandol Canyon”) is a
composite valley structured in two East-West-trending canyons (Fig. 12c to 16) whose
sedimentary infill can be subdivided into 2 sub-units: the Unit UG sensu stricto onlaps the Unit UG,.

4.4 Tectonostratigraphic framework of the Provence continental shelf

In the Eastern Area, the metamorphic formation observed offshore (Banc des Blauquicres area)
represents the westward termination of the Hercynian basement outcropping at the Sicié Cape. It
is incised to the North by the Bandol Canyon and to the West by the Cassidaigne Canyon.
Offshore Bandol, slice thrusts structures affecting Mesozoic formations and prolonging those
outcropping onshore are deeply incised by the Bandol Canyon, forming its Northern flank. The
Bandol canyon formed preferentially at the boundary between the Hercynian basement and the
Mesozoic slice thrusts.

If the U6b is an Oligocene formation (hypothesis 1), it suggests that the formation of the Bandol
canyon was controlled by Oligocene syn-rift grabens. If the U6b belong to the Plio-Quaternary
formation, (hypothesis 2), the Bandol canyon could have developed in a soft formation located
between the Hercynian basement and the Bandol slice thrust. During the Pliocene, the Bandol
canyon was totally filled with 500 to 700 m of prograding to aggrading marine deposits (Fig. 12b
and 12c). Prior studies focused on the carbonate nature of the Pliocene and Pleistocene
sedimentation in this area (Table 1: R109-R110 red algual calcarenite Pliocene samples; Froget,
1974). The Cassidaigne canyon, which is deeper and still erosive downstream, is only partially
filled by sediments coming from the Bandol Canyon.

The northern part of Eastern area represents the southern termination of the upper Cretaceous
Beausset syncline. The southern boundary of the Beausset syncline is the NE-SW-trending faults
systems of the Calanques massif that corresponds also to the northern boundary of the Bandol
slice thrusts unit (Figl 5A).
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Figure 5- 18 : Figure 14: Geological map from onshore Southern Provence (modified after the BRGM Geological Map of
Marseille 1/ 250000) and offshore Provence continental shelf (this study).

The Central Area is subdivided into 3 main tectono-stratigraphic domains: 1) the northern part
represents the offshore termination of the Calanque Massif and consists of Upper Jurassic-Lower
Cretaceous carbonates, 2) South of the Riou fault, Lower and Upper Cretaceous deposits are
structured into an E-W-trending syncline (Riou syncline) affected by E-W to NW-SE vertical
faults, 3) the southernmost part of the continental shelf exhibits an E-W-trending horst structure
that probably consists of Paleozoic rocks. The Southern part of the continental shelf is
transgressed by Neogene deposits, onlapping both the Paleozoic basement and Cretaceous
deposits from the Riou syncline. Most of the Cassidaigne canyon formed within Paleozoic
metamorphic and sedimentary rocks. Only the western head of the Canyon developed into soft
Mesozoic formations (Aptian argillaceous limestones and matls and possibly Jurassic carbonates),
displaying a bad-land erosive structure on this part of the canyon. The continuity of the
Calanques faults systems from the onshore to offshore area is evidenced from the present
dataset. This NW-SE-trending fault system structures the area between the coastline and the head
of the Cassidaigne canyon into horsts and grabens, with vertical offsets of hundreds of meters
(Fig15B).
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The western area corresponds to the offshore termination of the Oligocene Marseille Basin. It is
bounded to the SE by a neatly vertical SW-NE trending fault and can be subdivided into two
sub-basins, separated by an ENE-WSW horst dominantly made of Urgonian Limestones
(Barremian in age). The Frioul islands and the Notre-Dame-de-la-Garde coastal Massif are the
subaerially exposed parts of this horst. The northern sub-basin is characterized by an ENE-WSW
syncline formed by Oligocene and Aquitanian siliciclastic and carbonate deposits. The southern
sub-basin is characterized by highly faulted and folded Oligo-Aquitanian deposits. These two
sub-basins are transgressed on their western side by the Aquitanian showing a syn-rift
deformation. To the South and to the West, Oligocene and Aquitanian deposits are overlain by
transgressive post-rift Miocene sedimentation. (Fig15C)
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Figure 5- 19 : Figure 15: Land-to-sea cross sections of the Provence Margin. A: N-S cross section from Beausset Unit
onland to the Bandol Canyon and the continental shelf break offshore. B: N-S cross section from Huveaune valley
onland to Riou islands and continental shelf break. C: N-S cross section from Nerthe massif onland to offshore
Marseille Basin and the continental shelf break.

4.5 Seismic geomorphology of the Messinian Provence shelf

4.5.1 Morphology and significance of the base Plio-Quaternary surface

The geometry of plane erosional troncations within Plio-Quaternary unit (U6 s.s.) characterizes
the flat and slowly varying bathymetry of the sector. This wide margin (~400 km? is quite
homogeneous on a morphological point of view (Fig. 1). On the Provence continental shelf, the
base Plio-Quaternary surface (Fig. 16) displays a flat morphology, gently dipping toward the
South, with deep incised valleys (Planier, Cassidaigne, and Bandol canyons) interpreted as
subaerial canyons formed during the Messinian Salinity Crisis. The depth of the flat surface
ranges from 50 m to 200 m and its slope ranges from 0.8 to 1.2%. Below this surface, the
Hercynian basement (Fig. 11 and 12) to the Mesozoic (Fig. 5 to 11), and Oligo-Miocene deposits
(Fig.9 and 10) are truncated.
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Figure 5- 20 : Figure 16: A: Depth-map (m) of the Base Plio-Quaternary Sutface (according to hypothesis 1 in the
Bandol canyon) offshore Provence. B: Depth map (m) of the Base Plio-Quaternary in the Cassidaigne and Bandol
canyons area, according to hypothesis 1; C: Depth map (m) of the Base Plio-Quaternary in the Cassidaigne and Bandol
canyons area, according to hypothesis 2.

Such a strongly erosive and flat surface is highly consistent with a marine erosional surface that
developed above the permanent wave-base, during a single or various transgressive phases. If one
assumes a maximum water-depth of 20 m for the permanent wave-base in the Mediterranean Sea
(Peres and Picard, 1964), the maximum depth of the flat surface (200 m below present-day sea-
level) is significantly deeper than the expected wave-base during the major Quaternary sea-level
lowstands (140 m). As a consequence, the flat area of the base Plio-Quaternary surface is
interpreted as a pre-Quaternary wave-cut surface. A major flat surface was evidenced by Bache ¢/
al. (2009, 2011) in the Gulf of Lion and interpreted as having formed by wave-erosion processes
during the post-MSC transgression. Since the major wave-cut surface of the Provence continental
shelf is pre-Quaternary and post-dates the post-rift deposits (Fig. 10, 11), this surface could be
correlated with the post-MSC planation surface from the Gulf of Lion. Only the shallowest part
of this erosional surface (above 140m) could have been reactivated during the major Quaternary
transgressions. The lack of dating above this surface does not allow this hypothesis to be verified.
South of Cassis, the base Plio-Quaternary exhibits a canyon morphology (Fig 11a,b). This canyon
is subdivided into an E-W incision (Bandol canyon) and a N-S incision (Cassidaigne canyon). The
Bandol Canyon is a 20 km long valley-like incision with a depth ranging from 150 to 500m
(Hypothesis 1) or 700 m (Hypothesis 2) below present-day sea-level, and a mean slope averaging
2.75 % towards the West (Fig. 16). An additional incision, of minor extension and connected to
the Bandol Canyon is evidenced in the Bandol Bay, displaying an E-W direction and depths
ranging from 350 m (Hypothesis 1) to 550 m (Hypothesis 2). The Messinian origin of the



Karsts cétiers et canyons sousmarins de la marge provencale au Cénozoique

Cassidaigne-Bandol canyon (in both hypotheses) is suggested by 1) the deep nature of the
incision (>150m) and 2) the Pliocene and Quaternary ages of the overlying deposits as yelded in
the sea-bottom cores.

The base of Plio-Quaternary deposits on the Provence continental shelf is therefore interpreted
as a polyphased surface related to at least two major erosional events: 1) the canyons formed
during the major Messinian sea-level lowstand by fluvial erosional processes, and 2) the flat shelf
formed during the Zanclean transgression, with a possible reactivation in its proximal part during
the major Quaternary transgressions, a result of wave-induced marine erosional processes.

4.5.2 Lithologic and structural control on the Provence shelf during the Messinian

Present-day morphology of Cassidaigne Canyon is illustrated figure 17 and Messinian erosion of
Cassidaigne and Bandol Canyons are illustrated figures 16 and 18. A 3D modeling of the
Messinian incision surface has been realized with gOcad software (Fig. 18A). It shows the 3D
geometry of the canyons that controlled the 3D architecture of the Plio-Quaternary sedimentary
filling (Fig. 18A and B).

The Cassidaigne and Bandol canyons development is strongly influenced by lithology and
structures of the basement (Fig. 13 and 14). The western head of the Cassidaigne canyon
developed into the soft Aptian marls. The head displays a bad-land erosive structure with gullies
on the eastern and western sides and a scar on the northeast (Fig 17). Except the head of the
canyon, the Cassidaigne canyon developed mainly in Paleozoic terrigenous formations
(Carboniferous and Permian) and metamorphic rocks. The Cassidaigne canyon is located at the
western termination of the Cap Sicié Paleozoic tectonic unit (Fig. 14). Messinian fluvial systems
probably have incised preferentially Paleozoic softer rocks such as phyllades and pelites rather
than the tight Jurassic and Cretaceous limestones.

The Bandol canyon is also probably controlled by sub-outcropping rocks lithologies and
structural orientations. If we consider that the basal unit (U6,) of the sedimentary filling of the
Bandol canyon is an Oligocene formation (hypothesis 1), then the U6, corresponds to syn-rift
sedimentary deposits, infilling a E-W-trending graben. The U6, may be dominated by moderately
consolidated, soft carbonate, and detrital material and are preferentially affected by Messinian
erosion processes, while more consolidated rocks, such as Mesozoic limestone have been
preserved on marginal horsts. According to hypothesis 2, the shelf is incised during the Messinian
in Late Paleozoic terrigenous deposits (Carboniferous and Permian) located between Paleozoic
crystalline basement and Bandol thrusting sedimentary rocks. In that case, the E-W orientation of
the Bandol canyon derived from the structuration of the Paleozoic sedimentary cover into E-W-
trendings folds, during the Pyrenean compressive phase (Figl6A)
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5) Discussion: reconstitution of the Messinian hydrographic network and
karst drainage

Isobaths maps of the seabed and of the base of Plio-Quaternary deposits evidence various
geomorphological features that allow a paleohydrographic reconstruction to be inferred for
Messinian times. The most paradoxal geomorphological features of the present-day Provence
continental shelf are the lack of incision offshore the Huveaune River (Fig. 9b and 15), and the
apparent lack of connexion of the Cassidaigne Canyon with any fluvial system onshore. A former
hypothesis for the Cassidaigne formation (Gilli, 2002; Audra ez a/, 2004) is that of a canyon
incision during the MSC by the erosive action of a river sourced by the karst system of Port-Miou
(Fig. 19). As a consequence, the head of the canyon was interpreted as a karst pocket valley.
Pliocene flooding of the Provence shelf and the high eustatic level would have stopped the
hydraulic system, leading to the formation of the present-day Port-Miou spring (Cavalera ¢f 4/,
20006). This hypothesis requires the existence of a continuous karstic network that developed
between the present-day coastline and the head of the canyon. However, from the new geological
map of the Provence shelf (Fig. 14) a NW-SE highly faulted area with vertical offsets of hundred
of meters is located at the level to porous or karstified carbonate formations (Barremian,
Neocomian) to marls (Aptian) and marly limestones (Neocomian).

In addition, the present study shows that the Messinian Cassidaigne canyon is connected to the
East to the E-W oriented Bandol canyon. The Cassidaigne and Bandol Messinian canyons must
be considered as two segments of a single canyon (the Cassidaigne-Bandol canyon). As a
consequence, the paleo-hydrographic system responsible for the formation of the major part of
the present-day Cassidaigne canyon must be searched East of the canyon, and not North of the
canyon.

Only the head of the Cassidaigne canyon, incising Mesozoic carbonate-rich formations, may be
related to karst processes. The Messinian Bandol canyon is subdivided into two valleys situated in
front of three coastal rivers onshore, the Grand Vallat, the Reppe and the Gapeau Rivers. The
first two rivers which are of minor importance with moderate present-day flow (mean flow of 70
to 150 L/s). Such rivers, if present at Messinian times, may have contributed to the formation of
the Cassidaigne-Bandol canyon but cannot alone explain the whole incision. In contrast, the
Gapeau River is a major coastal river, located between the South of Ste Baume massif and the
coast, with a mean flow of 1300 L/s. Its present-day mouth is localized in the town of Hyeres, 20
km East from our study area, but during the Quaternary the river bed moved (Journot, 1948)
from Toulon, East of Sicié Cape, to its present-day location in La Crau area (Fig. 19). During the
Messinian, the Gapeau River could have been the main river responsible for the formation of the
Cassidaigne-Bandol canyon, by-passing the Sicié Cape flat surface, and joining the Reppe and
Grand Vallat paleo-canyons.
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The absence of Messinian canyons offshore the Huveaune River mouth is a major
geomorphological paradox in the Provence continental margin. The base of Plio-Quaternary
surface exhibits a planar morphology, truncating Oligocene and Miocene deposits. Onshore, the
Huveaune River only displays Quaternary fluvial terraces (Bonifay, 1967), and no Messinian
canyon was evidenced. We propose three hypotheses to explain the lack of Huveaune Messinian
incision offshore and onshore (Fig. 19): (1) During the Messinian, Huveaune River displayed a
different hydrography: the River could have flown south of Aubagne locality, thus avoiding the
Marseille Basin, either in surface, by-passing the Douard Canyon, or within a karstic network
being captured by the endokarst into the Aubagne sinkhole. (2) The Huveaune River displayed
the same hydrography as in present-days, but was captured by endokarsts close to the coast, and
its spring was situated in the Planier canyon, functioning as a karst pocket-valley. (3) Messinian
topographic gradient and/or climate were different from today, and the Huveaune River did not
exist during this period.

The two first hypotheses have in common an extremely important outcome: in all cases, the
meteoric water infiltrates through the carbonate formations, and is exported across the endokarst,
either through sinkholes, either directly by infiltration through the ground. Groundwater drainage
is constrained by the position of the base level, the rocks permeability and geological structures.
During the MSC, the base level was more than 1500 meters deep, in the Cassidaigne-Bandol
canyon. Two major structural elements constrain the groundwater flow (Fig. 14): the Paleozoic
basement south of Bandol canyon which forms an impermeable boundary, and the highly faulted
zone north of Cassidaigne canyon that implies structural contacts between permeable carbonate
formations and low permeability marls. This tectono-stratigraphic architecture can lead to either
large voids favorable to karst flow (Audra and Palmer, 2011; Gilli 2010) or otherwise to zones of
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reduced permeability that may represent hydraulic barriers between Port-Miou spring and
Cassidaigne canyon.

In carbonate environment, the groundwater conventionally flows out at karstic springs. The
springs connected to a valley, or a canyon, can generate a pocket valley growing upstream. Several
morphology of pockets valleys emerge in figure 19, connected to the head of the Cassidaigne
canyon and on the right side of the Bandol canyon. This drainage system has been described in
the karst connected to the Rhone Valley during the MSC (Mocochain ez 2/ 2011, Mocochain e al.
2000). For example, the Fontaine de Vaucluse, which is the largest spring in France, was drained
during the MSC by springs close to the base level during low flow. During high flow, the lowest
springs are unable to carry the entire discharge; water table rises, water floods the epiphreatic
zone, rises in phreatic lift tubes, leading to per ascensum speleogenesis, and eventually emerges at
overflow springs.

In the bay of Cassis, the submarine spring of Port-Miou has been explored to a depth of 223m by
cave divers (Meniscus 2012). It shows a shaft developed at a depth deeper than that reaches
during the quaternary regressions. The deep shaft of Port-Miou could then exist during the MSC,
forming a shaft for per ascensum overflow. The marly-limestones found in the bay of Cassis would
favor the head losses in the flow to the lowest springs, with overflow in the karst above the
saturated zone. In the present state, the rise of the base level that followed the MSC, and the
partly filled canyon, force the water to use the past overflow route to form a perennial submarine

spring.
6) Conclusion

The seismic imaging of the Provence continental shelf and the integration of offshore and
onshore geology allows a better understanding of this key structural domain to be performed. A
geological map and a depth map of the base of Plio-Quaternary deposits are presented for the
first time in this area. The geological mapping of the Provence continental shelf is based on the
definition of nine seismo-stratigraphic units. The base Plio-Quaternary surface is a polyphased
unconformity, with deep canyons developed by fluvial erosion during the Messinian, and wave-
cut surfaces, induced by post-Messinian transgressions. During the Messinian Salinity Crisis, the
Cassidaigne-Bandol Canyon has a E-W segment in its upper part (Bandol canyon s.5) and a N-S
segment in its lower part (Cassidaigne canyon s.5) corresponding to the present-day canyon. The
Bandol canyon is filled by Plio-Quaternary mixed carbonate-siliciclastic deposits.

The location and shape of the Cassidaigne-Bandol canyon compared to the tectono-stratigraphic
architecture of the Provence continental shelf suggest a strong lithologic and structural control
on the development of the canyons during the Messinian erosion.

A map of the Messinian paleo-drainage network is proposed to explain the presence of deep
canyons in the Eastern area and the absence of incision in the Western area.

An underground karst drainage scheme is proposed, linked with the current submarine Port-
Miou spring.

Such results provide a new insight into the tectonic and stratigraphic framework of the Provence
margin but also into the geodynamic and hydrographic evolution of this transitional area between
the Rhone margin of Gulf of Lion and the Liguria margin.
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5.3Planches photos : échantillons du fond marin et profils sismiques

Cette section présente une partie de la base de données qui n’a pas été illustrée dans Darticle
(section 5.2). Elle inclut les planches photographiques des principaux microfacics identifiés sur le
plateau continental de Provence a partir des roches échantillonnées sur le fond marin (carottes et
dragages), ainsi que certains profils sismiques apportant une aide pour la compréhension de
'architecture tectono-stratigraphique de ce secteur (Figure 5-24).
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Figure 5- 24 : Plan de position des profils sismiques et des échantillons rocheux prélevés sur le fond marin (carottes et
dragages). Les principaux points de carottage et les profils sismiques présentés dans le chapitre sont numérotés.

5.3.1. Echantillons du fond marin : les carottes de la campagne CASSEIS

Les photographies des lames minces sont présentées sous forme de planches classées par
localisation (secteurs ouest, central et est) et par age lorsqu’il a été possible de le déterminer. Les
coordonnées et la profondeur d’échantillonnage pour chaque carotte sont indiquées dans la table
5-2. Les numéros de photo correspondent aux numéros de carottes. Lorsque plusieurs photos
d’une méme lame mince sont présentées, elles sont numérotées. Par exemple, les photos 35_1 et
35_2 correspondent a la méme lame mince. Lorsque les photos sont numérotées par des lettres
(ex: 29 et 29b), elles correspondent a deux (ou plus) lames minces réalisées sur plusieurs
échantillons.
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PLANCHE 1

Pléistocene

Secteur ouest : Cote Bleue

* Photo 0la : Grainstone a débris de coraux

* Photo 01b : Mudstone/wackestone 2 fragments de foraminiféres benthiques.
* Photo Olc : Packstone peloidal

* Photo 02 : Grés a grains fins anguleux et matrice carbonatée.

=  Photo 03 : basalte ?
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Figure 5- 25 : Planche 1
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PLANCHE 2

Oligo-Miocene

Secteur ouest : Cote Bleue

* Photo 17: Packstone a Foraminiféeres (Milioles), Scleractiniaires, Gastéropodes et
Echinodermes.

* Photo 06 : Calcaire microbréchique a éléments micritiques et moules de gastéropodes
d’eau douce : origine palustre probable.

* Photo 18 : Mudstone-wackestone a gastéropodes, ostracodes, grains enrobés, craquelures
péri-granulaires : origine palustre probable.
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matrice

Figure 5- 26: Planche 2
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PLANCHE 3

Tertiaire indifférencié a Quaternaire

Secteur ouest : Cote Bleue

* Photo 12: gres fin

= Photo 15 : mudstone.

* Photo 07 : gres moyen a grossier a grains de quartz angulaires et a ciment calcitique.

* Photo 31 : Grés moyen a grains de quartz angulaires, ciment calcitique (sparite), milioles.

* Photo 21 conglomérat a galets arrondis et ciment calcitique (spartite).



Karsts cotiers et canyons sousmarins de la marge provencale au Cénozoique

aameg

,,@' Mlhole
& ,,,é‘

Figure 5- 27: Planche 3.
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PLANCHE 4

Tertiaire indifférencié a Quaternaire

Secteur ouest : Cote Bleue

* Photo 29 : gres a grains fins a moyens, grains de quartz angulaires et ciment calcitique
(sparite), foraminiféres benthiques.

* Photo 29b gres a grains fins a moyens, grains de quartz angulaires et ciment calcitique
(sparite), foraminiféres benthiques.

= Photo 25 : corail recristallisé.

* Photo 33 : gres a grains moyens, grains de quartz angulaires et ciment calcitique (sparite),
milioles.
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Figure 5- 28: Planche 4
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PLANCHE 5

Tertiaire indifférencié a Quaternaire

Secteur ouest : Cote Bleue

* Photo 35_1 : Calcarénite quartzeuse a foraminiféres benthiques.
®*  Photo 35_2:idem

Echantillon 37 : Calcarénite quartzeuse a foraminiféres benthiques, échinodermes (echinoides,
holothuries), mollusques dissous et recristalisés.

* Photo 37_1: idem + algue verte (Dasycladale)

* Photo 37_2: idem + grain arrondi a péloides (lithoclaste). Les fleches indiquent la
bordure du grain.

* Photo 37_3 : idem + Rotalipora

* Photo 37_4: idem + bryozoaire et foraminifére planctonique
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PLANCHE 6

Tertiaire indifférencié a Quaternaire

Secteur ouest : Cote Bleue

*  Photo 38b : corail recristallisé

* Photo 38a : Gres a grains fins et glauconie, ciment calcitique (sparite).

* Photo 39 : Grés a grains fins et glauconie, ciment calcitique (sparite).

* Photo 39b : Argile silteuse laminée a foraminiferes.

* Photo 39e : gres tres compacté a ciment calcitique (sparite) et glauconie.

* Photo 39f : gres tres compacté a ciment calcitique (sparite).
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Figure 5- 30: Planche 6.
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PLANCHE 7

Paléozoique

Sectenr est : Bane des Blanguieres

" Photo 43_1 : phyllades. S1 montre le plan de schistosité.
" Photo 43_2 : phyllades. S1 montre le plan de schistosité.
* Photo 42: phyllades. ST montre le plan de schistosité.
* Photo 43_3 : phyllades. S1 montre le plan de schistosité.
" Photo 40 : phyllades. S1 montre le plan de schistosité.

" Photo 40_1 : phyllades. S1 montre le plan de schistosité.
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PLANCHE 8

Cénomanien

Secteur central : Baie de Cassis

* Photo 57b_1 : packstone-grainstone a Rotalipora

* Photo 57b_2: packstone-grainstone a Rotalipora, échinodermes

* Photo 57b_3: packstone a foraminiferes benthiques

" Photo 57b_4: packstone a foraminiféres benthiques, échinodermes
* Photo 57b_5: packstone a milioles

* Photo 57b_0: packstone a algues rouges et calcisphéres

* Photo 57b_7: packstone a algues rouges et glauconite

* Photo 57b_8: packstone a foraminiferes benthiques
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Figure 5- 32: Planche 8
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PLANCHE 9

Cénomanien

Secteur central : Baie de Cassis-Cap Canaille

* Photo 65_1 : packstone-grainstone péloidal a orbitolines
*  Photo 65_2 : packstone-grainstone péloidal a milioles
* Photo 65_3: packstone-grainstone péloidal a milioles

= Photo 65b : Calcimicrobe mudstone/bindstone
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PLANCHE 10

Aptien-Albien

Secteur central : Baie de Cassis-Cap Canaille

* Photo 60_1 : Algue rouge (probablement un encrottement de ’échantillon)

"  Photo 60_2: breche a éléments siliceux riches en-spicules de spongiaires.
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Figure 5- 34 : Planche 10
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PLANCHE 11

Pliocene

Secteur est : Bandol

* Photo 74a: conglomérat a matrice cimentée glauconitique gréseuse a gastéropodes et
foraminiferes et galets calcaires

* Photo 74b: conglomérat a matrice gréseuse a algues rouges, bivalves et galets calcaires a
péloides.
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Figure 5- 35: Planche 11.
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PLANCHE 12

Ages indéterminés

Secteur est: Cap Canaille

* Photo 70 : Calcarénite quartzeuse a spicules d’éponges et foraminiferes.

* Photo 64: quartzite
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Figure 5- 36: Planche 12.
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5.3.2.  Profils sismiques de la Marge Provengale

Les profils sismiques suivants correspondent a des profils complémentaires qui illustrent des
points clés de la carte géologique en mer et de l'incision messinienne (Fig. 5-18 et 5-20). IIs sont
interprétés en terme d’unités sismo-stratigraphiques décrites dans larticle présenté en partie 5.2,
(se référer a la figure 5-8 pour la description des unités sismo-stratigraphiques).

5.3.2.1 Secteur Ouest (Bassin de Marseille)
" Profils Tres Haute Résolution (THR) :

Les profils sismiques msl08-129, msl08-16, msl08-72b et msl08-19 (Fig. 5-24 et 5-37 a 5-40)
montrent les quatre unités sismiques U3, U4, U5, et U6 au-dessus du socle acoustique. Ces lignes
montrent que I'unité du socle acoustique correspond a une formation structurée en horsts et
grabens (profils msl08-72b, msl08-129 et msl08-19) et scellée par les unités U3 et U4. L'unité U3
est confinée dans la partie est, directement sur le socle acoustique (profils msl08-72b, msl08-16 et
msl08-129). L’unité U4 est située directement en onlaps sur le socle (a 'ouest : profils msl08-129,
msl08-16 et msl08-19) ou au-dessus d’U3 (a lest) par contact sédimentaire (msl08-129) ou
tectonique (faille : msl08-16). Les unités U3 et U4 sont caractérisées par des déformations
tectoniques (failles, plis). L’unité U5, seulement visible dans la partie sud-ouest des profils msl08-
129 et msl08-19, est transgressive sur U4 et montre des contacts en on/aps a la base. Elle ne
montre pas de déformation tectonique. Les unités U3 a U5 sont tronquées au sommet par une
surface d’érosion sub-horizontale conforme a la bathymétrie du secteur. L’unité UG est limitée a
la base par cette surface d’érosion et au sommet par le fond marin. Elle est caractérisée ici par une
importante discordance angulaire avec les unités sous-jacentes et une faible épaisseur (environ
0.01s TWTT).

La chronostratigraphie a été calibrée sur la base de calages réalisés avec les affleurements cotiers
du Bassin de Marseille et du littoral de la Nerthe. Les quatre profils sismiques sont en continuité
structurale avec les dépots oligocenes et crétacés (msl08-129 et msl08-72b) décrits dans le Bassin
de Marseille (Dupire, 1985; Nury, 1988) et les séries miocenes de la Nerthe (msl08-16 et msl08-
19). Des carottes marines prélevées a proximité des profils (Fig. 5-24 et Planche 2 : CR-06, 07, et
18) sont datées de I'Oligocene (formations des poudingues de Marseille et du Rouet) et du
Miocene. L’archipel du Frioul, situé a proximité des profils msl08-72b et msl08-16 est formé par
les calcaires urgoniens. Sur la base de corrélations terre-mer, 'unité sismique du socle acoustique
peut étre attribuée aux calcaires urgoniens, et les unités sus-jacentes U3, U4 et U5 correspondent
aux formations oligoceénes et miocenes. D’apres I'étude chronostratigraphique terre-mer réalisée
dans la région de la Nerthe (Oudet ¢/ @/, 2010) nous pouvons attribuer les unités déformées U3 et
U4 aux formations syn-rift (U3 : Oligocene ; U4 : Aquitanien ; Oudet ¢ a/, 2010) et I'unité
transgressive U5 au post-rift (fini-Aquitanien a Burdigalien-Tortonien ; Oudet ¢ a/, 2010).
L’unité sommitale U6 est attribuée aux dépots Plio-Quaternaires, en accord avec les carottes
échantillonnées sur des profils voisins corrélables (Planche 1, fig. 5-24). La surface sub-
horizontale qui tronque les séries a la base d’U6 est interprétée comme une surface d’abrasion
marine post-MSC.
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Figure 5- 37 : Msl08-129 correspond a la combinaison de quatre lignes sismiques a trés haute résolution (THR): les
lignes msl08-61, msl08-129, msl08-129c, et msl08-129d. La juxtaposition de ces profils permet d’obtenir un profil
sismique de 35 km de long orienté SW-NE de la cote marseillaise au large, au sud de la Nerthe. Ce profil composite
permet de recouper un grand nombre de profils pétroliers (84RM-40, 80GL-27) et THR (msl08-19, msl08-17) ainsi que
des points de carottages. En haut : profil sismique non interprété. En bas : interprétation.
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Figure 5- 38 : Profil sismique et interprétation de la ligne msl08-16 (THR) paralléle 4 la c6te de Marseille.
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Figure 5- 39: Profil sismique et interprétation de la ligne msl08-72b (THR) parall¢le a Parchipel du Frioul et
perpendiculaire la cote de Marseille.
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Figure 5- 40 : Profil sismique et interprétation de la ligne msl08-19 (THR) au sud de la Nerthe.
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" Profils pétroliers :

Les deux profils suivants 84RM-40 et 80GL-27 (Fig. 5-41 et 5-42) sont issus de campagnes de
sismique pétrolicre et leur plus basse résolution est compensée par une longue pénétration des
ondes acoustiques qui permet d’imager les sédiments jusqu’a 2s TWTT (contre 0,3 s TWTT pour
les profils THR précédents). Le profil pétrolier 84RM-40 orienté SSW-NNE est parallele au
profil THR msl08-19 et situé a proximité. Le profil pétrolier 80GL-27 orienté SW-NE est situé
en partie sur le méme tracé que le profil THR msl08-129. Cette disposition permet d’imager a des
échelles verticales différentes le sous-sol (THR: de 0 a 0.2s TWTT ~de longueur d’écoute;
Pétrolier : de 0.4 a 2.0s TWTT). Sur ces profils, les unités du socle acoustique et U4 a U6 sont
observées. Quelques différences sont observées par rapport aux profils THR précédents : Punité
U4 comble des dépressions de type graben (84-RM-40) ou demi-graben (80GL-27). L’unité U5,
toujours transgressive au dessus d’U4 est incisée par la surface d’érosion messinienne. Cette
surface, qui passe latéralement a une surface sub-horizontale dans la partie nord-est des profils,
incise profondément la plate-forme externe (sud-ouest des profils), a mesure que 'on s’approche
de 'embouchure du Rhone messinien. I’unité U6 comble totalement Iincision et s’épaissit
jusqu’a atteindre environ 1s TWTT de remplissage Plio-Quaternaire.

