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Avant Propos

Ce travail de thése a été réalisé dans le cadre du laboratoire de 1’Insitut des sicende de la Terre
de Paris sous la direction du Professeur Christian Gorini, du Docteur Elia d’Acremont et du
Professeur associ¢ Alain Rabaute. Cette thése porte sur 1’évolution Plio-Quaternaire d’un
bassin sédimentaire inversé sous l’effet de la convergence Afrique/Eurasie, le bassin
d’Alboran. Ce bassin est inversé de manicre oblique, ce qui provoque une déformation en
transpression, caractérisée par D’activation de structures tectoniques décrochantes et la
formation de plis.

J’ai eu acces a un vaste ensemble de données de sismique réflexion et de bathymétrie aquisent
avant cette thése durant trois campagnes océanographiques en Mer d’Alboran : les campagnes
Marboro-1 (2011), Marlboro-2 (2012) et SARAS (2012). Ces campagnes ont été réalisées en
collaboration avec 1’équipe de sédimentologie de Institut de Ciencies del Mar (CSIC,
Barcelone), et avec le laboratoire de Géoscience Océan de I’Institut Universitaire Européen de
la Mer (Brest). Ces collaborations ont permis la mise en commun des données existantes sur
la zone d’étude et ont permis d’accéder a des datations de surfaces stratiraphiques Durant ma
thése, j’ai personnellement traité les données de bathymétrie issues de la campagne Marlboro-
2.

J’ai eu aussi ’occasion de participer a 1’aquisition de données de sismique réflexion et de
bathymétrie dans deux campagnes océanographies. En 2013, j’ai participé au leg 2 de la
campagne HAITIS-SIS (PI : Pr. Sylvie Leroy) sur 1’ Atalante (IFREMER) , qui m’a permis de
me familiariser au contexte décrochant de la marge Caraibe. En 2015, j’ai aussi participé a
une campagne en mer d’Alboran, la campagne SHAKE-IRIS CRUISE (PI: Dr Eulalia
Gracia). Cette campagne m’a permis d’étudier d’observer en détail les structures actives en
mer d’Alboran.

Les résultats de ces études se trouvent dans la suite de ce manuscrit. Apreés une introduction
générale, chapitre 1, le chapitre 2 propose une synthése des données structurales publiées
autour de la zone d’étude. Le chapitre 3 est un article sur les structures actives du bassin de
Nekor publié¢ dans Basin Research en 2016. Le chapitre 4 est un article en préparation a
soumettre a Marine and Petroleum Geology, et porte sur la caractérisation de la stratigraphie
tardi-pleistocene de la plateforme continentale sur la marge Sud de la Mer d’Alboran. Le
chapitre 5 est un article en préparation proposant un modele d’évolution structural de cette
marge depuis le Pliocéne jusqu’a I’actuel. Le dernier chapitre propose une courte discussion

et des perspectives sur différents points abordés précédements. L’annexe A est un article



portant sur I’inversion des bassins mézosoiques des Massifs Cristallins Externes des Alpes,
publiée dans Géological Magazine et écrit a partir des résultats de mon master 1. Enfin

I’annexe B dévoloppe quelques aspects des méthodologies utilisées durant cette thése.



Résumé

Sur les marges des bassins sédimentaires, la convergence oblique des plaques tectoniques
conduit a la distribution de la déformation et a la segmentation des marges entre zones
soulevées et zones en subsidence. Dans ce contexte, les mouvements verticaux associés a la
tectonique active peuvent étre contrdlés par I’héritage structural 1ié€ a la formation de la marge.
Ces mouvements verticaux peuvent influencer I’architecture des dépdts sédimentaires de la
plateforme continentale et du bassin profond. La sismique réflexion et la bathymétrie
permettent d’imager les architectures des plateformes et du bassin profond.

En Méditerranée Occidentale, la convergence Afrique-Eurasie et le contexte d’arricre-arc
contrdle depuis le Mioceéne la déformation du domaine d’Alboran, un micro-bloc continental
structuré lors d’une collision Oligo-Miocéne. Ce micro-bloc a dans un premier temps été étiré
par le retrait du panneau plongeant océanique atlantique a 1’ouest, formant le bassin sus-jacent
d’Alboran, puis inversé en compression oblique a partir du Tortonien. Ces étapes ont conduit
a la formation de grandes structures transpressives traversant le bassin et de couloirs
décrochants Miocene réutilisant localement les limites des nappes chevauchantes mises en
place lors de la collision Oligo-Miocene.

Cette theése porte sur D’évolution Plio-Quaternaire des structures transpressives et
I’enregistrement de cette évolution dans la succession des dépdts de plateforme continentale
et de structures sédimentaires en profondeur qui sont associées aux courants de contour
circulant en mer d’Alboran. Aprés une synthése bibliographique, trois aspects sont
développés : 1) la caractérisation des structures tectoniques actives et Pléistocéne associées au
bassin de Nekor, un bassin périphérique du domaine d’Alboran situé sur sa marge sud, et la
démonstration de I’'importance de I’héritage Oligo-Miocéne dans 1’évolution de ce bassin, 2)
le décryptage de 1’architecture de la plateforme sédimentaire du bassin de Nekor, pour
proposer un modele d’age des séquences de dépots pour les derniers 500 000 ans, et enfin 3)
la démonstration de I'influence de la segmentation de la marge par la tectonique sur la
géométrie de la plateforme sédimentaire, I’histoire de 1’évolution des plis et des failles
décrochantes affectant le bassin profond depuis le Pliocéne et la chronologie des structures
décrochantes. Nous montrerons que la déformation est polyphasée en relation avec la rotation

des structures compressives par rapport a la direction de convergence.
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Chapitre 1 — Introduction



L’état thermique, la structure, la composition chimique, et les forces aux limites du manteau
provoquent I’apparition de gradients de force et la formation de contrainte horizontale
entrainant la convection du manteau, moteur de la tectonique des plaques (Tackley 2000;
Turcotte and Schubert 2014). L’histoire de la tectonique des plaques, la sismicité, la géodésie,
le volcanisme, I’ouverture et la fermeture des bassins océaniques peuvent étre vue a grande
échelle comme la conséquence en surface de la convection mantellique. Tous ces domaines
s’attachent a étudier des objets souvent différents (la déformation active, I’architecture des
marges et des bassins,....), dont les nombreuses interactions compliquent le décryptage de
I’histoire géologique. Parce que le moteur des phénomeénes de surface est caché et que les
interactions physiques entres les objets d’études sont nombreuses, la compréhension des
phénomeénes géologiques observés est partielle et souvent faiblement quantifiée.

L’interaction de la machine climatique terrestre avec les processus tectoniques est enregistrée
dans les bassins sédimentaires océaniques. Les changements du climat sont liés aux
changements de circulation océanique. Si la surface des eaux océaniques représente 70% de la
surface des globes a 1’actuel, cette surface n’est pas constante et a variée au court des temps.
La variation de la surface des océans, la formation de calottes aux poéles et les changements de
circulation océanique peuvent étre reliée a 1’histoire tectonique (Berggren and Hollister 1977).
Le développement de la géochimie isotopique a permis de mieux comprendre le lien entre
climat et processus tectonique (Allégre 1982)

. Par exemple, la fermeture de I’isthme de Panama entre 14Ma et 3Ma, a entrainé des
changements de variations de carbones dissous dans les eaux océaniques (Fig. 1-1, Keigwin,
1982). Vers 4.6Ma, les changements de circulations des eaux océaniques subséquent ont
intensifié le Gulf-Stream, favorisant le réchauffement de 1’océan Atlantique au Pliocéne et
I’humidité atmosphérique. Ce phénomene aurait contribué a la croissance de la calotte polaire
vers 3.1 et 2.5Ma (Haug and Tiedemann, 1998).

Ces changements climatiques affectent la surface du globe en faisant varier les précipitations
et le régime de circulation des vents. Par exemple, a la fin du Cénozoique, I’examen des
données isotopiques et sédimentologiques dans des carottes, indiquent une abondance de
sédiments détritiques liés a des processus d’érosion glaciaires (Hay et al., 1988). Un
refroidissement global a conduit a la croissance des calottes polaires et des surfaces émergées,
entrainant une augmentation des taux d’accumulations de sédiments dans les bassins
océaniques. Ce refroidissement global pourrait étre lié en partie a un changement de
circulation des vents en réponse a la surrection du plateau tibétain a cette période (Raymo and

Ruddiman, 1992).
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Figure 1-1 : Comparaison de graphiques montrant I’obliquité de [’axe de rotation de la Terre et la composition
en 0180 dans une carotte de sédiments carbonatés Caribéen en fonction de l’dge, modifié de (Haug and
Tiedemann, 1998). D aprés ces auteurs, les derniéres étapes de la fermeture de l'isthme de Panama sont liées a
un changement de circulation océanique dans [’Atlantique au début du Pliocéne entre 4,6Ma et 3.6Ma et a un
renforcement de la circulation thermo-haline dans [’Atlantique. Cela conduit a un réchauffement aux hautes
latitudes. L’ augmentation de [’évaporation et donc de I’humidité dans I’air aurait été une condition nécessaire a
la croissance de la calotte a partir de 3.1Ma (zone grisée sur le graphique). Le déclenchement du
refroidissement partir de 3.1Ma et la croissance de la calotte serait lié a I’augmentation de I’ obliquité.

L’enregistrement des phénomenes tectoniques et climatiques dans les archives sédimentaires
indiquent donc que dans un cadre tectonique relativement simple (par exemple la subsidence
d’une marge continentale), il est possible de distinguer le signal tectonique du signal
eustatique (les variations du niveau marin global en relation avec les volumes de glaces
polaires). Cette distinction est possible car les temps de réponse de la lithosphere,
généralement supérieur a 10%ans, sont liés 4 des changements d’états (refroidissement,
réchauffement) ou bien a des changements de conditions aux limites (charges sédimentaires,
cinématiques de plaques) et sont controlés par ses propriétés mécaniques (viscosité, résistance
a la déformation). Les variations climatiques sont controlées par des processus externes liés
aux parametres orbitaux (excentricité, obliquités, précession terrestres), a 1’état de
I’atmosphere, et/ou aux circulations de masses d’eaux océaniques.

Cette discrimination de I’histoire tectonique et climatique peut étre étudiée via la stratigraphie
des bassins sédimentaires. Dans les bassins sédimentaires, 1’étude des corteges de dépots
(c’est a dire I’étude des facies sédimentaires et leurs relations géométriques) montrent que les
dépots sédimentaires peuvent étre décrits en terme de surfaces aux limites des cortéges et que

ces surfaces sont des lignes de temps a ’échelle géologique (Sloss, 1949). A I’échelle d’un
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bassin sédimentaire, une surface temps peut étre discordante sur les bords d’un bassin et
concordante sur la pente ou le bassin profond. Deux surfaces temps discordantes définissent
une séquence a sa base et a son sommet. Cette interprétation en séquence est contrainte par les
datations des couches sédimentaires qui la constituent (par méthodes magnétiques,
isotopiques, biologiques, etc...). Les ages obtenus servent de point fixe dans le temps. L’étude
des séquences de dépdts permet d’associer des architectures de bassin avec des époques (Haq
et al., 1987).

Sur les marges continentales, des surfaces discordantes limitent des prismes sédimentaires
aux géométries variables. L’étude et la datation des surfaces de ces cortéges sédimentaires ont
montré que la formation et la croissance des plateformes continentale sont reliées aux
variations du niveau marin, a la tectonique et enfin aux flux sédimentaires ( Watts and Ryan
1976; Vail, Jr, and Li 1977; Watts 1978; Haq et al. 1987; ). Ces études ont montré une
hiérarchie dans les structures étudiées et une répétition des géométries de dépots et de facics
sédimentaire dépendant de I’échelle d’observation. Chaque cycle de dépdts sédimentaires
contient des sous-cycles de dépots. Ces grands cycles sont les cycles d’ordres 1 a 3 (Table 1-
1) reliés aux processus tectoniques et/ou orbitaux (Vail et al., 1977). Par exemple, la
subsidence des plateformes continentales du golfe du Lion et de la marge Atlantique Nord-
Américaine est reliée a la flexure de la lithosphére, engendrant de la subsidence a I’échelle de
temps d’environ 10Ma (ordre 3, Watts and Ryan, 1976; Steckler and Watts, 1978) . Aux
¢échelles de temps d’ordre 4 a 6, 'influence du climat et des variations eustatiques deviennent
plus importantes et la complexité des structures observées augmente.

Les architectures des dépots sédimentaires sur les marges (les surfaces temps) sont fonctions
des vitesses de variations du niveau marins (i.e. global) et des vitesses de variations des
mouvements verticaux. Localement, la somme des variations du niveau marin et des
mouvements verticaux définit 1’espace d’accommodation (Fig. 1-2 Jervey, 1988). Modulés
par les flux sédimentaires, les taux d’accommodation contraignent la géométrie des dépdts
(Posamentier and Allen, 1993). La datation et I’observation des géométries des dépdts sur les
marges continentales a permis de réaliser une charte des variations du niveau marin eustatique
remontant au Mésozoique et estimant les amplitudes des chutes et des remontées du niveau
marin (Haq et al., 1987). A 1’échelle globale, les mesures du niveau marin sur des jauges de
marée ont montré que leurs variations sont fonctions du contexte géodynamique et du champ
potentiel de gravité (Gutenberg, 1941) et que ces variations ne sont pas constantes a I’échelle
du globe (Emery, 1980). Les variations du niveau marin sont donc relatives selon la position

sur le globe. Celles déduites de 1’étude de I’architecture du bassin sédimentaire sont donc des
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variations du niveau marin a I’échelle locale, donc uniquement corrélable a une courbe de
variation du niveau marin dite relatif. Cette corrélation des surfaces stratigraphiques a une
courbe de niveau marin relatif est possible si le contexte géodynamique est inclus dans
I’analyse.

Si la géométrie des cortéges sédimentaires est fonction du taux d’accommodation et du flux
sédimentaire alors il est possible de hiérarchiser les paramétres contrélant 1’architecture des
dépots. Pour permettre cette hiérarchisation, il convient de prendre en compte
I’environnement sédimentaire. Les plateformes silico-clastiques ne répondent pas de la méme
maniére aux variations de I’accommodation que les plateformes carbonatées. Les plateformes
Méditerranéenne Plio-Quaternaire sont essentiellement des plateformes silico-clastiques dont
nous détaillerons 1’évolution de leurs architectures.

Les observations de terrain, et les simulations numérique de remplissage des bassins
sédimentaires montrent que les limites de séquences des bassins sédimentaires sont datées aux
moment ou les variations du niveau marin relatif sont les plus rapides (Jervey, 1988;
Posamentier and Vail, 1988).