La chronostratigraphie est donnée par les recoupements avec les profils précédents et par
corrélation avec les précédentes études de sismique pétroliere et de forages dans le Golfe du Lion
Gorini, 1993; Lofi, 2002; Bache ¢ /., 2003; Oudet, 2008).
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Figure 5- 41: Profil sismique 84RM-40 et interprétation. Le profil sismique HR de 40 km de long est orienté SSW-
NNE, parallele au profil msl08-19, de la bordure de la marge a 6 km de la c6te et recoupant le profil 80GL-27 au point
de tir 600. Quatre unités sismo-stratigraphiques sont visibles : socle, U4, U5, U6. Le signal acoustique est detectable
jusqu’a 1.9 s temps double (TWTT) et le multiple est visible a 0.4 s TWTT comme un réflecteur continu de forte
amplitude, parall¢le au fond marin.
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Figure 5- 42 : Profil sismique 80GL-27 et interprétation. Le profil sismique HR de 35 km de long est orienté SW-NE,
parallele au profil msl08-129. Quatre unités sismo-stratigraphiques sont visibles : socle, U4, U5, U6. Le signal
acoustique est détectable jusqu’a 1.9 s temps double (TWTT) et le multiple est visible a 0.3 s TWTT comme un
réflecteur continu de forte amplitude, parallé¢le au fond marin.
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5.3.2.2 Secteur Central

»  Calangues

Le profil CAS2011-93 (Fig. 5-43) présenté est localisé dans la zone des Calanques, de Sugiton
(ouest) a la baie de Cassis (est) (Fig. 5-24). Il présente quatre unités sismo-stratigraphiques : Us,
U0, Ul et U6. L’unité U6 correspond toujours a 'unité sommitale qui tronque les unités qui lui
sont sous-jacentes. Elle présente une base sub-horizontale, et une épaisseur réduite (environ 0,01s
TWTT). Cette unité, corrélée spatialement sur tout le secteur d’étude correspond toujours au
Plio-Quaternaire. Le faciés sismique de I'unité Ul est caractérisé par des réflecteurs paralléles. Par
analogie avec les affleurements a terre a proximité et aux profils sismiques corrélés spatialement
et datés par carottages (profils Fig. 5-12, carotte CAS09-CRG60 et échantillons al, a2, a3; Froget,
1974) nous pouvons attribuer P'unité Ul aux formations marno-calcaires de I’Aptien. L'unité Us
est corrélée au calcaire urgonien qui affleure largement dans la région. L unité U0, caractérisée par
des réflecteurs obliques discontinus et latéralement limités par des failles est observée seulement
dans le secteur des Calanques. Elle est attribuée aux formations marno-calcaires du Berriasien a
I’Hauterivien par prolongement des formations géologiques a terre du secteur du Mont Puget.

" Sud Rion

Le profil CAS2011-53 (Fig. 5-44) est localisé au sud de I'archipel de Riou, orienté SSW-NNE. 11
présente les unités sismo-stratigraphiques U1, U5, U6 et Us. L'unité Ul est déformée (plis et
failles), tronquée par la base sub-horizontale du Plio-Quaternaire. I’unité U5, transgressive au-
dessus d’U1 est également tronquée par U6 (toplaps au sommet d’U5 et U1). L’unité U6 montre
une épaisseur plus importante (0,2s TWTT) que pour le secteur des Calanques.
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5.3.2.3 Secteur ouest: canyon de Bandol

»  Profils HR

Les profils LM101 et CAS09-gil4 (Fig. 5-24, 5-45 et 5-40) présentent trois unités sismo-
stratigraphiques (U6, U6b, Us). I’unité Us est limitée au sommet par une discontinuité structurale
(profil CAS09-gil4: base UGb) et érosive (base UG). L’unité U6b correspond a la base du
remplissage de canyon. Cette unité, non prélevée, ne peut étre datée directement. Elle peut étre
attribuée soit a une formation oligocéne (cf. hypothese 1 article), soit a du pliocene basal

(hypothese 2). Selon I'hypothése proposée, la surface d’érosion messinienne se situe a la base
d’U6 ou a la base d’U6b.

»  Profils THR

Les profils CAS2011-10 et CAS2011-75 (Fig. 5-47 et 5-48) sont des images sparker 50] du canyon
de Bandol. IIs imagent le détail de I'unité U6 et la bordure nord de I'incision (CAS2011-75). Le
profil CAS2011-75 est décrit dans 'article, mais I'image non interprétée est présentée ici.

Pour plus de descriptions des profils du secteur ouest, se référer a I'article (Fig. 5-12 et chapitre
5.2).

L’unité U6 a été échantillonnée par la carotte CAS09-CR74. Cet échantillon est daté du Pliocéne
et montre une origine marine (conglomérat a galets roulés, bivalves, foraminiferes, et matrice
carbonatée). Les échantillons R109-R110 (Froget, 1974) localisés au-dessus d’U6 correspondent
également a des carbonates pliocénes marins, ce qui indique que le canyon de Bandol était un
environnement favorable aux systemes carbonatés marins. Le potentiel de ce flux sédimentaire
carbonaté local par rapport a I'espace disponible formé par le canyon de Bandol est un élément
important de I'interprétation séquentielle (en termes de niveau marin par exemple) des images
sismiques du Canyon de Bandol (voir chapitre 06).
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Figure 5- 45 : Profil sismique LM101 orient¢é WNW-ESE sur 10 km long, de la branche est de Cassidaigne a la partie
médiane du canyon de Bandol.
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Figure 5- 47 : Profil sparker 50] Cas2011-10 orienté W-E dans ’axe du canyon de Bandol.
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Figure 5- 48 : Profil sparker 50] Cas2011-75 orienté S-N et perpendiculaire a ’axe du canyon de Bandol.
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5.4 Architecture tectono-stratigraphique du plateau continental Provengal

Cette partie a pour objectif de faire la description des structures tectoniques et sédimentaires du
plateau continental a I'aide des coupes géologiques terre-mer sélectionnées pour leur pertinence
par rapport aux différentes thématiques de la thése : la karstification de la marge, le creusement

des canyons et la géodynamique tertiaire.

5.4.1. Coupes géologiques terre-mer

Six coupes géologiques terre-mer ont été réalisées, a Iéchelle 1:1, d’apres linterprétation des
profils sismiques (pour la partie en mer ; Fig. 5-49). Elles sont orientées N-S ou NE-SO et sont
localisées dans les secteurs Ouest (coupe 1), Central (coupes 2 a 5) et Est (coupe 6 ; Fig. 5-50 a 5-
55). Le plus grand nombre de coupes dans le secteur Central doit permettre de comprendre
lorganisation structurale de cette zone complexe située entre le Massif des Calanques et le
Canyon de Cassidaigne et en particulier d’apporter des éléments de réponse nouveaux a la
problématique d’une connexion par réseau karstique entre Port-Miou et Cassidaigne.
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Figure 5- 49 : Localisation des coupes géologiques terre-mer n° 12 6 sur la carte géologique de la Marge provengale.
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D’ouest en est, la carte et les coupes géologiques illustrent plusieurs points :

* Le Bassin oligocene de Marseille se prolonge en mer, au large des cotes de la Nerthe. Les
dépots oligocenes montrent un remplissage sédimentaire syn-tectonique d’un demi-graben
limité au nord par le massif de la Nerthe et au sud par un horst formé par les calcaires
mésozoiques (facies urgonien) qui constituent le prolongement occidental et immergé du
Massif des Calanques (coupe 1, fig. 5-50). Ce horst est lui-méme en partie transgressé au sud
par les séries marines du Miocene qui sont présentes également au sud de la Nerthe (a terre
et en mer). Vers la bordure du plateau continental, le plio-quaternaire s’épaissit vers le large,
en étant discordant sur les séries mioceénes sous-jacentes. La coupe 1 permet d’illustrer la
symétrie des structures géologiques avec la présence a I’Oligocene et au Miocene de points
hauts (Nerthe et massif calcaire en mer) séparés par des grabens hérités du rifting oligocene.
Ces bassins sont comblés par les séries syn-rift et post-rift. Ces dernicres transgressent les
bordures sud des points hauts. En mer, la topographie a été arasée lors de la dernicre
transgression du Quaternaire, ce qui explique I'absence de relief lié a ces paléo-structures.
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Figure 5- 50 : Coupe géologique (n°1 sur la carte de localisation). La coupe est orientée N-S du massif de la Nerthe a la
bordure du plateau continental, a ’ouest du canyon de Planier. Elle traverse les structures géologiques d’age jurassique
et crétacé du massif de la Nerthe au nord et d’un massif immergé vers le sud qui prolonge vers 'ouest le massif des
Calanques, ainsi que les séries d’age oligocéne et miocéne connues a Paffleurement dans le bassin de Marseille et a la
Nerthe.

topographie-bathymétrie

Base Plio-Quaternaire

*  Les grands accidents tectoniques du Massif des Calanques se prolongent en mer vers le sud-
est en amont du canyon de Cassidaigne (coupes 2 a 5, fig. 5-51 a 5-54). Ces structures sont
principalement des accidents chevauchants (ile de Riou, coupe 2) sauf au sud du Mont Puget
(coupe 3) et au sud de Cassis (coupes 4 et 5) ou les structures s’apparentent plutot a un
systeme de horsts et de grabens ou les séries du Berriasien a ’Hauterivien sont en contact
tectonique avec les séries plus récentes du Barrémien (urgonien) et de 'Aptien par des

systemes de failles sub-verticales.

*  Au sud de Ille de Riou, un synclinal assymétrique et faillé d’axe E-O se développe dans les
séries du Barrémien au Cénomanien-Turonien (coupes 2, 3, 5 ; fig. 5-51, 5-52 et 5-54). 1l est
structuré dans la moiti¢ sud par une faille inverse de direction E-O qui met en contact les
séries marno-calcaires du Crétacé supérieur avec le calcaire urgonien (coupe 2). La série se
développe a nouveau avec un pendage vers le sud. Ce synclinal (appelé « Bassin de Riou »)
est comparable au synclinal formant 'unité du Beausset (coupe 6 ; fig. 5-54). Sa dimension
est un peu plus réduite (La surface de 'Unité du Beausset correspond environ au double du
Bassin de Riou) mais les marnes aptiennes y sont plus développées (jusqua 1300 m
d’épaisseur) que le Crétacé supérieur (500 m). Au cceur du bassin, le toit du calcaire urgonien
se situe a la cote -2000 m (la bathymétrie est a environ -200 m dans ce secteur).
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*  Le bassin mésozoique est limité au sud par contact tectonique multiple avec le socle cristallin
du Paléozoique (coupes 2 et 5; fig. 5-50 et 5-53) ou par le prolongement occidental des
écailles de Bandol (Trias a Jurassique ; coupes 3 et 4 ; fig. 5-52 et 5-53).

" Les écailles de Bandol (calcaires et dolomies jurassiques et gypse et argiles du Trias) se
prolongent en mer vers ouest (coupes 3, 4 et 6 ; Fig. 5-52, 5-53 et 5-55). Elles limitent le
Bassin du Beausset au sud au large de la baie des Lecques et de La Ciotat (coupe 6 ; fig. 5-
55). Elles limitent également le bassin de Riou a l'est (coupes 3 et 4 ; fig. 5-52 et 5-53).

* Le Miocéne (post-rift) transgresse du sud vers le nord en discordance sur ces séries (coupes 2
et 5; fig. 5-51 et 5-54).
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Figure 5- 51 : Coupe géologique (n°2 sur la carte de localisation). La coupe est orientée N-S, de la vallée de PHuveaune

aParchipel de Riou et le long du plateau continental, jusqu’a la rupture de pente.

* Le Canyon de Cassidaigne (coupes 3, 4, 5 ; fig. 5-52, 5-53, 5-54) se développe a travers un
contact structural avec au nord et a 'ouest les séries marneuses et carbonatées de la partie
orientale du Bassin de Riou, et au sud et a est, les écailles de Bandol. 1l incise au sud les
phyllades paléozoiques (coupe 3). La téte occidentale du canyon se développe largement
dans les marnes de ’Aptien (coupe 5), tandis que la partie orientale incise les blocs basculés
de calcaires urgoniens et de marnes aptiennes (coupe 3) ou de marno-calcaires d’age

Berriasien a Hauterivien (coupe 4).
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Figure 5- 52 : Coupe géologique (n°3 sur la carte de localisation). La coupe est orientée N-S, du Bassin de Marseille
(vallée de ’Huveaune) au Canyon de Cassidaigne. Elle traverse a terre les structures géologiques qui forment le massif
de Carpiagne (Mt St Cyr, Mt Puget) jusqu’au littoral (Calanque du Devenson). En mer, la coupe traverse les structures
faillées des Calanques qui se prolongent vers le sud-est, et traverse en long le Canyon de Cassidaigne.
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*  Le réseau karstique de Port-Miou (coupe 4 ; fig. 5-53) développé dans le calcaire urgonien est
séparé de la téte de canyon de Cassidaigne par le systeme de blocs faillés et basculés des
séries marneuses et calcaires du Berriasien a PAptien.
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Figure 5- 53 : Coupe géologique (n°4 sur la carte de localisation). La coupe est orientée N-S, du plateau de la Fontasse

a la calanque de Port-Miou et au Canyon de Cassidaigne. A terre, la position du réseau karstique de Port-Miou est
replacée sur la coupe.
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Figure 5- 54 : Coupe géologique (n°5 sur la carte de localisation). La coupe est orientée NE-SW du Bassin du Beausset
a la téte ouest du Canyon de Cassidaigne et au sud du Bassin de Riou. La transition terre-mer se situe au niveau des
falaises Soubeyrannes qui forment le littoral entre Cassis et La Ciotat.
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" Le canyon de Bandol (coupe 6 ; fig. 5-55) incise le plateau continental le long du contact
lithologique entre les écailles de Bandol (principalement les calcaires et dolomies jurassiques)
et les phyllades du Paléozoique (coupe 06). Il est totalement comblé par les séries plio-
quaternaires et atteint a ’aval le canyon de Cassidaigne, ou le plio-quaternaire ne parvient
plus a combler I'incision (coupe 4 ; fig. 5-53).
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Figure 5- 55: Coupe géologique (n°6 sur la carte de localisation). La coupe est orientée N-S, du nord du Bassin du
Beausset a la pointe Grenier, et le long du plateau continental, a travers le canyon de Bandol et jusqu’a la rupture de
pente du plateau.
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5.4.2. Relations entre la structure, les formations géologiques, les réseaux karstiques
et les incisions de la marge

Les coupes et la carte géologiques terre-mer caractérisent larchitecture stratigraphique et
structurale de la terre a la mer. Elles servent de cadre a une meilleure compréhension de la
distribution des grands réseaux karstiques et permettent d’apporter des éléments de réponse a la
question d’une connexion par conduit karstique entre Port-Miou et Cassidaigne. Ces données
contribueront également a I'analyse géodynamique et géomorphologique de la marge présentée
dans les chapitres 6-7.

* La structure géologique de la marge provencale est caractérisée par la présence de grands
bassins sédimentaires en continuité de la terre a la mer (Bassin tertiaire de Marseille) ou
des bassins bordés par des failles NO-SE a E-O (Bassin du Beausset-Bassin de Riou,
d’age Crétacé).

" Les transgressions de la fin du Miocéne (Aquitanien-Tortonien) sont préservées a terre et
en mer a des altitudes différentes (de -150 m au large de la Nerthe a +400 m au pied de la
Ste Victoire).

* Ja vaste formation de calcaire urgonien formant lencaissant des grands réseaux
karstiques de Port-Miou et Bestouan se prolonge en mer, vers le sud, mais surtout vers
I'ouest. Vers le sud, 'unité calcaire est déformée par les failles NO-SE et plonge sous les
séries marneuses de ’Aptien du Bassin de Riou. Vers Pouest, 'unité correspond a un
horst (hérité de la tectonique distensive oligocene) qui limite au sud le Bassin de Marseille.
Ce massif situé actuellement entre les cotes 0 et -200 m a probablement été karstifié lors
de périodes de bas niveau marin.

" Au large de Cassis, les failles NO-SE qui mettent en contact les séries carbonatées du
Barrémien avec les séries calcaires et marneuses du Berriasien-Valanginien-Hauterivien et
les marnes de I’Aptien forment une structure complexe non favorable a I’établissement
d’un réseau karstique de la cote a Cassidaigne, a I’échelle de celui de Port-Miou, et
perpendiculaire aux structures tectoniques. Les marnes forment des écrans a la
karstification, tandis que les failles, si elles sont perméables, auront tendance a drainer
Iécoulement dans leur direction, et si elles sont imperméables, empéchent une
karstification continue.

* La téte du canyon de Cassidaigne est principalement creusée dans les marnes aptiennes,
plus facilement érodables. Un scénario possible est que le creusement de la téte du
canyon a pu ctre initié par des effondrements régressifs dans les terrains marneux,
postérieurement au creusement du canyon de Bandol, puis ’érosion a été accentuée par
des courants de transit.

» Sur la coupe 4, la téte du canyon incise localement le calcaire urgonien. Il ne semble pas y
avoir de continuité structurale entre le karst de Port-Miou et le canyon de Cassidaigne. Un
horst d’alternances marneuses et calcaires du Berriasien a I'Hauterivien sépare la
formation urgonienne de Port-Miou de celle du canyon de Cassidaigne. Si les marnes du
Crétacé inférieur forment des bouchons locaux a la karstification, elles ne sont pas
nécessairement imperméables. Cette structure est la seule qui pourrait servir de connexion
karstique entre le conduit de Port-Miou et le canyon de Cassidaigne, a condition que les
failles ne constituent pas de barriere hydraulique.
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Le systeme de failles NO-SE des Calanques recoupe les écailles du chevauchement de
Bandol qui se prolongent vers louest et sont héritées de la tectonique pyrénéo-
provencale.

Le canyon de Bandol incise le plateau a la limite entre les écailles de Bandol et 'unité
paléozoique (socle hercynien et sédiments permiens).

Les structures d’age oligocéne ou antérieures montrent une continuité terre-mer qui n’est
pas affectée par la position du trait de cote. C’est le cas pour le Bassin de Marseille, le
Massif des Calanques, les écailles de Bandol et le Massif de Sicié. Ces unités montrent une
structuration est-ouest typiquement pyrénéenne, avec une topographie marine aplanie par
des phénomenes d’abrasion et une topographie a terre particuliecrement déformée. Au
contraire, les unités d’age mio-pliocene ne sont présentes qu’en mer, a I'exception des
transgressions miocenes préservées sur le Massif de la Nerthe et plus au nord. Le
Mioceéne marin préservé localement dans des karsts a des altitudes anomaliques du Massif
des Calanques (cf chapitre 3) implique un rajeunissement de ce relief, alors que sur le
Massif de la Nerthe, les différentes encoches des transgressions miocénes semblent
préservées a des altitudes concordantes avec les niveaux eustatiques (Oudet, 2008).

A Téchelle de 1a Marge provencale les reliefs a terre augmentent d’ouest en est tandis que
le plateau continental devient plus étroit. Le gradient topographique des terres émergées
au bassin est de plus en plus fort vers I'est. Cette observation est cohérente avec la
tendance générale observée du Golfe du Lion a la Marge Ligure. Du point de vue de la
topographie, la Marge Provencale se situe dans la zone charnicre entre une marge
subsidée (Golfe du Lion ; cf. Bache, 2008) et une marge soulevée (Ligure ; cf. Bigot-
Cormier ¢ al., 2004) depuis le Miocene. La topographie terre-mer de la Marge provencale
est donc vraisemblablement acquise a partir du Miocene.
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Chapitre 6 : Modélisation Sédimentaire et Géodynamique 2D-3D de la Marge Provengale
au Cénozoique

6.1 Contexte et Méthodologie générale

Ce chapitre a pour objectif la réalisation d'un modele 3D de Iévolution géodynamique de la
Marge Provencale a terre et en mer, durant le Cénozoique.

A terre, les niveaux reperes géomorphologiques et stratigraphiques analysés et interprétés dans le
chapitre 3 indiquent que la topographie actuelle est influencée par des changements du niveau de
base controlés par les déformations tectoniques ayant affecté la Provence depuis le Tortonien :
par exemple, l'altitude de la molasse tortonienne (+450 m) du plateau de Bibémus, la surface
d’aplanissement de la Nerthe (+ 260 m) ou du Camp (+ 400 m), P'altitude des coulées volcaniques
d’Evenos qui fossilisent en contre-haut du plateau du Camp une paléo-vallée dont la pente (3,7%)

est anormalement élevée.

En mer, les transgressions et régressions marines ainsi que les incisions de canyons identifiées en
sismique et en bathymétrie (chapitre 5) montrent un controle tectono-eustatique du niveau de
base, avec une alternance de périodes a composante eustatique dominante (ex. Messinien et
Pliocéne) et a composante tectonique dominante (ex. : Oligocene).

En général, les analyses et observations des indices du niveau de base (cf. chapitre 3 ;
transgressions marines, surfaces, réseaux karstiques horizontaux, remplissages des paléokarsts)
indiquent un relévement graduel de la topographie du SW vers le NE depuis la transgression
tortonienne (Fig. 3-45), couplé a un plongement en mer des structures tectono-sédimentaires
exhumées a terre : écailles de Bandol, synclinal du Beausset, bassin oligocene de Marseille,

formations transgressives miocenes de la Nerthe.

La modélisation géodynamique de la Marge Provencale durant le Cénozoique nécessite par
conséquent le découplage des sighaux tectoniques et eustatiques dans les enregistrements
sédimentaires, structuraux et géomorphologiques a terre et en mer. De telles approches ont été
utilisées (Cloetingh e# a/, 2005, 2007) dans les domaines intraplaque et de marges passives
d’Europe du Nord et de 'Ouest (Fig. 6-1).

L’approche développée dans ce travail repose principalement sur I'estimation du signal eustatique
d’apres 'analyse sismostratigraphique des remplissages sédimentaires des incisions messiniennes
et des restaurations paléo-topographiques 3D qui intégrent les indices eustatiques et les
déformations tectoniques a grandes longueurs d’onde. L’objectif principal est de reconstituer
I’évolution chronologique de la paléotopographie terre-mer et du niveau marin eustatique (Fig. 6-
2).
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Figure 6- 1: Méthodes générales d’étude des uplifts et des taux d’érosion mettant en évidence le réle de la géologie
structurale, la géomorphologie et la sédimentologie pour relier Penregistrement sédimentaire aux processus
lithosphériques et aux variations de la topographie (dessin de P. Japsen 7n Cloetingh et al., 2007).
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Figure 6- 2 : Méthode d’étude de I’évolution tectono-eustatique de la marge provengale.
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6.2 Les transgressions marines cénozoiques et le cycle eustatique
messino-pliocéne

Cette partie a pour objet (1) les corrélations entre les surfaces de transgressions marines du
Mioceéne identifiées a terre et les réflecteurs sismiques en mer présents dans le Bassin de
Marseille, et (2) linterprétation sismo-stratigraphique des séquences sédimentaires pliocénes
préservées dans le canyon messinien de Bandol. Ces analyses stratigraphiques permettront de
restituer I’évolution géodynamique terre-mer de la marge depuis le Néogene et de contraindre
I’évolution eustatique messino-pliocéne de la marge.

6.2.1 Les transgressions oligo-miocénes

6.2.1.1 Les transgressions olico-miocénes en metr

L’étude de Iévolution de la Marge provencale au cours de la transition syn-/post-rift (Oudet,
2008) a permis de mettre en évidence 3 phases principales de sédimentation:

(1) une phase syn-rift d’age Oligocéne a Aquitanien supérieur et correspondant a la phase de
rifting de 'ouverture de océan liguro-provencal. Cette phase est caractérisée par la sédimentation
continentale puis marine qui comble des structures héritées de I'histoire géologique anté-rift (Fig.
6-3). Cette phase correspond aux unités sismostratigraphiques U3 et U4 définies dans le chapitre
5.

(2) une phase post-rift d’age Burdigalien inférieur marquée par une transgression marine confinée
et une subsidence thermique lente.

(3) une phase post-rift d’age Burdigalien moyen a Tortonien distinguée par une sédimentation
progradante vers le bassin (Fig. 6-3). Ces deux phases post-rift correspondent a l'unité
sismostratigraphique U5 définie dans le chapitre 5.
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Figure 6- 3 : Position de la break-up unconformity sur le profil sismique msl08-19 localisée entre 0,15 et 0,22s TWTT et
entre 13 et 29 km des cdtes de la Nerthe, ou la discordance est décrite a Paffleurement. Localisation en fig. 6-6.

La limite syn-rift/post-rift, constitue un marqueur reconnu en sismique appelée breakup
unconformity (Fig. 6-3; Gorini, 1993 ; Guennoc ¢/ al, 2000 ; Bache, 2008 ; Oudet, 2008). La
géométrie tres plane de cette surface est cohérente avec une origine marine (surface d’abrasion).
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Sa pente générale augmente vers le bassin indiquant un basculement en liaison avec I’évolution
tardive de la marge (Oudet, 2008).

6.2.1.2 Rappels sur les transgressions oligo-miocenes a terre :

Les surfaces de transgression du Burdigalien au Tortonien a terre sont décrites en détail dans le
chapitre 3.

La breakup unconformity est représentée sur le terrain par une surface d’abrasion marine visible dans
le secteur du flanc Sud de la Nerthe, a quelques dizaines de metres d’altitude (Oudet, 2008 ; Fig.
06-4). Cette surface de transgression se raccorde a celle observée a une altitude plus élevée, a
environ 110 m, arasant directement le substratum urgonien (cf. chapitre 3, fig. 3-20).

lig.océne'finf.' %

Urgonien (Crétacé inf.)

Figure 6- 4 : Photos montrant la breakup unconformity (en jaune) sur le littoral de la Nerthe (haut : Ste Croix ; bas :

Ponteau) qui abrase les séries sous-jacentes syn-rift (Oligo-Aquitanien) et anté-rift (Substratum mésozoique). D’aprés
Oudet (2008).

La transgression tortonienne, visible en sismique au toit de 'unité U5, est préservée en surface a
des altitudes tres élevées dans la partie nord de la marge provengale (+400 m a la Ste Victoire et
+350 m a Mirabeau ; fig. 6-5). Elle est localement déformée par des processus tectoniques 2
proximité de la faille de la Moyenne Durance (Fig. 6-5B).

Tortonien marin
Surface d’abrasion tortonienne

Figure 6- 5: A: Molasse tortonienne a pendage sub-horizontal en onlap sur I’anticlinal de Mirabeau tronqué par
Pabrasion marine. Photo orientée SE-NO ; B : Molasse tortonienne déformée (forts pendages vers ’Est) au nord de
Mirabeau.
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6.2.1.3 Svntheése terre-mer des transgressions olico-miocénes

La carte de synthese des dépots oligo-miocenes (syn-rift a post-rift) a terre et en mer (Fig. 6-6)
illustre 'extension des différentes transgressions marines. Les dépots syn-rift de ’'Oligocene et de
IAquitanien comblent les structures héritées de lhistoire géologique anté-rift (Bassin de
Marseille, Bassin des Arlésiens et du Grand Faraman, plaine de la Crau). Les dépots post-rift
contemporains de la transgression du Burdigalien inférieur délimitent une transgression marine
limitée aux creux topographiques, tandis que les dépots contemporains de la transgression d’age
Burdigalien moyen a Tortonien délimitent une vaste transgression marine qui s’étend du sud du
plateau continental provencgal a la Nerthe, la Camargue, et aux chainons de la Ste Victoire, des
Alpilles et du Luberon. Les sédiments d’age Miocéne piégés dans des poches karstiques au nord
de Cassis (cf. chapitre 3) doivent étre synchrones de cette transgression d’age Burdigalien moyen
a Tortonien, s’agissant de la plus vaste, et qui n’est pas confinée aux creux topographiques.