La conséquence de ces ¢tudes est la mise en évidence de 1’influence de la physiographie des
bassins a un instant donné sur |’organisation des cortéges sédimentaires et sur
I’enregistrement lithologique des variations de flux et d’accommodation en fonction de la
position des cortéges de dépdts dans le bassin. Posamentier and Allen (1993) affirment que
« En geénéral, ’eustatisme et la/le subsidence/souléevement du fond marin deéterminent le
rythme des surfaces limitant les séquences, alors que les variations de flux et de
physiographie sont les plus efficaces pour déterminer [’architecture des strates entre ces
limites de séquences. ». Ces regroupements et cette hiérarchie des parameétres influant
I’organisation des cortéges de dépoOts dans les bassins sédimentaires, séparent donc deux
champs d’¢tude avec des méthodologies différentes et cependant complémentaires. L’étude
des variations eustatiques et des variations locales de subsidences se concentre sur la
rythmicité des surfaces limites de séquences. Ces surfaces limites de séquences et leur
physiographie peuvent étre cartographiées a 1’affleurement a terre ou bien en mer grace aux
méthodes indirectes d’imagerie sismique. Les variations de flux sédimentaire et de lithologie

peuvent étre contraintes par les données de forage et les datations directes.
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Ordre
hiérarchique Durée (Ma) Cause

des séquences

Formation et fragmentation

1 ordre 200-400 )
des continents
Changement de volume au
Second ordre 10-100 niveau des dorsales
océaniques

Troisiéme ordre 1-10 Tectonique locale

Quatriéme et

0.01-1 Controle orbitale

5°me ordre

Table 1 : Controles tectonique et climatique sur les variations eustatiques modifié de Catuneanu, (2007) et Vail
etal, (1977)

La lecture des phénomenes tectoniques et climatiques dans 1’enregistrement sédimentaire peut
mettre en évidence des phénomenes liés. Par exemple, en Méditerranée occidentale, la
fermeture des connections avec 1’Atlantique a 6.1Ma a eu pour conséquence la restriction des
apports d’eaux Atlantique et la dessiccation du Bassin Méditerranéen (Hsii et al., 1970, 1973;
Krijgsman et al., 1999). La chute du niveau marin consécutive, a déchargé le bassin
Méditerranéen du poids de la colonne d’eau, provoquant un phénoméne de soulévement des
couches miocénes (Govers et al., 2009). Ce phénoméene appelé rebond isostatique est lié¢ a
I’¢lasticité et a la stratification de la lithosphére (Watts and Burov, 2003). Sur la plateforme de
la marge du Golfe du Lion (Méditerranée Occidentale), I’architecture des dépots sédimentaire
enregistrent au premier ordre la subsidence thermique depuis le Miocene ( Watts and Ryan,
1976; Steckler and Watts, 1978). Dans le Quaternaire, la succession de faci¢s de plage
proximaux et de faciés distaux enregistre les variation du niveau marin relatif liées aux
paramétres orbitaux (e.g. Rabineau et al., 2005). La position de paléo-rivages, liés aux
maximums de chute du niveau marin préservée par la subsidence, et imagée par les méthodes
de sismique réflexion, permet de quantifier la quantité de basculement de la marge et de
surrection des zones émergées. et ainsi de calculer le taux de subsidence en divers position de
la marge (Fig. 1-2, Rabineau et al., 2014). Ce taux de subsidence calculé est la somme des

différents processus tectonique (subsidence thermique et rebond isostatique).
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Figure 1-2 : Définition de la notion d’accommodation et d’angle de subsidence modifiée d’apres Rabineau et
al., (2014). A: Définition de I’accommodation par la subsidence et les variations eustatiques. B : Exemple
d’accommodation a deux pas de temps tl et t2. La variation d’accommodation « Acco » entre tl et t2 est
fonction des épaisseurs de sédiments et de la tranche d’eau au-dessus el, e2, bl et b2: AA(tz_tl) =

AS(tZ_tl)J,AE(tZ_tl) =e, + b, — e, — by. (Equation 1) C : calcul de ’angle de subsidence. Ces schémas définis
dans le cadre stratigraphique du golfe du Lion montrent qu’il est possible de déterminer des signaux tectoniques
de petite et grande échelle, ici une subsidence locale et le basculement de la marge a partir de la géométrie des

dépots. Des incertitudes de mesures et théoriques existent sur la position et la signification de [’offlap break qui
peuvent conduire a une mauvaise interprétation de ce niveau repere.

Sur la marge du Golfe du Lion il a par exemple été possible d’estimer les variations de flux
sédimentaire liées aux changements climatiques et a 1’érosion en amont du bassin grace aux
données de forages (Bassetti et al., 2006, 2008; Bonneau et al., 2014; Fanget et al., 2014;
Frigola et al., 2012; Jouet et al., 2006) et a des modélisations numériques de bassins
sédimentaire (Leroux, 2012; Leroux et al., 2016).

En estimant la position des marqueurs de chute du niveau marin datés de I’événement

Messinien, il a été possible de distinguer la composante de subsidence liée au basculement et
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au refroidissement de la marge depuis le Miocéne, de la composante liée au rebond isostatique
(Rabineau et al., 2014).

Cette these porte sur I’analyse et la quantification de la déformation associée a 1’inversion du
domaine d’Alboran (Fig. 1-3), ainsi que I’analyse et la description del’architecture de la
marge au Plio-Quaternaire. Nous définissons ici le domaine d’Alboran comme le domaine
comprenant les unités de socle métamorphiques chevauchantes sur les plaques Eurasie et
Afrique et le bassin d’Alboran comme les séries sédimentaires déposées sur les unités de
socle métamorphiques . A terre, le domaine d’Alboran correspond aux unités internes de 1’arc
Bético-Rifain. Nous développerons une thématique liée a la tectonique a grande et petite
échelle de temps et d’espace ainsi qu’une thématique de bassin, liée a 1’interaction entre
tectonique et variations glacio-eustatique du niveau marin. Le bassin d’Alboran, partie
extréme occidentale du bassin Méditerranéen est une zone clé pour étudier et comprendre ces
interactions car :

(1) Ce bassin est le produit de la géodynamique Méditerranéenne a grande-échelle (Billi
et al., 2011). L’extension arrieére-arc consécutive au roll-back et a la fragmentation du
panneau plongeant Téthysien a partir de 20Ma est a 1’origine de ce bassin. La
convergence Afrique Eurasie a long terme produit I’inversion du bassin Méditerranée
et de ses marges. La simultanéité des phénoménes de roll-back dans un contexte de
convergence a pour conséquence un mode de déformation spécifique : I’effondrement
d’une chaine de collision en transtension (I’ouverture du bassin) puis I’inversion du
bassin en transpression.

(2) Le bassin se situe a I’interface entre I’océan Atlantique et la mer Méditerranée. Les
variations de circulation des masses d’eau entre 1’Atlantique et la Méditerranée sont
influencées par I’ouverture du détroit de Gibraltar. Un régime de circulation lié¢ a la
circulation géostrophique de courants profonds s’est créé en Méditerranée apres la
crise messinienne. Depuis, le régime de circulation influence I’organisation des dépots
sous-marins et modele le paysage.

(3) Nous travaillerons a deux échelles de temps. Le Plio-Quaternaire ou I’influence des
courants marins et leur évolution en relation avec la tectonique sera essentielle pour
comprendre 1’évolution du bassin d’Alboran. Le Quaternaire (<500ky) durant lequel
les variations de fortes amplitude du niveau marin relatif vont étre enregistrées sur la
marge Marocaine. L’influence de la tectonique active sera démontrée. Nous
rappellerons les différents mécanismes qui controlent 1’organisation des bassins

sédimentaires dans 1’introduction du chapitre portant sur le contréle tectonique de la
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stratigraphie du bassin de Nekor. En 1’absence de contrdles temporels, nous
proposerons un modele d’évolution de ce sous-bassin d’Alboran, basé¢ sur la

morphologie comparée de la marge Marocaine.
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Atlantique i - 21 " Lion

Bassin
: : j F Algerien
s - T B = S
Arc b - . /;
Bético-Rifaiing

g Moyemn
Haut Atlas  Aflas
Afrique

3088 ¢ i 4 0 250
-6 0 12

Figure 1-3 : Toponymie des bassins Méditerranéen projetée sur la topographie GEBCO
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1. Inversion des marges continentales

L’inversion d’une marge peut étre vue comme le moment du cycle de Wilson ( Wilson 1966)
ou s’initie la subduction. L’inversion de la marge passive démarre lorsque les forces
tectoniques compressives vont provoquer sa déformation. Ce processus d’inversion est li¢ a
des changements de cinématiques des plaques. Dans la littérature, la problématique de
I’inversion d’une marge ou d’un bassin est souvent associée a I’étape de collision continentale
et a la déformation avant et arriére-arc (Harding 1985; Hayward and Graham 1989; Letouzey,
Werner, and Marty 1990; Buiter and Adrian Pfiffner 2003; Buiter, Pfiffner, and Beaumont
2009; Buiter and Adrian Pfiffner 2003; Nilfouroushan et al. 2013; Bonini, Sani, and
Antonielli 2012; Bellahsen et al. 2012; Bauville and Schmalholz 2015; Lacombe et al. 2016).
Les zones d’inversion sont des zones de déformation distribuées qui impliquent la formation
de nouvelles structures (plis, failles) et la réactivation de structures anciennes. Lorsque la
réactivation implique une tectonique extensive puis une tectonique compressive, on parle
d’inversion positive. On parlera a ’inverse d’inversion tectonique négative lorsque la
tectonique est compressive puis extensive (Gorini et al., 1991).

Dans un contexte géodynamique ou les directions de convergence forment un angle par
rapport a la direction générale des structures de la marge, on parle de convergence oblique, ce
qui se traduit par des mouvements latéraux le long des failles et des mouvements verticaux
(Wilcox et al., 1973). L’obliquité peut étre simplement induite par la géométrie la marge (Fig.
1-4), par exemple une zone transformante entre deux sections de marge passives, ou bien une
zone de transfert entre deux arcs orogéniques. Ou bien 1’obliquité peut étre le résultat d’un
changement de cinématique, par exemple li¢ a I’ouverture d’une zone de rift. Etudier une
inversion oblique nécessite donc de résoudre deux questions: quelles sont les structures

inversés et quelle est la raison de 1’obliquité ?
1.1.  Localisation de ’inversion

L’inversion d’une marge se localise généralement dans les bassins extensifs (graben et demi-
grabens inversés) ou sur les failles normales bordant ces bassins (Fig. 1-5). D’apres les études
de terrains, lors de la reprise en compression des bassins extensifs, les failles normales
peuvent rejouer en jeu inverse plus ou moins décrochant. Ceci a été montré par exemple dans
les Apennins Central (Butler et al., 2006), dans le bassin de Broad Fourteens (Mers du Nord)

(Faccenna et al., 1995), en avant de I’arc Taiwanais (Lacombe and Mouthereau, 2002) , dans
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les Alpes Occidentales (Lemoine et al., 1989) ou encore dans 1I’Atlas (Beauchamp et al.,
1999).

Dans un régime andersonien (c1> 62 > 03; 611 62 L 03; on vertical), I’inversion des failles
normales est liée a 1’angle de la faille avec la contrainte o1 (Fig. 1-5). Des conditions
particulieres de friction sur les zones de failles sont alors nécessaire pour réactiver les failles
normales en inverses (Sibson, 1985) : dans un régime andersonien, I’inversion d’une faille
normal nécessite une contrainte tangentielle plus importante que pour une réactivation en
extension a cause de 1’angle de friction.
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Figure 1-4 : Définition schématique de [’obliquité de la convergence le long d’un arc volcanique modifié de
McCaffrey, (1992). Dans les cas A et C, 'obliquité est liée a la courbure de [’arc, dans les cas B et D, [’obliquité
est liée a la faible distance du pdle de rotation cinématique par rapport a ’arc. Ces quatre cas sont idéalisés et
les deux facteurs peuvent coexister.

Le mécanisme d’adoucissement, classiquement proposé dans la littérature, correspond a une
diminution de la contrainte différentielle effective 1-63 sous I’effet d’une pression de fluide
(Fossen, 2016).

De la méme manicre la réactivation des structures décrochantes nécessite des conditions
particuliéres de friction sur la faille et d’orientation des structures (Fig. 1-5; Sibson et al.,
2012). D’aprés des modéles analogiques, la géométrie des accidents extensifs controle la
localisation de I’inversion a la surface: selon si la faille est listrique ou rectiligne, la
réactivation de la faille produira un short-cut, une inversion de la faille dans sa partie basale

(angle faible) et le décalage de sa partie supérieure (angle fort) par une faille inverse, ou bien
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la faille pourra étre réactivée dans son ensemble (Faccenna et al., 1995). Les paramétres
controlant I’inversion des failles sont la pression de fluide et I’angle de la direction de la faille

par rapport aux directions de contraintes.
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Figure 1-5: a. Déformation coaxiale idéale d’un graben pré-existant bordé par deux failles de pendage
opposées 60° b. Comportement des failles de chevauchements formées dans une croiite homogene et isotrope. C.
Réactivation des failles existantes sous une compression horizontale d. Courbe des réactivations de la contrainte
différentielle en fonction du pendage d’une faille inverse de cohésion nulle, avec une friction u=0.60 a 10km de
profondeur et pour différents facteur de pression de fluide Av. Modifié de (Bonini et al., 2012) La figure montre
qu’au-dela d’un angle critique (60°), l’inversion est inhibée (lock-up) mais possible si la pression de fluide Pf
est supérieure a la contrainte o3. Il existe un angle optimal de 30° entre le pendage et ol pour réactiver une
faille chevauchante. Il est possible de réactiver une faille mal orientée si un mécanisme d’adoucissement
intervient, ici la pression fluide.

Enfin, la localisation de I’inversion de failles dépend des variations latérales de lithologie.
Mes travaux dans les Alpes (annexe A; Lafosse et al., 2016), ont montré a partir de modeles

numériques a 1’échelle de la crolite que I’inversion des failles normales est possible si le
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comportement mécanique des matériaux de part et d’autre de la faille extensive est identique.
Nous avons testé¢ dans le contexte des massifs cristallins externes (MCE) des Alpes des
scénarios d’inversion ou le bassin extensif inversé est visqueux alors que le socle encaissant
reste cassant (annexe A; Lafosse et al., 2016). Ces modeles montrent clairement que lorsque
I’enfouissement est trop important, le bassin devient mécaniquement plus faible que le socle ;
la déformation devient distribuée dans le bassin sous 1’effet d’un pli a grande échelle du socle.
Dans nos modeles si la friction sur la faille est trop forte (u>0.4) alors la faille n’est pas
réactivée.

Pour localiser la déformation au niveau des bassins ou bien des marges, les modeles
numériques ont montré 1’importance des contrastes de viscosité entre le socle cristallin et les
bassins sédimentaires (Buiter et al., 2009; Lafosse et al., 2016; Nilfouroushan et al., 2013). Le
bassin sédimentaire doit rester mécaniquement plus faible que le socle pour localiser la
déformation. L’état thermique du socle apparait comme le paramétre majeur pour contrdler ce
gradient de viscosité. La modélisation numérique de 1’inversion de bassin a permis de montrer
que la localisation de I’inversion dans le bassin est favorisée par une durée de refroidissement
thermique post-rif suffisamment courte (<25Ma) pour ne pas permettre au manteau supérieur
d’avoir le temps de devenir trop froid et donc plus rigide (Buiter et al., 2009). Comme montré
dans les modéles analogiques (Bonini et al., 2012), les zones de cisaillements héritées de la
phase d’extension sont inversés préférentiellement. Buiter et al. (2009) montrent que
I’inversion des failles est possible si la phase de refroidissement thermique post-rift du bassin

extensif est suffisamment longue (>100Ma) pour rigidifier suffisamment la lithosphere.

1.2. Inversion oblique

Les déformations oblique sont définies par des directions de raccourcissement non-
orthogonaux a la direction des structures de la marge (Fig. 1-4 ; e.g. McCaffrey, 1991, 1992).
Dans un contexte d’arc volcanique, la déformation va étre partitionnée. En clair, les structures
existantes vont accommoder la déformation avec une composante de glissement latéral (en
décrochement) et une composante compressive le long de limites structurale de I’arc. Ce
mode est appelé transpressif ou transtensif selon que la déformation provoque un
épaississement vertical ou bien un amincissement de la crotte (e.g. Sanderson and Marchini,
1984).