S Montagne  du "}7&"”/ i /A
\»:;—u-\,.-‘.__,\,./‘

——

~" Faille normale Dépdts post-rift Burdigaken moy. a postérieurs 4‘%‘

~~ Chevauchement J  Dépdta paatrift Burdigalicn inf, Profil msl08-19
Synclinal/Synforme Dépat -rift Oligo-Agquitanis : :

7 & e @ Déotts syneit Olgo-Aquiarien Remplissages karstiques

&~  Anticlinal’/Antforme Dépots oligo-miocénes indifférenciés de miocéne marin

Figure 6- 6 : Carte de localisation des dépdts syn-rift et post-rift superposée aux structures du substratum et localisation
du profil de la figure 6-3. Modifiée avec les nouvelles données de sismique au sud du chainon de la Nerthe, et données
de terrain au nord de Cassis, d’aprés Oudet (2008).

L’extension terrestre des transgressions marines miocenes reconnues en mer ainsi que leurs
altitudes et bathymétries permettront de définir les cartes des gradients de déformations a grande
longueur d’onde (cf. section 6-3).
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6.2.2 Interprétation sismo-stratigraphique des canyons de Bandol et Cassidaigne
durant le cycle eustatique messino-pliocéne

6.2.2.1 Evolution sédimentaire des canyons de Bandol et de Cassidaigne

Cette partie est consacrée a I'analyse de I’évolution des séquences sédimentaires au-dessus de la
surface d’érosion messinienne durant le Pliocéne dans les canyons de Bandol et de Cassidaigne.
Le confinement de ces canyons relativement au flux sédimentaire a permis une préservation
exceptionnelle en méditerranée du systéme sédimentaire pendant le cycle eustatique Pliocene.
Deux schémas d’évolution de la sédimentation dans les canyons de Bandol et Cassidaigne sont
proposés en fonction des hypotheses 1 ou 2 concernant la position de la surface d’érosion
messinienne dans le canyon de Bandol (Fig. 6-13 et 6-14). Ces deux schémas basés sur les profils
sismiques (Fig. 6-7, 6-8, 6-9, 6-10, 6-11, 6-12) illustrent le développement des corteges
sédimentaires U6 et U6Gb en fonction des parameétres eustatiques du cycle messino-pliocene. La
figure 6-7 rappelle la position de la SEM selon les deux hypothéses.

Les profils sismiques utilisés situés dans I'axe du canyon de Bandol sont présentés ci-dessous.
Leur description (chapitre 5, section 5-2) a mis en évidence, dans la partie inférieure du
remplissage sédimentaire (Unité U6b) des clinoformes reposant en downlaps sur une surface
d’érosion, attribuée a la surface d’érosion messinienne (hypothese 2) ou a la surface basale de
I'Oligocene (hypothese 1) (Fig. 6-7 a 6-8). Un profil sparker perpendiculaire au canyon de Bandol
(Fig. 6-9) montre la dissymétrie de la partie supérieure du remplissage (Unité UG6) entre le flanc
nord et sud: une unité sédimentaire (U6’) prograde du nord vers le sud et onlappe le flanc sud.
Une autre unité (U6”) est aggradante sur le flanc sud et progradante sur le flanc nord. Ces
directions de progradations suggerent une modification de la dynamique sédimentaire du
comblement du canyon de Bandol avec larrivée de sources et de directions d’apports
sédimentaires différentes.

Les profils sparker (ex.: CAS2011-10) permettent de visualiser a une plus haute résolution
architecture sédimentaire de 'unité U6. L’age de la partie supérieure du remplissage dans le
canyon de Bandol est attribué au Pliocéne par les datations biostratigraphiques fournies par
Froget (1974) sur la carotte CR-74 (Planche 11 et profil CAS09-gi14; TFig. 5-45) et les
¢chantillons R109 et R110 (Table 5-2 ; Froget, 1971). Leur localisation exacte se situe sur le tracé
du profil sismique LM101 (Fig. 5-44).

Les deux autres profils utilisés sont situés a la jonction entre les canyons de Bandol et de
Cassidaigne (profil LM122 ; fig. 6-10) et dans la partie plus en aval du canyon de Cassidaigne
(profil h09Im108 ; fig. 6-11). Le remplissage du canyon de Cassidaigne est partiel contrairement a
celui du canyon de Bandol.
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Figure 6- 7 : a: Zoom sur la ligne sismique LM101 orientée O-E et située approximativement sur le méme tracé que la
ligne CAS09-gi46. b : Ligne sismique CAS09-gi46 (canon) orientée O-E le long du canyon de Bandol, non interprétée et
interprétée (c). Le rectangle noir sur le profil b cortespond a la localisation de ’agrandissement du profil a. Se reporter
a la fig. 6-12 pour la localisation. Le réflecteur vert correspond a la limite entre le prisme de régression forcée (RF)
associé au prisme de bas-niveau (LST2) et 'unité transgressive (TST2) et de haut-niveau (HST2) postérieures. Le
maximum de bas niveau marin pliocéne est donné par I'offlap-break ultime du prisme de régression forcé RF.
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Figure 6- 8: Ligne sismique CAS2011-23 (sparker) orientée S-N a travers le canyon de Bandol, parallé¢le a la ligne
CAS2011-21 ci-dessous, non interprétée (haut) et interprétée (bas). Ce profil, de plus haute résolution que les profils
canons précédents image seulement le remplissage de 'unité U6 (et non 'unité U6b sous-jacente). Se reporter a la fig.

6-12 pour la localisation. TST2 : Transgressive System Tract 2; HST2 : High Stand System Tract 2 ; RF : Régression
forcée ; LST2 : Low-Stand System Tract 2 ; SB : Limite de séquence.
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Figure 6- 9: Ligne sismique CAS2011-21 (sparker) orientée S-N a travers I'unité U6 du canyon de Bandol, non
interprétée (haut) et interprétée (bas). Ce profil montre bien la dissymétrie entre le flanc N et S de 'unité U6: une unité
(U6%) prograde du N vers le S et onlappe le flanc Sud. Une autre unité (U6”) est aggradante sur le flanc S et

progradante sur le flanc N traduisant une architecture complexe liée a différentes sources d’apports. Se reporter a la
figure 6-12 pour la localisation.
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Figure 6- 10 : Ligne sismique interprétée LM122 (canon) orientée N-S a la jonction entre le canyon de Bandol et de
Cassidaigne. Se reporter a la fig. 6-12 pour la localisation.

Figure 6- 11: Ligne sismique interprétée h09Im108 (canon) orientée O-E et située dans la partie aval du canyon de
Cassidaigne. Se reporter a la fig. 6-12 pour la localisation. Le socle acoustique est représenté en gris uniforme. Il
correspond a Pencaissant paléozoique de ce secteur du canyon de Cassidaigne. Le remplissage pliocéne est interprété
en blanc.

Figure 6- 12 : Localisation des profils sismiques sur le bloc diagramme.
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6.2.2.1.1 Evolution sédimentaire des canyons de Bandol et de Cassidaigne selon I'Hypothese 1 :

L’évolution sédimentaire des canyons de Bandol et Cassidaigne durant la période messino-
pliocene (selon ’hypothese 1 ; cf. chapitre 5) est décomposée en plusieurs étapes (notées de A a
H sur la figure 6-13) :

A : L’abaissement drastique du plan d’eau méditerranéen jusqu’a au moins -1500 m a 5,96 Ma
(Krijmann ez al, 1999) conduit a I’érosion aérienne de la marge et au creusement des canyons.
Cette nouvelle topographie est appelée « surface d’érosion messinienne » (SEM ; Cita et Ryan,
1978). Le canyon de Bandol est creusé par les cours de la Reppe, du Grand Vallat et
probablement du paléo-Gapeau, tandis que Cassidaigne a pu étre creusé par une paléo-Huveaune
ou une résurgence karstique (cf. Fig. 5-23).

B : Des dépots fluviatiles, produits de ’érosion de la marge, et d’age messinien se développent
vraisemblablement au-dessus de cette surface d’érosion.

C: Au début du Pliocene (Zancléen), la remise en eau du bassin méditerranéen a 5,32Ma
(transgression zancléenne) n’est pas enregistrée dans les profils sismiques du canyon de Bandol.
Les bottomsets du premier haut-niveau pliocéne se trouvaient probablement en partie plus
proximale, a terre, et auraient été érodés. Cette transgression marque la fin de la crise de salinité et
le début de la sédimentation pliocene sur la marge provencale. Des mouvements gravitaires
entrainent le transport de sédiments de ’aval du canyon de Bandol au canyon de Cassidaigne qui
incise beaucoup plus profondément la marge. Ces transports en masse se produisent en milieu
marin profond. Les flancs instables du canyon de Cassidaigne sont le sicge de glissements
gravitaires et des loupes d’arrachement apparaissent localement.

D : Une chute du niveau marin intra-pliocéne entraine la formation d’un prisme de régression
forcée reposant directement sur la surface d’érosion messinienne. Le maximum de bas niveau
pliocene est matérialisé par I'offlap-break ultime du prisme de régression forcée. Les transports
gravitaires de matériel en provenance du canyon de Bandol continuent d’alimenter le canyon de
Cassidaigne.

E: Aprés la chute eustatique, le niveau marin pliocéne remonte. Le petit prisme
progradant/aggradant situé au sommet du prisme de régression forcée pourrait correspondre au
prisme de bas niveau formé au début de la phase de remontée du niveau marin (LST2). Cette
unité, visible sur les profils sparker (Fig. 6-8 et 6-9) correspond probablement a des dépots mixtes
carbonatés-silicoclastiques comme en témoignent les échantillons prélevés par Froget (1974) dans
cette unité. ’échantillon CR-74, qui confére a cette unité un age Pliocene, consiste en un
conglomérat a matrice glauconitique gréseuse présentant des algues rouges, bivalves,
foraminiferes et des galets calcaires a péloides (Planche 11 et Table 5-2).

F et G: La remonté du niveau marin se poursuit. L’unité reposant en onlap sur le prisme de bas-
niveau représenterait la partie distale des dépots transgressifs et de haut-niveau (TST2-HST2). La
remontée de niveau marin étant de 150m, 'offlap-break de ce prisme était sans doute localisé loin
vers l'intérieur des terres. Ceci explique pourquoi aucune géométrie progradante (et ou
rétrogradante) n’est observée, mais seulement un remplissage apparemment aggradant par des
dépots subhorizontaux. Ces dépots correspondraient a la « bealing-phase » sensu Posamentier et
Allen (1993). Les variations latérales d’épaisseurs de cette unité suggerent la présence de

différentes sources d’apport, en particulier en provenance des petits canyons adjacents au canyon
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principal de Bandol (Figure 6.9). Les transports gravitaires en direction du canyon de Cassidaigne
s’intensifient. L.e sommet de l'unité aggradante (TST2-HST2) a été datée du Pliocéne par les
échantillons R109-110. Ils correspondent a des dépots carbonatés (calcarénites et calcirudites a

algues rouges ; Table 5-2).

H: Au Quaternaire, les variations glacio-eustatiques ont entrainé des périodes de chute et de
remontée du niveau marin ayant induit une érosion locale de la partie supérieure du remplissage
pliocene. Les dépots attribuables au Quaternaire sont particulicrement minces sur 'ensemble du

plateau continental entre Planier et le Cap Sicié, ainsi que dans le canyon de Cassidaigne.
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Figure 6- 13: Profil le long du canyon de Bandol (plate-forme) et du canyon de Cassidaigne représentant le
développement de séquences sédimentaires en fonction de Poscillation du niveau marin durant le cycle eustatique
messino-pliocéne, et bloc diagramme illustrant les différents stades d’évolution des canyons (modifi¢ d’aprés Di
Celma, 2011). Ce scénario d’évolution est réalisé d’aprés ’hypothése 1 (U6 post-messinien, U6b anté-messinien). La
courbe d’évolution relative du niveau marin méditerranéen durant la période messino-pliocene d’aprés la
sismostratigraphie enregistrée dans le canyon de Bandol et selon ’hypothese 1 est également représentée.

6.2.2.1.2 Evolution sédimentaire des canyons de Bandol et de Cassidaigne selon I'Hypothese 2 :
Le scénatio précédent de I'évolution sédimentaire est basé sur hypothese 1 (cf. chapitre 5), c'est-
a-dire une unité U6 post-messinienne et U6b anté-messinienne. Cependant, 'unité U6b qui n’a
pas pu étre datée de manicre directe pourrait correspondre a la base du remplissage pliocéne,
dans le cadre de I'hypothese 2 (cf. chapitre 5). Dans ce cas, le scénario est différent et la courbe
d’évolution du niveau de base doit étre modifiée (Fig. 6-14).

A et B : idem hypothese 1

C: Au début du Pliocene (Zancléen), la remise en eau du bassin méditerranéen a 5,32Ma
(transgression zancléenne) est marquée par des premiers dépots sédimentaires formant une unité
progradante (Unité¢ UGb), en downlaps sur la SEM (fig. 6-7 et 6-14) attribuables aux bottomsets du
remplissage des rias pliocénes (Clauzon, 1982) au cours du haut-niveau marin. Les foresets et topsets
du delta pliocene devraient se trouver en partie plus proximale (probablement a terre
aujourd’hui). Cette période de haut niveau marin dure environ 1,5 Ma (Clauzon, 1987).

D : Une chute du niveau marin intra-Pliocéne entraine la formation d’un prisme de régression
forcée au-dessus des bottomset beds. Le maximum de bas niveau pliocéne est matérialisé par
l'offlap-break ultime du prisme de régression forcée. Les transports gravitaires de matériel en
provenance du canyon de Bandol alimentent le canyon de Cassidaigne.

E: Le mince prisme progradant/aggradant situé au sommet du prisme de régression forcée
pourrait correspondre au prisme de bas niveau formé au début de la remontée intra-plioceéne

(LST2).

F, G, H : La sédimentation pliocene se poursuit de manicre identique que pour I’hypothése 1.
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Figure 6- 14: Profil le long du canyon de Bandol (plate-forme) au canyon de Cassidaigne (pente continentale)
représentant le développement de séquences sédimentaires en fonction de Poscillation du niveau marin durant le cycle
eustatique messino-pliocéne, et bloc diagramme illustrant les différents stades d’évolution des canyons (modifié
d’aprés Di Celma, 2011). Ce scénario d’évolution est réalisé d’aprés ’hypothése 2. La courbe d’évolution relative du
niveau marin méditerranéen durant la période messino-pliocéne d’aprés la sismostratigraphie enregistrée dans le
canyon de Bandol et selon ’hypothése 2 est également représentée. SEM : Surface d’Erosion Messinienne ; Courbe
eustatique et valeurs de niveau marin d’aprés Haq er al., 1987.

6.2.2.2 Estimation paléoaltimétrique :

Le maximum de bas-niveau pliocéne responsable de la formation du prisme de régression forcée
peut étre mis en relation avec la chute eustatique globale a 3,8 Ma (-20 m NGF, cycle TB 3.4-3.5,
Haq ez al., 1987).

L’altitude actuelle de Pofflap break du prisme de régression forcée (0,21s TWTT sur les profils
CAS09-gi46, LM101, CAS2011-21 et 23) et son niveau eustatique correspondant (-20 m NGF)
permettent de quantifier le taux de subsidence du canyon de Bandol depuis 3,8 Ma :

Si Pon prend 2000m/s et 1500m/s respectivement pour les vitesses des ondes acoustiques dans
les sédiments plio-quaternaires et dans ’eau, on obtient une profondeur sous le niveau marin
actuel de : 2000%0,11/2 + 1500*0,10/2= 185 m. pour. En considérant un paléo-niveau eustatique
a -20m NGF, nous pouvons affirmer que la marge provencale a subsidé de 165 m depuis 3,8 Ma,
soit un taux de subsidence de 43 m/Ma. Cette valeur est du méme ordre de grandeur que celles
obtenues dans le Golfe du Lion par Rabineau ¢z o/ (2006) qui ont montré que la marge bascule

depuis le Pliocene et que le taux de subsidence augmente linéairement vers le large pour atteindre
250110 m/Ma a 70km des cotes, ce qui correspond a un taux de 35110 m/Ma a 10km des cOtes.

6.2.2.3 Comparaison avec les séries sédimentaires du Golfe du Lion :

Les séries sédimentaires du Golfe du Lion mises en place a la suite de la crise de salinité ont fait
I'objet d’études récentes (Lofi ef al, 2003, Rabineau ¢z al, 2005, Bache ¢# al., 2011...). Ces études
montrent que durant le Plio-Quaternaire, la série sédimentaire est préservée sous la forme de
prismes progradants en downlaps sur la surface d’érosion messinienne. Plusieurs auteurs
(Clauzon et Cravatte, 1985, Suc et Drivaliari, 1991, Lofi, 2002) mettent en évidence ’absence de
cortege transgressif en onlap sur la surface d’érosion, qui devrait étre synchrone de la remise en
eau du bassin et interpréte cette observation en faveur d’une remise en eau rapide a la fin de la

crise.

Cette interprétation est importante car ce cortege transgressif en onlap sur la SEM est également
absent dans le canyon de Bandol. Selon 'hypothése 1, nous interprétons le cortége transgressif
(TST2) situé au-dessus de la SEM comme résultant de la deuxiéme remontée du niveau marin
apres 3,8Ma car ce cortege est postérieur au prisme de régression forcée.

Selon T'hypothese 2, la série sédimentaire préservée au-dessus de la SEM correspond a des
prismes progradants en downlaps sur la surface d’érosion interprétés comme les bottomset beds
distaux de la ria pliocéne. Cette hypothese valide plutot une remise en eau rapide a la fin de la
crise, en accord avec les résultats des travaux précédents (Clauzon et Cravatte, 1985 ; Suc et
Drivaliari, 1991 ; Lofi, 2002).
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Pour Bache ¢ a/. (2011), la remise en eau s’effectue en deux étapes, d’abord lente et caractérisée
par une surface d’érosion plane sur la pente, puis trés rapide, et caractérisée par la préservation
d’une surface d’érosion fluviatile incisive sur la plate-forme.

Cette interprétation aurait tendance a favoriser hypothése 1 qui montre une SEM assez lisse
dans la pente du canyon de Bandol.

6.2.2.4 Comparaison avec la courbe d’évolution du niveau de base obtenue dans la vallée du
Rhoéne par étude du karst :

Iétagement des niveaux horizontaux de grottes a été étudié sur la rive ouest de la vallée du
Rhone, dans les gorges de I’Ardeche (Mocochain e al, 2006a,b,c, 2009, 2011). Des études
géomorphologiques ont permis d’interpréter ’étagement du karst comme résultant du cycle
eustatique messino-pliocéne et de proposer une courbe d’évolution relative du niveau de base.
Récemment, a la suite de ces études, les sédiments fluviatiles préservés dans ces grottes ont été
datés de manicre relative par paléomagnétisme et absolue par les cosmonucléides '"Be et Al
(Tassy ez al., accepté), et la courbe d’évolution relative du niveau de base de Mocochain (2006) a
pu étre datée et améliorée (Fig. 6-15). Cette courbe enregistre bien le lowstand global a 3,8 Ma. La
tendance de cette coutbe est similaite a la courbe d’oscillation du niveau marin obtenue sur la
marge provengale d’aprées I’étude sismostratigraphique.
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Figure 6- 15 : Courbe d’évolution du niveau de base restituée d’apres la datation relative (paléomagnétisme) et absolue
(1°Be/26Al) des niveaux de grottes dans les gorges de I’Ardéche et comparaison avec la coutbe issue du remplissage
sédimentaire du canyon de Bandol (modifi¢ d’apres Tassy er al., accepté).
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6.2.2.5 Conclusion :
En conclusion, bien qu’il existe des arguments favorables pour les deux hypothéses, en accord
avec les deux alternatives des travaux de these de Bache (2008) et de Lofi (2002), c’est ’'hypothese
2 qui semble étre la plus cohérente avec les reconstitutions eustatiques du Messinien établies a
I’échelle de la Méditerranée et plus localement dans la vallée du Rhone. L’hypothése 2 permet de
rendre compte a la fois de la premicre remise en eau du début du Pliocéne, le bas-niveau intra-
Pliocene et la deuxieme remontée du niveau marin.

Les travaux sur P’évolution des niveaux de grottes dans la vallée du Rhone (Mocochain ez al,
2009, Tassy e al, accepté) proposent une courbe d’évolution du niveau de base qui valide notre
interprétation sismostratigraphique.

Cependant seul un forage dans le canyon de Bandol pourrait permettre de dater avec certitude les
séquences sédimentaires et de valider ’hypothese 2 de facon définitive.
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6.3 Modélisation des niveaux marins sur la topographie terre-mer
6.3.1 Rappel sur les indices géomorphologiques a terre

Les niveaux reperes géomorphologiques et sédimentaires de la Marge provencale (surfaces
d’abrasion marine, réseaux karstiques horizontaux, remplissages marins préservés dans des
paléokarsts, affleurements tortoniens marins) ont été décrits en détail dans le chapitre 3. IIs
permettent la restitution de niveaux marins du Miocene a I’Actuel. Une des principales
conclusions du chapitre 3 est que « Ialtitude élevée de ces niveaux reperes ne peut pas s’expliquer
sans un soulévement graduel tectonique post-tortonien ayant conduit a une surrection des reliefs
et a Pélévation des surfaces marines a plusieurs centaines de metres d’altitude ».

Pour cette raison, je conserverai lorsqu’il est possible de les discriminer, pour les parties 6.3 et 6.4
suivantes, les niveaux reperes sédimentaires d’age Tortonien et postérieurs. Les surfaces
d’abrasion marine qui ne peuvent pas ¢tre datées (Surface du Camp, Surface de Pourrieres,
Surface de la Couronne de Charlemagne) seront considérées comme appartenant au Miocéne
post-rift indifférencié (Burdigalien a Tortonien). La figure suivante 6-16 rappelle la localisation de
tous ces niveaux reperes. Ils seront intégrés aux modélisations 3D des parties suivantes.
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Figure 6- 16 : Localisation de tous les niveaux repéres géomorphologiques et sédimentaires permettant la restitution du
niveau matin au Miocéne supérieur sur le MNT de la partie a terre de la Marge provengale.

6.3.2 Construction des sutfaces terre-mer 3D dans le logiciel gOcad

Deux surfaces terre-mer ont été construites dans le logiciel gOcad a partir des données IGN a

terre et des horizons sismiques en mer (Fig. 6-17 a 6-19), la surface topographique terre-mer
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actuelle, et la surface topographique terre-mer messinienne. La surface terre-mer actuelle intégre
la topographie a terre et la bathymétrie en mer (Fig. 6-20 et 6-21). La surface terre-mer
messinienne théorique correspond a l'addition de la topographie actuelle et de la surface
d’érosion messinienne en mer. Etant donné qu’aucune incision messinienne n’a été reconnue a
terre sur la zone d’étude, il est possible de postuler que les topographies terrestres quaternaire et

messinienne sont confondues.

Les données a terre intégrées dans le modele proviennent de la BD-Alti au pas de 50 m de 'IGN
au format ASCII et dans le systeme de projection Lambert II. Compte tenu des dimensions du
mode¢le (80 x 80 km) et de la densité trop importante du nuage de points pour le logiciel gOcad,
le nuage de points a été réduit de moitié pour obtenir une résolution de 100 m, ce qui reste
satisfaisant a I’échelle ce travail (fig. 6-17).

Les données en mer (fig. 6-18 et 6-19) sont extraites des horizons sismiques exportés sous forme
de nuage de points depuis le logiciel Kingdom Suite™ ou I'ensemble de interprétation sismique
a ¢été réalisée. Une partie des données (au sud et a I'ouest) provient des horizons sismiques
interprétés par Oudet (2008) et mis a disposition au laboratoire afin de faire le lien entre nos

M étant

différents travaux sur la Marge provencale. Les données exportées de Kingdom Suite”
dans un autre systeme de coordonnées (UTM31N), elles ont da étre converties en coordonnées
Lambert II afin d’avoir un modele géoréférencé homogene. La conversion temps-profondeur a

été réalisée dans gOcad a partir des données provenant de l'interprétation sismique.

<-1200m [ -600-1000m ] -200-400m | 0-100m [ 200-300m 500- 600 m

I -1000-1200m -400-600m [ ll >-200m |l 100-200m | 300-500m [l >600m

Figure 6- 17 : Comparaison entre la densité du nuage de points a terre d’aprés la BD Alti de PIGN et en mer d’aprés
Pinterprétation sismique.
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y

Marseille

Unité du Beausset

Figure 6- 18 : nuage de points de la bathymétrie d’aprés les données au format ASCII xyz d’Oudet (2008) a Pouest du
chainon de la Nerthe et les profils sismiques au sud et a ’est (converti en m).

profqp‘deur (m)

Figure 6- 19 : nuage de points de la surface messinienne en mer (converti en m, pointé selon hypothése 1).

Deux surfaces ont été réalisées a partir de ces nuages de points (fig. 6-20 et 6-21). L’approche
consiste a créer une surface triangulée plane couvrant exactement toute la zone d’étude et de
Pinterpoler ensuite a I'aide des données existantes (nuage de points). Elle permet d’avoir un
maillage homogene et de prendre en compte plusieurs contraintes. Cette méthode a été décrite en
détail dans plusieurs travaux récents du laboratoire CEREGE (Gari, 2008 ; Oudet, 2008 ; Richet,
2011).
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Figure 6- 20 : Surface topographique terre-mer actuelle. MNT a terre réalisé d’apres les données IGN. La partie marine
de la surface se remarque bien car elle est beaucoup plus lisse que la partie terrestre.

Figure 6- 21 : Surface terre-mer messinienne théorique (MNT actuel a terre et SEM en mer).
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6.3.3 Modélisation des fluctuations eustatiques sur les surfaces topographiques
terre-mer 3D

Cette partie présente I'utilisation des surfaces 3D combinée a I’étude géomorphologique. Dans un
premier temps, les surfaces terre-mer réalisées ont été « habillées » avec les niveaux reperes du
Miocene et du Pliocene relevés a terre et en mer. Ensuite, différents niveaux eustatiques issus de
la courbe de Haq ez a/,(1987) ont été choisis (Fig. 6-22) en fonction de leur intérét par rapport a
I'age ou Paltitude des niveaux reperes. Ils ont été modélisés comme des surfaces planes recoupant
les contours de la surface théorique terre-mer a Paltitude des différents niveaux eustatiques. Pour
chaque période modélisée, la localisation des paléo-traits de cote et des zones immergées peut
étre comparée a celle des niveaux repéres. Ces cartes sont comparées aux cartes
paléogéographiques publiées afin de mettre en évidence des anomalies ou au contraire des
secteurs qui montrent des cohérences.
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Figure 6- 22 : Niveaux eustatiques choisis pour les modélisations sur la courbe de Haq ez al, 1987. a: haut niveau
marin a4 +140 m au Burdigalien-Langhien-Serravalien ; b : Bas niveau marin a4 -80 m du Tortonien inférieur ; c : haut
niveau marin (+20 m) du Tortonien supérieur ; d : bas niveau (-1500 m) messinien ; e : haut niveau pliocéne (+70 m).

6.3.3.1 Niveau marin Burdigalien (+140 m NGF)

Trois hauts niveaux marins a +140 m NGF sont répertoriés depuis le Burdigalien sur la courbe
de Haq ¢z al, (1987). 1lIs correspondent au Burdigalien, au Langhien et au Serravalien. Ce sont les
plus hauts niveaux eustatiques enregistrés depuis le Miocene, et ils sont a 'origine de surfaces de
transgression et d’abrasion marine dans le massif de la Nerthe (Fig. 6-4). Nous supposons que les
surfaces d’abrasion marines localisées autour de I'Unité du Beausset et du Bassin de Marseille
sont héritées de ces hauts niveaux eustatiques. Pour simplifier, nous confondrons les trois hauts
niveaux marins du Burdigalien, Langhien et Serravalien sous la désignation de haut niveau marin
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Burdigalien. La modélisation de ce haut niveau eustatique sur la surface terre-mer 3D actuelle

(Fig. 6-23) met en évidence plusieurs anomalies :

1)

2)

3)

4)

5)

0)

7)

Au large de nos cotes actuelles, sur la bordure sud-ouest de la Nerthe, et dans le secteur
de Iétang de Berre, les sédiments burdigaliens présents aujourd’hui a 'affleurement ou
interprétés en sismique offshore sont bien localisés sous le plan d’eau de la mer
burdigalienne.

Au contraire, la vallée de ’'Huveaune est largement immergée, pourtant aucun sédiment
marin de cet age n’y est préservé.

De méme, la région Sud de I'Unité du Beausset et le Cap Sicié sont transgressés sans qu’il
n’y ait aujourd’hui de témoins sédimentaires ou morphologiques de cette transgression
qui ne soit préservés.

Dans la région de Cassis, la transgression atteint I'altitude de sédiments marins d’age
miocene préservés dans un paléokarst (secteur de la Gineste).

Les vastes surfaces d’aplanissement ne sont pas transgressées. Par exemple, la surface du
Camp reste a environ 300 m au-dessus de la mer burdigalienne. Les surfaces de la Nerthe
et du Logis Neuf sont proches du littoral burdigalien mais ne sont pas transgressées.
Cependant, d’apres le chapitre 3, plusieurs indices tendent a donner un age tortonien a

ces surfaces.

La surface d’aplanissement a ’est de la Ste Victoire reste éloignée de la cote, malgré une
incursion de la mer dans la vallée actuelle de ’Arc (a prendre avec précaution car I’Arc est

une riviere incisée au quaternaire).

La vallée de la Durance est transgressée, conformément au remplissage sédimentaire
burdigalien préservé.
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Figure 6- 23: Haut niveau marin burdigalien a + 140 m NGF.

D’apres la carte paléogéographique réalisée a partir des remplissages sédimentaires de la vallée du
Rhone et de la Durance (Besson, 2005), la transgression burdigalienne a envahi la partie ouest du
massif de la Nerthe, le secteur ouest de ’étang de Berre, et la vallée de la Durance (Fig. 6-24). En
revanche, cette carte paléogéographique ne met pas en évidence de transgression au-dela des
cotes actuelles de la Provence a l'est de la Nerthe. Cela s’explique par I'absence d’étude
géomorphologique de la Marge provencale a ’est de 1a Nerthe par l'auteur.

Figure 6- 24 : Carte paléogéographique de la transgression burdigalienne sur la Marge provengale (Besson, 2005). A
Pest de Marseille c’est le trait de cOte actuel qui constitue une limite.
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6.3.3.2 Niveau marin Tortonien inférieur (- 80 m NGF)

Un bas niveau eustatique a -80 m NGF caractérise le Tortonien inférieur (Fig. 6-25). 1l est a
Porigine de vallées incisées dans le bassin molassique rhodano-provengal (Besson, 2005). Une
large partie de la marge provengale est alors exondée.

MNT terre-mer théorique
- Plan d'eau tortonien inf. & - 80 m NGF,
- Sédiments marins burdigaliens

Surfaces d'abrasion miocénes

X Sédiments préservés miocéne sup.
L ] Réseaux karstiques horizontaux

Tracé des cours d'eau actuels

Trait de cote tortonien inf.
------ Trait de cote actuel

20 km

Figure 6- 25: Bas niveau marin du Tortonien inférieur a -80 m NGF.

6.3.3.3 Niveau marin Tortonien supérieur (+20 m NGF)

Le haut niveau eustatique Tortonien se situe aux alentours de +20 m NGF (Haq ez 2/, 1987). La
modélisation (Fig. 6-26) met en évidence de nombreuses anomalies entre I'altitude des niveaux
reperes a terre et Paltitude du niveau de la mer au Tortonien supérieur :

1) Sur la bordure ouest de I'étang de Berre, la mer tortonienne n’atteint pas I'altitude des
séries sédimentaires qu’elle a déposées et qui affleurent aujourd’hui a Istres, Miramas ou
St Chamas.

2) Le secteur situé entre la vallée de la Durance et la vallée de Arc est caractérisé par un
grand nombre d’affleurements de molasse tortonienne, situés parfois a plus de 400 m
d’altitude. Le haut niveau eustatique tortonien (+ 20 m) n’est pas suffisant pour atteindre
ces altitudes, ce qui est clairement visible sur le mod¢le.

3) La surface d’aplanissement située a est de la Ste Victoire, a environ 500 m d’altitude est
la plus proche des affleurements tortoniens. II est possible d’émettre I’hypothése que cette
surface se soit élaborée sous ’action de ’abrasion marine tortonienne. Dans ce cas, la
position théorique du littoral Tortonien est treés éloignée de cette surface, ce qui constitue
une anomalie forte au méme titre que pour les points 1 et 2.

4) Dans la région est de la Nerthe et au sud de la vallée de 'Huveaune, des sédiments marins
en trace dans des paléokarsts (Pennes-Mirabeau et Douard) ou sous une surface
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d’aplanissement au sommet de la Nerthe (Rove) sont datés de cette période du Tortonien
(cf. chapitre 3). D’apres la modélisation, ils ne sont pas immergés ce qui montre ici encore
une anomalie.

5) Il en va de méme pour les lambeaux de surface du sommet de la Nerthe et du Logis Neuf
au nord de Marseille qui pourraient étre tortoniens et ne sont pas immerggs.

6) En mer cependant, la transgression reconnue en sismique est bien située sous le niveau
marin tortonien, a environ 200 m de profondeur.

MNT terre-mer théorique

- Plan d'eau tortonien sup. a +20 m NGF
Sédiments marins tortoniens
Surfaces d'abrasion miocénes

Sédiments préservés miocéne sup.

Réseaux karstiques horizontaux

" Tracé des cours d'eau actuels

Trait de cote tortonien sup.
------ Trait de cote actuel

20 km

Figure 6- 26: niveau marin Tortonien sup (+20m). Il convient de noter qu’il y a probablement des dépbts tortoniens
dans le bassin au pied du talus continental, au sud, mais situés en dehors de notre base de données.

La carte paléogéographique (Fig. 6-27 ; Besson, 2005) montre que le massif de la Nerthe est
totalement transgressé au Tortonien jusqu’a la surface du Logis Neuf, ce qui est cohérent avec un
age tortonien pour I’élaboration de ces surfaces et les remplissages sédimentaires ponctuels
décrits dans le secteur (cf. chapitre 3). La carte montre également que la transgression est
généralisée sur 'ensemble du secteur de I’étang de Berre, sur la partie ouest de la Ste Victoire et
dans la vallée de la Durance. En revanche, le secteur des Calanques et de 'unité du Beausset est
exondé, malgré un indice de remplissage marin daté au sud de ’'Huveaune (Douard ; cf. chapitre

3).
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Tortonien

Figure 6- 27 : Carte paléogéographique de la Marge provengale lors de la transgression tortonienne (Besson, 2005). Ici
également, c’est le trait de cote actuel qui constitue une limite a ’est de Marseille.

6.3.3.4 Niveau marin Messinien (- 1500 m NGF)

Au Messinien, le niveau marin méditerranéen est descendu a un niveau estimé entre -1500 et -
2000 m NGF. Les marges du bassin méditerranéen sont exondées et soumises a I’érosion
fluviatile intense. Le modéle montre la morphologie de la marge provencale lors de cette période,
avec ses canyons au large des cotes actuelles, et un plan d’eau situé beaucoup plus en aval
Plusieurs points sont a remarquer (Fig. 6-28):

1) La morphologie particulicre en angle droit de 'ensemble canyon de Cassidaigne-canyon
de Bandol

2) L’absence de réseau fluviatile notable en amont du canyon de Cassidaigne
3) Le nombre important de réseaux fluviatiles qui convergent vers le canyon de Bandol
4) L’absence de canyon dans le bassin de Marseille au large de 'Huveaune

5) L’absence de canyon messinien a terre au sud de la Ste Victoire, dans la vallée de I’Arc.
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Figure 6- 28: Niveau marin messinien a -1500 m.

6.3.3.5 Niveau marin Pliocéne (+70 m NGF)

Le maximum de transgression pliocene se situe aux alentours de +70 m (Haq ef a/, 1987). Le
mode¢le prévoit que la mer envahit la marge au-dela des cotes actuelles, les canyons sont
submergés et transformés en rias ou une sédimentation particulicre en Gilbert-type-fan-deltas se met
en place (Clauzon, 1978, 1982, 1996). Plusieurs points sont a remarquer sur la Marge provencale
(Fig. 6-29) :

1) Les canyons de Bandol et de Cassidaigne sont entierement transgressés et situés loin de la
cote pliocene.

2) La vallée de 'Huveaune est transgressée bien qu’aucun canyon ne s’y soit formé au
Messinien

3) Aucun indice de sédimentation pliocene n’est connu dans la vallée de 'Huveaune

4) Le sud de I'Unité du Beausset est partiellement transgressé, ainsi que la surface plane du
cap Sicié, mais aucun sédiment pliocéne n’y a été relevé

5) Du volcanisme basaltique se met en place dans la partie orientale de I'Unité du Beausset
6) La Durance est transformée en ria, et le secteur de I’étang de Berre est transgressé

7) Entre la fin du Pliocéne et le début du Quaternaire, des travertins lacustres se mettent en
place dans le Bassin de Marseille. Ils sont aujourd’hui basculés d’est en ouest.
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Figure 6- 29: Haut niveau marin pliocene (+70 m)

La carte paléogéographique (Fig. 6-30A ; Debrand-Passard et Courbouleix, 1984) durant le
maximum de transgression pliocene montre que la mer n’atteint pas les cotes actuelles de la
Marge provengale. La transgression ne concerne ni le secteur de étang de Berre, ni le Bassin de
Marseille ou I'Unité du Beausset. Elle envahit seulement les canyons messiniens de la Durance et
de Cassidaigne. Cette carte sous-entend que les zones basses transgressées au Pliocene d’apres la
mod¢élisation ne Pétait vraisemblablement pas. En revanche, Iétude sismostratigraphique du
remplissage pliocene du canyon de Bandol a montré que le dernier offlap-break du prisme de
régression forcé intra-pliocene, se situe 165m sous le plus bas niveau marin pliocene, ce qui
indique que le plateau continental subside depuis le Pliocéne a un taux de 47m/Ma (cf. section
6.2).

I’absence probable de transgression Pliocene dans I'actuel domaine émergé de la Basse Provence
et la subsidence du plateau continental suggerent un basculement vers le Sud de la marge depuis
le Pliocéne avec un axe de basculement situé au voisinage des cotes actuelles. Ce résultat est en
accord avec le modéle de subsidence proposé par Rabineau ¢ 2/ (2006) pour la marge du Golfe
du Lion.

Les résultats de cette étude permettent d’établir une nouvelle carte du maximum de transgression
Pliocene (Fig. 6-30B) qui affecte la ria de Cassidaigne-Bandol, mais pas le plateau continental au
marseillais qui depuis a subsidé.
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Figure 6- 30 : A : Carte paléogéographique du Pliocéne de la Marge du Golfe du Lion a la Marge Ligure. Le rectangle
rouge indique la localisation de la zone située entre la vallée de la Durance et le canyon de Cassidaigne. Modifié
d’aprés Debrand-Passard et Courbouleix, 1984. B : Nouvelle carte paléogéographique du maximum de transgression
pliocéne d’aprés les nouveaux résultats de cette étude dans le secteur Marseille-Toulon.

6.3.4 Conclusion

Les modélisations des différents niveaux eustatiques relativement a la topographie actuelle
révelent des anomalies importantes et suggerent que d’autres processus que leustatisme ont
controlé la géodynamique de la Marge provencale depuis la fin du Miocene.

Ces modélisations s’appuient sur des niveaux reperes géomorphologiques (surfaces) rarement
datées mais également sur des séries sédimentaires tres bien datées (molasse miocéne), reconnues
a terre et en mer et déformées a ’échelle régionale.

C’est le cas par exemple du Tortonien, situé a plus de 400 m d’altitude pres de la Ste Victoire, et a
environ -200 m au large de la Nerthe, a une soixantaine de kilometres de distance.

La méme tendance est observée sur la topographie de la base du Burdigalien des Alpes
occidentales a la Marge provencale (Fig. 6-31A ; Le Pichon e7 4/, 2010). Cette carte montre un
basculement de la surface de la base du Burdigalien du NE au SO influencé par la poussée de
I’Arc alpin. La base du Burdigalien, située entre 0 et 200 m dans le massif de la Nerthe s’éleve
entre 200 et 400 m dans le secteur de la Ste Victoire a plus de 1000 m dans I’Arc de Digne-
Castellane. Les contours de la carte de Le Pichon e/ o/ (2010) s’interrompent de manicre abrupte
vers le sud sans évidence géologique. Ce travail permet de compléter cette carte en prolongeant la
méme tendance (un plongement vers le sud-ouest ; Fig. 6-31B) indiquant que la topographie de la
Marge provencale subit les effets d’une déformation a grande longueur d’onde depuis le
Burdigalien.
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Figure 6- 31 : A : Topographie de la base du Burdigalien des Alpes occidentales a la Marge provengale. Modifié d’apres
Le Pichon et al., 2010. B : Méme carte complétée au sud dans le rectangle rouge.

Au Messinien, la carte paléogéographique de la Marge provencale permet de compléter celle du
Golfe du Lion (Fig. 6-32 ; Guennoc ¢# al, 2006). A I'échelle de la marge provengale, elle montre
certaines incohérences avec le réseau fluviatile actuel (Huveaune). A I’échelle du Golfe du Lion, la
zone située au large de 'Huveaune est aussi anomalique car il s’agit du seul secteur de tout le
Golfe du Lion qui ne montre aucune érosion messinienne.
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Figure 6- 32 : Carte paléogéographique de la Marge de Golfe du Lion (Guennoc er al., 2006) complétée a ’est par la
carte paléogéographique de la Marge provengale (cette étude) au Messinien.
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6.4 Restaurations des paléo-topographies superficielles

Dans cette partie, des restaurations de paléotopographies depuis le Miocéne supérieur vont étre
réalisées dans le modeéle 3D a partir des déformations tectoniques mises en évidence dans les
parties 6-2 et 6-3 précédentes (uplift a terre vers le NE, subsidence de la marge vers le SW).

6.4.1 Topographie dynamique de la Marge Provengale

La topographie observée a la surface de la terre est expliquée par les effets combinés de processus
superficiels, comme Dérosion ou la sédimentation, ou profonds, comme la compensation
isostatique et les mouvements verticaux (poussée ou traction) associés a des flux convectifs dans
le manteau (Gumis, 2001). Ce dernier effet, connu sous le terme de topographie dynamique a été
évalué dans de nombreux cas d’études, ou les modéles de densité du manteau ont été définis sur

la base de la tomographie sismique et utilisés pour prévoir les flux mantelliques associés (Forte,
2007).

En FEurope, les données de sismicité combinées aux observations géodésiques et
géomorphologiques indiquent une déformation active de la lithosphere (Cloetingh ez al., 2005,
2007). Depuis le Cénozoique, la lithosphére de la plateforme européenne a subit une évolution
polyphasée avec le développement du systeme de rift européen, la subsidence du bassin de la Mer
du Nord et le « doming » thermique du Massif Central et du Massif Rhénan (Dezes ez al, 2004).
Ces déformations ont eu de fortes répercussions sur le développement de la topographie (Fig. 6-
33) et du systeme de drainage depuis les derniers 20 Ma (Cloetingh ez /., 2007).

=N

Figure 6- 33 : Topographie en 3D de PEurope de ’Ouest (EUCOR-URGENT in Cloetingh et al., 2007).
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A une échelle plus locale, les anomalies de topographie/bathymétrie de la Marge provencale (cf.
section 6.2) depuis le Miocene peuvent étre considérées comme une réponse dynamique de
surface a des flux mantelliques d’ampleur régionale en profondeur (Fig. 6-34, Bosci ez al,, 2010).
Les cartes de topographie dynamique en Méditerranée (Bosci ¢z al., 2010) réalisées d’apres des
modeles de densité mantelliques obtenus par tomographie sismique indiquent les zones
présentant des anomalies positives ou négatives de topographie. Une anomalie positive de
topographie va étre associée a un uplift da a un plume mantellique, parfois traduit par du
volcanisme, tandis qu’une anomalie négative correspondra a une zone subsidente (Fig. 6-34). Les
cartes suivantes (Fig. 6-35) sont réalisées d’apres deux modeles de densité mantelliques distincts.
Les deux modéles montrent que la Marge provencale se situe dans une zone de topographie
dynamique positive, qui comprend le Massif Central, les Alpes et les Apennins. Pour le Bassin
liguro-provencal et le Golfe du Lion, les deux mode¢les different. Le premier (Fig. 6-35E) indique
une topographie dynamique nulle a négative, tandis que le second (Fig. 6-35G) signale une
topographie dynamique positive.

Positive
dynamic
topography

Negative
dynamic topography
or 'subsidence’

Figure 6- 34 : Schéma explicatif du concept de la topographie dynamique (Braun, 2010).

350 0 10° 20° 30 40" 5

Figure 6- 35 : Cartes de topographie dynamique en Méditerranée réalisée d’aprés deux modéles de densité mantellique
obtenus par la tomographie sismique. La marge provengale (rectangle rouge) est caractérisée sur les deux modéles par
une topographie dynamique positive qui peut étre liée a des flux mantelliques régionaux (Bosci er al, 2010).

L’objectif de ce travail est de considérer la variation de topographie/bathymétrie a grande
longueur d’onde de la marge continentale provengale a I'aide des différents outils disponibles
dans ce travail (géomorphologie, sédimentologie, géologie structurale), afin de quantifier le taux
de déformation et d’établir une chronologie dans I’évolution du paysage (Fig. 6-1 et 6-2).
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6.4.2 Transects topographiques terre-mer

Plusieurs profils de la topographie/bathymétrie de la Marge provencale ont été réalisés sur les
surfaces 3D terre-mer modélisées (la surface terre-mer actuelle et la surface terre-mer
messinienne). Ces profils ont été construits dans les deux directions nord-sud (Fig. 6-30) et ouest-
est (Fig. 6-37) associés aux niveaux reperes altimétriques (chapitre 3) recoupés par chaque section
permettant ainsi une estimation de 'amplitude des déformations verticales (Fig. 6-38 a 6-41).

Les profils topographiques-bathymétriques nord-sud (Fig. 6-38 et 6-39) ont étés compilés et
projetés sur un méme axe latitudinal (N43°20). Les profils topographiques-bathymétriques ouest-
est (Fig. 6-40 et 6-41) ont étés compilés et projetés sur un méme axe longitudinal (E5°30). A
terre, la topographie correspond a la topographie actuelle. En mer, la bathymétrie actuelle (traits
pleins) et la bathymétrie messinienne (pointillés) sont représentées pour chaque profil. La
différence de ces deux dernicres courbes correspond au remplissage plio-quaternaire. Pour plus
de lisibilité, une couleur différente a été donnée pour chaque profil. Les niveaux repeéres
sédimentaires (affleurements tortoniens) et géomorphologiques (karsts et surfaces) considérés
d’age fini-Miocene sont reportés sur 'ensemble des profils (en haut des figures) et sur un profil
moyen (en bas des figures) pour s’affranchir du signal des massifs pyrénéo-provencaux dont la
formation remonte au Maastrichien-Eocene sup. Ils rendent compte de la déformation de surface
depuis leur mise en place et deux grandes tendances sont mises en évidence sur les deux types de
profils : les profils nord-sud mettent en évidence le relevement moyen de la topographie vers le
nord, tandis que les profils ouest-est mettent en évidence le relévement moyen topographique
vers P'est. La Marge provencale est caractérisée par une anomalie de topographie positive générale
vers le NE.

Figure 6- 36 : Localisation des transects topographiques nord-sud réalisés sur la surface terre-mer 3D. L’échelle de
couleurs est en metres. Les profils nord-sud sont numérotés de 1 (a Pouest) a 15 (a Pest).
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Figure 6- 37 : Localisation des transects topographiques ouest-est réalisés sur la surface terre-mer 3D. L’échelle de
couleurs est en fig. 6-36. Les profils ouest-est sont numérotés de 16 (au nord) a 32 (au sud).
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Figure 6- 38 : Profils de topographie-bathymétrie nord-sud compilés avec les niveaux repéres traversés. Haut : tous les
profils et niveaux repéres. Bas : profil moyen et niveaux repéres. Localisation des profils en fig. 6-36.
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Figure 6- 39 : Quatre profils types de topographie-bathymétrie nord-sud compilés avec les niveaux repéres traversés.
Localisation des profils en fig. 6-36.
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Figure 6- 40 : Profils de topographie-bathymétrie ouest-est compilés avec les niveaux repéres traversés. Haut : tous les
profils et niveaux reperes. Bas : profil moyen et niveaux repéres. Localisation des profils en fig. 6-37.
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Figure 6- 41: Trois profils types de topographie-bathymétrie ouest-est compilés avec les niveaux repéres traversés.
Localisation des profils en fig. 6-37.
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En conclusion, les tendances générales montrent un relevement graduel conforme aux niveaux
reperes. Ces observations vont permettre de conduire aux restaurations, qui correspondent dans
les faits a 'annulation de ces tendances.

6.4.3 Restaurations 3D et restitution des paléo-topographies terre-mer

Des restaurations topographiques du modecle 3D ont été réalisées a partir des anomalies de
topographies mises en évidence dans ce chapitre. La méthode utilisée pour restaurer la paléo-
topographie du Tortonien est expliquée sur un profil 2D (Fig. 6-42) :

Sur chaque profil topographique terre-mer (Fig. 6-38 a 6-41), un profil moyen reliant chaque
niveau repere burdigalien-tortonien est tracé. Ce profil recoupe les massifs pyrénéens et ne tient
pas compte des incisions postérieures au Tortonien (Fig. 6-42). Une surface DO est créée a partir
de 'ensemble de ces profils (correspondant a des courbes dans le logiciel gOcad). Cette surface
exprime le gradient de déformation de la Marge provencale depuis le Tortonien (Fig. 6-42 et 6-
43). Elle peut étre comparée a une surface de topographie dynamique, avec une anomalie positive
vers le NE et une anomalie négative vers le SO (Fig. 6-43). Ensuite, une deuxi¢eme surface (T1)
est créée a partir des profils terre-mer (Fig. 6-38 a 6-41) pour s’affranchir des phénomenes
d’érosion récents. Cette surface T1 correspond a la topographie-bathymétrie actuelle sans les
incisions post-tortoniennes (Fig. 6-42 et 6-44). La restauration de la paléo-topographie
tortonienne consiste a mettre a plat la surface DO tracée le long des niveaux repéres en entrainant
la surface T1 par translation verticale (Fig. 6-42). La surface restaurée TO (paléo-topographie
tortonienne) correspond a la soustraction du gradient DO a T1 (Fig. 6-42 et 6-50). Des étapes
intermédiaires permettent de retracer I’évolution dans le temps de la paléo-topographie
tortonienne a la topographie actuelle a différents moments de la déformation (T1-1/4D0 ; T1-
1/3D0;T1-1/2D0 ; T1-2/3D0 ; T1-3/4DO0 ; Fig. 6-42 et 6-45 a 6-50).

DO: Gradient de déformation théorique post-tortonien
Topographie-bathymétrie actuelle

niveau repére tortonien

Incision post-tortonienne

Restauration paléotopographique par étapes successives

DO: Gradient de déformation théorique post-tortonien
surface T1-1/4 DO
_—surface T1-1/2 DO

__ .- surfaceT1-3/4 DO

surface T0=T1-DO0 : Paléotopographie tortonienne
Figure 6- 42 : Méthodologie des restaurations topographique développée en 2D.

Les surfaces restaurées de I’Actuel au Tortonien (Fig. 6-44 a 6-50) mettent en évidence un
basculement progressif de la Marge provengcale avec une zone charniére au niveau du trait de cote
actuel : en remontant dans le temps, la région située au nord-est du trait de coOte s’affaisse
progressivement tandis que la région située au sud-ouest s’éleve. La surface tortonienne restaurée
(Fig. 6-50 et 6-51) montre que les reliefs pyrénéo-provencaux de la Ste Victoire, Ste Baume,
Massifs de I'Etoile, d’Allauch et des Calanques sont présents mais a des altitudes inférieures a

'actuel, sans prendre en compte I'érosion (entre 300 et 600 m d’altitude au Tortonien contre 500
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a 1100 m aujourd’hui). IlIs constituent des ilots émergés au milieu d’une mer tortonienne qui
immerge le Massif de la Nerthe, 'Unité du Beausset, ou encore la région de ’'Etang de Berre. Sur
le plateau continental actuel, des ilots a faible altitude (entre 0 et 100 m) apparaissent sur la
surface restaurée TO. Les niveaux repéres reportés sur la surface TO (Fig. 6-51) sont situés en
cohérence avec leur milieu de dépot (marin peu profond pour la molasse et les surface
d’abrasion).

Les modcles de transgressions marines obtenus sont cohérents avec I’ensemble des observations

réalisées sur toute la Marge provencale, a terre et en mer.

-400 m NGF 0 m NGF

Figure 6- 43: gradient de déformation assimilable a la topographie dynamique (valeurs de déformation positive en
violet « + » et négative en rouge «- ») D0.
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Figure 6- 45: Surface intermédiaire T1- 1/4 DO
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Figure 6- 46: Sutface intermédiaire T1-1/3 D0
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Figure 6- 47 : Surface intermédiaire T1-1/2 DO
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Figure 6- 49 : Surface intermédiaire T1-3/4 DO
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Figure 6- 51 : Surface restaurée T0 avec les niveaux repéres du Tortonien et le trait de cOte actuel reportés au-dessus. La
mer tortonienne (+ 20 m NGF) est en bleu clair.
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6.4.4 Discussion : La bascule de la Marge Provengale dans le cadre géodynamique
global et méditerranéen

L’intérét croissant pour la quantification des mouvements verticaux a la surface de la Terre
provient de la nécessité des scientifiques de comprendre en détail le comportement de la croute
terrestre. Une étude des paléo-rivages du Quaternaire a I’échelle globale (Pedoja ¢f a/, 2011) a mis
en évidence que la plupart des marges cotieres sont surélevées par rapport au niveau marin actuel
(Fig. 6-52), avec un taux moyen d’uplift supérieur a 0,2 mm/a depuis 122 ka, soit quatre fois plus
rapide que la derni¢re chute du niveau eustatique.

La bascule de la Marge Provencale s’inscrit dans cette dynamique globale, et différents moteurs
peuvent étre mis en cause pour Pexpliquer dans le cadre de la géodynamique particuliécre du
bassin méditerranéen ou a I’échelle globale de la tectonique des plaques.

4.0 20 00 20

-40-36-3.2-2.8-2.4-2.0-1.6-1.2-0.8-0.4 0.0 0.4 0.8 1.2 1.6 2.0 24 2.8 3.2 36 4.0
uplift rate (mmJyr)

Figure 6- 52 : Mouvements verticaux apparents des zones coti¢res d’apres altitude des paléo-rivages formés durant le
dernier maximum interglaciaire (~122 ka) (Pedoja er al, 2011).

6.4.4.1 Contexte tectonique plio-quaternaire des Apennins au Golfe du Lion
ILa Marge provencale se situe dans un contexte tectonique particulier, a 'ouest des Apennins et de

la marge ligure et a 'est du Golfe du Lion. Depuis le Pliocene, les Apennins et la marge Ligure
ont subit d’importantes déformations verticales. Les Apennins ont été surélevés de plus de 1900
m (Ascione et al, 2008), tandis que la marge nord-ligure est en contexte tectonique compressif
(Ritz et al., 1990) et subit 'expulsion latérale des Alpes du sud (Béthoux ¢ 2/, 1992). L’altitude du
Gilbert-delta pliocéne de la vallée du Var implique une surrection de la marge de 'ordre de 1000
m (Clauzon, 1996) depuis 2 Ma.

A Pouest au contraire, la marge du Golfe du Lion (en mer) a subsidé depuis le Pliocene sous le
poids des sédiments plio-quaternaires consécutifs a ’assechement messinien.
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La marge provencale, située a la charni¢re entre une région ou la topographie dynamique est
positive a P'est (domaine émergé de la Marge ligure et nord des Apennins) et une région ou la
topographie dynamique est négative a 'ouest (Golfe du Lion) enregistre ce vaste mouvement de
bascule a I’échelle de la marge : la partie nord-est est soulevée et la partie sud-ouest affaissée (cf.
sections 6.3 et 6.4).

6.4.4.2 Retrait et détachement du slab
La Marge provencale est située sur la bordure nord du bassin liguro-provencal. Celui-ci est

interprété comme une zone d’extension arriere arc d’une zone de subduction plongeant vers
Pouest (Jolivet e al, 2008). Les modcles de tomographie du domaine occidental de la
Méditerranée (Wortel et Spakman, 2000 ; Faccenna, 2001) illustrent la géométrie du panneau
plongeant africain sous la Calabre, la Sardaigne et jusqu’au Golfe du Lion, tandis que des
expériences en laboratoire sur des mode¢les analogiques reproduisent I’évolution du slab (fig 6-53
B) et permettent de réaliser des coupes structurales a I’échelle mantellique sous le Golfe du Lion

(fig 6-53 A).
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Figure 6- 53 : A : Reconstitution tectonique de I’évolution de la subduction et de ’extension arriére-arc de la Calabre au
Golfe du Lion a quatre périodes de temps clefs de la formation du bassin liguro-provengal (modifi¢ d’aprés Jolivet,
2008). B : Mod¢le analogique en silicone et sirop de glucose reproduisant le comportement du slab dans une zone de
subduction (Faccenna er al., 2001).
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Le détachement du slab a pour conséquence les effets de la topographie dynamique : des
mouvements verticaux en surface (uplifts et subsidence), d’importants stress tectoniques et des
épisodes magmatiques en surface (Wortel et Spakman, 2011). II se produit généralement le long
d’un segment particulier de la lithosphere (Wong ¢ a/, 1997), lorsque le stress mécanique da aux
forces de traction du slab s’est suffisamment accumulé pour atteindre le point de rupture (Fig. 6-
54). Les mouvements verticaux a la limite des plaques se produisent suivant un schéma
spécifique : les forces de traction du slab engendrent une forte subsidence de la lithosphére sus-
jacente (avec mise en place d’un dépot-centre sédimentaire), suivie d’un rebond (uplift) lorsque la
déchirure passe sous le segment de plaque invoqué (Wortel et Spakman, 2000 ; Fig. 6-54). Des
modélisations numériques du rebond lithosphérique estiment son ordre de grandeur entre 2 et 6
km (Buiter, 2000). Une étude sédimentologique de la distribution des dépots centres dans 'avant-
pays de I'arc des Apennins a la Calabre confirme les modélisations en mettant en évidence une
migration du dépot-centre du nord des Apennins vers le Sud-Est et un rebond de plus de 500 m
mis en place rapidement une fois que la région a cessé d’étre un dépot-centre (Van der Meulen e7
al., 1998).