La déformation des marges dans un mode oblique peut provoquer des rotations de bloc rigide

selon 1’axe vertical (Jackson and McKenzie, 1988; McKenzie and Jackson, 1983) et qui vont
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étre enregistrés par le magnétisme des roches. Il est ainsi possible de remonter a la quantité de
rotation au cours du temps dans les bassins. L’inversion des marges selon un mode oblique
provoque des mouvements verticaux associés au raccourcissement ou bien a I’extension de la
crotte (Fig. 1-6). Ces mouvements verticaux peuvent étre liés a la géométrie de la marge ou
de I’arc orogénique (structures héritées), ou bien plus localement a la formation de structures
secondaires accommodant la déformation entre les structures tectoniques majeures (Fig. 1-6).
La formation de ces relais posséde une abondante littérature (une liste non-exhaustive :
Naylor et al., 1986; Woodcock and Fischer, 1986, 1986; Peacock, 1991; Van Dissen et al.,
1992; Peacock and Sanders, 1994; Dawers and Anders, 1995; McClay and Dooley, 1995;
Kelly et al., 1998; Walsh et al., 1999; ansfield and Cartwright, 2001; McClay and Bonora,
2001, Walsh et al., 2003Kim and Sanderson, 2005; Soliva et al., 2006; Cunningham and
Mann, 2007; Gurbuz, 2010; Torabi and Berg, 2011; Giba et al., 2012). La notion de « relais »
tectonique, importante pour cette étude, sera illustrée dans les chapitres suivants.

En régime décrochant, favorisé par le partitionnement de la déformation, les quantités de
mouvements verticaux (soulévement ou subsidence) les plus importantes sont localisés dans
les relais qu’ils soient extensifs ou compressif. Des mouvements verticaux peuvent étre
associés a la terminaison des failles (Fig. 1-6; Sylvester, 1988; Woodcock and Fischer, 1986).
Le taux de subsidence peut étre relié¢ au taux de déplacement le long des failles décrochantes
en considérant des volumes constants (Woodcock and Fischer, 1986).

Le régime décrochant entraine la formation de failles qui en se propageant forment des
structures secondaires liées aux propriétés plastiques de la croite et/ou des sédiments et qui
vont enregistrer les étapes successives de nucléations des structures (Fig. 1-6, fente de Riedel,
fente d’extension, chevauchement locaux, e.g. Aydin and Schultz, 1990; Sylvester, 1988). Ces
structures secondaires peuvent se surimposer a celles actuelles, cependant dans les bassins,
I’enregistrement stratigraphique permet de proposer des calages temporels des différentes
étapes de nucléations des failles et des relais.

La déformation en transpression est dépendante des conditions de glissement aux limites.
Plusieurs étapes de déformations en transpression ont pu étre démontrées par exemple dans le
Dévonien moyen en Ecosse centrale considérant un raccourcissement approximativement N-S
(Fig. 1-7; Jones et al., 1997). L’étape la plus ancienne correspond a des plis accommodant ce
raccourcissement NS. Cette étape est suivie par le fonctionnement d’un grand accident
décrochant et une absence d’épaississement. Ces observations sont interprétées par une
extrusion d’un bloc le long d’une faille décrochante approximativement EW. Enfin une étape

de déformation tardive fait fonctionner des failles décrochantes NE-SW et leurs conjuguées
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sans activer la faille responsable de 1’extrusion de bloc qui devient donc mécaniquement
inactive. Cette succession apparemment polyphasée correspond en fait a 1’évolution normale

de la déformation au cours du temps dans un régime transpressif.
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Figure 1-6 : Nomenclature des différents types de relais en régime decrochant depuis les rifts en transtension en
bas a gauche aux orogenes transpressifs en haut a droite, modifié de Cunningham and Mann (2007).
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Figure 1-7 : Schéma tiré de Jones et al. (1997) montrant l'influence de la proximité du péle de rotation long
terme par rapport a [’arc volcanique et de la géométrie de la marge sur [’obliquité du vecteur raccourcissement
par rapport aux structures de la marge. L’évolution du partitionnement de la déformation le long de [’arc est
contrainte par ces deux paramétres.

Les structures en relais ne s’expriment pas forcément jusqu’en surface. La connexion des

structures se produit d’abord en profondeur 1a ou le différentiel des contraintes est le plus
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¢levé (e.g. Scholz et al., 2010). Les failles peuvent apparaitre comme déconnectées en surface
mais étre connectées en profondeur (Fig. 1-8 ; Dawers and Anders, 1995; Giba et al., 2012;
Kim and Sanderson, 2005, 2005; Manstfield and Cartwright, 2001; Soliva et al., 2006). Dans
les études de bassin actif, ce paramétre est important a prendre en compte pour reconnaitre

des systémes connectés a grande échelles qui peuvent apparaitre déconnectés localement.

1.3. Déformation décrochante, mécanismes de distribution.

Dans un contexte d’inversion, il apparait donc que les structures tectoniques héritées peuvent
accommoder la déformation en fonction de la géométrie du systéme. Cependant, cette
géométrie du systéme évolue dans le temps (1) les conditions aux limites changent
(tectoniques des plaques); (2) le systeme évolue naturellement vers son état d’équilibre
(notion d’autorotation (Scholz et al., 2010) ; (3) un mauvais alignement intrinséque.

Le changement des conditions aux limites est un facteur de lock-up des structures tectoniques.
L’augmentation de la contrainte normale provoque I’inhibition de I’inversion. Ce mécanisme
est propos¢ dans le cas de la faille Marlborough en Nouvelle-Zélande (Barnes, Sutherland,
and Delteil 2005)La migration du pdle de convergence provoque a partir de 7Ma un
changement d’orientation des contraintes, la convergence devient alors oblique et la faille
Alpine joue selon un mode transpressif. Ce mécanisme peut aussi étre évoqué pour expliquer
le changement de style structural dans le cas du bassin de Vienne et de la transition vers 16-

13Ma de la chaine des Alpes a la chaine des Carpates Occidentales (Fodor, 1995).

Figure 1-8 : Evolution d’un systéme de failles normales sur deux étapes de temps dans un modeéle analogique
modifié de Mansfield and Cartwright, (2001). A la surface du modeéle les failles apparaissent déconnectées (au
stage 4) car le déplacement a la surface est petit, le déplacement le long du miroir de faille augmente connectant
les failles (stage 9).

La notion d’autorotation est la conséquence directe de 1’évolution de la déformation des zones
en transpression. Dans un milieu élastique, la déformation transpressive s’accompagne de la
rotation des structures et produit un désalignement progressif des failles par rapport aux
contraintes (Martel, 1999). Cette rotation est infinitésimale lorsque la faille est isolée mais
devient fini lorsque les structures tectoniques se connectent et forment de longues structures

(une limite de plaque). Ce style de déformation en book-shelf posséde une littérature
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abondante et est bien décrit (Aydin and Schultz, 1990; Nur et al., 1986; Ron et al., 2001;
Woodcock and Fischer, 1986).

Enfin, la mauvaise orientation des structures peut étre inhérente a leur mode de formation. Par
exemple, les structures décrochantes dans une succession de relais transpressif et compressif
sont largement influencées par les hétérogénéités préexistantes (anciens chevauchements,
hétérogénéités crustales, ...). La localisation des relais est controlée par ces hétérogénéités et
les failles formées dans ces relais sont obliques par rapport au champ de contrainte régional
(Mann et al., 2007; Molnar and Dayem, 2010).

Le résultat de ces changements d’angles entre les directions de force aux limites et les
structures tectoniques va provoquer la formation de nouvelles failles appelées splay-faults
dans la littérature (Scholz et al., 2010). Ces failles ont un angle par rapport a la faille d’origine
qui dépend de la cohésion du matériau et de I’angle de friction interne. Elles vont étre
régulierement espacées et 1’espace entre ces segments de failles va pouvoir étre soumis a des
mouvements verticaux. Des exemples bien connues de la formation de splay-fault sont le
prolongement Sud-Ouest de la faille de San Andreas (Brothers et al., 2009; Scholz et al.,
2010) et le prolongement NE de la faille alpine (Nouvelle Zélande ; Barnes et al., 2005).

Nous verrons que 1’estimation de la rotation du domaine d’Alboran du Mioceéne a I’actuel a
une grande importance pour contraindre et comprendre 1’évolution du bassin sud Alboran et

de la marge Marocaine.

2. Les bassins péri-téthysien et la géodynamique méditerranéenne

2.1. Extension Régionale Oligo-Miocéne

La subduction de I’océan Téthys Alpin sous la plaque Ibérique entre I’Eocéne et 1’Oligocéne
est associée a un panneau plongeant d’une longueur de quelques centaines de kilomeétre (Fig.
1-9 ; e.g. Lamotte et al., 2011; van Hinsbergen et al., 2014).

A T’échelle de la Méditerranée, la fermeture et la fragmentation du panneau plongeant
téthysien peuvent étre imager grice a la tomographie sismique (Faccenna et al., 2004;
Palomeras et al., 2014; Spakman and Wortel, 2004). Les anomalies de vitesses observées
entre 100km et 600km de profondeur le long des arcs orogéniques Ouest Méditerranéens
montrent des similarités (Fig. 1-10). En sommant les taux de convergence et les quantités
d’extension arri¢re-arc déduits des épaisseurs de croltes le long des marges et des bassins

Méditerranéen, des reconstructions ont été réalisées a partir des premiers modeles
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tomographiques. Elles ont permis de proposer que ces anomalies de vitesses négatives sous
les arcs Tyrrhenéens, Bético-Rifain et Algériens pouvaient correspondre a un panneau initial
de lithosphére unique, qui aurait été fragmenté a partir de 1’Oligocéne (Faccenna et al., 2004).
Le panneau plongeant se serait fragmenté sous 1’effet de force latérale lors du ralentissement
du mouvement rétrograde du slab. Ces forces latérales seraient induites par son retrait et
seraient le résultat d’une surpression en avant (c’est-a-dire au-dessus) du panneau plongeant.
L’effet de la fragmentation du slab provoquerait dans un premier temps, 1’apparition de
fenétres dans le panneau aux niveaux de discontinuités rhéologiques (par exemple les
transitions entre lithosphére océanique et continentales) ou bien au niveau des zones de
torsion produites par la géométrie arquée du panneau plongeant. En se propageant
verticalement et latéralement, ces déchirures de la lithosphere conduiraient a la fragmentation

progressive du slab téthysien et permettraient le retrait latéral des différents pans de panneau

plongeant (Rosenbaum et al., 2008).
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Figure 1-9 : Reconstruction paléogéographique du domaine téthysien entre le mésozoique (A) et le cénozoique
(B) modifiée de Lamotte et al., (2011). Les reconstructions montrent la fermeture de ['océan Téthys et propose
comme origine du domaine d’Alboran [’arc volcanique situé sur la plaque supérieure.

Cet ¢épisode de retrait du panneau plongeant aurait démarré dans la région Méditerranéenne

vers 30Ma lors d’un ralentissement de la convergence Afrique-Eurasie (Jolivet et al., 2008;
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Jolivet and Faccenna, 2000). La fragmentation du panneau plongeant conduirait a Ia
fragmentation de 1’arc orogénique et a la dispersion de ses reliquats le long de 1’arc actuel
dans les régions d’Alboran, des Kabylides, des Peloritanis et de la Calabre (AlKaPeCa).

La fragmentation du panneau plongeant va conduire a la rotation verticale des pans du
panneau dans le manteau et provoquer I’extension oblique de la plaque supérieure. Cette
extension oblique est associ¢é a un mode de déformation particulier en transtension bien
¢tudiés notamment dans les Cyclades (Gréce) et en Alboran (Crespo-Blanc et al., 1994;
Jolivet et al., 2008, 2009; Le Pourhiet et al., 2012; Martinez-Martinez et al., 2004). Cette
transtension va produire des domes métamorphiques a la faveur de grands détachements
tectoniques trés faiblement inclinés et s’enracinant dans la crolite moyenne. Ces domes
métamorphiques vont exhumer des unités de hautes températures et amincir la croiite (e.g.
Augier et al., 2005b, 2005a; Michard et al., 2006; Negro et al., 2007, 2007). Les directions
d’extension déduites des études de terrains sont E-W en Alboran et dans les Kabilies, NE-SO
dans les Peloritanis et la Calabre. L’extension se termine dans le Mioceéne basal & moyen
d’apres les données de traces de fissions et les discordances sédimentaires dans les bassins
(e.g. Platt et al., 2005). L’exhumation en Alboran va étre suivie d’une période de
pénéplanation des reliefs de 16Ma a 7.2Ma (Janowski et al., 2017) avant ’inversion des
bassins.

L’extension oblique des bassins d’arri¢re-arc liée au retrait du slab va avoir des conséquences
importantes sur la structure de la lithosphére et sur la géométrie des discontinuités
lithosphériques, futures zones de faiblesses au Néogene. L’extension oblique d’arriere arc et
I’exhumation des unités haute température requicrent un amincissement crustal important. Les
simulations numériques ont montré que la géométrie des domes égéens est mieux reproduite
dans des contextes transtensifs (Le Pourhiet et al., 2012). L’extension oblique va créer des
zones de necking dans la crolite supérieure (Huet et al., 2011) et des discontinuités d’échelle
lithosphérique caractérisées par des axes d’allongements horizontaux (Le Pourhiet et al.,
2012, 2014). Ces discontinuités ont été reconnues dans des affleurement de basaltes alcalins
sur la marge Ibérique d’Alboran, a partir des orientations cristallines dans des xénolites
mantelliques (péridotites a spinelle et plagioclases) (Hidas et al., 2016; Marchesi et al., n.d.).
En Alboran, ces discontinuité crustales correspondraient a des structures accommodant le
retrait du slab durant la phase extensive et qui serait inversée en transpression a partir du

Tortono-Messinien (Le Pourhiet et al., 2014).
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2.2.  Structure lithosphérique en Alboran

Les mécanismes de retrait de slab et d’extension arriere arc ont pour effet d’activer la
convection dans le manteau et d’amincir la crotte de la plaque chevauchante (e.g. Faccenna et
al., 1996; Jolivet et al., 2013; Stegman et al., 2006). La structure de la lithosphére (Fig. 1-11)
sous le domaine d’Alboran refléte la géodynamique Méditerranéenne. Les caractéristiques
thermo-mécaniques de cette structure sont importantes car elles peuvent contrdler I’inversion
de la marge Marocaine.

Notre zone d’étude est située a I’interface entre deux ensembles lithosphériques distincts par
leurs épaisseurs (Fig. 1-11). En effet la plupart des études de tomographie montrent que le
domaine d’Alboran a I’actuelle peut étre divisé en une zone Ouest et une zone Est a la
longitude -4°E. A partir des données tomographiques et gravimétrique, le domaine d’Alboran
apparait en général comme un domaine continental trés aminci avec un domaine Ouest
relativement plus épais (base de la lithosphere environ a 190km de profondeur sous le bassin
Ouest et jusqu’a 250km sous le Rif) que le domaine Est (base de la lithosphére a environ
90km de profondeur sous le bassin Est, fig. 1-11 ; Fullea et al., 2010). D’autre estimation plus
récentes montre une lithosphére plus fine encore dans les parties Est du Rif et du domaine

d’Alboran a 70km de profondeur environ (Palomeras et al., 2014).
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Figure 1-10 : Coupes d’échelles lithosphériques réalisées a partir de l'inversion des données sismologiques
(Gutscher et al. (2002). Le corps froid dessine un panneau plongeant dont la nature exacte reste inconnue a ce
Jjour. Ce panneau plongeant est responsable de la sismicité profonde sous le domaine d’Alboran.
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Figure 1-11: Structure de la lithosphere sous le domaine d’Alboran (Fullea et al., 2010) A : profondeur du

Moho. B : profondeur de la transition lithosphere-asthénosphére. Les cartes montrent clairement [ ’épaisse

lithosphere sous le Rif. Le gradient des épaisseurs E-W a 4°W de longitude est compatible avec I’extension
approximativement E-W liée au retrait du panneau plongeant sous le domaine d’Alboran.