Figure 6- 54 : Processus géodynamiques en limite de plaques prédits pour accompagner la migration latérale du
détachement du slab. La concentration des forces de traction entrainent une subsidence (et le développement d’un
dépot-centre) et un uplift dii au rebond de la lithosphere le long de la déchirure. Du matériel chaud asthénosphérique
s’insére dans la déchirure et provoque du magmatisme de composition variable (Wortel et Spakman, 2000).

6.4.4.3 Upwelling mantellique

Le volcanisme alcalin mio-pliocéne de la région toulonnaise témoigne des répercussions
importantes des phénomenes tectoniques qui ont affecté la région. Il parait étre controlé par deux
parameétres : I'existence d’une zone crustale amincie (Weber ef 2/, 1980) sous laquelle la partie
supérieure du manteau remonterait jusqu’a moins 24 km, et la présence de fractures profondes
guidant les éruptions. Ce volcanisme dont la localisation sur la marge passive d’un bassin arricre-
arc parait anomalique peut étre mis en relation avec d’autres régions volcaniques dont les
caractéristiques en surface (volcanisme alcalin arri¢re-arc, bombement topographique, anomalies
négatives de vitesse des ondes sismiques) et en profondeur (extrémité du slab) sont semblables :
Yellowstone, Massif Central, Etna (Faccenna ef a/, 2010). 11 serait da a des upwellings dans le
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manteau supérieur causés par la fusion par décompression de I'extrémité du slab dans les zones
de subduction arriere-arc, a environ 600-700 km de la zone de subduction (Fig. 6-55). En surface,
le processus est accompagné d’un signal de topographie dynamique avec un uplift, un flux de
chaleur élevé, et des failles normales.
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Figure 6- 55 : a: Carte des anomalies de vitesse des ondes P en Europe occidentale a 450-650 km et volcanisme alcalin
des derniers 30 Ma. B : coupe de tomographie sismique a travers la section A-B montrant la lithosphere froide du
panneau plongeant africain sous la marge provengale. C : carte et coupe schématique de la zone de subduction mettant
en évidence I’établissement du volvanisme intraplaque par upwelling mantellique a la bordure du slab. D : schémas
montrant la fusion du slab dans le manteau a Porigine de ce volcanisme intraplaque. Modifi¢ d’apres Faccenna et al.,
2010.

6.4.4.4 Rebond hydro-isostatique
L’assechement du bassin méditerranéen lors de 'évenement messinien a généré des mouvements

verticaux importants sous leffet du rebond isostatique de la lithosphere suite a la disparition de la
charge en eau et I’érosion intense des marges (Norman et Chase, 1986 ; Gargani, 2004 ; Gargani
et al., 2010).

Norman et Chase (1986) ont modélisé sous la forme de profils de paléo-topographie la réponse
flexurale de la lithosphére a une vidange du bassin méditerranéen d’une colonne d’eau de 2600 m
(densité de 1000 kg/m?), puis a la vidange de I’eau et des évaporites (1600 m d’épaisseur, densité
de 2200 kg/m’). Les profils paléo-topographiques sont surimposés au profil actuel (Fig. 6-56C).
Sur la cote, la valeur de la déformation dépend de la valeur de la rigidité flexurale. La valeur de la
déformation diminue avec I’éloighement de la mer. Les résultats, associés a un coefficient de
rigidité flexurale de 10 N.m mettent en évidence une surrection de la lithosphére, de 800
(vidange de 'eau) a 1900 m (vidange de 'eau et du sel) au centre du bassin et de 180 (vidange de
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Ieau) a 450 m (vidange de I’eau et du sel) sur les marges. Dans le bassin, les résultats de Norman
et Chase (1986) ne tiennent compte ni de la subsidence plio-quaternaire du bassin ni de celle
provoquée par la phase de rifting.

Gargani (2004) a modélisé une diminution du chargement en eau de la Méditerranée de 1500 m
sur le trongon séparant la marge africaine de la marge européenne (700 km de long, 2,5 km de
profondeur). Il obtient une surrection de plus de 500 m du Bassin méditerranéen, quelle que soit
la rigidité flexurale, et entre 30 et 300 m théoriques de bombement sur la marge, dus a la flexure
au niveau de la rupture de pente la plus en aval (au niveau du Golfe du Lion). Dans le centre du
bassin, il met en évidence une subsidence comprise entre 700 et 1400 m due a la charge des
sédiments. Le méme mode¢le appliqué dans la vallée du Nil (Gargani ¢z /. 2010) prévoit en plus
une inversion du sens de drainage des rivieres aux débits les plus faibles tandis que les grands
fleuves creusent leur canyon (Fig. 6-56 A et B).
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Figure 6- 56 : A et B : Schéma d'évolution géomorphologique du Nil durant la crise messinienne. La baisse du niveau
marin a permis une érosion importante. Un rebond isostasique se produit alors. Ce rebond est susceptible de créer des
lacs ou des lagons dans la partie aval du Nil (Gargani et al., 2010). C : Profils paléotopographique tetre-mer le long du
Golfe du Lion d’aprés une rigidité flexurale de 102 N.m. Traits pleins : profil actuel. Tirets : paléo-topographie du
Messinien supérieur calculée aprés la seule vidange en eau du bassin. Pointillés : paléo-topographie du Messinien
inférieur calculée apres la vidange en eau et en évaporites.

6.4.4.5 Tectonique des plaques

A Téchelle globale, le fait que toutes les marges ou presque (incluant la marge provencale) aient
subit un uplift au Quaternaire (Pedoja ¢/ a/, 2011 ; Fig. 6-52) ne peut pas s’expliquer par les seuls
effets de lisostasie (glacio ou hydro-isostasie) ou de la topographie dynamique (flux
mantelliques). Pedoja ¢ al, (2011), proposent que 'accrétion continentale, a long terme, entraine
une compression horizontale des plaques lithosphériques et I'uplift de leurs marges (Fig. 6-57).
Ce processus permettrait d’expliquer le fait que les uplifts impactent toutes les marges (actives et

passives).
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Figure 6- 57 : Schéma illustrant des uplifts sur les marges actives et passives dus a P’intensification de la compression
des plaques lithosphériques (Pedoja er al., 2011).

6.4.5 Conclusion

Qu’ils soient d’échelle globale ou régionale, différents moteurs pourraient expliquer la bascule de
la marge provencale. A I’échelle méditerranéenne, le contexte de zone de subduction arriere-arc
de Tocéan liguro-provencal et la surrection des Apennins au Plio-Quaternaire sont les causes
d’une topographie dynamique positive sur les marges nord ligure et provengale. I.’assechement de
la Méditerrannée au Messinien a entrainé la surrection des marges du bassin par rebond élastique
de la lithosphere, tandis que le centre du bassin et la marge du Golfe du Lion s’affaissent sous le
poids des sédiments. A I’échelle globale, la lente accrétion continentale semble aussi étre une des
raisons des uplifts cotiers.

I’évolution de la topographie de la Marge Provencale depuis la fin du Miocéne est donc associée
a différents moteurs géodynamiques et au controle eustatique. Les figures suivantes illustrent
I'évolution géodynamique de la topographie de la Marge (Fig. 6-58) et son contexte
géodynamique actuel situé entre I'avant-pays alpin et la subduction de la plaque africaine, a
I’échelle lithosphérique (Fig. 6-59). La Marge provencale est située a lintersection d’une zone
géodynamique qui s’affaisse (le bassin liguro-provencal) et d’une zone géodynamique qui s’éleve
(avant-pays alpin). A I’échelle de la marge (fig. 6-58) ou a Iéchelle de la lithosphere (fig. 6-59), la
région charnicre entre ces deux zones se situe approximativement au niveau du trait de cote

actuel.

Des méthodes de géochronologie (réflection de la vitrinite, traces de fission dans les apatites)
pourraient servir de complément efficace a la quantification de la surrection dans les secteurs de
la marge ou I'absence de sédiments d’origine marine ne permet pas de contraindre la déformation

dans le temps.
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Figure 6- 58 : Evolution géodynamique de la topographie depuis le Tortonien de la Ste Victoite au plateau continental.
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Figure 6- 59 : Contexte géodynamique actuel de la Marge provengale a P’échelle lithosphérique, de ’avant pays alpin

(au nord) a la subduction de la plaque africaine (au sud).



Chapitre 7 -Géodynamigue
et Hydrogéologie de la
Marge Provencale



Chapitre 7 : Géodynamique et Hydrogéologie de la Marge Provencale

Avant-propos :

Le chapitre 7 intégre les résultats principaux des chapitres précédents a I’échelle de 'Unité du
Beausset, du bassin versant de 'Huveaune et de la zone coticre. L’objectif est de proposer un
schéma d’évolution du réseau hydrogéologique (de surface et souterrain) de la marge, incluant les
sources karstiques cotieres de Port-Miou et Bestouan, couplé a I’évolution géomorphologique et
sédimentaire du Canyon de Cassidaigne. Un scénario possible cohérent avec toutes les données
est présenté, et sappuie principalement sur les résultats de la sismique, les indices
paléogéographiques et les restaurations topographiques.

Evolution hydrogéologique des sources de Port-Miou - Bestouan et du
Canyon de Cassidaigne dans leur contexte géodynamique

Les figures suivantes (Fig. 7-1 a 7-8) sont issues des restaurations en 3D présentées dans le
chapitre 6 (Fig. 6-43 a 6-49) du bassin-versant de 'Huveaune et de I'Unité du Beausset. Des
indications paléogéographiques telles que paléo-rivages, canyons et cours d’eau sont proposées
pour chaque étape géologique de la restauration, du Tortonien (Fig. 7-1) a 'Holocene (Fig. 7-8).
L’échelle de couleur pour chaque figure indique des altitudes par rapport au zéro marin actuel (0
m NGF).

Lors de la transgression du Tortonien (+ 20 m NGF ; Fig. 7-1), la mer envahit profondément la
marge sur une topographie plane, ou les reliefs pyrénéens (Ste Baume, Mt Aurélien, Etoile, Siou-
Blanc, Carpiagne) constituent des ilots émergés, a 400-500 m d’altitude au maximum. Des terres
émergées apparaissent également au sud des Calanques et du Cap Sicié (massif métamorphique,
cf. chapitre 5). Toutes les zones émergées peuvent étre drainées par des cours d’eau mineurs ou

des réseaux karstiques dont I'altitude du niveau de base est a + 20 m NGF.

La Crise de Salinité Messinienne (Fig. 7-2) entraine 'exhumation complete de la marge, la mise en
place de cours d’eau qui permettent Iincision des canyons de Bandol et Cassidaigne, et le
développement d’un karst profond controlé par le niveau de base abaissé. Le canyon de
Cassidaigne, de direction nord-sud est incisé par ’Huveaune qui pourrait traverser des gorges
situées au sud d’Aubagne (gorges du Douard). Un karst profond drainant la Ste Baume et la
partie occidentale de I’'Unité du Beausset, connecté a un réseau inférieur de la grotte de Port-
Miou, émerge, 1000 m au-dessus de son niveau de base, dans la partie amont du canyon de
Cassidaigne. Il est confiné par des structures géologiques défavorables a la karstification situées
juste au sud (marnes aptiennes et chevauchement des écailles de Bandol, cf. chapitre 5). Des
cours d’eau mineurs, provenant du Massif des Calanques ou du secteur vallonné du bassin de
Riou fagonnent la partie ouest de la téte du canyon de Cassidaigne. Le canyon de Bandol, de
direction ouest-est, est incisé par les cours de la Reppe-Destel, du Gapeau, qui traverse le Cap
Sicié a travers une zone affaissée, et par des cours d’eau mineurs drainant le cceur de 'Unité du
Beausset au nord, et le massif métamorphique au sud.

Au début du Pliocene, consécutivement a I'assechement messinien, un rebond isostatique a
entrainé le soulévement de la marge (Fig. 7-3), tandis que la transgression zancléenne envahit
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progressivement les canyons messiniens. Les cours d’eau sont peu a peu refoulés vers 'amont et
les canyons évoluent en rias.

Au Pliocéne inférieur, (Fig. 7-4) le mouvement de bascule de la marge s’amorce, de direction NE-
SW, de part et d’autre d’une charniére matérialisée par le niveau zéro actuel (ligne blanche). Les
canyons de Bandol et Cassidaigne, envahis par la mer pliocene offrent un espace
d’accommodation favorable a la sédimentation marine qui commence a se mettre en place (voir
chapitre 6). Le niveau marin (a2 + 80 m NGF maximum) est limité approximativement par le
contour des canyons de Bandol et Cassidaigne (a -200 m NGF aujourd’hui, en raison de la
bascule de la marge). Du volcanisme alcalin se met en place dans le massif calcaire de Siou Blanc
et la coulée volcanique se répand le long du cours d’eau Reppe-Destel, contraint de dévier en
surface ou de s’infiltrer dans le karst. La résurgence du réseau inférieur de Port-Miou est située a
Ialtitude de son niveau de base, a proximité du littoral pliocene. I’Huveaune s’écoule toujours

vers le sud, en direction du canyon de Cassidaigne.

Au Pliocéne moyen, (Fig. 7-5), la bascule de la marge se poursuit. Le niveau marin global chute a
-20m NGF (3,8Ma). A partir de cette période, la marge bascule de -165m au niveau du canyon de
Bandol. La sédimentation se poursuit dans les canyons de Bandol et Cassidaigne. Le canyon de
Bandol n’est plus que partiellement immergé par la mer pliocene (la ligne de rivage est donnée
par la position de I'offlap-break du prisme de régression forcée du remplissage sédimentaire). Au
nord de Cassis, le soulevement des massifs entraine un barrage sur le tracé de 'Huveaune, forcée

de dévier son cours par un coude vers le nord-ouest pour rejoindre sa vallée actuelle

Au Plio-Pléistocene (Fig. 7-6), la bascule de la marge entraine un barrage sur le cours aval du
Gapeau, qui est dévié vers Est et sera capturé par le Réal Martin, fleuve cotier des environs
d’Hyeres. La sédimentation finit de combler le canyon de Bandol. Le réseau inférieur de Port-
Miou continue de drainer les massifs en amont. Dans le bassin de Marseille, des tufs calcaires se
mettent en place matérialisant un fond lacustre.

Durant le Dernier Maximum Glaciaire, (Fig. 7-7) le bas niveau eustatique (-110 m NGF) est
enregistré sur une marge déja fortement basculée. Une érosion continentale se met en place, avec
I'incision des gorges de la Reppe et du Destel a travers la coulée volcanique. Le canyon de
Bandol, comblé et définitivement immergé par le mouvement de bascule, n’est plus visible en
bathymétrie. Le canyon de Cassidaigne, seulement partiellement comblé, incise toujours la marge.
Le réseau inférieur de Port-Miou est toujours actif.

Durant le haut niveau holoceéne (Fig. 7-8), la transgression marine atteint les cotes actuelles et
aplanit le relief sous-marin, notamment les terrains vallonnés du Bassin de Riou. Le mouvement
de bascule se poursuit pour parvenir a la topographie actuelle. Forcés par la remontée du niveau
marin, le réseau supérieur de Port-Miou et le réseau de Bestouan se mettent en place dans la baie
de Cassis.

11 est possible de classer les incertitudes de ce scénario par ordre décroissant. L'incertitude la plus
forte réside dans le contour du trait de cote du Pliocene inférieur, car la nature du remplissage
inférieur du canyon de Bandol est inconnue. S’agit-il de dépots marins peu profonds ? Ou



Chapitre 7 : Géodynamique et Hydrogéologie de la Marge Provencale

profonds ? Dans le cas de dépots profonds, le trait de cote devrait déborder les limites du canyon
de Bandol. La seconde incertitude réside dans le tracé du Gapeau messinien. Il est admis que son
cours aval a été capturé vers 'Est depuis le Quaternaire. En revanche, il n’y a pas d’indice majeur
prouvant un lien génétique avec le canyon de Bandol, si ce n’est une surface trés aplanie dans le
secteur toulonnais, qui a pu servir de by-bass vers I'ouest. Il a pu aussi bien inciser le canyon de
Toulon. Des incertitudes plus faibles résident dans le parcours nord-sud de 'Huveaune (il y a
bien les gorges du Douard et pas d’incision messinienne dans la baie de Marseille) et dans la
localisation d’une source karstique dans la téte de Cassidaigne (fortement contrainte par la

géologie).

'K/Ier tortonienne
e O m NGF + 20m NGF

Figure 7- 1: Topographie terre-mer restaurée de la marge provengale lors de la transgression tortonienne a +20 m
NGF. Les massifs pyrénéo-provengaux constituent des ilots au-dessus de la mer miocéne (en pointillés), et dont
Paltitude moyenne s’éléve a 400 m. Les contours blancs cortrespondent a I’altitude 0 m NGF, permettant d’indiquer des
altitudes relatives par rapport au référentiel actuel.
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Figure 7- 2: Topographie terre-mer restaurée de la marge provengale lors de la crise de salinit¢ messinienne.
L’ensemble de la marge est exondée. Un réseau hydrographique messinien de sutface et karstique se met en place et
incise des canyons en relation avec le bas niveau marin. Aur.: Mt Aurélien ; Et.: Massif de PEtoile ; Al. : Massif
d’Allauch ; Ste B. : Massif de 1la Ste Baume ; S.B. : Massif de Siou-Blanc ; U.B. : Unité du Beausset ; Carp. : Massif de

Carpiagne ; Cal.: Massif des Calanques; C.S.: Cap Sicié ; Ba.: Bandol; La C.: La Ciotat; Cas.: Cassis ; Aub.:
Aubagne ; Mars. : Marseille.
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Figure 7- 3 : Topographie terre-mer restaurée de la marge provengale montrant un instantané de la remise en eau
pliocéne. Les cours d’eau messiniens sont peu a peu refoulés vers ’amont, tandis que le rebond hydro-isostatique
postérieur a la crise a entrainé un soulévement des cétes. La ligne blanche correspond au niveau zéro actuel. La mer
pliocéne est indiquée par le figuré a pointillées. Aur. : Mt Aurélien ; Et. : Massif de ’Etoile ; Al : Massif d’Allauch ; Ste
B.: Massif de la Ste Baume ; S.B. : Massif de Siou-Blanc ; U.B. : Unité du Beausset ; Carp. : Massif de Carpiagne ;
Cal. : Massif des Calanques ; C.S. : Cap Sicié ; Ba. : Bandol ; La C. : La Ciotat ; Cas. : Cassis ; Aub. : Aubagne ; Mars. :
Marseille.
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Figure 7- 4: Topographie terre-mer restaurée de la marge provengale au Pliocéne inférieur. Du remplissage
sédimentaire se met en place dans les canyons de Bandol et Cassidaigne, et du volcanisme apparait a ’est de unité du
Beausset et les coulées de lave se mettent en place dans la vallée de la Reppe. Le mouvement de bascule NE-SW
s’amorce. La ligne blanche correspond au niveau zéro actuel et la mer au pliocéne inférieur est donnée par le figuré en
pointillés. Aur. : Mt Aurélien ; Et. : Massif de PEtoile ; Al : Massif d’Allauch ; Ste B. : Massif de la Ste Baume ; S.B. :

Massif de Siou-Blanc ; U.B. : Unité du Beausset ; Carp Massif de Carpiagne ; Cal. : Massif des Calanques ; C. S Cap
Sicié ; Ba. : Bandol ; La C. : La Ciotat ; Cas. : Cassis ; Aub. : Aubagne ; Mars. : Marseille.
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Figure 7- 5 : Topographie terre-mer restaurée de la marge provengale au Pliocéne moyen. La sédimentation se poutsuit
dans les canyons de Bandol et Cassidaigne. La bascule NE-SW de la Marge se poursuit. Le réseau hydrographique de
surface est perturbé, le cours aval de PHuveaune est capturé vers le NW. La ligne blanche correspond au niveau zéro
actuel et la mer au pliocéne moyen est donnée par le figuré en pointillés. Aur. : Mt Aurélien ; Et. : Massif de I’Etoile ;
Al. : Massif d’Allauch ; Ste B. : Massif de la Ste Baume ; S.B. : Massif de Siou-Blanc ; U.B. : Unité du Beausset ; Carp. :
Massif de Carpiagne ; Cal. : Massif des Calanques ; C.S. : Cap Sicié¢ ; Ba.: Bandol ; La C.: La Ciotat ; Cas. : Cassis ;
Aub. : Aubagne ; Mars. : Marseille.
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Figure 7- 6 : Topographie terre-mer restaurée de la marge provengale au Plio-Pléistocéne. La sédimentation comble le
canyon de Bandol. La bascule NE-SW de la Marge se poursuit. Le réseau hydrographique de surface est perturbé, le
cours aval du Gapeau est capturé vers ’E. La ligne blanche correspond au niveau zéro actuel et la mer au plio-
pléistocene est donnée par le figuré en pointillés. Aur. : Mt Aurélien ; Et. : Massif de ’Etoile ; Al. : Massif d’Allauch ;
Ste B. : Massif de la Ste Baume ; S.B. : Massif de Siou-Blanc ; U.B. : Unité du Beausset ; Carp. : Massif de Carpiagne ;
Cal. : Massif des Calanques ; C.S. : Cap Sicié ; Ba. : Bandol ; La C. : La Ciotat ; Cas. : Cassis ; Aub. : Aubagne ; Mats. :
Marseille.
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Figure 7- 7: Topographie terre-mer restaurée de la marge provengale durant un bas niveau marin Quaternaire. Le
canyon de Bandol, totalement comblé n’est plus visible sur la bathymétrie. La bascule NE-SW de la Marge se poursuit.
Les cours d’eau de la Reppe et du Destel incisent des gorges a travers la coulée volcanique. La ligne blanche
correspond au niveau zéro actuel et la mer quaternaire est donnée par le figuré en pointillés. Aur. : Mt Aurélien ; Et. :
Massif de ’Etoile ; Al. : Massif d’Allauch ; Ste B. : Massif de la Ste Baume ; S.B. : Massif de Siou-Blanc ; U.B. : Unité
du Beausset ; Carp. : Massif de Carpiagne ; Cal. : Massif des Calanques ; C.S.: Cap Sicié¢ ; Ba.: Bandol; La C.: La
Ciotat ; Cas. : Cassis ; Aub. : Aubagne ; Mars. : Marseille.
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Figure 7- 8: Topographie tetre-mer restaurée de la marge provengale durant un haut niveau marin Quaternaire
(Holocéne). La bascule NE-SW de la Marge se poursuit. La ligne blanche cortespond au niveau zéro actuel et au
littoral de la mer quaternaire (figuré en pointillés). Aur. : Mt Aurélien ; Et. : Massif de ’Etoile ; Al. : Massif d’Allauch ;
Ste B. : Massif de la Ste Baume ; S.B. : Massif de Siou-Blanc ; U.B. : Unité du Beausset ; Carp. : Massif de Carpiagne ;
Cal. : Massif des Calanques ; C.S. : Cap Sicié ; Ba. : Bandol ; La C. : La Ciotat ; Cas. : Cassis ; Aub. : Aubagne ; Mars. :
Marseille.
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= Rappel de la problématique et des objectifs scientifiques

Dans les massifs calcaires méditerranéens, la spéléogénese est fortement influencée par les
oscillations eustatiques exceptionnelles du Messinien, et notamment I'abaissement kilométrique
du plan d’eau qui force I'approfondissement drastique du karst. Sur la marge provencale, la
source de Port-Miou illustre cet exemple puisqu’elle est Uexutoire d’un vaste réseau karstique sub-
horizontal développé juste sous le niveau marin actuel jusqua un puits vertical exploré
aujourd’hui jusqu’a la cote -223 m. Le canyon de Cassidaigne se situe au droit de la source de Port
Miou. II est 'un des plus profonds de la Méditerranée nord occidentale mais n’est connecté a
aucun systeme fluviatile sur le continent. En revanche, la marge provencale ne montre pas de
canyon messinien au large de ses fleuves cotiers, ni de témoins de la transgression pliocéne dans
ses vallées. Au contraire, certains dépots transgressifs marins miocénes situés a des altitudes
anormalement élevées par rapport a leurs niveaux de dépot théorique témoignent d’une évolution

géodynamique récente de la marge.

Les questions principales de ce travail de these concernaient aussi bien I'influence respective de la
crise messinienne sur le développement du réseau karstique cotier et sur le canyon de
Cassidaigne, que les relations géologiques possibles entre le canyon et le réseau karstique.

L’établissement d’un modele géologique et géodynamique de 'ensemble de la marge provencale,
cohérent avec 'ensemble des données géologiques et géophysiques collectées a terre et en mer,
était un pré-requis indispensable pour apporter des éléments de réponse a ces deux questions.

Ce travail de these proposait d’appliquer une approche intégrative hydrogéologique, géologique et
géodynamique a cette problématique scientifique en réalisant les objectifs scientifiques suivants :

* la caractérisation hydrogéologique, géologique et géophysique de l'aquifére et de
I'intrusion saline du karst cotier de Port-Miou

* la cartographie géologique du plateau continental provencal intégrant les données de
surface a terre et de subsurface en mer

* la modélisation de la morphologie de la marge et du fonctionnement du canyon de
Cassidaigne durant le cycle eustatique messino-pliocéne

* la réalisation d’un mode¢le restauré de ’évolution géodynamique terre-mer a échelle
de la marge qui intégrait les structures géomorphologiques et les indices
sédimentaires de I’évolution du niveau de base.

* Une méthodologie intégrative

La caractérisation de I’évolution et du fonctionnement du karst cotier et des canyons sous-marins
de la Marge Provencale a été réalisée a travers l'intégration d’'un ensemble de données tres
hétérogenes par leur nature, par leur résolution métrologique et par I’échelle des objets étudiés.
Elle a nécessité plusieurs étapes, en particulier:
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* Le suivi hydrogéologique et I'imagerie électrique des aquiféres karstiques cotiers de
Cassis

* Tacquisition et Iinterprétation géologique des données de sismique marine et de
carottages

* la reconnaissance et linterprétation tectonique et/ou eustatique de marqueurs
géomorphologiques de paléo-niveaux de base

* Ja modélisation géologique 3D de surfaces terre-mer dans le logiciel gOcad
provenant de I'interprétation sismique offshore et d’éléments de géologie a terre

* la restauration de I’évolution de la paléotopographie de la marge provencgale depuis
le Tortonien a partir de surfaces modélisées dans le logiciel gOcad.

= Résultats

» Caractérisation hydrogéologique, géologique et géophysique du
karst cotier de Port-Miou

Les résultats obtenus mettent en évidence le role de la fracturation et des drains karstiques
annexes au sein de la matrice de I'aquifére cotier dans lintrusion d’eau de mer.

= L’étude de la crue exceptionnelle de décembre 2008 montre que ’eau de la source reste
toujours influencée par une salinité résiduelle (2 g/l) qui n’est jamais complétement
expulsée. Cette observation prouve que la contamination saline ne peut pas s’expliquer
exclusivement par un drain karstique hypothétique profond. Le modele proposé met en
¢vidence une perméabilité de 'aquifere liée aux fractures qui caractérisent ’'Urgonien de
Cassis, et qui permet une large pénétration d’eau de mer dans les terres. Le drain karstique
rempli d’une eau de source draine une matrice calcaire fracturée et saturée en eau de mer
sous le niveau piézométrique. Des échanges hydriques entre la matrice et le conduit sont a
lorigine de la salinité observée a la source.

= Létude de la salinité des eaux de surface prés des cotes met en évidence I'absence
d’aquifere cotier dans le secteur des calanques a 'ouest de Cassis. Il y a trés peu de sorties
d’eau de source sur ce littoral, ce qui implique une invasion du biseau salé loin dans les
terres.

* D’imagerie de résistivité électrique a confirmé ces observations. Le biseau salé a été
nettement observé a la cote 0 m dans la carriere Solvay et le vallon de Port-Pin par un
fort contraste de résistivité entre des roches tres résistives au-dessus et des roches
saturées en eau de mer au-dessous. Des drains a forte perméabilité (karsts ou fractures)
ont été imagés et corrélés a des couloirs de fractures visibles en surface. Ils servent de
relais entre la galerie karstique principale et des sources annexes localisées dans la
calanque de Port-Miou, une centaine de metres au NE de la source principale. Ces
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sources annexes qui présentent les mémes caractéristiques physico-chimiques que la
source de Port-Miou, attestent qu’il s’agit de la méme eau.

» Cartographie géologique du plateau continental provengal

L’acquisition de 1300 km de profils sismique et de 74 carottes, Iinterprétation de 2740 km de

profils sismiques, des carottes et des dragages existants sur le plateau continental provencal a

fourni les résultats suivants:

Une carte détaillée de la surface d’érosion messinienne du plateau continental met en
¢évidence la présence d’un canyon messinien de direction E-W, baptisé « canyon de
Bandol ».

Une carte géologique inédite du plateau continental qui s’étend de 'extrémité ouest de la
Nerthe au Cap Sicié a été fournie au BRGM en vue de son intégration a la nouvelle
édition de la feuille d’Aubagne-Marseille au 1/50000°.

Des coupes géologiques terre-mer ont été réalisées d’aprés cette carte et caractérisent
architecture stratigraphique et structurale de la marge provencale.

La carte géologique et les coupes terre-mer servent de cadre a une meilleure compréhension de la

distribution des grands réseaux karstiques et permettent d’apporter des éléments de réponse a la
g q

question d’une connexion par conduit karstique entre Port-Miou et Cassidaigne :

De grands bassins sédimentaires en continuité de la terre a la mer (Bassin oligo-miocene
de Marseille) ou séparés par des failles NO-SE (Bassin du Beausset-Bassin de Riou, d’age
Crétacé) caractérisent la structuration actuelle de la marge provencale.

Le calcaire urgonien formant I'encaissant des grands réseaux karstiques de Port-Miou et
Bestouan se prolonge en mer, vers le sud et vers 'ouest. Vers le sud, au large des sources,
I'unité calcaire est déformée par les failles NO-SE et plonge sous les séries marneuses de
I’Aptien du Bassin de Riou.

Au large de Cassis, les failles NO-SE qui mettent en contact les séries carbonatées du
Barrémien avec les séries calcaires et marneuses du Berriasien-Valanginien-Hauterivien et
les marnes de PAptien forment une structure complexe assez peu favorable a
I’établissement d’un réseau karstique de la cote a Cassidaigne, a I’échelle de celui de Port-
Miou, et perpendiculaire aux structures tectoniques.

La téte du canyon de Cassidaigne est creusée principalement dans les marnes aptiennes
Y )
qui peuvent étre couramment déstabilisées par des mouvements gravitaires.
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* Localement, la téte du canyon incise le calcaire urgonien. Une connexion karstique entre
le conduit de Port-Miou et le canyon de Cassidaigne, serait possible dans cette localité, a
condition que les failles et les calcaires argileux situés en amont ne constituent pas de
barriere hydraulique.

® Le systeme de failles NO-SE des Calanques recoupe les écailles du chevauchement de
Bandol qui se prolongent vers louest et sont héritées de la tectonique pyrénéo-
provencale.

* Le canyon de Bandol est incisé a la limite entre les écailles de Bandol et I'unité
paléozoique (socle hercynien et sédiments permo-triasiques).

» Modélisation de la morphologie de la marge au Messinien

La surface de la base du Plio-Quaternaire montre une discordance polygénique, avec (1) des
canyons incisés par les cours d’eau messiniens jusqu’a 700 m de profondeur pour le canyon de
Bandol et plus de 1700 m pour celui de Cassidaigne, et (2) une surface d’aplanissement a faible
profondeur qui recoupe les structures sous-jacentes.

La carte de la bathymétrie actuelle et la carte de la surface messinienne (ou base plio-quaternaire)
mettent en évidence plusieurs caracteres géomorphologiques critiques:

= La surface plane qui tronque les formations géologiques sous-jacentes correspond a une
surface d’abrasion marine (« wave-cut platform ») qui recoupe les formations miocenes les
plus récentes, et se situe soit a la base (a I'ouest de Cassidaigne) soit au sommet (canyon
de Bandol) de la formation Plio-Quaternaire. Cette surface est interprétée comme un
témoin de la derniere transgression marine au Quaternaire.

= L’absence d’incision messinienne au large de 'Huveaune.

= L’amont du canyon de Cassidaigne montre une forte composante E-W au Messinien,
correspondant au canyon de Bandol. Ce canyon, actuellement comblé, est connecté au
flanc est du canyon de Cassidaigne. Leur évolution morpho-sédimentaire est
génétiquement lice.

= Etant donné 'absence de forage offshore, deux hypothéses ont été proposées pour dater
la base du remplissage du canyon de Bandol : La premicre considére que le canyon de
Bandol a incisé une structure extensive oligocéne préexistante, et la base du remplissage
correspondrait a des conglomérats oligocenes, par ailleurs présents a I'affleurement sur la
cote entre Bandol et Sanary. La seconde hypothése considere que 'ensemble de I'incision
est messinienne et que tout le remplissage est plio-quaternaire.
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» Fonctionnement du canyon de Cassidaigne durant le cycle
eustatique messino-pliocéne

Iévolution sédimentaire du canyon de Cassidaigne durant la période messino-plioceéne est
génétiquement liée a celle du canyon de Bandol. L’étude du fonctionnement du canyon de
Cassidaigne a donc été réalisée simultanément a celle du canyon de Bandol.

Deux modeles stratigraphiques ont été proposés pour expliquer lhistoire du remplissage
sédimentaire de ces deux canyons, a partir de linterprétation sismo-stratigraphique de quelques
lignes sismiques clefs.

" Le premier modele, basé sur ’hypothese 1 ou I'unité basale du remplissage est anté-
messinienne, met en évidence un prisme de régression forcé pouvant correspondre a la
chute eustatique intra-Zancléenne a 3,8Ma, suivi d’'un prisme de bas-niveau et d’un
prisme transgressif correspondant a la 2°™ phase de remontée du niveau marin entre 3.8
et 2Ma.

* Dans le cadre de 'hypothese 2, ou Pensemble du remplissage est postérieur a la crise de
salinité, les profils sismiques mettent en évidence, en plus des 3 corteges précédemment
mentionnés, un prisme sédimentaire basal, en downlaps sur la surface d’érosion
messinienne, attribuable a la partie distale (bottomsets) du premier prisme de haut-niveau
du Zancléen.

= Laltitude actuelle du dernier offlap-break du prisme de régression forcé intra-Zancléen (-
185m) et son niveau eustatique correspondant (-20 m NGF) permettent de quantifier un
taux de subsidence de 43 m/Ma depuis 3.8Ma sur le plateau continental de Provence, au
niveau du canyon de Bandol.

" Le réseau de drainage messino-pliocene a été reconstitué. Les incisions du canyon de
Bandol se raccordent a terre 2 deux cours d’eau coétiers actuels, le Grand Vallat et la
Reppe. L’action de ces cours d’eau ne suffit pas a expliquer lorigine de la profonde
incision de Cassidaigne car leurs dimensions et leurs débits sont relativement modestes.
En revanche ils sont vraisemblablement connectés avec la branche E-W du canyon. Une
part de I'incision du canyon de Bandol est probablement controlée par le paléo-Gapeau
messinien, avant sa capture par le Réal Martin, a I’est.

> Mode¢le d’évolution géodynamique de la marge

* Un modéle 3D terre-mer des surfaces topographiques et bathymétriques de la marge
provencale a été réalisé dans le logiciel gOcad. Ce modele integre 'ensemble des indices
du niveau de base géomorphologiques et sédimentaires depuis la fin du Miocéne.
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* Les modélisations de différents niveaux eustatiques du Burdigalien au Pliocéne sur la
surface terre-mer actuelle révélaient des anomalies importantes suggérant que d’autres
processus que I'eustatisme avaient controlé la géodynamique de la marge provencale.

= L’objectif principal de quantifier le taux de déformation et d’établir une chronologie dans
I'évolution du paysage a ¢été atteint en considérant la  variation de
topogtraphie/bathymétrie a grande longueur d’onde de la matrge continentale provencale a
'aide des différents outils de la géomorphologie, de la sédimentologie, et de la géologie
structurale. I.’approche développée dans ce travail reposait (1) sur I'estimation du signal
eustatique d’apreés lanalyse sismostratigraphique des remplissages sédimentaires des
incisions messiniennes et (2) des restaurations paléo-topographiques dans un modele 3D
qui intégraient les indices eustatiques et les déformations tectoniques de grandes
longueurs d’onde.

= Laltitude et la bathymétrie des transgressions marines miocénes reconnues a terre et en
mer ont permis de définir une carte du gradient de déformation de la topographie de la
marge a grande longueur d’onde depuis le Burdigalien. Des restaurations topographiques
en 3D ont été réalisées dans le logiciel gOcad a partir des gradients de déformations. Ces
restaurations mettent en évidence la bascule de la marge en mer et le rajeunissement des
reliefs pyrénéo-provencaux a terre du SW vers le NE (entre 300 et 600 m d’altitude en
moyenne au Tortonien contre 500 a 1100 m aujourd’hui).

* Au Tortonien, les reliefs provencaux de la Ste Victoire, Ste Baume, Massifs de I’Etoile,
d’Allauch et des Calanques constituent des ilots émergés au milieu d’'une mer qui immerge
le Massif de la Nerthe, ’'Unité du Beausset, ou encore la région de ’Etang de Berre. Sur le
plateau continental actuel, des ilots a faible altitude (entre 0 et 100 m) étaient présents.

* Un schéma d’évolution du réseau hydrogéologique de la marge, cohérent avec toutes les
données a été présenté. Il est centré sur les sources karstiques cotieres de Port-Miou et
Bestouan, et est couplé a I’évolution géomorphologique et sédimentaire du Canyon de
Cassidaigne.

» La marge provengale dans le contexte liguro-provengal

La tendance générale observée du Golfe du Lion a la Marge Ligure montre un gradient
topographique des terres émergées au bassin de plus en plus fort vers Pest : d’ouest en est les
reliefs sont rajeunis tandis que le plateau continental devient plus étroit. Cette tendance, valide a
Iéchelle de la marge nord du bassin liguro-provencal, est cohérente avec les observations sur la
marge provencale. Du point de vue topographique, la Marge Provencale se situe dans la zone
charniere entre la marge du Golfe du Lion, qui montre une subsidence croissante en direction de
Pouest; cf. Bache, 2008) et la marge Ligure, fortement soulevée a terre (cf. Bigot-Cormier 7 al,
2004) depuis le Miocene. La topographie terre-mer de la Marge provencgale est donc
vraisemblablement acquise a partir du Miocene.
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La bascule de la Marge Provencale s’inscrit dans la géodynamique régionale méditerranéenne, et
différents moteurs géodynamiques peuvent étre invoqués pour lexpliquer, en particulier le
rebond isostatique des marges postérieur a la crise de salinité, et la dynamique et la géométrie du
slab en profondeur qui a influencé le régime tectonique de surface et la topographie de la marge.

= Perspectives

L’intégration de méthodes multidisciplinaires développée dans ce travail permet d’envisager
quelques perspectives scientifiques.

A terre, 'imagerie électrique a montré son efficacité pour imager les drains karstiques dans le
secteur de Port-Miou. Des calibrations en laboratoire ainsi que de nouvelles prospections
permettraient d’imager des réseaux non connus, particuliecrement en amont du puits vertical, 1a ou
Ieau est susceptible d’étre douce et utilisable comme ressource alternative. Ces nouvelles
prospections devront impérativement étre réalisées a I'aide de techniques d’imagerie plus
perfectionnées, étant donnée 'augmentation rapide de I’épaisseur de roches calcaires au-dessus
du drain karstique (> 150 m). L’imagerie tomographique 4D, qui consiste a faire de I'acquisition
sur la méme zone a des saisons différentes permettrait d’imager la dynamique de Paquifére en
plus de sa géométrie.

Ce travail n’a pas pu prendre en compte les taux d’érosion qui ont affecté 'unité du Beausset. Ce
taux d’érosion est important car il constitue certainement une source terrigene au remplissage du
canyon de Bandol. Des méthodes de géochronologie (thermochronologie par les traces de fission
sur les apatites) ou bien I'analyse de la maturation de la mati¢re organique (réflectance de la
vitrinite, rock-eval) permettraient de quantifier les taux d’enfouissement et de dénudation du
bassin du Beausset ou du bassin de Marseille.

Une étude exhaustive des remplissages karstiques permettrait de dater avec plus de précision les
surfaces d’abrasion de la marge provencale et d’affiner le mod¢le.

Les ressources en eau de la marge provencale et plus particulicrement de 'unité du Beausset
doivent étre appréhendées dans le cadre de la bascule récente de la marge du nord-est vers le sud-
ouest. Le développement des grands réseaux karstiques actifs aujourd’hui a pu étre influencé par
cette direction générale.

En mer, une campagne de bathymétrie tres haute résolution de 'ensemble de la marge provencale
et de son talus permettrait d’affiner notre connaissance géomorphologique du secteur,
notamment concernant la transition entre le canyon de Bandol et le canyon de Cassidaigne.

Un forage profond serait particulicrement intéressant dans le remplissage du canyon de Bandol
afin d’en dater sa partie basale et de connaitre sa lithologie. Ces informations permettraient de
valider 'une des deux courbes eustatiques proposées, et également de valider la profondeur de
I'incision messinienne parmi les deux hypotheses proposées. Ce serait également une opportunité
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unique d’étude de I'évolution et de l'architecture d’un systeme mixte carbonaté-silicoclastique
marin du Pliocene.

I’étude du canyon de Bandol-Cassidaigne peut avoir également des implications sur la
compréhension de la dynamique sédimentaire entre le continent et le bassin au Plio-Quaternaire
et en particulier sur la répartition des réservoirs turbiditiques de Poffshore méditerranéen.
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Annexe 1: Les principaux massifs karstiques de Basse-Provence calcaire

Le karst du massif des Calanques

Le massif des Calanques est constitué d’une série de reliefs calcaires s’allongeant d’Ouest en Est
qui limitent au Sud la rade de Marseille et I'isolent de la mer. Au point de vue géographique, le
massif des Calanques est divisé en plusieurs ensembles. Un chainon occidental qui culmine a la
Croix de Marseilleveyre (452 m) s’étend de la Madrague de Montredon a la calanque de Sugiton,
tandis qu’un ensemble oriental qui s’étend le long de la cote de Sugiton a Cassis comprend les
massifs de Puget (564 m) et de St-Cyr-Carpiagne (645 m). Au large, archipel du Frioul est situé
au cceur de la rade de Marseille et comprend les iles de Pommeégues et Ratonneau. I’archipel du
Riou-Maire au Sud du massif de Marseilleveyre comprend les iles et ilots de Riou entouré du
Grand et du Petit Congloué, des Empereurs et des Moyades, de Ille Plane, de Iile Jarre et Jarron,
de I'lle Maire et Illot Tiboulen. La découverte de la grotte Cosquer et les explorations dans les
rivieres souterraines de Cassis ont ravivé l'intérét du public pour les phénomenes karstiques, qui
ont largement contribué a P'élaboration du relief du massif des Calanques. Les phénomenes
karstiques ont débuté tres tot dans Ihistoire des massifs de Marseilleveyre et Puget, au fur et a

mesure que ’érosion de la couverture aptienne progressait vers le Sud (Blanc e 4/, 1967).

Plusieurs réseaux actifs existent, les principales exsurgences sont les sources saumatres de Port-
Miou et du Bestouan, qui se développent respectivement sur 2350 m et 3000 m et dont
existence est signalée depuis I’Antiquité (Fig. Al). Leur débit, estimé a prés de 100 m3/s au
cours de crues exceptionnelles les place comme le fleuve cotier le plus important entre le Rhone
et PArgens, et en fait une ressource indéniable pour la région marseillaise. En raison de leur
intérét économique et spéléologique, ces rivieres souterraines font 'objet de nombreuses études
et explorations spéléonautiques. D’autres venues d’eau souterraine existent le long du littoral
urgonien, (Sugiton, Triperie...) mais les débits sont beaucoup plus faibles et les conduits

inexplorés.

Les avens sont orientés suivant les directions principales des fractures (WSW-ENE et WNW-
ESE ; Blanc et Monteau, 1988), mais a part quelques infiltrations lors des évenements pluvieux la
plupart n’ont pas d’activité hydrologique visible. Certains atteignent des profondeurs relativement
importantes, c’est le cas du Gouffre du Logisson (-107 m), de ’Aven des Marseillais (-173 m) ou
du Goulffre de la Gorguette (-134 m). Cependant, suite a des éboulis infranchissables, aucun ne
donne acces a des galeries sub-horizontales, ou a la zone « active ».

Plus d’une centaine de cavités séches sont dénombrées dans le massif des Calanques. Presque
toutes sont développées suivant le pendage des couches calcaires et correspondent a d’anciens
drainages (Blanc et Monteau, 1983 ; Renault, 1967-1968, 1970). Toutefois, elles ne débouchent
jamais sur de vastes réseaux de cavités et sont souvent colmatées par des remplissages anciens
indurés (Blanc et Monteau, 1988).

Dans le massif sont présent de maniere dispersée des amas de calcite ou remplissages argileux
indurés, témoins de paléokarsts décapés par I’érosion, ou encore des avens éventrés par le recul
des falaises. Dans les falaises calcaires, des traces de cheminées, avens et galeries présentent des
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remplissages a éléments de ’Aptien et du Crétacé supérieur remaniés. C’est le cas a 'Essaidon
(Denizot, 1934), le plateau de la Fontasse (Villeneuve, communication personnelle), le vallon de
I’Oule, le plan de PTHomme mort (Blanc ez /., 1967).

Les formes karstiques superficielles, poljés et dolines sont plus rares dans le secteur. On en
trouve dans le vallon de Luminy, a la ferme du Logisson, a la maison foresti¢re de la Gardiole et
au camp militaire de Carpiagne.

Les explorations sous-marines au large des Calanques révelent au SW, S et SE de Marseille un
plateau continental interprété comme largement karstifié (Blanc ez 2/ 1967, Collina-Girard, 1996).
Des dépressions fermées de toutes tailles sont concentrées suivant des zones orientées qui
suivent les directions structurales connues (Collina-Girard, 1996 ; et de nombreuses grottes
immergées sont des exurgences fossiles des anciens drainages témoins des anciennes conditions
climatiques et topographiques.

Le karst du massif de Siou-Blanc

Le massif de Siou-Blanc présente tous les caracteres d’un karst de moyenne altitude (625-650 m)
méditerranéen (Blanc, 2001b). Le plateau de Siou-Blanc présente une large diversité de modelés
karstiques (Martel, 1928 ; Nicod, 1967). Il s’apparente a une vaste structure monoclinale située a
la périphérie du bassin du Beausset. Les formations carbonatées karstifiables forment une série
mésozoique (Kimméridgien a Coniacien) discontinue qui se développe sur 550 a 950 m (Blanc,
1974). L’emplacement des réseaux souterrains et I'alignement de dolines est contraint par le
canevas tectonique régional et la lithologie (Blanc et Monteau, 1997 ; Blanc, 2001). Le plateau de
Siou-Blanc est bien connu des spéléologues. Plus de 300 cavités ont été recensées et 18 d’entre
elles dépassent 100 m de profondeur. La plupart de ces cavités s’ouvrent dans les assises
urgoniennes du massif, c’est le cas des gouffres du Cyclopibus (-369 m NGF) du Caveau (-341 m)
ou du Sarcophage (-362 m NGF), qui viennent buter dans ’encaissant dolomitique jurassique. En
dehors de ces grands gouffres, la plupart des avens buttent en profondeur sur les niveaux de
calcaire argileux du Berriasien, qui peuvent former quelques bouchons locaux. D’autres grands
réseaux s’ouvrent dans les calcaires a rudistes du Turonien, i s’agit des réseaux étagés du
Maramoye (-127 m) et de la Téte de Cade, recoupé par les travaux souterrains du canal de
Provence, mais inaccessibles depuis (Fig. Al). Des tragages réalisés en plusieurs points du massif
(Courbon, 1975 ; Maurel, 1997) apportent des informations sur les directions du drainage et des
écoulements souterrains de Siou-Blanc et de ses abords. Les principaux exutoires du massif sont
la Foux de Ste Anne d’Evenos (Fig. Al), le Trou de la Bombe, le Labus, LLe Maire des Fontaines
et Bonnefont pour 'ensemble des gorges d’Ollioules, ’ensemble des sources de la retenue de
Dardennes, la Font du Thon, la Baume Obscure et la Font d’Ouvin.

L’épisode volcanique qui a eu lieu en périphérie du bassin du Beausset, entre le Rocher de L’Aigle
et Ollioules a scellé des dépots sous-basaltiques d’origine controversée piégés dans des poches
karstiques (Cornet, 1966 ; Coulon, 1967 ; Nicod, 1992a). Pour Cornet, 'origine de ces dépots est
a rechercher du coté du massif cristallin méridional, tandis que Coulon les attribue a différents
facies de la Provence calcaire connus au Nord, au Turonien notamment pour les éléments
quartzeux. Ces observations attestent d’une karstification sous couverture par crypto-corrosion
(ou fantoémisation ; Nicod, 1992a). De plus, certains karsts se trouvant traversés par des dykes, ou
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contenant des remplissages détritiques a graviers de basaltes permettent d’établir une chronologie
relative du fonctionnement du karst et du volcanisme.

Le karst de la Ste Baume

Le massif de la Ste Baume et les plateaux qui Pentourent forment le plus haut et le plus
méridional des massifs montagneux de la Basse-Provence calcaire. 1l s’allonge d’Est en Ouest sur
une trentaine de km de long au Nord des cotes méditerranéennes, et culmine a 1148 m au Signal
des Béguines et au Joug de I’Aigle.

Le modelé karstique est assez peu développé, et n’indique pas une érosion karstique tres
vigoureuse : les dolines et les avens sont assez rares dans toute ’étendue du massif, compte tenu
du caractere argileux des calcaires (Repelin, 1922). Cependant quelques réseaux souterrains sont
explorés par les spéléologues, comme le Gouffre du Petit St Cassien, ou encore la Castelette,
réseau actif en amont de la source de 'Huveaune. D’autres résurgences importantes, la Foux de
Nans, la Figuiere a Tourves, la source de I'abbaye de Saint-Pons a Gémenos, la source des Orris a
La Roquebrussanne, la source du Raby a Signes sont alimentées par une infiltration intense due a
la pluviométrie du massif (900 a 1100 mm d’eau par an) et a 'absence d’écoulements superficiels.
L’¢étude hydrogéologique du massif (Coulier, 1986) révele une karstification inégale dans son
évolution, définie en fonction de Defficacité du drainage des systémes, avec des sources
correspondant a des systemes peu karstifiés, et des aquiferes de type fissurés (Saint-Pons, Nayes),
des sources provenant de systemes tres karstifiés, a drainage rapide (Source des Encanaux), et des
sources mixtes, avec un karst profond et mal drainé se vidangeant localement par un réseau
évolué (Grande Foux de Nans). De plus, Coulier (1986) décrit une structuration verticale du karst
de la Ste Baume, sur deux niveaux de drainage principaux : un niveau profond complexe hérité de
phases de karstification anciennes et sans relation avec les structures tectoniques actuelles
pourrait participer a I'alimentation des sources de Port-Miou et Bestouan, et un niveau supérieur
aboutissant aux exutoires de bordure par l'intermédiaire de réseaux de drainage relativement bien
développés.
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Figure A 1: Les principaux réseaux horizontaux de I’unité du Beausset représentés en coupes et leurs niveaux

d’altitude correspondants.
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Annexe 2 : Evolution tectonique et morphologique de la Marge depuis
POligocéne

Avant-propos :

Cette annexe est une synthése des données bibliographiques existantes sur la géomorphologie, la
karstification et la paléogéographie de la Basse-Provence calcaire.

Oligocéne

A I'Oligocene, en Provence les paléodrainages semblent différents du réseau actuel, par exemple
pour Nicod (1950), IHuveaune tertiaire était un cours d’eau E-W drainant le fossé
d’effondrement Chibron-Cuges-Coulin au flanc Sud de la Ste Baume.

Pour Cornet (1966), une phase d’érosion intense se met en place a la fin de ’Oligocéne, avec une
abrasion importante des reliefs de la Ste Baume au Verdon. La surface qui en résulte, appelée
«surface d’abrasion S§’» (Nicod, 1967; Blanc, 1992) recoupe et rabote la surface crétacée des
bauxites et les chevauchements pyrénéo-provencaux (Tab. 3-2), tandis que la karstification,
favorisée par des conditions climatiques favorables, utilise la fracturation N-S et recoupe les

structures pyrénéennes.
Miocéne

Le Miocéne supérieur est soumis a la phase de compression alpine avec la formation de
chevauchements a vergence Sud en Provence et une réactivation des chevauchements pyrénéens
(Villéger, 1984 ; Combes, 1984 ; Ritz, 1991 ; Séranne, 1999). Dans le karst, cela se traduit par des
ruptures de spéléothémes et des déformations de galeries (Monteau, 1978 ; Blanc, 1992).

Le climat tropical persistant entraine la formation d’une nouvelle surface d’abrasion, appelée
«surface principale » (Cornet, 1966) ou «surface fondamentale S » (Nicod, 1967) en surface
(poljés) et en sub-surface (grands réseaux horizontaux actuellement suspendus ; Blanc, 1997).
C’est Lutaud qui en 1924 a mis en évidence les restes d'une ancienne surface d'érosion de la
Provence maintenant disséquée. Cette surface est surtout développée en Provence calcaire mais
on la retrouve également en Provence cristalline ou elle forme des plans caractéristiques (Olivet ez
al., 1971). Pour Mennessier (1967), cette surface s'est formée immédiatement apres la phase
Eocene. Pour Cornet (1966), elle date du Miocéne. Glangeaud ¢7 a/. (1965) ont émis I'hypothese
que cette surface se retrouvait sur le Banc du Méjean (vers 700 m de profondeur), tandis que
Blanc et Degiovanni ez a/. (1992) la retrouvent effondrée en marches d’escaliers sur la marge
continentale, jusqu’a -600m. Les lambeaux reconnus de cette surface traduisent partout une
déformation postérieure, sa pente actuelle étant largement supérieure a sa pente originelle. Des
sommets des Maures, elle passe a I'Ouest sous le Golfe du Lion, au Sud on la retrouve sur les iles
du Levant et semble se poursuivre sous la mer. Dans la région de Toulon, elle est inclinée vers le
sud alors qu'elle s'abaisse vers le nord au Miocene inférieur.

Cornet (1966) a montré que cette surface est fréquemment recouverte de dépots fluviatiles a
¢léments cristallins qu'elle date du Vindobonien (Langhien a Tortonien), et indiquant un
¢coulement du réseau hydrographique du Sud vers le Nord, a partir d’'un massif métamorphique
situé au Sud dans le prolongement du massif de Sicié (Fig. A2).



Annexes

Ce modele implique une flexuration de la marge provencale vers le bassin a la fin du Miocene
(Tab. 3-2). Cependant ces mouvements devaient étre tres progressifs et a grande longueur d’onde
car les structures a terre n'en portent pas le témoignage (pas d’indices tectoniques majeurs, failles
ou plis).

Des dépots karstiques attribués a PHelvétien marin dans le massif du Douard a 210 m d’altitude
(Philip e al, 1975) et Tortonien aux Pennes-Mirabeau entre 130 et 140 m d’altitude (Masse, 1971)
feraient plutot de cette surface une plate-forme d’abrasion sous-marine (Philip e7 @/, 1975). La
région ferait alors partie d'un domaine d’extension de la mer mioceéne. Ce domaine marin est
connu dans le golfe provengal (Depéret, 1892 ; Combaluzier, 1932 ; Demarcq ef al, 1984 ; Rubino
et al., 1990 ; Lesueur ez al., 1990 ; Besson 2005) mais pas sur la bordure méditerranéenne a 'Est de
Marseille ou T'essentiel des dépots est érodé et ou il est suggéré par Debrand-Passard et
Courbouleix (1984).

En considérant le plus haut niveau eustatique a 'Hélvétien (+140 m, Haq ¢z a/, 1987), et Paltitude
des dépots miocenes marins les plus élevés découverts dans la région (210 m, Philip ¢/ a/, 1975),
on obtient une surrection minimale des massifs depuis ’'Helvétien de 70 m au niveau du Douard.
De la méme fagon, le plus haut niveau marin du Tortonien est estimé a +20 m (Haq ¢7 a/, 1987),
ce qui donne une surrection minimale de 110 m aux Pennes-Mirabeau depuis le Tortonien. Ce
rapide calcul peut s’étendre a I'ensemble des dépots marins miocénes bien préservés au nord du
bassin d’Aix (Ste Victoire, Trévaresse, St Paul lés Durance...). Les dépots carbonatés du
Tortonien marin reposent a environ 400 m d’altitude dans les massifs des Costes et de la
Trévaresse. D’apres la courbe eustatique, le niveau marin tortonien est a + 20 m d’altitude, ce qui

donne une surrection de 'ordre de 380 m depuis le Tortonien dans cette zone.

Dans la région de la Nerthe cependant, les plus hautes altitudes actuelles des dépots du
Burdigalien moyen de la zone étudiée sont de l'ordre de 110 m a I’'Est de Saint-Mitre-les-
Remparts. Ces altitudes sont comparables avec la courbe eustatique de Haq ¢7 a/ (1987) pour la
méme période. Les altitudes actuelles des dépots burdigaliens moyen affleurants pourraient
correspondre a une paléotopographie contemporaine de la formation de ces dépots (Oudet,
2008). Le massif de la Nerthe n’aurait donc pas subit de mouvements verticaux depuis le
Burdigalien. Il pourrait dans ce cas correspondre a une zone charniere lors d’'un mouvement de
bascule qui aurait exhaussé I'intérieur du pays et abaissé la zone littorale.

Au Messinien, la crise de salinité qui affecte I'ensemble des marges du pourtour méditerranéen
semble avoir un impact limité dans le secteur d’étude. A terre, aucune incision messinienne n’a
été répertoriée. Dans I'endokarst se développent de vastes réseaux profonds en relation avec
I’abaissement extréme du niveau de base sur tout le pourtour méditerranéen et seul le réseau
karstique de Port-Miou, reconnu jusqu’a la cote -223 m, bien en-dessous des variations
eustatiques du Quaternaire, pourrait étre hérité du Messinien. En mer, les canyons sous-marins de
Planier et de Cassidaigne pourraient avoir été initiés a cette période.

Plio-Quaternaire

Au Pliocene, apres la remise en eau du bassin méditerranéen, le tracé des cotes remonte le long
des rias du Rhone et de la Durance, mais la transgression ne concerne pas la Basse-Provence
calcaire (Fig. 3-27).
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Au niveau tectonique, au Pliocéne et au Quaternaire se produit en Basse-Provence la flexuration
de la pente correspondant a la subsidence du domaine abyssal. Le relevé des cotes actuelles des
vestiges du réseau hydrographique vindobonien (Cornet, 1966) montre un basculement total de la
pente générale de la Provence de la Nerthe au Massif des Maures qui était drainée vers le Nord au
Mioceéne moyen, en direction du Golfe durancien.