Les ¢études par fonctions récepteurs (Mancilla and Diaz, 2015) et par sismique réfraction
(Diaz et al., 2016; Gil et al., 2014), indiquent une crolite épaissie sous 1’arc bético-rifain, avec
une profondeur de Moho pouvant atteindre un maximum de 54km sous les nappes de Flyschs
de I’arc externe Rifain. En mer, sous le bassin Ouest Alboran, la Moho pourrait se situer a des
profondeurs de I’ordre de 18km a 30km (Diaz et al., 2016). Ce qui avec une épaisseur
sédimentaire de 8km, donnerait une crotite épaisse de 10km a 22km.

Ces ¢épaisseurs crustales importantes et comparativement, la topographie anormalement faible
de I’arc orogénique Bético-Rifain indiquent des processus mantelliques actifs qui contrdlent et
affaissent la topographie (Bajolet et al., 2012; Calvert et al., 2000; Chertova et al., 2014;
Docherty and Banda, 1995; Gutscher et al., 2012; Levander et al., 2014; Mancilla et al., 2015;
Perouse et al., 2010; Petit et al., 2015; Rosell et al., 2011; Thurner et al., 2014; Valera et al.,
2011; Wortel, 2000). Ces différents auteurs suggérent que la masse froide observée en
profondeur sous le bassin d’Alboran provoque un transfert de matiére depuis les zones
amincies (partie Est du domaine d’Alboran) vers les zone épaissies (partie Ouest du domaine
d’Alboran) par un phénoméne dit de délamination couplée a I’entrainement vers
I’asthénosphére de la plaque supérieure par la masse froide.

Les variations d’épaisseur et de structure de la lithosphére du domaine d’Alboran vont avoir
une influence sur la déformation des bassins car elles peuvent entrainer des variations du
champs potentiel de pesanteurs donc des changements de style tectoniques (Palano et al.,

2013).
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2.2.1.Evolution de la convergence Néogéne

L’inversion des bassins Ouest- Méditerranéen démarre approximativement au Tortonien (-
8Ma le long de la marge Ibérique d’Alboran et dans le bassin Algérien ; e.g. Do Couto et al.,
2014). De la méme maniere que les changements cinématiques a grande échelle ont produit
des changements structuraux le long de la chaine des Alpes Neo-Z¢landaise, la déformation
Néogeéne des bassins Méditerranéen pourrait avoir été contrdlée par des changements
cinématiques (Calais et al., 2003; Martinez-Garcia et al., 2013).

L’histoire tectonique de la limite de plaques Afrique-Eurasie décrite a partir des données
d’anomalies magnétique et des données structurales (les failles transformantes) a évolué
depuis les premiers modeles généraux jusqu’aux modeles les plus récents (Argus et al., 2011;
Bird, 2003; Calais et al., 2003; DeMets et al., 1990, 2015), notamment grace a 1’adjonction
sans cesse croissante de jeux de données de haute résolution et de nouveaux blocs rigides (par
exemple la fragmentation de 1’Afrique en blocs Nubie et Somalie ; Chu and Gordon, 1999;
Lemaux et al., 2002).

Les reconstitutions récentes du pole de rotation Afrique Eurasie depuis 20 Ma (Fig. 1-12)
montre une migration du pole de rotation entrainant une rotation anti-horaire et une
décélération du taux de convergence relatif entre la plaque Afrique et I’Eurasie. Au niveau du
domaine d’Alboran, a partir d’environ 14 Ma, la direction de convergence reste relativement
stable. Cependant, une décélération d’environ 20% de la vitesse de convergence Afrique-
Eurasie survient entre 8Ma jusqu’a 6Ma. Apres 6Ma, la direction de convergence en P3 reste
stationnaire avec une direction d’environ N135° mais le taux de convergence double et atteint

6mm/an a 1’actuel.

2.3. Limite de plaques actuelles

La limite de plaques entre 1’Afrique et I’Eurasie a I’échelle de I’Ouest Méditerranéen peut-
étre imagée par la sismicité. La carte (Fig. 1-13) réalisée a partir du catalogue USGS indique
la position des séismes de surface (<30km). En Atlantique, I’activité de la faille de Gloria et
des structures adjacente est illustrée par des séismes en décrochements indiquant que cette
faille est transformante et accommode 1’ouverture de I’ Atlantique Nord. La faille de Gloria se
prolonge vers des structures compressives en avant de la chaine arquée Bético-Rifaine ou la

sismicité a été¢ décrite comme diffuse (Jiménez-Munt et al., 2003; Masana et al., 2004).
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Figure 1-12 : Evolution du pole de rotation Afrique Eurasie depuis 20Ma jusqu’a [’actuel. Points colorés, poles
de rotations Afrique-Eurasie depuis 20Ma. Les graphiques représentent les vélocités angulaires et ['azimut de la
convergence aux points P1, P2 P3 et P4 (DeMets et al., 2015). Cette figure montre qu’a Gibraltar (point P3)
depuis la crise messinienne, la direction de convergence a peu évolué. Cependant, la vitesse de convergence a
augmenté progressivement passant de 4mm/an a 6mm/an environ.

Cette sismicité diffuse est la conséquence de la cinématique long-terme et de la dynamique
mantellique mais cette sismicité est difficilement expliquée par un modele de blocs rigides : la
limite de plaque Afrique-Eurasie est mal définie dans la région d’Alboran (Fadil et al. 2006).
De nombreux mode¢les de géodésie et de cinématique long terme proposent que la région
d’Alboran (1) soit découpée par une limite de plaque continue passant par le Nord des
Bétiques, le Sud du Rif, ou encore en plein milieu de Gibraltar (Bird, 2003; Buforn et al.,
1991; Gutscher et al., 2004; Jiménez-Munt et al., 2003; Klitgord and Schouten, 1986) ; (2)
soit constitu¢ de micro-bloc rigides dont les frontiéres sont assez aléatoires (Fadil et al., 2006;
Vernant et al., 2010) ; (3) ou enfin soit constitué¢ d’un micro-bloc peu rigide dans le sens ou la
déformation est distribuée sur des failles décrochantes reconnues sur le terrain, accommodant
la convergence Afrique-Eurasie et probablement 1’extension arriére-arc depuis le Miocene
(Koulali et al., 2011; Tahayt et al., 2008). Ce schéma de déformation complexe est illustré par
les données GPS (Gonzalez-Castillo et al., 2015; Koulali et al., 2011; Palano et al., 2013) qui
indiquent trés clairement que I’ Afrique converge vers I’Eurasie a 0,070°/Ma avec un pdle de
rotation a -1.79°N et -23°E, ce qui est proche des valeurs obtenues par les modeles
cinématiques sur la période 0-700ka par DeMets et al. 2015. Au niveau de 1’Arc Bético

Rifain, les données CGPS montrent que 1’arc est extrudé vers le SO a une vitesse d’environ
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6mm/an, plus élevé que les 4.5mm/an proposé au point P3 par De Mets et al. 2015 (Fig.
1-12). De nombreux mod¢les impliquant des effets mantelliques 1i€¢ a un retrait de slab actif
ou non ou a une délamination mantellique explique en partie cette divergence et la
déformation active en Alboran (Calvert et al., 2000; Gutscher et al., 2012; Neres et al., 2016;
Palano et al., 2015; Perouse et al., 2010).

Nous verrons que la déformation du domaine d’Alboran est enregistrée dans le bassin
d’Alboran par I’évolution du paysage sous-marin lié a la circulation des masses d’eau dans le

bassin profond et par les cortéges de dépots sur la plateforme sédimentaire Marocaine.

Oceani. @
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Figure 1-13: Carte de la sismicité a partir du catalogue USGS portant sur une période allant de 1970 a 2016
pour les séismes superficiels (<30km). La sismicité indique clairement une tendance EW se connectant au nord
des Bétiques, une tendance NNE-SSO se prolongeant dans [’Atlas, une tendance ENE-OSO parallele a la marge
Algérienne. Le coin Nord Est de la Carte montre la sismicité liée au roll back du slab sous la Mer Tyrrhénienne
puis, plus a I’est une sismicité liée a I’arc crétois.

3. Problématiques

En résumé cette thése va s’attacher a montrer et essayer de discrétiser I’influence de la
convergence Afrique-Eurasie et des processus mantelliques sur la stratigraphie de la Marge
Marocaine. L’étude par stratigraphie séquentielle est dépendante de I’échelle de temps
imagée. Les profils de sismique réflexion et les données de bathymétrie acquises lors des
campagnes Marlboro et SARAS (2011 ; 2012) sur la plateforme continentale Marocaine et
dans le bassin de Nekor permettent une excellente résolution temporelle dans le Quaternaire
récent (de I’actuel aux derniers 500ka, annexe A). Ces jeux de données a haute résolution

situés sur la zone sismiquement trés active de la partie sud du bassin d’Alboran permettent
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une caractérisation de la tectonique active et p Zléistocene. De plus ces données
permettent une caractérisation des processus sédimentaires autour du Dernier Maximum
Glaciaire. Cette caractérisation permettra de proposer un modéle d’évolution sédimentaire de
la marge Marocaine depuis les 500ka en s’attachant a mettre en avant le contrdle tectonique.
D’autres données de sismique réflexion et de bathymétrie issues de la base de données franco-
marocaine, couplées aux campagnes ISTEP, permettent de caractériser dans le bassin profond
la déformation Plio-Quaternaire qui interagit avec des processus sédimentaires liées a la
circulation des masses d’eau et a la stratification de la colonne d’eau. Dans ce manuscrit, nous
essaierons de répondre a cette question : comment I’inversion oblique de la marge Marocaine
est-elle enregistrée sur la plateforme et quels sont les critéres caractéristiques que nous
pouvons dégager de notre étude locale ? Des questions subsidiaires seront posées : la
tectonique locale correspond-elle & un controle mantellique ou cinématique ? La géométrie
des cortéges sédimentaires sur les plateformes indique-t-elle un contrdle tectonique ? et
comment caractériser ce controle comparativement aux autres marges méditerranéennes ?

Apres une synthése bibliographique (Chapitre 2) portant sur I’évolution Néogene des bassins
Rifains et du domaine d’Alboran, nous présenterons les résultats obtenus dans le bassin de
Nekor (Chapitre 3). Une fois la caractérisation du point de vu tectonique du Bassin de Nekor
effectuée, nous montrerons (Chapitre 4) que la marge marocaine du bassin d’Alboran permet
une observation directe de I’influence de la tectonique active sur la géométrie et I’organisation
des séquences de dépots d’une plateforme silico-clastique. Nous caractériserons dans ce
chapitre le fond de mer grace aux données de bathymétrie. Ces données nous permettrons de
proposer un calage temps des grandes séquences de dépdts dans le bassin de Nekor. Dans le
chapitre 5, nous montrerons que le bassin de Nekor est un bassin pléistocéne. Nous
caractériserons dans ce chapitre I’évolution des structures tectoniques du bassin d’Alboran et
du Rif et nous proposerons un modele géodynamique de 1’évolution de I’arc orogénique
Rifain entre le Pliocéne et le Quaternaire. Enfin nous discuterons les points clés des différents

résultats dans le chapitre 6.
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Chapitre 2 - Synthése des données néotectonique autour de

I’arc bético-rifain
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1. Introduction

Ce chapitre est une synthese bibliographique portant sur la déformation du domaine
d’Alboran depuis son inversion Tortonienne. Ce chapitre permettra de définir les zones
d’intérét détaillées dans les chapitres suivants. Nous montrerons 1’importance des héritages
structuraux sur la géométrie de la marge sud du Bassin d’Alboran.
Dans un premier temps, nous détaillerons les structures du Rif, héritées de 1’orogénese
Oligocene. Dans un second temps nous décrirons les marqueurs de I’inversion Tortono-
Messinienne sur les bordures externes de I’arc Bético-Rifain. Dans un troisieme temps nous
¢tudierons les marqueurs de la déformation dans le bassin d’Alboran depuis le Pliocéne
jusqu’a ’actuel. Enfin, nous préciserons le contexte sismique et la déformation actuelle du
bassin d’Alboran.
Nous montrerons d’apres la bibliographie qu’une déformation compressive de la bordure
externe du domaine d’Alboran a affecté 1’ensemble des structures tectoniques NE-SW héritée
de la mise en place des nappes lors de I’orogénéese Oligoceéne. Nous verrons que la dynamique
du fond de Mer en Mer Alboran a I’actuel est liée depuis le Pliocéne a la surrection de la Ride
d’Alboran. Enfin, la littérature montrera que les structures héritées miocénes sont recoupées
par des structures plus récentes (la zone de faille d’Al-Idrissi et d’Adra) auxquelles
correspond une importante seismicité.
Cette syntheése bibliographique sera suivie de 1’étude de détail des structures tectoniques
actives du bassin de Nekor (Chapitre 3) sous forme d’un article publié. L’article montrera
que :

e Le bassin de Nekor est structuralement reli¢ a la zone de faille d’ Al-Idrissi.

e Le bassin de Nekor correspond géométriquement a un pull-appart transtensif.

e Cette géométrie est probablement contrdlée par la structure des nappes constituant le

socle du bassin.
e Durant le Quaternaire, le bassin de Nekor correspond probablement a la propagation

vers le Sud d’une zone de cisaillement sénestre.
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Figure 2-1 : Carte des hauts sous-marins et de bassins sédimentaires modifiée d’aprés Rovere and Wiirtz,
(2016).
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2. Les grande structures Rifaines

La chaine du Rif est le témoin des phases tectoniques se succédant depuis 1’Oligocéne. Son
architecture et la position des bassins témoignent d’une phase de serrage Tortono-plioceéne
(e.g. Capella et al. 2016, Do Couto et al. 2016). Du Pliocéne a 1’actuel, les limites des

différentes unités tectoniques pourrait influencer la géométrie de la déformation.
2.1. Les domaines internes

Les domaines internes (Fig. 2-2 et 2-3) sont divisés en trois grandes unités, des unités les plus
internes aux unités les plus externes : les Septides, avec leurs équivalents bétiques, les
Alpujarrides (Chalouan et al., 2001; Michard et al., 1997), les Ghomarides équivalent des
Malaguides (Chalouan et al., 1990; Michard et al., 2006; Zaghloul et al., 2010). Les roches les
plus vieilles affleurent dans I’antiforme orient¢ NW/SE de Beni-Boussera et dans le Rif

oriental, au niveau de Beni Malek, structuralement intercalées dans les unités Septides.