Dans la région d’Ollioules-Evenos, les coulées basaltiques qui fossilisent le paléo-réseau
hydrographique montrent un différentiel d’altitude de 550 m entre la Pointe Negre au Sud (0 m)
et le Rocher de I’Aigle, une douzaine de kilometres au Nord (550 m). Ces données mettent en
évidence un plongement de l'ordre de 4% du Nord au Sud (Cornet, 1966). Néanmoins, cet
argument est en partie réfuté par Coulon (1967) qui considére que les basaltes se sont mis en
place sur une topographie déja inversée par rapport au Miocéne, et inclinée vers le Sud : les
cailloutis sous-basaltiques témoignent pour cet auteur d’une origine non pas méridionale, mais de
faciés calcaires et gréseux connus au Nord. Le basculement serait donc moindre a cette période.
Vers ’'Ouest, au niveau de P'ancien cours d’eau de la Gineste, du Mussuguet a Roquefort-la-
Bédoule (Fig. A2), les mouvements plio-quaternaires ont inversé la pente de la vallée, qui montre
a présent un fléchissement vers ’Ouest. Un autre exemple marquant de l'affaissement de la marge
provencale, le massif cristallin méridional, qui depuis le Turonien (Floquet et Hennuy, 2001)
alimentait les cours d’eau provencaux et qui a totalement disparu par subsidence au sud de La
Ciotat.

Ce fait est attesté par les profils sismiques continus et calibrés par des prélevements de roches
sur le substratum marin actuel. Sous le plateau des Blauquicres, Ducrot (1967) a mis en évidence
par sismique réfraction la prolongation probable des formations métamorphiques de Sicié,
masquées par une centaine de metres de plio-quaternaire. Dans le canyon de la Cassidaigne,
Bourcart e/ al. (1958) ont dragué, entre 100 et 300 m, des schistes et quartz filoniens analogues a
ceux du cap Sicié. Froget (1974) a confirmé ces résultats par d’autres dragages.

Un autre indice de l'affaissement de la Basse-Provence vers le Sud passe par 'observation de la
pente moyenne des canyons sous-marins. Du canyon de Port-Cros a celui d’Atles, la déclivité
passe de 14.15° a 2.25°. Pour Cornet, (1966), ces pentes sont trop élevées pour étre en cohérence
avec leur origine fluviatile, il faut donc admettre que leur profil s’est incliné, vers le Sud et vers
I’Ouest, conformément aux mouvements sur le continent.

De plus, I’étude des travertins quaternaires du Bassin de Marseille par Bonifay (1962), montre un
fléchissement et une rupture de la dalle travertineuse vers le front de la mer, mettant la encore en
¢évidence un effondrement de la partie actuellement immergée du bassin de Marseille vers ’Ouest,
avec un décalage vertical de 'ordre de 200 m au moins (Tab. 3-2).
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P surface principale (360 m a 430 m)

[ _ | Plande Roquefort la Bédoule (330 m a 400 m)
I surface d'arasion d'Ollioules (240 m a 530 m)

P01 Surfaces applanies de la Fontasse (160 m & 200 m) et La Ciotat (150 m & 350 m)

. Massifs

7~ Poljes
Figure A 2 : Paléogéographie vindobonienne sensu Cornet (1966). Pour cet auteur, les surfaces seraient aplanies par
des cours d’eau.
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Annexe 3 : Résumé étendu présenté a la conférence I-Dust — Apt 2010

SEISMIC IMAGING OF THE PROVENCE CONTINENTAL PLATE: OUTCROP-to-
MARINE GEOPHYSICS
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ABSTRACT

This study provides a complete investigation of a key structural domain of the Provence
continental plate situated between Gulf of Lion and Ligure continental margins. We can
recognize the onshore structures in the offshore seismic, realize the continental plate
cartography and attempt to reconstruct the evolution of the Cassidaigne submarine canyon
since the Messinian salinity crisis.

INTRODUCTION

Though the Provence area has been intensely described by geologists since the end of the
19" century, few studies have focused on the offshore geology, especially the prolongation of
the onshore structures [2], [3], [4]. To improve our knowledge of this key structural domain,
situated between the Gulf of Lion and Ligure continental margins, it is critical to integrate
data from onshore geology and offshore seismic.

DATA AND METHOD

One of the major assets of this study has been the acquisition since 2007 of high resolution
offshore seismic lines (MAST5913 and CASSEIS campaigns, “miniGI” and “sparker”; Fig.1,
2, 3) and coring. We also integrated a large amount of published geological and geophysical
data collected in the area [2], [4].

PREVIOUS WORK

Few studies focused on this key sector of the continental plate between Marseilles and
Toulon. Pioneer works based on offshore seismics [4] described a folded and eroded NE-SW
structure in the Planier area, West of Cassidaigne. By integrating cores data in the sector,
Froget suggests a Paleogene age for the upper strata of the folds [3]. A metamorphic unit was
described in the “Banc des Blauquieres” area [2], East of Cassidaigne, in connection to the
onshore Sicié cape. This author also interpreted to the North a NE-SW graben with Oligocene
infillings.

RESULTS

In this study, we provide a more complete investigation of the domain by calibrating the
offshore seismic images with the coastal outcrop structures. Eight types of seismo-facies
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have been qualitatively interpreted on the basis of stratigraphic and structural characteristics,
heterogeneities of the formations and rock properties:

1. The base of Plio-Quaternary reflectors is erosive (Fig.3). The depositional sequence
shows a submarine canyon-fill facies with oblique clinoforms prograding to the West
[1].

2. The Urgonian formation is characterized by stratigraphic continuity, massive structure
highly fractured and karstified. In the seismic profiles, the facies is chaotic, with no
evidence of sedimentary strata, but a large heterogeneity due to the karstic and fractured
facies (Fig.1 and 2).

3. The Aptian is a marly formation at the outcrop. The seismic profile shows parallel
reflectors in conformity above and below, corresponding to the sedimentary strata
(Fig.1 and 2).

4. Cenomanian formation presents at the outcrop an alternation of marls and limestones
above the Aptian. The seismo-facies is alternatively chaotic and layered, with an
angular unconformity at its base (Fig.2).

5. Turonian-Coniacian formations are conformably overlying the Cenomanian. The
outcrop reveals strong lateral variation of rock types, from breccias to sandstones.
Seismo-facies presents also a lateral variation with layered reflectors in concordance
with the base, and more chaotic and discontinuous reflectors above.

6. The thrusted slices of the Bandol unit are showing a North-vergence structure in seismic
with high amplitude reflectors limited by faults.

7. The detrital formation of the Permian is chaotic in seismo-facies and in continuity with
its onshore unit.

8. The metamorphic unit is chaotic in seismic and its upper boundary is incised by the
Messinian unconformity (Fig. 3).

Interpretation of seismo-facies combined with core data allows us to complete the
continental plate cartography. We also give evidences of the Cassidaigne palaeo-canyon
which was different during the Messinian than the current canyon (Fig. 4). The palaeo-
canyon is draped by the Plio-Quaternary prograding sequence and is E-W in direction. To the
West, palaeo and current canyon are connected and are NE-SW in direction, with no more
fillings.

CONCLUSION

The seismic imaging of the Provence continental plate and the integration between outcrop
knowledge and seismo-facies allows a better understanding of this key structural domain.
During the Messinian Salinity Crisis, the Canyon of Cassidaigne had an E-W direction in its
upper part, and then a N-S direction in concordance with the current canyon. Direction of
progradations in canyon filling evidences a flow from East to West during the Pliocene. Such
results imply new considerations not only for the tectonic and stratigraphic framework but
also for the geodynamic and hydrographic evolution of the transitional area between the
Rhone margin of Gulf of Lion and the Ligure margin.
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Figure 1. W-E sparker line across the offshore
karstlfled Urgonlan formatlon (bottom) and cape of Morgiou outcrop photography (top)
showing the same morphology and structure.

; i “Figure 2: W-E sparker profile along the Cassis
bay (bottom) and Cretaceous outcrops forming the Cassis shoreline.
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Figure 3: Progradation of a slope system filling
the Messinian erosion.

Figure 4: Map of the Messinian incision. The
palaeo-canyon of Cassidaigne shows two perpendicular directions.
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Geomorphic Context

Cassidaigne Canyon

Purpose
(1) the definition of the seismo-stratigraphic framework
of the offshore Provence margin and comparison with the
onshore geology, (2) the 3D characterization of the geo-
morphology of Messinian submarine canyons and of the
Plio-Quaternary depositional architecture, (3) the recons-
truction of the Messinian karstic and surficial drainage
network from onshore to offshore Provence, and (4) the
restoration of paleo-topographic gradients using geo-
morphologic and sedimentologic sealevel markers.
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Abstract

Outcrops in Provence have been exhaustively studied, however

few studies focused on the marine geology, and the possible

offshore continuity of onshore structures. It is a complex

geological domain situated between the Alpine arc and the

continental margin of the Liguro-Provencgal back-arc basin

which was also influenced by the high amplitude Neogene

eustatic changes, especially during the Messinian Salinity Crisis . .
(MSC). To improve our knowledge on this key domain within the a ubmarine
context of the charaterisation of coastal karst systems, it is ns
critical to integrate data from onshore geology and offshore

seismics. A major asset of this study has been the aquisition

since 2007 of high resclution seismic lines and shallow coring

Given the lack of offshore wells in this area, the seismic lines Database and Onshore Geology

have been mainly interpreted on the basis of stratigraphical and
structural comparisons to the near-by outcrops (qualitative
seismic inversion) and locally with the support of shallow coring.
A variety of seismo-units have been interpreted in terms of
stratigraphic and structural characteristics, sedimentary and
diagenetic heterogeneities on the formations, and rock
properties measured on outcrop samples. We propose a new
geological map of the offshore Provence Continental Margin
and a completed depth-map of the Messinian Erosionnal
Surface (MES). Such results imply new considerations for the
tectonic, stratigraphic and hydrographic framework of the
Provence area.

Main geological onshore structures prolonge
towards the continental shelf. Cassidaigne Canyon deeply
incises the Provence Margin. Its development is strongly
influenced by lithological and structural controls. The western
head of the canyon develops into the soft Aptian marls, Legend
displaying a bad-land erosive structure. During the MSC, an 2o = we e [ Conesrogee 1974
other canyon ("Bandol Canyon") was connected to R oo ORGMrsn 29) [ G i oL 1010
theCassidaigne Canyon eastern head. Bandol Canyon incises B
the shelf at the limit between Hercynian basement and
Mesozoic slice thrusts. During the Pliocene, it was totally filled
with marine sedimentation, contrary to Cassidaigne, wich is Methollology
deeper and only partially filled by the Pliocene turbiditic deposits

coming from the Bandol Canyon.

The depth-converted map of the MES evidences a 500 m

Messinian incision in Bandol Canyon, which is not visible on a

bathymetric map, and seems connected with coastal rivers

onshore. It also evidences the absence of incision of the

Huveaune River offshore Marseilles. We propose a land to sea

Messinian hydrographic network, both on surface and deep

phreatic karst inherited from the MSC.

We integrate the present-day bathymetry and altimetry and the

MES in a 3D onshore-offshore surfacic model. Successive

sea-level changes of the Mediterranean since the Burdigalian

period are modeled and compared to the altitudes of

sedimentary deposits and marine erosionnal surfaces onland

This method evidences anomalies between altitude of Tertiary

deposits and corresponding sea-level, relative to the actual

topography and structures. This implies significant vertical

movements of the Provence Margin during the Plio-Quaternary.

The causes of these tectonic movements are probably gravity

alpine tectonics, isostatic rebound after the MSC, or subduction

and slab detachement under the Corsica and Sardinia
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Seismic Stratigraphy of the Provence Continental Shelf
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Seismic Geomorphology of Messinian Submarine Canyons

Focus on Cassidaigne Canyon

Cassidaigne Canyon
development is strongly

influenced by lithological
and structural controls. The

western head of the canyon
develops into the soft Aptian
marls, displaying a bad-land
erosive structure.  The
eastern side is connected to
a buried valley inherited % i~ =
from the MSC, and called " Marion03
"Bandol Canyon". Bandol \ = ﬁ
Canyon incises the shelf at ’ e CAS2011-gi10
the limit between Hercynian 4 i
basement and Mesozoic
slice thrusts. During the
Pliocene, it was totally filled
with 400 to 600 m of
progradant to aggradant

marine sedimentation. e R
Cassidaigne, ~which is " o
deeper and still erosive

hogim108 =
downstream, is only partially . B 2
filled by turbiditic deposits g hogim105
coming from the Bandol
Canyon.
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The same Plio-Quaternary sediments thickness is observed within the two
canyons (0.5s TWTT;TJ/%? & ﬁ? ). Bandol Canyon is totally filled in contrast to
Cassidaigne Canyon, which is deeper, and erosive downstream (J127).
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Geologic Context and Database p—

Geometry and structure

Onland:

L HYS 1l ship

Offshore:

1) Providing a new geological map of the offshore Provence Continental margin, 2) Providing a detailed map of the Messinian Erosional Surface on
the offshore Provence margin, 3) Assessing the role of the pre-Messinian structural framework on the Messinian canyon development, 4)Reconstruc-
ting the Messinian drainage network and plio-pleistocene sedimentation

Close to the coast, the Provencal
Margin MES morphology is flat,
slowly dipping (0.8 to 1.2%) towards [§
the offshore. The depths of the MES
vary between 50 to 250 m, when it
reaches 1000 m in the Gulf of Lion
Messinian drainage network of the
continental plate (Mistral explora-
tory well; Lofi et al,, 2003), indicating
that the Messinian topography is not
affected by the typical fluvial erosive
processes.

To the south of Cassis, the MES is
deeply incised by the Cassidaigne
canyon displaying a different mor-
phology during the Messinian. The
originality of the Messinian Cassidai
gne Canyon is that an incised and
sedimentary filled valley is connec-
ted to its head on its eastern margin.
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Plio-Quaternary Canyon filling

This valley-like incision, (which called “Bandol
Canyon”) is 20 km long with a depth in-
creasing from 150 to 700 m westwards, resul
ting in 2.75 % slope towards the present day
Cassidaigne canyon. An additional, less ex-
tensive, incision with an E-W direction is pre-
sent close to the coast on the North side of
the Bandol Canyon. Its depth varies from 350
m to 550 m. During the Pliocene, it was totally
filled with progradant to aggradant marine
sedimentation. Cassidaigne canyon, which is
deeper and still erosive downstream, is only
partially filled by turbiditic deposits coming
from the Bandol Canyon.
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Conclusion
Geological mapping of the Provence continental shelf is based on seven sismo-stratigraphic units on the base of the
seismic facies, onshore-offshore correlations and shallow coring. It evidences the wide onland tectonic and sedi-
mentary structures prolongation towards the offshore and their strong control on the canyons development, and
also the successive marine Miocene wide transgression. Strong lithologic and structural controls permit incision to
be realized on a place affected by strong tectonics between geological units characterized by different rock hard-

Land-sea geological map

ness. Base Plio-Quaternary surface shows a polygenic discordance, with canyon incisions elaborated by Messinian
fluvial erosion until 700 m in depth, and planation surface, due to the Quaternary marine transgressions. During the
Messinian Salinity Crisis, the Cassidaigne Canyon had an E-W direction in its upper part, called Bandol Canyon and
then N-S direction corresponding to the current canyon. Such results imply new considerations for the tectonic,
stratigraphic and hydrographic framework of the Provence area.
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Abstract

The Ardeche River entrenches a deep canyon in the Saint Reméze plateau from Vallon-Pont-d’Arc to its
confluence with the Rhone. This plateau is part of the Ardéche Cretaceous limestone plateau located at the edge
of the Mid Rhone valley. It is characterized by dense multi-level cave systems, such as Saint-Marcel Cave (50
km of mapped passages) and Chauvet Cave, famous for its paleolithic paintings. Until now, and despite the
absence of absolute dating, the Saint Remeéze cave levels stepping has been interpreted as the result of the
Messinian salinity crisis based on geomorphologic studies. To clarify this interpretation, fluvial sediments of
cave systems have been absolutely dated, while cave sediments have been demonstrated to be ideal to apply the
burial dating method based on the different radioactive decay rates of the in situ-produced cosmogenic nuclides
10Be and 26Al. Combined with magnetostratigraphy and constrained by the Lower Ardéche base level curve,
this contribution provides an absolute dating for each cave level. The obtained results are consistent with the
stepping per ascensum model of both surface landforms and caves for the Messinian-Pliocene eustatic cycle.
Finally, this study provides evidence for a rise of the Ardeche river level to 40 m above the Pliocene
abandonment surface. The second active period of the Chauvet Cave is evidenced, between 2.96 and 2.18 Ma
(cave filling). An absolute dating for the Pliocene abandonment surface between 1.94 and 1.77 Ma is also
obtained that brings new understandings to the geodynamic evolution of the area.

1. Introduction

The plateau of Saint-Reméze is a Mesozoic limestone block that flanks the Rhdne Valley in the Ardéche river
region, in Southern France (Fig. 1). This limestone unit is intensely karstified and is characterized by frequent
and large horizontal conduits extending over several kilometers. These horizontal cave systems are apparently
(Mocochain et al., 2009, 2011) connected to past base level positions of the Ardéche River and consequently can
have the same geomorphologic meaning as fluvial terraces. The position of these horizontal levels is not
controlled by the geological structure and only depends on the evolution of the elevation of the Rhéne and
Ardeche base level (Guérin, 1973; Belleville, 1985). Most of the previous authors argue that the successive cave
levels were correlated to a gradual base level lowering following the Ardéche canyon entrenchment, either
during the Miocene or during the Quaternary (Debard, 1997; Seranne et al., 2002; Delannoy et al.; 2001a-b,
2004). This interpretation was based on dogmatic application of the per-descensum concept (Palmer, 1987),
without solid arguments except the undated overall karst architecture. On the contrary, our studies based on the
correlation between stratigraphic markers at the surface and cave levels provide evidences of a per ascensum
cave genesis mainly induced by the base level rising, according to Pliocene filling of the Messinian canyon
(Mocochain, 2006a-b-c, 2007, Mocochain et al., 2009). This paper proposes to support or challenge the stepping
per ascensum model (Mocochain, 2006a-b-c, 2007, Mocochain et al., 2009) by a new integrative dating method
of base level evolution. Cave sediments study reveals that each cave level harbors fluvial sediments injected
during the active period of the cave. According to the petrography of the cave sediments originating from
allogenic fluvial material (claystones, sands, sandstones, and conglomerates), two dating methods are available:
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cosmogenic burial dating on the coarse materiel (sand-pebble) and paleomagnetism on the claystone. In addition
to these measurements, geomorphic observations on surface landforms and caves will reduce error bars
uncertainties associated with cosmonuclide dating. This paper presents the results of these dating and provides
an absolute chronology of the main speleogenesis stages of Saint-Remeéze plateau, which are closely correlated
to the evolution of the base level position and to the regional geodynamic history, within the frame of the Massif
Central recent dynamic topography (Guillou-Frottier et al., 2007; Boschi et al., 2010; Billi et al., 2011).

2. Geomorphic and geological frame

Ardéche River is tributary of Rhéne River, which directly flows into the Mediterranean (fig.1). The upper
catchment of the Ardéche is located in the Cevennes Mountain, mainly built of Paleozoic crystalline and
metamorphic rocks. The lowest part of the Ardéche flows across a 29 km long and 300 m deep canyon that cut
through the Mesozoic and Cenozoic sedimentary cover. The Saint-Remeéze plateau extends in the Urgonian
Formation (Barremian to Aptian) made of 800 m thick massive limestone with thin marly intervals (Cotillon et
al., 1979). A major NE-trending fault system, the Cévennes fault system, cuts this carbonated plateau. The
Cévennes fault was emplaced during a late Hercynian event and reactivated during the Mesozoic and Cenozoic
tectonic phases (e.g., Bellier and Vergely 1987; and references herewith). The karst landscape displays several
levels of planation surfaces up to the altitude of 400 m, whereas Rhdne valley altitude is at the elevation of about
50 m.
During the last 6 Ma, the Rhone and Ardéche talwegs entrenched as deep canyons in response to the Messinian
Salinity Crisis (MSC; Clauzon, 1973; Clauzon, 1982; Audra et al., 2004; Mocochain et al., 2009). During and
after the Pliocene transgression, sedimentary deposits filled in these canyons (Clauzon, 1982; Mocochain et al.,
2009). This geodynamic cycle is recorded by the four benchmark levels in relation with the MSC (Fig. 2;
Clauzon, 1996):
e the Pre-evaporitic abandonment surface indicating the level of the graded rivers before the MSC,
o the Messinian erosion surface whose position at the bottom of the deep canyons defines the position of
the base level at the end of the MSC, just before the Pliocene flooding of the Mediterranean Sea,
e the Marine / Continental transition, records the sea-level position inside the “rias” (i.e. “flooded
canyons”) during the progradation of the deltas,
e and the Pliocene abandonment surface recording the position of the graded rivers after the complete
infilling of the canyons at the end of Pliocene.

The elevation of these Messinian and Pliocene bench-marks and of the Ardéche Pleistocene terraces allows
reconstructing the regional base level curve during the last 6 Ma (fig. 2). This curve defines the preliminary
chronological framework for the study of cave levels in the Ardéche.

3. Cave development and landscape evolution

Cave development results from dissolution of carbonate rock along paths of largest groundwater discharge.
Phreatic developments are emplaced at or below the water table and typically consist of tubes with rounded cross
section. Where no impervious aquiclude is present, formation of horizontal cave levels can be correlated to the
water table position (Granger et al., 2001; Anthony & Granger 2004; Hauselmann et al., 2007; Audra & Palmer,
2011). In this context, the cave levels are generally correlated to the successive phases of valleys entrenchment.
Extended cave systems develop along Ardeche Canyon, including the 56 km long Saint-Marcel Cave. These
horizontal caves cut across the anticline structure of the plateau (Guérin, 1973; Belleville, 1985) and are
preferentially developed at the edge of the Ardéche canyon. Actually, we show they correspond to large
underground shortcuts of the Ardeche River meanders (Mocochain et al., 2009). Caves are distributed as
horizontal levels (located at relative elevation at +100, +120, +180, and +300 m) and record successive stages of
speleogenesis associated to the evolution of Ardéche valley (fig 3). These cave levels are associated with
erosional surfaces situated in the landscape at 200 m and 360 asl. Moreover, extensive deep phreatic cave
systems have been explored by scuba diving, 60 m below the Ardéche base level and 200 m below the Rhéne
Valley in Vauclusian springs. Some of these phreatic caves contain flowstones at depth, evidencing a previous
vadose phase extending much deeper below the present base level before their flooding. We also demonstrated
that the development of cave levels occurred during the Pliocene infilling of the rias, defining a per-ascensum
genesis (fig. 2, stage 3 and 4) (Mocochain et al., 2006b, 2009).

The underground rivers, acting as surface meanders shortcuts, injected inside caves abundant allogenic
sediments, which are now buried and preserved from the erosion processes (fig 3).

4. Cave dating methodology

Burial ages presented in this study date the time when the sediments became trapped into the caves, not the age
of the caves, which could be older. The timing of caves formation in the limestone is not provided directly by the



Annexes

dating; therefore burial ages date the passage of the palaeoriver into the cave network. Sometimes, the cave
network was been reused after its formation by the palaeoriver and the sediments sampled testify of this reuse.
Underground observation of deposits cuts and of galleries features will determine the relative chronology of the
sequence of events (Mocochain et al., 2006c).

The presented age estimates of the cave sediments are based on the combination of geomorphic characteristics
with two analytical methods, the cosmogenic burial dating and the magnetostratigraphy. The protocol includes
three steps from sample analysis to age determination (fig 4). The first step consists in computing the absolute
age of the sediment burial in the cave exploiting different decay rates of in situ produced °Be and %Al
cosmogenic nuclides (Granger et al., 1997). Since rather large uncertainties may be associated to this absolute
dating, in a second step the magnetic polarity of the samples is matched to the paleomagnetic time scale. This
allows restraining the interval of the possible ages within that deduced from the burial dating method. Because
initial burial dating uncertainties may encompass several magnetic polarity reversals, it is nevertheless necessary
to introduce an additional constraint to further reduce the final uncertainty. This third step is based on published
(Mocochain, 2006¢; Mocochain et al., 2009) and new geomorphologic observations on both surface landforms
and caves, and confronts the cave elevation to the base level evolution of the Ardéche River. When possible, we
also include biostratigraphy in this third step.

4.1 Cosmogenic burial dating

A method allowing to date the burial of sediments under a thickness of material large enough to shield them
from cosmic ray radiations has been developed on the basis of different decay rates of in situ-produced 2°Al and
1%Be cosmogenic nuclides (Granger and Muzikar 2001). These cosmogenic radionuclides are produced in quartz
minerals in the uppermost few meters of the Earth’s surface by nuclear reaction induced by cosmic rays particles
(Lal and Peters, 1967; Gosse and Philips, 2001). In principle, near-surface sediment accumulates a large
spectrum of various cosmogenic nuclides with known production ratios prior to exhumation, erosion and
transport through river systems. Rapid burial of the sediments at a sufficient depth in order to protect them from
the cosmic ray flux then inhibits further cosmogenic production (Granger, 2006). The measured 2°Al/*°Be ratio
in sediment may be used to determine burial ages from ~0.3 to 5.5 Ma (Granger and Muzikar 2001; Anthony and
Granger, 2004). Usually, burial dating can provide absolute ages for coarse sediments without relying on
correlation with alternative methodologies (e.g., Granger and Muzikar 2001).

4.2 Sediment paleomagnetism

Paleomagnetism is a well established method to estimate the age of geological events within sedimentary
sequences (Bosak et al., 2003). Assuming continuous sedimentation, paleomagnetism has been used to date
caves back to several million years (Bosak et al., 2003; Luiszer, 1994; Audra and Rochette, 1993). Although not
an absolute dating method, paleomagnetism can provide age estimates when magnetic reversals are identified in
a continuous stratigraphic sequence and reliably correlated with the global record. If sedimentary record is not
continuous, some reversals may not be recorded, leading to ambiguous identification of chrons (Stock et al.,
2005). In this case however, paleomagnetic polarity coupled with an absolute dating measured on the same
stratigraphic unit can reduce uncertainties on this absolute dating and provide a new radiological constraint.

5. Sampling, analytical method and results
5.1. Cosmogenic burial dating

Thirteen samples of deeply buried sediments were collected from nine caves for burial dating (fig. 3). These
samples correspond to quartzitic sands (1 - 5 mm size). Samples were dried, crushed, and sieved to 0.25-1 mm.
The purified quartz obtained from each sample by selective chemical dissolution (Kolh and Nishiizumi, 1992)
were then decontaminated from their atmospheric component through sequential dissolutions (Brown et al.,
1991). The pure decontaminated quartz (from 7 to 46 g ) was then spiked with ~100 pl of an in-house 3.107 g/g
°Be carrier solution prepared from deep-mined phenakite (Merchel et al., 2008) in order to obtain a ponderable
quantity of matter and to fix the °Be/°Be value before to perform any chemical manipulation. It was finally
totally dissolved in concentrated HF. After substituting HF by HNO3, an aliquot of 500ul of obtained solution
was taken for Al concentration measurements. Al and Be were separated from the remaining solution by ion
exchange chromatography and selective precipitation (Merchel and Herpers, 1999). The resulting Be and Al
oxihydroxides were oxidized through heating at 800°C during an hour and the oxides prepared for Accelerator
Mass Spectrometry (AMS) measurements. All the data reported in this study have been measured at the French
national facility ASTER (CEREGE, Aix-en-Provence). '°Be concentrations were normalized to °Be/°Be
SRM 4325 NIST standard with an assigned value of (2.79 + 0.03) x 10!, This standardization is equivalent to
07KNSTD within rounding error. The obtained “Al/*’Al ratios were calibrated against the ASTER in-house
standard SM-AI-11 with Al/*’Al = (7.401 + 0.064) x 10" which has been cross-calibrated against the primary
standards certified by a round-robin exercise (Merchel and Bremser, 2004) and using a Al half-life of (7.17 +
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0.17) x 10° years (Granger, 2006). ’Al concentrations, naturally present in the samples, were measured at
CEREGE by ICP-OES. Analytical uncertainties (reported as 1o) include uncertainties associated with AMS
counting statistics, AMS internal error (0.5%), chemical blank measurement, and, regarding *Al, #Al
measurement. Long term measurements of chemically processed blank yield ratios on the order of (3.0 + 1.5) x
10 for °Be and (2.2 + 2.0) x 10" for °Al (Arnold et al., 2010).

When measured against Al KNSTD10650, the ASTER standard, the only available cross-calibrated against the
primary standards certified by a round-robin exercise Al standard, yields a ratio of 7.554 + 0.104.10-12, 2.1%
higher than the nominal value (CRONUS calculator documentation, 2009, page 6). Therefore, the SM-AI-
11/07KNSTD standardization used here implies a ?Al/*°Be production ratio of 6.61 + 0.50. This value and its
associated uncertainty are directly derived from the update of the ratio originally determined by Nishiizumi et al.
(1989). This production ratio was used in all calculations and modeling for *°Al.

Cosmocalc add-in for excel (Vermeesch, 2007) has been used to calculate sample thickness scaling
(with an attenuation coefficient of 160 g cm™) and atmospheric pressures. Stone (2000) polynomial has been
used to determine surface spallation production rate assuming a SLHL production rate of 4.49 at/g/yr for “°Be;
muon contributions based on Braucher et al. (2011) were scaled for altitude only.

The estimation of burial ages assumes that if the samples are not totally shielded from cosmic rays even
at their current sampling depths, the nuclide concentration accumulated since the time of deposition (referred to
as post-burial production) has to be estimated in order to produce corrected ages. Assuming that the initial
concentration of cosmogenic nuclides equals zero in the studied material (no inheritance), and that the
production and erosion rates are constant through time, and considering the three types of particle involved in the
in situ-production of *°Be or 2°Al at depth x, the nuclide concentration N(x, ' ,t) is given by eq. 1:

(-xo/ Apeut.) (‘XP/Astop.)
N (X,g,t) _ neutge ' [1 _ e*t(Eﬂ/Aneuﬁi):I_i_ PStOP-ge 1- e*t(EP/Astop.Jrﬂ)}
neut. stop.
(-Xpl A gast)
PfaSt € ~ 1- _t(‘gp/Afast+ﬁ-):|
&
Ap A
fast (1)

where Preyt, Psiop. @nd Prg are the productions of neutrons, stopping and fast muons respectively, [ is the
material density, [Jis the erosion rate, t is time, [new, [lsiop. and g are the attenuation lengths of neutrons

(160g-cm™2), and stopping (1500 g-cm?) and fast muons (4320 g-cm?); L1 is the radioactive decay constant of
the nuclide of interest.

Pre-burial exposure histories imply that the samples already contained an inherited dose of nuclides at
the time of burial. The maximum inherited concentration prior to burial can be estimated by assuming attainment
on the land surface of a long-term steady state between nuclide production and nuclide losses through both
radioactive decay and denudation. For a given denudation rate, these concentrations are obtained by considering
eg. 1 and solving for infinite t. Having ascertained this pre-burial history, eq. 1 is subsequently used to calculate
post-burial nuclide production. At this point, different options are available to compute burial ages. Minimum
burial ages can be determined assuming a rapid and deep burial of samples. Their exhumation to shallower
depths by topsoil erosion has no incidence on burial age determinations. This simple scenario, which ignores
post-burial nuclide production, is purely based on the radioactive decay of the initial “°Al/*°Be ratio.

When samples are not buried to depths that shield them entirely from muons post-burial nuclide production
cannot be ignored. This means that after burial, a certain amount of *°Be and Al was produced. In order to
obtain maximum burial ages, this post-burial production must be deducted from the measured concentrations in
order to reach the initial *°Al/*°Be ratio.

In both scenarios, nuclide concentrations can be modelled by equation eq. 2:

Nmeasured = N (O’ & 1ook(7ﬂhun.al ) + N (X’ gB ’Tburial)
)
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where N (X, Epy ||

burial) is the post-burial production term at depth x during a time interval corresponding to

Touriar With @ denudation rate &g (this contribution would be ignored in the determination of minimum ages), and
N(O,g,oo)e(’”T’”‘"'"’) represents the radioactive decay of the inherited concentration N (0,8,00) that had

accumulated at the surface prior to burial. The three unknowns, [] &z and Tuuia, are numerically and
simultaneously determined considering one equation for *°Be and another for #All.

The Ardéche river sediments having been sampled in the caves at depths below surface greater than 10
m: between 100 m and 130 m for the Aven Noel and St Marcel caves, 30 m below surface for Cadet cave, 40 m
for the Madeleine cave, almost 20 m for Deroc cave, and 10 m for the Bartade cave., post burial production is
therefore neglible. Maximum burial ages, presented in Table 1 assuming that the sediments were at steady-state
when buried (Granger and Muzikar, 2001; Balco et al., 2005). are ranging from 0 Ma to 6.03 Ma with erosion
rates ranging from 1m/Ma to 50m/Ma . Burial ages uncertainties include analytical uncertainties as well as half
lives uncertainties.
It is important to mention that the main assumption in this age determination is to force the samples to be at
steady state just before their burial. If some samples have already experienced a complex exposure history
yielding to starting 2Al/*°Be less than the ones determined here assuming steady state, then burial ages could be
much younger . Reversely, burial ages could be under estimated if samples were, before being buried, exhumed
from deep quartz by high denudation rates that would have favored #*Al/*°Be higher than 6.61.

5.2. Sediment paleomagnetism

26 muddy fluvial sediments (clays and silts) and 3 sandstone samples from 15 cave levels were collected for
paleomagnetic dating and interpretation studies (fig. 3). Soft cores in the muddy sediments were oriented with a
magnetic compass. Paleomagnetic analyses were conducted at CEREGE. Samples were measured with a 2G
cryogenic magnetometer (model 760R) with a sensitivity of 10™ Am? All samples underwent stepwise
alternating field (AF) demagnetization up to 80 mT. Demagnetization data were evaluated using principal
component analyses (Kirschvink, 1980). Fisher’s statistics were used to calculate mean directions (Fisher, 1953).
All paleomagnetic data have been processed using Paleomac software (Cogné, 2003). Representative
demagnetization data are plotted on the figure 6.

Twenty three out of the twenty nine samples exhibit a distinct reverse polarity signal, while six samples show a
normal polarity signal (Table 2 and fig. 5). Two cave levels, “Triangle” Cave and “Rouveyrolle” Paleocave
contain samples showing different polarities.

These levels could be coeval with a period of geomagnetic polarity reversal. Paleomagnetic polarities were
matched to the magnetostratigraphic time scale of Lourens et al., (2004).

5.3. Cave development dating.

The combination of the three dating methods applied in this study allows refining the estimate ages of caves
development. These estimations will be used to further extract geodynamical constraints such as geomorphologic
timing and quantification of uplifts. From the fifteen sites sampled for this study, ten cosmogenic burial dating
and twenty nine paleomagnetic determinations provide data in agreement with the Mocochain et al. (2006c)
model. Age interpretation for each cave level is discussed below. The obtained age intervals are given in fig. 6.
Cave levels are sorted according to their ages and their position regarding benchmarks levels.

-“Sables Cave”: the cosmogenic burial dating of this cave implies sediment infilling at 5.83 (+/- 0.86) Ma,
(Table 1) in agreement with a Messinian age estimated from vertebrate fossils (Martini, 2005). Consequently,
this cave could be the result of a minor speleogenesis stage during the Messinian incision.

-“Aven Noél 4”: the cosmogenic burial dating of this cave implies sediment infilling at 5.67 (+/- 0.83) Ma
(Table 1). Paleomagnetism evidences a reverse polarity (Table 2). Consequently, dating can correspond to the
Chrons C3r or C3n 3r (fig. 7). However, the Chron C3r, ranging between 6.05 and 5.25 Ma, corresponds to the
messinian incision of the Ardeche canyon that cannot result in the formation of horizontal levels within the
endokarst system. The horizontal karstic network with the « Noél 4 » sample is connected with other extensive
horizontal levels by chimney-shafts systems (Mocochain et al., 2006c). This implies an overall base-level
stability interrupted by rapid rises of the base-level, resulting in the formation of per-ascensum vertical shafts or
“chimney-shafts”. These geo-morphological characters imply the dating of the Chron C3n 3r during the Lower
Pliocene stage (fig. 7), which is contemporary to the Marine-Non-marine transition.

-“Aven Noé¢l 1 and 2”: in this cave, 130 m above sea level, the obtained data are scattered. Cosmogenic burial
dating of “Noél 1” (1.73 +/-0.42 Ma), and “Noél 2” (0.45 +/-0.43 Ma), imply sediment infilling during the
Quaternary period (Table 1). Paleomagnetic studies performed at these sites evidence a reverse polarity (Table
2). This cave level could therefore be related to a stage of base level stability during the Quaternary period as
shown fig.7.
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-“Aven Noél 3”: the cosmogenic burial dating of this cave implies sediment infilling at 2.57 +/-0.57 Ma (Table
1; fig. 7). The 130 m elevation of this site, combined with the absolute age could date the last aggradation stage
of the Pliocene, when the Ardeche River reached this altitude.

-“Déroc Cave”,” Aven Noél 5”,” Saint-Marcel Cave”: these three caves stretch along the same level and
correspond to the gradient of the past Ardéche base level from upstream (190 m asl. at “Déroc” cave) to
downstream (160 m asl. at “Noél 5” and “Saint-Marcel” caves) (Mocochain et al., 2006; fig. 3). The cosmogenic
burial dating of these three caves cluster around 2.8 Ma (Table 1). Paleomagnetism evidences a normal polarity
for “Saint-Marcel Cave”, and a reverse polarity for “Déroc” and “Noel 5 samples (Table 2). Possible ages for
“Déroc Cave” samples correspond to the Chrons C2rlr, C2r2r, C2Anlr and C2An2r, which are dated between
1.95 and 3.33 Ma (fig.6). Possible ages for Noél 5 samples are within the Chrons C2r2r, C2Anlr, C2An2r, and
C2Ar, which are dated between 2.18 and 3.76 Ma (fig.6). The only reliable age for “Saint-Marcel Cave” is
between 2.55 and 2.96 Ma, corresponding to the Chron C2Anln (fig.6). The 160 m elevation implies two
possible sediment infilling scenarios in the “Déroc” and “Noél 5” Caves (fig. 7): (1) the sediments were
deposited after the Messinian entrenchment, when the cave developed in relation to the Ardéche River,
corresponding to an intermediate Pliocene stage, ending at 3.8 Ma (fig.7). According to our results (fig. 7), it is
however not possible to date this phase of stability with the current chronological analyses. (2) the sediment
dating could indicate a reuse of a previous underground bypass of the Ardéche meander. This second hypothesis
is supported by the general model of the Ardeche base level evolution indicating a significant rise following the
drop at 3.8 Ma (Hagq et al,. 1987), and by water-corroded stalagmites witnessing the flooding of the caves related
to a second speleogenesis phase. Sediments sampled in these caves could only record this second phase. The
overlapping of the age estimate in these three caves corresponds to the Chron C2r2r for the samples Noél 5 and
Déroc and to the Chron C2An1n for the sample St Marcel. It dates this phase between 2.18 and 2.96 Ma and
corresponds to the second phase of aggradation of the rivers during the Pliocene (fig.7).

- “Cadet Cave”: the cosmogenic burial dating of this cave implies sediment infilling at 1.71 +/- 0.81 Ma (Table
1). However, according to the position of the river given by the Quaternary terraces (Fx at 100m, Fy at 80m; Fig.
6), the high elevation of this cave (280 m) is not compatible with Quaternary sediment infilling. Since
paleomagnetism shows a reverse polarity (Table 2), the age may lie within the Chron C2r 1r or C2r 2r which are
dated from 1.90 to 2.55 Ma. This level displays a maximum Pliocene level, higher than the Pliocene
abandonment surface described in the area (240 m; fig 7; Mocochain et al., 2006a).

-“Potiers Cave”: the cosmogenic burial dating of this cave implies sediment infilling during the Pliocene, at
2.37 Ma +/- 0.77 Ma (Table 1). Paleomagnetic studies performed in two neighboring caves at the same
altitudinal level (“Baume d’Oullins” and “Charbonniére Cave”) yielded a normal polarity (Table 2). Amongst
the three main possible scenarios (fig. 6) deduced from the overlapping of the age estimates, only that leading to
the more recent infilling should be considered. The scenario leading to an older infilling would indeed be
contemporaneous to the “Saint-Marcel” cave level, which is impossible given the altitude of the “Potiers” Cave
(260 m). As a result, the Potiers Cave can be dated during the Chron C2n (from 1.95 to 1.75 Ma).

- “Madeleine Cave”: the cosmogenic burial dating of this cave implies sediment infilling at 2.12 +/- 1.18 Ma
(Table 1; fig. 6). The chimney-shaft morphology corresponds to the development of a vertical conduit during a
base level change. Paleomagnetism evidences a reverse polarity (Table 2). The 210 m elevation, implies multiple
possible scenarios for sedimentary deposition (fig 7): 1) it is slightly younger than “Cadet” Cave development
and related to the chimney-shafts formation period in Ardéche during the Pliocene (Mocochain et al., 2006b;
Chron C2r2r and C2rlr); 2) it occurs during the Quaternary and may be attributed to the Ardéche canyon
entrenchment during Pleistocene glacial period (Chron C1r2r). Both possibilities may be likely.

-“Bartade Cave”: This cave is located at an elevation of 360 m, which correspond to the pre-evaporitic
abandonment surface level. The upper-Pliocene age (2.78 +/-0.74 Ma; Table 1) obtained by absolute dating do
not matches with age expected from geodynamic model and paleontological data (5.45 Ma, Martini, 2005 and
2008). This younger age may result from the infiltration into the cave of surface sands, as indicated by the lack
of stratification and sedimentary organization of the sample. However, two paleocaves on the pre-evaporitic
abandonment surface, “Rouveyrolle” and “Devés” Paleocaves, were sampled for paleomagnetic studies. Two of
the three analyzed samples provide reverse polarities, the other one exhibiting a normal polarity (Table 2).
Sediments may have thus been deposited during a time interval corresponding to a polarity reversal. Considering
the altitude of this surface, paleomagnetic results, and paleontological data, this cave most likely emplaced
during the Messinian that is about 6 Ma ago.

6. Discussion: Implications for landscape evolution

6.1 Base-level oscillations during the Pliocene

Absolute dating obtained following the method described above supports the base level evolution curve of the
Ardeche River since the Messinian salinity crisis and indicate additional speleogenetic phases (fig. 7). Together
with the relative chronology of the cave-level formation, they provide the following absolute time-intervals:
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= The pre-evaporitic abandonment surface emplacement episode related to the “Bartade Cave”, the
“Rouveyrolle” Paleocave and the “Deves” Paleocave located at an altitude of 360 m (asl) occurred at ~6
Ma. It represents the position of the rivers before the MSC. Additionally, phreatic caves harboring
speleothems at great depth (-100 m bsl.) are interpreted as vadose caves developed during the MSC,
according to the position of the base level in the neighboring Rhoéne Valley.

*  The intermediate Pliocene stage related to the “Aven Noél 5 and “Déroc” cave-level occurred before
the drop at 3.8 Ma (Hag et al,. 1987), but was not constrained by absolute dating. This cave level
located at an altitude of 160 m (asl.) downstream of the Ardéche river is dated by Noél 5 and represents
the main cave level of the Lower Ardéche River, which also includes the main level of the “Saint-
Marcel” Cave, the “Déroc” Cave, and the “Chauvet” Cave (fig. 3) housing famous Paleolithic paintings
(Chauvet et al., 1995). These caves correspond to underground shortcuts of surface meanders
(Mocochain et al., 2009). On a relative time scale, this cave level is younger than the two other cave
levels emplaced during the early Pliocene at altitudes of 100 m and 130 m (Mocochain et al., 2006c;
fig. 7).

= This stage is followed by a global sea-level fall (3.8 Ma; Haq et al., 1987). This fall induced the
abandonment of the 160 m cave level and the re-entrenchment of the Ardeche River (Mocochain et al.,
2006c; fig. 7). This event contributes to the extensive development of speleothems into the caves
(Delannoy et al., 2004; Mocochain et al., 2009).

= The relative chronology provides evidence for a second rise of the Ardéche River base level by
aggradation. This rise provokes flooding of all cave levels, the erosion of the first speleothem
generation, and the deposition of new fluvial sediments into the caves. Ages ranging from 2.96 to 2.18
Ma associated to the “Aven Noél 57, “Saint-Marcel Cave” and “Déroc Cave” (Fig. 7) support this
interpretation.

= A new phase corresponding to a recent rise of the Ardéche River 40 m above its Pliocene abandonment
surface would be identified in the “Cadet” Cave (fig 3 and 7). Dating between 2.55 and 1.90 Ma
indicates a higher extension of alluvial deposits in Upper Pliocene age. In the “Aven Noél” and “Aven
d’Orgnac” Caves, this high level could explain the morphology of the phreatic lifts (so-called
“chimney-shafts”, Audra et al., 2009) extending well-above the Pliocene abandonment surface. They
are caused by severe backflooding well-above the contemporaneous base level, because of the outflow
plugging after aggradation. Further dating is required to confirm the Pliocene age of this fluvial high
level.

=  The stability of the base level during the development of the Pliocene abandonment surface is
considered as the last significant stage of regional speleogenesis (Mocochain, 2007; Delannoy et al.,
2007). In this study, caves associated to this benchmark level are “Potiers” Cave, “Baume d’Oullins”
and “Charbonniére” Cave (fig. 3). Ages between 1.94 and 1.77 Ma determined in this study (fig. 7)
yield an absolute constraint to the Pliocene abandonment surface, in agreement with the ages obtained
by Clauzon (1996) in the neighboring Rhone valley.

» The most recent age between 0.88 and 0.80 Ma (fig. 7) is measured at the 130 m level of the “Aven
Noél” Cave. This level corresponds to an ancient Quaternary age on the relative time scale and to the
other stages of re-activation during the oscillations of the Ardéche River (fig. 7). This may correspond
to an ultimate stage of flooding and reuse of older levels associated with glacio-eustatic entrenchment
of the river during the Pleistocene but age dispersion on the 130 m level can also result from different
initial ratios

6.2 Regional geodynamic

Absolute dating supports very well the base level evolution curve initially proposed by Mocochain et al. (2006c).
In addition, a main contribution of this work is the highlight of an original geological event during the Plio-
Pleistocene (between 2.55 and 1.90 Ma): the rise of the Ardeche River 40 m above the Pliocene abandonment
surface previously considered as the mark of the complete infilling of the Ardeche Rias (Clauzon, 1996). This
evolution could be either related to a non-unidentified local tectonic event or to an unidentified regional
oscillation of the Rhone River level. Finally, dating the Pliocene abandonment surface associated to the normal
polarity period Chron C2rlr, that is between 1.94 and 1.77 Ma, is critical for the geodynamic model. This last
benchmark level of the Messinian-Pliocene eustatic cycle indicates the highest level of the rivers, after the
complete infilling of their rias. In the Ardéche area, this stable level is recorded both into the caves, with the
development of the last cave level in Ardéche, and on the landscape morphology, with the development of a flat
surface at 200 m asl. (Mocochain et al., 2009). This flat surface could be linked to a high eustatic level of the
Mediterranean Sea. If we consider that the gradient of the Ardéche and Rhone rivers at the end of the Pliocene
was the same or slightly higher than the present-day gradient, it implies that the elevation difference between the
Lower Ardeche and the sea is 50 m. To restitute the position of the sea level at the end of the Pliocene, these 50
m has to be subtracted to the altitude of the abandonment surface, which leads to 150 m. Such a high sea level is
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presently unknown in the literature (i.e. Haq et al., 1987; Miiller et al., 2008). On the other hand, it is recognized
that the area has been uplifted after the Pliocene, as the current position of the Marine / Continental transition at
4.7 Ma (130 m asl.; Clauzon et al., 1995; Clauzon, 1996) is 60 m above its initial position (70 m asl.; Mocochain
and Clauzon in Besson et al., 2002). If we apply this uplift to the Pliocene abandonment surface, its initial
elevation is 140 m. Consequently the sea level associated must be roughly 90 m at 2 Ma. This high sea level is
close to the one given by Miller et al. (2008) at 80 m. Therefore, the 60 m uplift may have also affected the
Pliocene abandonment surface after its formation, mainly in the Pleistocene. Consequently, we consider that
between 4.7 Ma (age of the Marine / Continental transition) and 1.77 Ma (maximum age of the Pliocene
abandonment surface) there was not significant tectonic uplift in the Lower Ardéche. In this context of rapid
Mediterranean water level variations, it is also important to bear in mind that Massif Central positive dynamic
topography (Boschi et al., 2010) and hydro-isostatic rebounds of the continental margin could be a significant
controlling factor of the geomorphological evolution (Normann and Chase, 1986; Gargani, 2004).

Conclusion

The integration of Al /**Be burial dating, paleomagnetism and karstic geomorphology is necessary to constrain
dating of the Ardeche karst network functioning. This integrative methodology is expected to be applied to the
whole Mediterranean basin when no other stratigraphic markers are available. Previous studies have
reconstructed the relative chronology of the Messinian-Pliocene cycle events in the Rhéne-Mid-Valley by the
analysis of benchmarks levels (Mocochain et al., 2009). Cosmogenic burial dating and paleomagnetism coupling
was used to provide absolute dating to validate and improve a geomorphologic-based model for the regional
speleogenesis. The dated sediment burial is posterior to the cave development and thus indicates the minimum
age of the cave. Despite associated uncertainties, burial dating of coarse sediments is particularly pertinent
because it provides absolute ages in the time range ~0.1 to 6 Ma that span to the Messinian-Quaternary period.
Paleomagnetism provides a solid relative dating given the published polarity of the geomagnetic field during the
deposition of sediments (Lourrens et al., 2004). Coupling the paleomagnetic time scale to the cosmogenic burial
ages refines the chronological framework and provides significant results for the geodynamic understanding of
the Lower Ardeche area.

Obtained ages are consistent with the regional geodynamic model of the Ardéche River and the per ascensum
stepping of both surface landforms and caves proposed by Mocochain et al. (2009). Moreover, they allow
refining the timing of the speleogenesis events. As a consequence, the second phase of activity of the Chauvet
Cave, corresponding to the cave infilling, can be dated between 2.96 and 2.18 Ma. One of the most critical
results is the absolute age obtained for the Pliocene abandonment surface that formed between 1.94 and 1.77 Ma.
In addition, the apparent rise of the Ardéche River 40 m above its abandonment surface during the Plio-
Pleistocene brings new outlooks to the geodynamic evolution of the area during the Messinian-Pliocene cycle.
The methodology developed in this study is likely to be applicable to characterize and to date the cave history
throughout the Mediterranean area.
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Fig. 2 The four benchmark levels generated during the Messinian-Pliocene eustatic cycle (6-2 Ma). The base level

evolution curve is deduced after the geomorphologic model of Mocochain et al. (2006b)
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Fig. 4 The three steps of the cave dating method: (1) absolute dating of samples is provided by the 26A1/10Be burial
dating. (2) Magnetic polarity of samples in the same stratigraphic unit can reduce the uncertainty in the burial dating
error bars. (3) The last constrain to further reduce the uncertainty confronts the cave elevation to the base level
evolution of the Ardeche river, based on published (Mocochain et al., 2006c, 2009) and new geomorphological

observations.
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Depth R Post-
Height below e %p| (*All*Be Post-burial | - burial Burial Age
produced | produc
surface )
ed
Cave 10 26
sampled (m) (m) (kat/g) (kat/g) Be Al (Ma)
298 +
Cadet Cave 280 37 10.48 +1.13 0.03 +£0.014 1.37 78.6 88.2 3.03+1.44
1.88 +
Déroc Cave 190 60 70.81 +6.79 0.133 + 0.05 0.73 2.8 4.9 27+£0.71
Aven Noél 1 130 100 76.43 +5.99 0.222 + 0.045 29+0 0.2 0.2 1.75+0.42
532+
Aven Noél 2 130 100 59.81 +5.38 0.318 + 0.065 1.19 0.1 0.1 0.48 £ 0.46
195+
Aven Noél 3 130 100 83.78 +7.15 0.163 + 0.049 0.61 0.2 0.4 2.58 + 0.57
Aven Noél 0.38 %
4 150 100 178.92 +11.16 | 0.067 +0.039 0.22 0.1 1.0 5.7+£0.84
16+
Aven Noél 5 170 100 78.15+7.98 0.125 + 0.056 0.74 0.3 0.5 2.98 £0.79
043+
Sables Cave 240 100 15.93+1.28 0.007 + 0.003 0.22 1.6 10.5 6.03 + 0.89
St-Marcel 182+
Cave 160 130 159.31+8.51 | 0.289 +0.041 0.28 0.0 0.0 2.67 +£0.29
7.01+%
Char. Cave 190 100 74.91+5.91 0.525 + 0.091 1.34
218 +
Potiers Cave 260 80 4.82+0.73 0.011 + 0.004 0.95 13.0 20.1 2.61 +0.85
18+
Bartade Cave 360 40 16.6 +1.11 0.03 £ 0.012 0.74 51.0 83.4 2.78 +1.36
Madeleine 245+
Cave 200 60 8.95+1.61 0.022 + 0.016 1.82 20.8 29.3 241+1.35

Table 1: Cosmogenic nuclide concentrations and sediment burial ages for Ardéche caves (see fig. 3 for the location of

cavities). Density of overlying material is 2.5 gecm-3. Measurement uncertainties are restricted here to analytical
uncertainties within 1 sigma.
Maximum burial ages account for post-burial production of 10Be and 26Al. Sea level slow and fast muon contributions
are 0.027 (10Be) and 0.46 (26Al) ateg—leyr—1, and 0.039 (10Be) and 0.20 (26Al) ateg—leyr—1, respectively. These
contributions have been only scaled relatively to altitude.

Sample longitude PGV latitude PGV variation® N/R Cave levels
AT-01 8,3 -47,1 429 R Aven Noél 1/2
AT-02 2,3 -49,9 40,1 R Aven Noél 1/2
AT-05 330,4 -35,4 54,6 R Aven Noél 1/2
AT-10 12,4 -59,3 30,7 R Aven Noél 5
AT-12 303,3 -46,9 43,1 R Aven Noél 6
AT-13 314,7 -57,5 32,5 R Aven Noél 6
AT-14 260,8 -65,9 24,1 R Aven Noél 7
AT-15 217,2 -70,2 19,8 R Aven Noél 7
AT-16 159,3 61,3 28,7 N Triangle Cave
AT-17 1 -25,7 64,3 R Triangle Cave
AT-18 317,7 -64,6 25,4 R Cadet Cave
AT-19 287,8 -67,4 22,6 R Cadet Cave
AT-20 320,4 -76,6 13,4 R Aven Chazot
AT-24 207,5 55,8 34,2 N St Marcel Cave
AT-25 200,8 74,1 15,9 N Bartade Cave
AT-27 15,2 45 45 N Bartade Cave
AT-28 141,7 -57,7 32,3 R Madeleine
AT-30 -58,4 31,6 R Madeleine
AT-31 186,3 -79 11 R Madeleine
AT-32 348,4 -60 30 R Madeleine
AT-33 -48,4 41,6 R Madeleine
AT-36 127,6 63,4 26,6 N Charbonniere
AT-52 95,6 -50,1 39,9 R Déroc
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AT-53 258,3
AT-54 16,5
AT-57 64,3
AT-71 11
AT-74 97
AT-79 79

-59,4
-52,6
-58,6
-60,6
78,2
-62,2

30,6
37,4
31,4
29,4
11,8
27,8

zZz20V 0V XVAD

Déroc
Aven Noél 4
Aven Noél 4
Rouveyrolle
Rouveyrolle

Deves c

Table 2: Paleomagnetic results.
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Chapitre 1 : Introduction

Figure 1- 1 : a) Carte de la Méditerranée occidentale montrant la localisation de la marge provengale limitée par
les marges Ligure et du Golfe du Lion, la morphologie des plateaux continentaux et des pentes incisées par des
canyons sous-marins, et des bassins (d’aprés compilation de données de I’lfremer, 2006). Les principales
structures tectoniques sont tirées de Jolivet et al., 2006. b) profil sismique interprété (localisé par le trait rouge
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Chapitre 7 : Géodynamique et hydrogéologie de la marge provengale
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Figure 7- 2 : Topographie terre-mer restaurée de la marge provengale lors de la crise de salinité messinienne.
L’ensemble de la marge est exondée. Un réseau hydrographique messinien de surface et karstique se met en
place et incise des canyons en relation avec le bas niveau marin. Aur. : Mit Aurélien ; Et. : Massif de I’Etoile ; Al. :
Massif d’Allauch ; Ste B. : Massif de la Ste Baume ; S.B. : Massif de Siou-Blanc ; U.B. : Unité du Beausset ; Carp. :
Massif de Carpiagne ; Cal. : Massif des Calanques ; C.S. : Cap Sicié ; Ba. : Bandol ; La C. : La Ciotat ; Cas. : Cassis ;
Aub. : Aubagne ; Mars. : Marseille. 313

Figure 7- 3 : Topographie terre-mer restaurée de la marge provengale montrant un instantané de la remise en
eau pliocéne. Les cours d’eau messiniens sont peu a peu refoulés vers 'amont, tandis que le rebond hydro-
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Figure 7- 5 : Topographie terre-mer restaurée de la marge provengale au Pliocene moyen. La sédimentation se
poursuit dans les canyons de Bandol et Cassidaigne. La bascule NE-SW de la Marge se poursuit. Le réseau
hydrographique de surface est perturbé, le cours aval de I’'Huveaune est capturé vers le NW. La ligne blanche
correspond au niveau zéro actuel et la mer au pliocéne moyen est donnée par le figuré en pointillés. Aur. : Mt
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Figure 7- 6 : Topographie terre-mer restaurée de la marge proveng¢ale au Plio-Pléistocéne. La sédimentation
comble le canyon de Bandol. La bascule NE-SW de la Marge se poursuit. Le réseau hydrographique de surface
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Massif d’Allauch ; Ste B. : Massif de la Ste Baume ; S.B. : Massif de Siou-Blanc ; U.B. : Unité du Beausset ; Carp. :



Table des illustrations

Massif de Carpiagne ; Cal. : Massif des Calanques ; C.S. : Cap Sicié ; Ba. : Bandol ; La C. : La Ciotat ; Cas. : Cassis ;
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