Figure 2-2 : (ci-apres) Carte structurale du Rif, tirée de Chalouan et al. 2008. Cette carte montre les différentes
structures de I’arc orogénique depuis les zones internes sur le flanc Nord de l’arc, aux zones externes sur le
flanc Sud. Les péridotites du socle
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Les péridotites du socle a Beni Boussera (Fig. 2-2 et 2-4) sont situées a la base de la série des
Septides (Reuber et al., 1982). Les péridotites sont structurellement associées avec les unités
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HP/BT des Septides (Michard et al., 1997). Ces auteurs ont décrit I’augmentation du gradient
de déformation vers les bordures de 1’antiforme et ont conclu a la présence d’une bande de
cisaillement a plat au toit de la formation. Afiri et al. (2011) datent 1’exhumation aux
alentours de 27Ma et 20Ma et le pic de pression aux alentours de 30Ma a 25Ma. Le massif de
Beni Boussera est faiblement déformé et exhumés a la faveur d’un détachement d’échelle
lithosphérique semblable aux détachements extensifs produisant les structures en dome dans

la partie Bétique de I’arc.

SwW NE
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Figure 2-3: Anomahe de Bouger et coupe du Rif correspondante tirée de Chalouan et al. (2008).
Abréviations: B.: Beni; C: Crétacés; J: Jurassique Moyen-Inf; LCKe : Crétacé Inférieur de Kétama;, LMM:
Miocene Inférieur a Moyen; MM: Mioceéne Moyen; MSZ: Mesorif Suture Zone,; Pd: Predorsalien; T: Triasique;
Tg: Unité de Tanger; UM: Miocene Sup (1): Tortonien “pré-nappe”; (2): Tortonien-Sup-Pliocene “post-
nappe”; UJ-C: Jurassique Sup. Crétacé. La coupe montre le style de déformation thick-skin de I’avant pays
Rifain, probablement détaché sur des niveaux gypseux triasiques affleurant au niveau de la faille de Nekor qui
correspond structuralement au contact des unités intra-rifaine et Meso-Rifaine (MSZ). L’ anomalie de bouger
montrent [’épaississement crustal important au niveau des zones internes.

2.1.1. Les Septides

Les Septides (Fig. 2-2 et 2-3) sont constituées de méta-sédiments, affectés par des
recristallisations d’époque Alpine. Elles correspondent dans le Rif a une répétition d’une
séquence lithostratigraphique dont le degré métamorphique décroit vers le haut de la série
(Chalouan et al., 2008). Chaque séquence est constituée de trois unités : méta-pélites rouges
Permo-Triasique a la base, phyllites dans I’unité Triasique inférieure et supérieure. On peut
noter des intercalations de gypse dans la série Permo-Trias inférieur affleurant a I’actuel au
niveau de la faille de Nekor (Chalouan et al., 2008).

Le métamorphisme dans 1’unité Septide-Alpujarride se caractérise par des assemblages

schistes bleu de HP/BT (Bouybaouene et al., 1998; Michard et al., 1997) d’age de pic de
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métamorphique Eocéne (Platt et al., 2005). Il correspond a la phase de subduction alpine

(Negro et al., 2006). Ensuite, survient un refroidissement rapide jusqu’a 300°C environ aux

alentours de 20-19Ma (Romagny et al., 2014)

E]Ghomarides
[_IFilali unit
[F)Granulites
[ImMylonite
[ETectonite
—r—— Foliation trajectories

Stretching lineation
\\ with sense of shear

Peridotites

—oo | ate normal fault

-mmm_ Crust/Mantle

2 km
— normal shear zone

Figure 2-4 : Carte le l'unité de Beni-Boussera modifié de (Afiri et al., 2011). Le dome métamorphique des Beni-
Boussera est un dome de détachement exhumant une unité d’affinité océanique. La zone de détachement est une
structure mylonique bien préservée au contact avec les granulitées de la zone de cisaillement. Les directions
d’étirement dans ['unité de Filali (sous-unité des Septides) indiquent une extension E-W compatible avec la
direction de retrait d 'un panneau plongeant.

2.1.2. Les Ghomarides

Les nappes des Ghomarides et leur équivalent espagnol, les Malaguides, forment les étages
supérieurs des domaines internes du Rif et des Bétiques (Fig. 2-2 et 2-3). Elles recouvrent les
Septides qui affleurent a la faveur de quelques fenétres (Michard et al., 1992). Ils affleurent
principalement dans le Rif occidentale, et dans le massif des Bokkoya (Chalouan et al., 2008).
Des roches a la base de la formation sont paléozoiques. Elles sont plissées et recristallisées et
pourraient étre des écailles du socle varisque du domaine d’AlKaPeCa . Les calcaires
liasiques moyens enregistrent une séquence d’approfondissement et d’émersion qui pourrait
correspondre a la formation des épaules du rift Téthysien. Les Septides et les Ghomarides
formeraient avec leurs équivalents bétiques la micro-plaque d’Alboran, ou Alboran Terrane

(Chalouan et al., 2001; El Kadiri et al., 2003). D’aprés Chalouan et al., (1990), des gres
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argileux et des conglomérats en discordance sur des conglomérats calcaires forment le début
des formations dites « post-nappes » datées du Chattien au Burdigalien et contiennent des
débris issus du remaniement des unités plus internes. Le haut de la série contient des
olistostromes contenant I’ensemble des unités les plus internes et t¢émoignent de I’exhumation

importante des Septides entre -19Ma et -18Ma (Chalouan et al., 2008)

2.1.3. La Dorsale Calcaire et les unités du Pré-Dorsalien

Ces unités sont structurellement sur et sous les formations Septides et Ghomarides (Fig. 2-2 et
2-3). Elles affleurent dans le Rif Occidental et dans les Bokkoya, ainsi qu’au niveau de la
faille de Jebha (Leblanc and Olivier 1984; El Kadiri, El Kadiri, and Rahouti 2003, Chalouan
and Michard 2004). Chalouan et al., (2008), Kadiri et al., (2005) Serrano et al. (2007)
s’accordent sur le fait que ces formations représentent la transition des zones internes vers les
domaines océaniques plus profonds. En effet, ces formations sont essentiellement marines et
montrent des environnements de dépots caractéristiques de plateformes carbonatées dans ses
membres inférieurs (Kadiri et al., 2005). Le passage de la sédimentation carbonatée et marin
profond a des apports détritiques survient a 1’Eocéne et montre le probable début de
I’exhumation des domaines internes et/ou la surrection de la Dorsale Calcaire (Chalouan and

Michard, 2004; Serrano et al., 2007).
2.2. Les domaines externes.

2.2.1. Les domaines de flyschs Maghrébins

Les domaines de Flyschs (Fig. 2-2 et 2-3) correspondent probablement a la couverture
sédimentaire de I’océan Liguro-Maghrébin qui bordaient le Sud du bloc Alboran (Michard et
al., 2007). Cette couverture est décollée et forme un prisme d’accrétion inactif. Les roches qui
composent la base de ces nappes sont d’ages Jurassique, représentées par des calcaires a
radiolarites. Le sommet est représenté par des turbidites calcaires. La sédimentation devient

généralement continentale au Burdigalien moyen ( Chalouan et al., 2006).
2.2.2. L’intra-Rif et le Méso-Rif.

L’infra-Rif et le Méso-Rif situées sous les domaines Interne et de Flysch (Fig. 2-2 et 2-3)
correspondent a la marge Africaine décollée et déformée a la faveur d’une tectonique

compressive de type thick-skin impliquant probablement la réactivation de structures
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extensives Jurassique (Chalouan et al., 2008). Les unités intra-rifaines sont constituées de
sédiments syn et post-rifts (Chalouan and Michard, 2004). Le métamorphisme montre que
cette unité est faiblement enfouie et atteint un pic de température de 100°C. L’exhumation est
comprise dans une période de temps allant de 19,5Ma a 12,1Ma dans la nappe de Ketama, une
sous unité du domaine Intra-Rif (Azdimousa et al., 1998).

Le méso-Rif dans la partie centrale du Rif correspond a des dépdts turbiditiques et
d’olistostromes (Michard et al., 2007). Le massif de Temsamane est structurellement situé
sous I'unité de Ketama (Fig. 2-2 et 2-3). Le protolithe est principalement d’age Paléozoique.
Les zones les plus internes de ces massifs ont subis un métamorphisme MP/BT (Negro et al.,
2007). Les unités les plus externes du massif ne sont pas métamorphiques. Negro et al. 2007
montrent une exhumation continue des Temsamane entre -15Ma et -13Ma associée a un
étirement E-O, exhumation qui se poursuit jusqu’a environ -10Ma a -8Ma, avec un
enregistrement de la déformation E-O en condition cassante. L’exhumation de cette unité se
fait a la faveur d’un détachement crustal probablement associ¢ a la faille de Nekor ( Negro et
al. 2007; Booth-Rea et al., 2012). Le massif de Temsamane et la faille de Nekor pourrait
correspondre a une zone de suture entre un bloc intra-rifain distinct de la marge africaine qui
coulisserait le long d’une zone décrochante sénestre (Benzaggagh et al., 2014). La faille de

Nekor est donc une limite structurale ancienne entre le domaine Intrarif et Mesorif.
2.2.3. Le Pré-Rif : le bassin d’avant-pays Rifain.

Les unités Pré-Rifaine correspondent structuralement au bassin d’avant-pays Rifain (Fig. 2-2
et 2-3; Chalouan et al. 2008). La base de cette unité est une série allant du Trias au Miocéne
dont les niveaux de sel datés Trias servent de niveau de décollement a la base de la couverture
(Sani et al., 2007). Les molasses provenant du démanteélement de la chaine Rifaine sont agées
du Miocéne moyen a terminal, en discordance sur les séries plus anciennes. La transgression
des molasses est diachrone a I’échelle du bassin, et démarre a 1’Ouest probablement aux
alentours du Langhien, et plus tardivement a I’Est vers le Tortonien (Chalouan et al. 2008).
Bargach et al. (2004) ont montré que les structures de plis et de failles affectant cette unité
sont syn-sédimentation Miocene avec un pic de déformation Miocéne moyen. Néanmoins, les
données de terrains montrent que la phase de déformation compressive est maximum au
Pliocéne avec une direction N-S. L’enregistrement de la déformation dans les bassins d’avant-

pays rifain sera décrit en détail dans le chapitre suivant.
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2.2.4. Le volcanisme du domaine d’Alboran.

Le domaine d’Alboran est affecté par des épisodes volcaniques reflétant la variété des
phénoménes géodynamiques enregistrée depuis la collision oligoceéne jusqu’a 1’extension
d’arriere arc Mioceéne (Fig. 2-5). Il est possible de distinguer quatre phases de volcanisme,
(Duggen et al., 2004; El Azzouzi et al., 2014; Gill et al., 2004). Une premicre phase datée
d’aprés des intrusions granitiquesa la période Eoceéne/Oligoceéne au niveau de Malaga en
Espagne. Cette phase volcanique caractérisée par des magmas mafiques pourrait marquer la
subduction de la lithosphére océanique (Torres-Roldan et al., 1986). Une phase Oligocéne
supérieur a Miocene basal caractérisé par un volcanisme essentiellement relié¢ a la collision et
a la mise en place des nappes, et marquée par 1’anatexie qui s’en suit (e.g. Torres-Roldan et al.
1986; Duggen et al. 2004; Rossetti et al., 2010, 2013).

Puis, une phase langhienne marquée par un magmatisme calco-alcalin en Espagne et au
Maroc a terre, mais tholéitique en mer (Duggen et al., 2004; El Bakkali et al., 1998; Gill et al.,
2004). Duggen et al. (2004) propose que le magmatisme de cette époque soit la conséquence
du retrait d’un pan de slab téthysien sous le domaine d’Alboran.

Enfin, au Tortonien puis au Pliocéne, El Azzouzi et al. (2014) et Duggen et al., (2003)
montrent une transition vers des magmas de type basalte andésitique et shoshonitique qui
pourraient signaler la déchirure du slab et la chute d’un pan de panneau plongeant dans le
manteau supérieur.

Sur la marge Sud (Fig. 2-5), le volcanisme peut étre plus récent, puisque dans la région
d’Oujda a I’extréme Est Marocain, des datations réalisées par El Bakkali et al., (1998)
donnent des ages Pliocéne a Quaternaire se rajeunissant vers I’Est. A cette époque le
volcanisme est essentiellement situé au Maroc bien que Duggen et al. 2004 rapporte un

épisode volcanique en Espagne au Plioceéne tardif.
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Figure 2-5 : Carte du volcanisme affectant la région d’Alboran depuis le Miocéne jusqu’a [’actuel, tirée de
Duggen et al. 2008. Cette carte montre que les séries tholéitiques affectent principalement les zones amincies du
domaine d’Alboran. Sur les marges, les séries de basanites et de basaltes alcalins refléteraient la fusion partielle
de lithosphere continentale sous [’effet de la délamination mantellique. Enfin, cette carte montre le volcanisme
Pliocéne terminal puis Pléistocéne a actuel affectant le prolongement des unités du moyen-Atlas depuis la zone
de Gourougou jusqu’a I’Ouest de la région d’Oran.

2.2.5. Extension et subsidence du bassin d’Alboran

Il existe de nombreux modeles portant sur les mécanismes de 1’extension du domaine
d’Alboran (e.g. Jolivet et al. 2000; Faccenna et al. 2004; Mauffret 2007). Reprenant
I’ensemble des études précédente, van Hinsbergen et al. (2014) proposent que 1’initiation de
I’extension d’arriére-arc démarre vers -30Ma au niveau du bassin Algérien et provoque
I’effondrement de la chaine alpine en Alboran (Fig. 2-6). D’aprés leurs reconstructions,

I’extension au niveau du domaine d’Alboran débuterait vers 21Ma. (Medaouri et al., 2014)
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proposent que 1’extension dans le bassin Sud Alboran est enregistrée sur les lignes sismiques
entre 16Ma et 8Ma, ce qui est compatible avec les données magmatiques (Duggen et al.,
2004). La déchirure progressive du panneau plongeant entrainerait alors I’arrét de 1’extension,
la délamination du manteau lithosphérique et 1’inversion dans le bassin Sud. Ceci est en
accord avec ce que propose par exemple (Duggen et al., 2003).

Des forages ont été effectués dans le bassin d’Alboran durant le Leg ODP 161 (Comas et al.,
1999). Le socle y est composé de roches métamorphiques d’assemblage Cordierite-Biotite-
Feldspath Hornsfeld (Ryan et al., 1973) dénotant un faciés schiste vert dans le chemin
rétrograde. Ce socle métamorphique montre une trés grande affinité avec 1’unité tectonique
des Alpujarrides de la chaine Bétique. D’apres les données de forage et 1’analyse des chemins
P/T de ces roches métamorphiques (Fig. 2-7 ; Comas et al., 1999) suggerent que I’extension
du domaine d’Alboran débute vers la fin de I’Oligocene. Les analyses de subsidence révélent
que le bassin ouest Alboran subit une extension importante au Serravalo-Tortonien, suivit
d’une période de soulévement qui démarrerait vers la fin du Tortonien (Comas et al., 1999;
Mauftret et al., 2007). Dans le Serravalien des apports de sédiments plus grossier, de marnes
avec niveaux conglomératiques, indiquent une érosion plus importantes des marges liée a une
période de régression marine importante (Hardenbol et al., 1998). Le bassin Ouest Alboran est
le sous bassin qui enregistrent la plus importante épaisseur sédimentaire (10km d'épaisseur,

Fig. 2-7 et Fig. 2-8 ; Comas et al. 1999).
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Figure 2-6 : Reconstruction de la géodynamique Ouest-Méditerranéenne entre 50Ma et 21Ma (van Hinsbergen
et al., 2014). Abréviations : GoL : Golfe du Lion ; GoV, Golf de Valence ; Al, Alboran ; Ka, Kabylie ; Pe,
Péloritain ; Ca, Calabre. Les cartes montrent I’initiation de la subduction au niveau du bassin Algérien,
fragmentant le domaine AlKaPeCa en sous-unités qui seront préservées jusqu’a 1’actuel sur la marge Sud du
bassin Ouest Méditerranéen. Ces modéles prennent en compte une subduction vers le Nord du panneau
plongeant Téthysien, ou les unités internes du domaine d’Alboran sont en position d’Avant-Arc (Vergés and
Fernandez, 2012). A 21Ma, une STEP fault aurait été mise en place entre les domaines de Kabylie et d’Alboran,
accommodant les taux d’extension supérieurs du bassin Ouest-Corse. Dans ce modéle, le domaine d’Alboran
migrera par la suite vers I’Ouest sur plus de 200km le long d‘une zone de cisaillement Nord et Sud
correspondant respectivement a la transformante d’Emile Baudeau, et a la Mesorif Strike-Slip Fault. Ce dernier
décrochement séparant le domaine d’Alboran du domaine de Kabylie.

La subsidence du bassin Ouest Alboran est repérée sur la marge Marocaine par des failles
normales inclinées vers le bassin (Crespo-Blanc et al., 1994). Elle serait aussi visible en Mer
par sismique réflexion (Chalouan et al., 1997). Cependant le manque de déformation interne
« extensive » claire dans le bassin d’Alboran indique une déformation de type-sag basin a
partir du Serravalien (Do Couto et al. 2016). Les sédiments a la base du bassin sont datés de la

fin de I’ Aquitanien lorsque les unités sebtides et ghomarrides sont progressivement distendues
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a la faveur d’un décollement d’échelle crustale (Do Couto et al., 2016). L’histoire miocéne
jusqu’au Tortonien refléte la subsidence continue de ce bassin en contexte d’arrieére-arc (Do
Couto et al 2016). Cette période de subsidence importante est liée au soulévement rapide des
marges. Durant le Burdigalien et le Langhien, le bassin subside de maniére asymétrique avec
un fort soulévement de la marge Rifaine, menant a I’accumulation d’épaisseur importante

d’argile (Fig. 2-7). Ces argiles influeront aux Quaternaire sur la dynamique du fond de mer.
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Figure 2-7 : (A) Carte bathymétrique de la Mer d’Alboran montrant la localisation des lignes sismiques a
I’échelle régionale. (B) Log stratigraphique du puits Andalucia-G1 (Elf, 1984) creusé sur la pente supérieure de
la marge Espagnole. (C) Coupe synthétique du bassin Quest Alboran, depuis la Marge Marocaine au Sud
Jusqu’a la Marge Espagnole au Nord. Les épaisseurs de la séquence de dépot Miocene sont en faveur d’une
subsidence importante au Miocéne inférieur. Ces dépots Miocene sont déformés en compression a partir de
Tortonien supérieur et érodés lors de la crise de salinité Messinienne (MES). Des unités correspondent a des
Mass Transport Deposit (CU) sont localisées en pied de pente continentale et correspondrait a l’érosion des
zones émergées durant la MES. Le réennoiement Messinien (TES, réflecteur orange) est une surface érosive
figurée au toit des unités CU.Do Couto et al. (2017)

A partir de 8,0Ma, les bassins périphériques de la marges Ibérique, le bassin Est-Alboran et la
marge oranaise commence a enregistrer une inversion tectonique liée a la convergence
Afrique-Eurasie (Fig. 2-7, 2-8 et 2-9 ; Do Couto et al., 2014; Medaouri et al., 2014).
L’inversion tectonique provoquerait une réorganisation a I’échelle régionale des structures
tectoniques (Campillo et al., 1992; Comas et al., 1999a) ainsi que la formation de bassins
piggy-back a I’aplomb de structures extensives crustales inversées dans le bassin d’Habibas
(Martinez-Garcia et al., 2013; Medaouri et al., 2012). Traversant de part en part le domaine
d’Alboran, les grands accidents décrochant accommodent la convergence Afrique-Eurasie

(Fig. 2-9 ; Mauffret et al., 1992; Woodside and Maldonado, 1992). Le soulévement de la
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région et la compression active sur les bordures du domaine provoqueraient les fermetures de
corridors connectant 1’Atlantique a la Méditerranée (Krijgsman et al., 1999a). Du co6té Sud
d’Alboran le corridor semble clot a 6,0Ma (Krijgsman et al., 1999b). Cependant des études
complémentaires suggerent que les circulations entre Atlantique et Méditerranée soient

possibles au moins jusqu’a 5,77Ma (Miinch et al., 2001).
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Figure 2-8 : Extension Miocéne dans le bassin Ouest Alboran d’aprés les cartes d’isopach réalisées durant la
these de (Do Couto, 2014), modifié d’aprés (Do Couto et al., 2016). Ces cartes montrent la subsidence, du
bassin Ouest Alboran et le transfert vers le Sud des dépocentres entre le Burdigalien et le Tortonien inférieur.
Sur la bordure Sud du bassin Ouest Alboran, la surrection des bancs de Xauen (Xb) démarre probablement
durant le Tortonien supérieure pour s’achever durant le Pliocéne. La déformation distribuée de la Ride
d’Alboran pourrait correspondre aux depocentre des argiles sous-compactée langhienne. La ride d’Alboran se
termine au niveau du Banc de Xauen et figurerait une zone de décrochement correspondant a la terminaison

d’une STEP fault.
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Figure 2-9 : Reconstitution de la géodynamique régionale (Do Couto et al. 2016). AR : Alboran Ridge ; YF,
Yusuf fault. Ces cartes montrent la migration et la localisation du raccourcissement le long des structures
Atlasique et de la ride d’Alboran, liée a l'indentation Africaine. Cette reconstitution suggere que la Ride
d’Alboran et I’avant Pays-Rifain accommode le raccourcissement lié a la convergence de maniere distribuée.
Cette bande de déformation est plus ou moins continue jusqu’'au Tell au Niveau de [’actuelle Tunisie.
L’inversion de la marge Algérienne au niveau de 1'Oranais (terminaison Sud-Est de la faille de Yusuf)
démarrerait a partir de 8Ma environ. Le corridor Sud Rifain correspondant a la connexion entre ['Atlantique et
la Méditerranée existerait a cette période.
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2.3. Inversion Tortono-Messinienne et déformation Plio-quaternaire de la

partie externe de I’arc Bético-Rifain

L’inversion du domaine d’Alboran a partir du Tortonien implique la fermeture et la surrection
des bassins d’Avant -Pays sur les bordures externes du Domaine d’Alboran. Une dynamique
interne liée aux accidents décrochant accommodent la migration du domaine vers 1’Ouest
(e.g. Crespo-Blanc et al., 2016). La phase d’inversion du domaine modifie la physiographie
du bassin d’Alboran dans un continuum de déformation du Messinien a I’actuel. Aujourd’hui,
les limites de plaques entre le domaine d’Alboran, I’ Afrique et I’Eurasie sont peu contraintes

malgré une déformation importante (Fig. 2-10).

36°N e

Hypocentre (Km) - 1970-2017 (IGN)
6km 50km 150km

Figure 2-10: hypocentres des seismes dans la Région de l'arc Bético-Rifains (Catalogue
IGN, https://www.ign.es/ign/, période 1970-2017) Le cadre A correspond a une zone de compression dans la
partie Ouest de la chaine Bétique. Le cadre B correspond a l'extension superficielle sur le bloc Nord-Ouest de la
faille de Carboneras. Le cadre C correspond a la zone de failles décrochantes d'Al-Idrissi et de Bokkoya ainsi
que l'extension du bassin de Nekor. Les séismes profonds (>50km) figurent le haut de la masse froide plongeant
dans le manteau au droit du Bassin Ouest Alboran.
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2.3.1. Limites bétiques

Dans les zones externes des bétiques (Bassin de Guadalquivir ; Fig. 2-11), des plis sur rampes
aveugles affectent la chaine et dessinent approximativement une limite de plaque au front de
I’avant-pays (Garcia-Mayordomo et al., 2012; Gonzalez-Castillo et al., 2015). Au Sud du
bassin de Guadalquivir, la sismicité importante indiquent un partitionnement de Ia
déformation au niveau de 1’avant-pays de la Chaine Bétique ( Fig. 2-10 et 2-11; Balanya et al.,
2012; Palano et al., 2013, 2015). La déformation actuelle montre une direction d’extension
orthogonale a la ligne de rivage, associée a une direction de compression E-W (Fig. 2-10, et
2-11; Balanya et al., 2012). Des escarpement dans le détroit de Gibraltar sont interprétés
comme des failles E-W décrochantes qui pourraient indiquer un mode de déformation

similaire a la déformation actuelle dans les Bétiques (Lujan et al., 2011).
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—— Reverse Fault  ....... (\gerrecsaf%ult /de- |
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Figure 2-11: Carte synthétique des fronts de déformation bordant I’'arc Bético-Rifain et des structures
tectoniques actives accommodant la déformation interne du domaine d’Alboran. WAB, West Alboran Basin ;
SAB, South Alboran Basin ; EAB, East Alboran Basin. Modifiée de (Balanya et al., 2012; Capella et al., n.d.;
Galindo-Zaldivar et al., 2015, Iribarren et al., 2007; Maad et al., 2010, 2010; Martinez-Garcia et al., 2013;
Medialdea et al., 2009; Roldan et al., 2014; Sanz de Galdeano et al., 2010). La carte montre a ['Ouest les
structures décrochantes liées au prolongement des failles transformantes Atlantique. Le prisme d’accrétion
Miocene est figuré en noir car il est probablement inactif dans sa partie Occidentale (Zitellini et al., 2009). Ses
unites internes sont probablement actives dans le Pliocéne et le quaternaire. Les grands plis Pliocéne dans les
bétiques marquent le raccourcissement de la chaine. Cependant, un jeu extensif affecte la zone entre la bordure
Nord de la chaine et les accidents décrochants NE-SO.JF : Jehba Fault ; NF, Nekor Fault, KF, Kert Fault.

2.3.2. Le prisme d’accrétion a I’ouest du domaine d’Alboran
Dans le Golfe de Cadiz, un prisme d’accrétion chevauchant vers 1’Ouest a été décrit (Fig.

2-13; Gutscher et al., 2002; Iribarren et al., 2007). Ce prisme d’accrétion serait li¢ a la

subduction de matériel océanique sous I’arc de Gibraltar (Gutscher et al., 2002). Le front de
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déformation du prisme d’accrétion ne correspond pas aux limites dites actives du front Bético-
Rifain (Fig. 2-13, Gutscher et al., 2009; Iribarren et al., 2007). Les linéaments visibles sur la
bathymétrie, correspondent a des failles dextres NW-SE et a leurs conjuguées qui affectent le
Sud du prisme d’accrétion. Ces failles perturbant le fond marin, seraient la preuve de la
déformation active (actuelle) du prisme d’accrétion (Zitellini et al., 2009).

Un front de déformation interne a I’arc délimite deux lobes, un Nord et un Sud, limités par
une faille décrochante E-W (Fig. 2-13 ;Medialdea et al., 2009), indiquerait des taux de
déformations différents au Nord et au Sud de la faille, en relation avec 1’activité d’une faille
transformante en profondeur (Crutchley et al., 2011). La déformation affectant le prisme
d’accrétion pourrait refléter un changement de lithologie crustale. Les vitesses de propagation
des ondes P dans la crolte obtenue a partir d’OBS indiquent un contraste de vitesses
attribuées a différents domaines (Martinez-Loriente et al., 2014). Ces auteurs proposent que la
partie Nord du prisme d’accrétion repose sur une crodte océanique Jurassique d’affinité
téthysienne alors que la partie Sud repose sur une crotite océanique d’affinité Atlantique. Par
conséquent, le domaine d’Alboran serait la limite orientale chevauchant sur un domaine
téthysien et la déformation serait localisée dans le prisme d’accrétion par le contact entre les

deux croites d’ages, et probablement de rhéologies, différents.

b : BETIC CORDILLERAS
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Foreland Front
Basin
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Figure 2-12 : Coupe Ouest-Est schématique de la déformation actuelle de I’avant-Pays de la cordilléere Bétique
(Gonzalez-Castillo et al., 2015). La coupe montre que le plissement Plio-Quaternaire de [’avant pays est
compatible avec une déformation thin-skin de la couverture au-dessus d’un décollement localisé dans les
niveaux Triasiques.
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Figure 2-13 : Carte structurale du prisme d’accrétion du golfe de Cadix (Medialdea et al., 2009). Les structures
compressives sont liées a la mise en place du prisme au Miocéne. Les failles dextres plus récentes présentent des
relais actifs a l’actuel. Ces failles décrochantes semblent se connecter a terre dans la région de Larache (Le Roy
et al., 2014; Maad et al., 2010). Le front de déformation actif sur la bordure du bassin de Guadalquivir se
prolonge probablement en mer au niveau des failles chevauchantes indiquées en noir sur la carte.

2.3.3. Avant-Pays Rifain

Les preuves d’une déformation active dans le Rif liée a la déformation du prisme d’accrétion
sont mal contraintes a terre (Fig. 2-14). Le front de déformation sud du domaine d’Alboran
pourrait se connecter au prisme d’accrétion (Fig. 2-14 ;Toto et al., 2012). Dans cette région,
les données sismiques imagent des déformations Plio-Quaternaire dans le prolongement vers

le Sud-Est du prisme d’accrétion au niveau de la plateforme continentale Marocaine (Flinch,
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1994; Le Roy et al., 2014; Maad et al., 2010). L’extension de la marge au Plio-Quaternaire
pourrait étre due a la flexure isostatique liée a une subduction active (Gutscher et al., 2009;
Maad et al., 2010).

A terre, le soulévement de dépots lagunaires holocéne dans la région de Larache indiquerait
un soulévement de 14mm/an en lien avec la déformation de la plateforme continentale
(Benmohammadi et al., 2007). Ces valeurs ¢levées de soulévement sont beaucoup plus
importantes que les valeurs de déplacement GPS (<6mm/an; Koulali et al., 2011) et que les
valeurs de convergence Afrique/Eurasie a I’actuel (Smm/an; DeMets et al., 2015).
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Figure 2-14 : Ligne sismique SSO—NNE située sur la plateforme Atlantique Marocaine et paralléle a la cate,
(Le Roy et al. 2013). Cette ligne montre le chevauchement des nappes pré-rifaines (PNS) sur les unités crétacées
de la marge Africaine (Basement Unit, BU). Les nappes preé-Rifaines forment une méga-séquence de dépots
datés approximativement entre le Tortonien et le Messinien. L effondrement de ces structures a partir du
Messinien permet [’accumulation jusqu’au Pliocene d’épaisseurs importantes de sédiments en bleu foncé. Le
dépocentre correspond approximativement a une bande de 60km de long limitée au Nord a la ville de Larache et
au Sud a la Ville de Kenitra. Le dépocentre Pléistocéne migre au Sud, les failles accommodant [’extension de la
plateforme dans le Messino-Pliocéne sont toujours actives dans le Pléistocéne suggérant un comblement

progressif des bassins satellites du Rif.

2.3.3.1. Evolution Tortono-Plioceéne des bassins d’Avant-Pays Rifains

La convergence Afrique-Eurasie est accommodée depuis le Miocéne tardif, par la mise en
place et le raccourcissement de bassins piggy-back au-dessus et au front des Unités externe du
Rif (Fig. 2-15 et 2-16). Le raccourcissement tectonique et les changements eustatiques ont
conduit a la fermeture progressives des corridors Nord et Sud Rifain conduisant a la
restriction du flux atlantique vers la Méditerranée, autour de 6 Ma (Achalhi et al., 2016;
Benson et al., 1991; Krijgsman et al., 1999b). Selon la carte paléogéographique, réalisée a
partir de données micropaléontologiques et structurales dans les bassins intramontagneux
(Fig. 2-17 ; Achalhi et al., 2016), la convergence et 1’accrétion orogéniques continuent a
localiser la déformation dans le Rif occidental apres la fermeture des corridors Rifains.

Une série de bassin sédimentaire d’avant Pays enregistre la fermeture progressive des
corridors Rifains au front des unités externes et de 1’ Avant-Pays Rifain (Fig. 2-16). Le bassin
de Boudinar s’ouvre vers 10,5Ma, probablement en association avec le jeu latéral de la faille

de Nekor et I’exhumation de I'unit¢ de Temsamane (Achalhi et al., 2016; Booth-Rea et al.,
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2012). Les données palynologiques et les assemblages de foraminiféres indiquent des
paléobathymétries constantes pour les dépots Tortonien dans un paysage marqué par de
faibles reliefs (Achalhi et al. 2016).

Des profils de sismique réflexion montrent une déformation compressive a la fin du Tortonien
associée a des sédiments marins pélagiques, suivit d’une phase de quiescence tectonique et
d’approfondissement du bassin marquée par des géométries transgressive (Capella et al.,
2016.). La transition Tortono-Messinienne est marquée par un fort approfondissement des
bassins de Boudinar et des bassins intra-montagneux. Cette subsidence serait localisée par des
failles d’extensions E-W et NNE-SSW marquant une dynamique transtensive (Achalhi et al.,

2016; Azdimousa et al., 2006).
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Figure 2-15 : Carte des Bassins d’avant-pays Rifain modifiée d’aprés (Hollard et al., 1985; Roldan et al., 2014).
Les dépots Tortono-Messinien illustrent les corridors Nord et Sud Rifain, connectant 1’Atlantique et la
Méditerranée. Le cénozoique du Sud de 1’Avant-Pays Rifain appartient a la marge Nubienne. De grands
accidents NE-SW du Moyenne Atlas sont des bassins extensifs inversés, d’orientations similaires aux limites des
nappes Rifaines. Les bassins piggy-back correspondent aux bassins intramontagneux en jaune foncé. Ces bassins
sont associés aux chevauchements soulevant la couverture Mésozoique et Paléogene.

Dans le bassin de Boudinar, les dépots messiniens, datés de 6,1Ma a 6,5Ma, indiquent par la
suite une importante régression marine marquée par des environnements récifaux. Ces dépots
sont absents dans les bassins intra-montagneux suggérant la fermeture progressive du corridor
Nord Rifain a cette période. La transition transgression a régression est ¢galement caractérisée
par le passage de conglomérats marins a continentaux probablement Pliocéne (Capella et al.,
2016.; Wernli, 1988). Dans le Moyen-Atlas, le bassin sédimentaire Néogene de Taza-Guercif
enregistre la fermeture du corridor Sud entre I'Atlantique et la Méditerranée avant 6,0Ma (Fig.
2-15 et 2-16, Krijgsman et al., 1999). Au-dessus des couvertures sédimentaires, la formation
quaternaire est chevauchée par la couverture Miocéne, indiquant une inversion simultanée du

bassin (Morel et al., 1993).
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Figure 2-16 : Charte stratigraphique des bassins d’avant pays Rifain (Capella et al., 2017; Sani et al., 2007).
Dans [’avant-pays Rifain le maximum de régression est daté au Messinien avant la crise de Salinité
Messinienne. L inversion des structures extensives du socle démarre apres la mise en place des nappes.
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Figure 2-17: Carte des domaines émerges de [’Arc et des avant-pays Bético-Rifain au Miocene supérieur
illustrant la subsidence puis la fermeture progressive des corridors Bétique et Rifains sous [’influence de la
convergence Nubie-Furasie (Achalhi et al., 2016). Dans les bétiques, les couloirs correspondent aux bassins
flexuraux et aux bordures des grands domes transtensifs. Au Maroc, les corridors correspondent aux bassins
d’avant pays subsidant a la faveur de grands accidents probablement partiellement décrochant. A la fin du
Messinien, les corridors sont clos mais des données paléontologiques suggerent néanmoins une connexion qui
pourrait étre localisée aux environs du corridor Nord Rifain.

Dans le bassin de Volubilis (Fig. 2-15), les données microstructurales indiquent une évolution
des contraintes depuis la mise en place des nappes pré-rifaines au Tortonien, jusqu’au jeu
transpressif 1i¢ aux décrochements sénestre NE-SW du Pliocéne a ’actuel (Bargach et al.,
2004; Moratti et al., 2003; Roldan et al., 2014; Sani et al., 2007; Zizi, 2002). Des expériences
de modélisation analogique indiquent que la déformation du bassin Volubilis est sous
I’influence de segments de failles décrochantes NE-SW distribuant la déformation entre les

structures compressive NW-SE et les failles NE-SW (Sani et al., 2007). Les failles
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décrochantes affectant le bassin de Volubilis pourraient montrer 1’inversion tectonique en
mode thick-skin, des failles normales générées par 1’extension jurassique de la marge africaine
(Capella et al., 2017; Roldan et al., 2014; Sani et al., 2007). Cet héritage structural extensif
aurait localisé¢ les grands accidents décrochants Miocene du Rif (les zones de faille de Jehba et
de Nekor, Fig. 2-11 ; Chalouan et al., 2006) qui rejoueraient dans le Plio-Quaternaire.

Les études microstructurales réalisées le long de la faille de Nekor (Fig. 2-11 et 2-15) ont
montré que les bassins néogénes «piggy-back» ont subi un allongement NE-SE et une
contraction orthogonale au Pliocéne (Ait Brahim, 1985; Ait Brahim and Chotin, 1990;
Asebriy et al., 1993). Ces études suggerent que la déformation se répartit sur plusieurs relais
transtensifs localisant la subsidence sur des petits bassins le long du corridor Nord-Rifain dans
le tardi-Mioceéne (Asebriy et al., 1993). Dans le détail, une étude récente de Capella et al.
(2017) montre une déformation polyphasée des bassins intramontagneux au niveau de la
terminaison Sud-Est de la faille de Nekor (Fig. 2-15 et 2-18) :

La premiére phase de déformation est liée a la mise en place des nappes et s’achéve vers la
fin du Tortonien. Elle correspond a la mise en place du prisme d’accrétion sur le Front Ouest
du domaine d’ Alboran.

La phase 2, datée fin du Miocene, est caractérisée par la subsidence des bassins d’avant-Pays
probablement associée a la flexure du socle et aux chevauchements hors séquence du prisme
d’accrétion (Iribarren et al., 2007). Les bassins d’avant pays ont alors une extension plus
importante qu’a I’actuel.

La phase 3 démarre au Messinien et correspond a la fermeture en transpression de I’avant
pays enregistrée dans les bassins du Rharb et de Saiss (Fig. 2-15). Le changement
d’orientation d’une contraction d’ENE-WSW a N-S montrerait le passage progressif d’une
déformation thin-skin a thick-skin, réutilisant les accidents extensifs du socle orogénique.
Cette phase de déformation continue dans le Pliocéne, est caractérisée par un
raccourcissement des structures orientées N-S a NNW-SSE. Le raccourcissement est associé
au soulévement cumulé de plus de 1km des unités externes du Rif et des bassins

intramontagneux au niveau de la terminaison sud de la faille de Nekor.
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Figure 2-18 : Evolution de I’avant-pays Rifain depuis le Tortonien (Phase 1) au Pliocéne (Phase 2), modifié de
(Capella et al., 2016). La phase 1, Miocene, correspond a la mise en place du prisme d’accrétion sur le flanc
Ouest de [’arc Rif-Bétique et a la mise en place des bassins piggy-back dans les avant-pays. La phase 2, fin
Miocene, marque une subsidence flexurale et |'épaississement des dépots d’avant pays. La phase 3, Messinien a
actuelle, marque le raccourcissement du socle a la faveur d’accident extensif, Mésozoique. Le forebulge se
propage au Nord avec la surrection et le plissement du corridor Nord.

2.3.4. Déformation plio-quaternaire de la marge Marocaine Atlasique

A TDactuel, les décalages sénestres des cours d'eaux traversant la zone de faille de Nekor
laissent penser que la faille est active sur un segment limité au Nord-Est par la faille Trougout
(Fig. 2-19 ; Poujol et al. 2014). Le long de la terminaison NE de la faille de Nekor, des
sédiments Tortonien cachétent les segments de failles normales attribués au jeu de la faille de
Nekor, attestant de son inactivité¢ dans cette zone (Achalhi et al., 2016; Azdimousa et al.,
2006). La cinématique de I’extension Serravalo-Tortonienne marquée par la déformation en

dome métamorphique et la dénudation de I'unité de Temsamane est antérieure au jeu
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décrochant de Nekor découpant le Sud de 1’unité de Temsamane (Booth-Rea et al., 2012). Le
soulévement des récifs Messinien sur le bloc Nord-Ouest de la faille de Nekor (au sommet du
Ras Tarf, Fig. 2-1 et 2-19 ; Cornée et al., 2004) ainsi que des dépdts tardi-Pliocene dans le
bassin de Boudinar (<3.8Ma ;Azdimousa et al., 2006), met en évidence la relation entre

soulévement et compression des unités Rifaines a terre durant le Quaternaire.

TROUGOUT
ALBORAN SEA o [Ras Tarf V... Gourougou V.

AL HOCEIMA IEI.II_LA
A SIN

’ * PROBABLE ACTIVE FAULTS

b

P2

P

BASH ‘?Egrr AULT _Kntm/f"

-

— =

—

TAOUNATE
o e RIF BELT

2

OF THE

North-African paleomargin
»” Thust > Nomaltaul in the Rif belt
o~ Detachemnt % w"h Hinterland and suture units Tngs=iivienms Unk A -
fn I% :I [Eocene-Oligocene D Aknoul and Prerif units
Neogena-Quatemary Intemal Zones Triassic breccia Mesoze cover and Paleozoic
=] volcanscs {Alboran Domain) [ 1ate Cretaceous Bt tha Nekor fault [ :mm :mﬁk‘uﬂg High
Pl Crusternary M F Early Ci units.
L Rircons B vagwevin Fiycrs I |
I:I Miocene sediments. - Juraesic

Figure 2-19 : Carte des bassins Néogenes dans la partie Orientale du Rif montrant le front de déformation (en
pointille) d’aprés Barcos et al., (2014). Les failles probablement actives bordant les plis de la couverture
Jurassique dans la partie Est de la carte correspondent a des modifications des réseaux de drainages. Dans la
partie ouest, le Sud du bassin de Nekor connecte la Faille de Trougout et la faille de Nekor, accommodant
l’extension du Rif. V, Volcano.

Le long de la marge marocaine, le prolongement oriental de la faille de Nekor est inactif
durant le Quaternaire (Fig. 2-19). D’apres les lignes sismiques, Ammar et al., (2007); Bouskri
et al. (2016); Do Couto, (2014); Watts et al. (1993) montrent que le prolongement offshore de
la faille de Nekor correspond a un demi-graben en relais affectant les dépots Miocene. Ce
demi-graben, enfoui sous la plateforme continentale pliocéne, est orienté NE-SW. 1l est coiffé
par la surface d’érosion Messinienne suggérant que ce segment de faille n’est plus actif dans
le Pliocéne. Ce graben interprété comme étant la terminaison en échelon de la faille de Nekor

(Mauffret et al.,, 2007) se propagerait a terre par la faille de Kert au Nord du volcan

72



Gourougou mettant en contact 1’unité de Temsamane avec des dépots miocénes (Fig. 2-19;
Negro et al., 2007).

En Mer des prolongements de la faille de Nekor existent vers les bancs provengaux (Fig. 2-1
et 2-11) ou la faille se perd dans les structures volcaniques Mioceéne (Mauffret et al., 2007;
Duggen et al., 2008; Bouskri et al., 2016). Le bloc Sud de la faille de Nekor correspondrait
aux unités de Temsamane et de Ketama, chevauchant sur des unités Atlasiques Jurassique
(Fig. 2-19 ; Hervouet and Luca, 1980). Cette région du Moyen Atlas correspond a une zone de
transition vers la zone de Flysch du Tell en Algérie. Les massifs Beni-Snassen et Gareb-
Kebdana correspondent a la couverture Mésozoique déformées lors de I'orogenése alpine (Fig.
2-19 ; Hervouet and Luca, 1980). Ces Unités sont constituées d’une couverture allochtone
mésozoique sous les sédiments tertiaire en discordance (Hervouet and Luca, 1980; Luca,
1978). Des sédiments clastiques marins pliocénes exhumés et la présence de dépots récifaux
du Messinian Terminal Complex au pied des Kebdana démontrent le soulévement postérieur
de la marge (Cornée et al., 2000).

L'analyse des bassins versants ainsi que la cartographie des chevauchement qui affectent la
couverture Plio-quaternaire dans la région de Kebdana suggérent un soulévement continu
dans le Plio-Quaternaire (Fig. 2-19, Barcos et al., 2014). Les failles Miocéne ENE-WSW qui
délimitent les massifs de Gareb-Kebdana et Beni-Snassen assurent la déformation
transpressive locale avec un mouvement latéral sénestre (Barcos et al., 2014). Le passage du
volcanisme shoschonitique au volcanisme basaltique dans la région d'Oujda pourrait refléter
le changement d’un régime tectonique décrochant & compressif dans le Quaternaire (
Lonergan et al., 1997; El Alami et al., 1998). Ce changement de régime tectonique est étayé
par les résultats d'analyse structurale locale (Ait Brahim et al., 2002).

La faille de Trougout (Fig. 2-19) est active durant le Quaternaire et pourrait étre reliées a la
faille de Nekor (Fig. 2-19, Calvert et al., 1997; Ammar et al., 2007; Mauffret et al., 2007;
Poujol et al., 2014; Van der Woerd et al., 2014; Galindo-Zaldivar et al., 2009, 2015;). La
caractérisation structurale du bassin de Nekor a fait I’objet d’une étude publiée dans Basin
Research (Lafosse et al., 2016), qui sera exposée dans le chapitre suivant. Cette étude

montrera que le bassin de Nekor est li¢ a la déformation interne du domaine d’Alboran.
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2.4. Déformation interne du Domaine d’Alboran du Pliocene a ’actuel

Nous venons de voir que I’inversion du domaine d’Alboran est caractérisée dans 1’arc Rifain
par I’inversion progressive de I’avant-pays Rifain du Tortonien jusqu’au moins le Pliocéne.
Cette inversion se produit a la méme période que I’inversion des structures extensives
Mioceéne du bassin de Sorbas dans les Bétiques (Do Couto et al., 2014). Cette concomitance
s’accompagne de I’inversion des structures décrochantes ayant accommodé la déformation
transtensive du domaine d’Alboran pendant le Miocéne (la Trans Alboran-Shear Zone,
Carboneras, Nekor, Jebha, Ride d’Alboran, De Larouzicre et al., 1988; Campillo et al., 1992).
Les paragraphes suivants décrivent le bassin d’Alboran en se concentrant sur 1’enregistrement

de la déformation dans les bassins sédimentaires Pliocéne a actuel.
2.4.1. Caractérisation des Sous-bassins Quest et Sud Alboran

2.4.1.1. Bassin Ouest d’Alboran

A partir du Tortonien, le bassin Ouest Alboran (Fig. 2-1) commence a étre inversé : le banc de
Xauen (Fig. 2-1) enregistre une déformation transpressive marquée par la croissance de plis
(Fig. 2-8; Bourgois et al., 1992; Chalouan et al., 1997; Do Couto et al., 2016). Cette
déformation transpressive affecte également la ride d’Alboran (Fig. 2-1) qui démarre sa
surrection (Martinez-Garcia et al. 2013). L’unité Messinienne est caractérisée par une forte
érosion (Fig. 2-7) et I’absence de dépots évaporitiques (ou trés peu) contrairement aux bassins
plus profonds de la Méditerranée (Estrada et al., 2011; Garcia-Castellanos et al., 2009).

A partir du ré-ennoiement Messinien une dynamique de sédimentation particuliere se met en
place sur I’ensemble du bassin d’Alboran, liée a la circulation des masses d’eaux (Fig. 2-21).
En fonction de leurs origines les eaux océaniques vont étre stratifiées par des densités
différentes. Ces masses d’eaux vont circuler sous formes de larges courants géostrophiques et
vont modeler le fond marin selon des processus €rosifs et de dépots. Les contourites sont les
figures sédimentaires associées a la circulation des ces différentes masses d’eaux. Dans le
bassin Ouest Alboran, le Ceuta Drift d’environ 130km de long et 50km de large, représente a
I’actuelle un exemple bien identifié¢ de systéme contouritique (Fig. 2-21; Ercilla et al. 2002;
Somoza et al., 2012).

Dans le bassin Ouest-Alboran , la marge Nord du Bassin Ouest Alboran voit la mise en place

de systémes turbiditiques s’intercalant dans des sédiments hémi-pélagiques identifié au niveau
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du puits ODP 976 (Alonso and Maldonado, 1992). A partir des archives sédimentologiques,

ces auteurs décrivent trois corteges sédimentaires dans le Plio-Quaternaire :
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Figure 2-20 : Carte de synthése des failles actives au Plio-Quaternaire affectant le bassin d’Alboran, d’apres
(Alvarez-Marron and others, 1999; Ammar et al, 2007; Bourgois et al., 1992; Chalouan et al., 1995;
d’Acremont et al., 2014; Estrada et al., 2014, Ferrater et al., 2015; Galindo-Zaldivar et al., 2006, 2009, 2009;
Galindo-Zaldivar et al., 2015; Giaconia et al., 2015, Gracia et al., 2006, Grevemeyer et al., 2015, Lo lacono et
al., 2008, Mauffret et al., 2007; Moreno et al., 2015; Perea et al., 2012, Sanz de Galdeano et al., 2010, Vazquez
et al., 2014) AF : Adra fault zone ; AiF, Al-Idrissi fault; CF ; Carboneras Fault; DF , Djibouti fault; JF :
Jehba Fault, NF, Nekor Fault ; KF, Kert Fault ; Yf : Yusuf Fault. AR, Alboran Ridge ; SAR, south Alboran Ridge
Cadre : Blocs tectoniques définis par les données GPS (Koulali et al., 2011) détaillés dans le chapitre 5.

(1) une succession de faci¢s profonds d’hémi-pélagites et de tubidites de basses énergies au
pliocéne basal indiquent un remplissage durant un haut niveau marin généralisé apres le ré-
ennoiement Zancléen. (2) une phase de régression du niveau marin conduit la mise en place
d’une sédimentation plus grossi¢re depuis le Pliocéne basal jusqu’au Pliocéne Supérieur. (3)
une derniére phase pléistocéne marquée par un retour des environnements de faible énergie
correspondant a des faciés d’hémi-pélagites et des intercalations turbiditiques.

La déformation de la couverture sédimentaire Plio-quaternaire dans le bassin Ouest Alboran
est liée a la présence de volcans et diapirs de boues d’age Miocene inférieur et correspondant
a I’expulsion de bréches dans une matrice argileuse (Sautkin et al., 2003; Soto et al., 2010,
2012; Talukder et al., 2003). Les volcans de boues sont principalement actifs dans le Pliocéne

jusqu’au Quaternaire car il recoupe un réflecteur daté a 1,92Ma (Soto et al., 2012). Depuis,
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I’ascension des boues argileuses semblent ralentie car les dépots datés de 1,92Ma a 0,82Ma
montre des épaisseurs plutdt constantes. A partir de 1,9Ma des dépdts de turbidites liés a des
canyons affectant la pente sur la marge Ibérique migrent vers le Nord, en réponse au
remplissage du bassin. Le bassin est affecté au Pliocene (I’activité diminue a partir de 0,8Ma)

par des failles normales NE-SW liées aux structures argileuses (Do Couto et al. 2016).
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Figure 2-21 : Topographie du bassin d’Alboran et circulation des masses d’eau au Pliocéne et au Quaternaire,
Juan et al., (2016). Au Pliocene, la ride d’Alboran est érigée progressivement et influence la circulation des
masses océaniques. Au Quaternaire, la modification des courants sous-marins sous l'influence de I’évolution de
la topographie du fond de mer entraine la formation d’un systeme contouritique géant le Ceuta drift.
AW, Atlantic Water; LMW, Levantine Intermediate Water ; WMDW, Western Mediterranean Deep Water;
DMW, Deep Mediterranean Water.

2.4.1.2. Bassin Sud d’Alboran et Habibas

Le SAB (Fig. 2-1 et Fig.2-21) est séparé des bassins de Pollux et Habibas (Fig. 2-1 et 2-21)
plus a I'Est par des séries de hauts bathymétriques liées au volcanisme néogeéne (Fig. 2-1 ;
Duggen et al., 2004). Ces bassins sont affectés par des failles post-MSC orientées NE-SW
(Martinez-Garcia et al.,, 2013). Le raccourcissement du bassin de Habibas déclenche
l'inversion de failles de socle a 1’origine extensives, ce qui aurait déclenché la formation d'un
synclinal de grande échelle et provoqué une subsidence du bassin (Medaouri et al. 2014). Le

bassin de Habibas (Fig. 2-1) est rempli de 3500m de sédiments Miocéne. Depuis le Pliocéne

76



jusqu’au Quaternaire, d’apres les données de forages, la subsidence dans le bassin de Habibas
semble faible (Medaouri et al., 2012). La ride et le bassin de Yusuf sont interprétés comme
une zone en transtension découplant la compression du bassin de Habibas, de 1'effondrement

vers le bassin algérien de la marge étirée du bloc d'Alboran (Fig. 2-22 ; Medaouri et al.,
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Figure 2-22 : Ligne sismique interprétée (Medaouri et al. 2014). Cette ligne montre la structure de la marge
d’Alboran et la transition vers le bassin Algérien au niveau du pull-apart du bassin de Yusuf. En profondeur, les
blocs basculés illustrent [’extension Miocene de la marge. Le bassin de Yusuf, illustré par une structure en fleur
négative, est localisé au niveau de la transition entre la croiite continentale amincie d’Alboran et la croiite
continentale amincie de la marge algérienne. 1l illustre la localisation de la déformation dans le Pliocéne
inférieure (EP). Sur le flanc Est du pull-apart, la couverture Pliocéne décolle sur un niveau mécaniquement
faible li¢ a I'unité évaporitique du MSC (unité mobile MU).

2.4.2. Caractérisation des zones actives dans le Bassin d’Alboran depuis le Pliocéne
2.4.2.1. La zone de faille de Carboneras

La faille de Carboneras (Fig. 2-20 et 2-23) est active depuis 10,5Ma (Leblanc and Olivier,
1984). L’analyse minéralogique de xénolithes mantelliques dans des laves Pliocéne montre
que la zone de faille de Carboneras accommode dans un premier temps la transtension du
domaine d’Alboran (Hidas et al., 2016; Marchesi et al., 2016.). Elle se serait connectée au
Néogene a la faille de Palomares, accommodant la transpression du domaine d’Alboran (
Bousquet, 1979; Booth-Rea et al., 2003). La faille de Palomares (PFZ, Fig. 2-23) est orientée
NNE-SSW et montre un jeu décrochant dextre d’apres les études de terrain. Elle est connectée
vers le Nord une zone de faille qui accommode une partie du raccourcissement régional en
compression pendant le Quaternaire (Fig. 2-23 ; Booth-Rea et al., 2004 ; Giaconia et al.,
2015).

Durant le Plio-Quaternaire, la faille de Carboneras est associée a une déformation

transpressive provoquant le soulévement des Sierra Alhamilla et Cabrera. Ce soulévement est
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généré le long d’une zone de faille dextre E-W, le Corredor de las Alpujarras fault zone aussi
nommé Polopos fault zone (PoFZ) ( Fig. 2-23 et 2-24; Martinez-Diaz and Hernandez-Enrile,
2004; Martinez-Martinez et al., 2006; Sanz de Galdeano et al., 2010; ). Depuis 110ka, le
segment a terre de la faille de Carboneras (La Serrata) accommode 1,3 1mm/a de déplacement
sénestre et un déplacement vertical autour de 0.lmm/a (Moreno et al., 2015).
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Figure 2-23 : Carte structurale des Bétiques orientales indiquant les structures actives durant le Quaternaire
(Giaconia et al., 2015): (Booth-Rea et al., 2004, 2005; Fernandes et al., 2007; Garcia et al., 2006; F. Giaconia
etal., 2012, 2012; Giaconia et al., 2013; Marin-Lechado et al., 2005; Masana et al., 2004, Pedrera et al., 2012;
Sanz de Galdeano et al., 2010). Mécanismes au foyer et axes de déformation principaux tirés de (Fernandes et
al., 2007; Giaconia et al., 2013; Stich et al., 2003a). Données GPS tirées de (Echeverria et al., 2013),
topographie : SRTM-3, IEO ; donnée de bathymétrie (Ballesteros et al., 2008; Murioz et al., 2008), ICM-CSIC
(Gracia et al., 2012) et Medimap (MEDIMAP GROURP et al., 2008) Alias River canyon (Arc), Abubacer volcanic
ridge (Avr), Cresta de los Genoveses volcanic ridge (CGvr), et San José canyon (SJc),; Albox fault
(AF) ;Alhama de Murcia fault (AMF), Carboneras fault zone (CFZ); Palomares fault zone (PFZ) ; Polopos
fault zone (PoFZ) ; Terreros fault zone (TFZ). Cette carte montre le couloir de déformation allant d’'une zone en
compression au Nord, a la zone de transfert illustré par la faille de Palomares. En mer le systéeme de plis et
failles de la ride volcanique d’Abubacer est érigé a partir de 8Ma indiquant le début de l'inversion dans le
bassin d’Alboran.
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Figure 2-24 : Carte morphologique et tectonique de la région des Bétiques orientales et de la faille de
Carbonéras (Gracia et al., 2012; Moreno et al.,, 2015). L’extension actuelle dans le bassin de Nijar est
équivalente a 1’extension de la zone d’Adra en mer. Les structures tectoniques majeures dessinent grossiérement
un triangle dont les cotés sont la faille de CAFZ et de Carboneras. Ces failles dextres et sénestres,
respectivement accommodent I’extension dans la zone Campos de Ballas et la Région d’Adra. Le mécanisme au
foyer normal dextre indique le jeu transtensif sur le bloc Nord de la faille de Carboneras). Les traits noirs sur la
terminaison Sud de la faille de Carboneras figurent les axes de plis NO-SE. Les épicentres des séismes figurés en
gris, s’alignent selon des directions NS & NNO-SSE comparable a la direction des linéaments sur le fond marin
et dans Campos de Ballas. CAFZ: Corredor de las Alpujarras Fault Zone; CF: Carboneras Fault; PF: Palomares
Fault; ARF: Adra Ridge Fault.

En mer (Fig. 2-23 et Fig.2-24), le décalage le long de 1’escarpement de faille de Carboneras,

de ravines liées au systéme turbiditique d'Almeria indique une cinématique sénestre dans le
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Quaternaire (Fig. 2-24; Garcia et al., 2006; Gracia et al., 2006; Reicherter and Hiibscher,
2007; Lo lacono et al., 2008). L'axe de plis N120 délimitant la terminaison Sud-Ouest de la
faille de Carboneras est compatible avec un relais transpressif entre la faille de Carboneras et
la ride d'Alboran (Fig. 2-24 et 2-25; Gracia et al., 2006). Sur la terminaison Sud de la faille de
Carboneras, un linéament sur le fond marin, parall¢le aux plis N120°, est interprété comme la
faille dextre d'Averroes ou de Djibouti (Perea et al., 2014). Elle se prolongerait au Sud-Est
vers la zone de Faille de Yusuf (Fig. 2-20 ; Estrada et al., 2014; Perea et al., 2014).

2.4.2.2.Laride d’Alboran

A I’actuel, la ride d’ Alboran est un haut fond= allongé suivant une direction N065°, d’environ
170km de long, qui émerge au niveau de 1’ile d’Alboran (Fig. 2-25; Ballesteros et al., 2008;
Martinez-Garcia et al., 2011; Muiioz et al., 2008). La Ride d’Alboran est limité¢ au Nord-Est
par le prolongement de la faille d’Averroes et au Sud-Ouest par le Banc de Xauen (Fig. 2-25).
La faille NNE-SSO d’Al-Idrissi (Fig. 2-20 et 2-25) découpe vers 3°45’W de longitude la ride
d’Alboran de la Ride que nous appellerons dans ce manuscrit la Ride Sud Alboran (SAR,
South Alboran Ridge).

Des bancs de Xauen-Francesc Pages (SAR) a la ride d’Alboran, la déformation Plio-
Quaternaire est distribuée par des chevauchements NE-SW (Fig. 2-20; Ammar et al., 2007;
Chalouan et al., 1997; Martinez-Garcia). Une structure en fleur, qui pourrait étre associée a la
faille d'Al-Idrissi, accommode la transpression dans la partie centrale de la Ride d'Alboran
(Ammar et al., 2007). La terminaison Nord-Est de la Ride d'Alboran chevauche actuellement
le bassin Est Alboran (EAB) et le canal d’Alboran (Fig. 2-20; Woodside and Maldonado,
1992; Martinez-Garcia et al., 2011; Do Couto et al., 2016;).

Depuis la crise messinienne, la partie centrale de la Ride d'Alboran enregistre 3.5 km de
raccourcissement (Ammar et al., 2007). Sur le flanc Nord de la ride, des déviations de ravines
visibles sur la bathymétrie indiquent que les failles chevauchante NE-SW accommodent un

déplacement sénestre a I’actuel (Fig. 2-25; Martinez-Garcia et al., 2011).
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Figure 2-25 : Carte bathymétrique (a) et morphométrique (b) interpretée de la ride d’Alboran et de la zone de
faille de Yusuf (Martinez-Garcia et al., 2011). La ride d’Alboran est la structure NE-SW, bordée d’incisions sur
son flanc Nord. Des systemes turbiditiques associées a des glissements gravitaires probablement tsunamigénique
sur le flanc Sud indiquent la déstabilisation de coutourites dans le bassin Sud Alboran. Le quart Nord-Est de la
carte montre des hauts structuraux volcaniques (Herradura Bank, Djibouti Bank, Adra Ridges) affectés de
grands accidents tectoniques NNE-SSW et NW-SE, se prolongeant dans le bassin profond respectivement vers la
faille d’Al-Idrissi et la Faille de Yusuf. Un relais en pull-apart apparait sur le bord Est de la carte. Le bassin
Sud est une dépression paralléle a la ride. Les bassins de Habibas et de Pytheas sont bordés par les bancs
Provencaux, un haut volcanique, le haut des trois fourches et les bancs des Cabliers. A l’est, un relais
transpressif est figuré sur le flanc Nord de la Ride d’Alboran, transférant la déformation associée a la faille
d’Al-Idrissi vers le SO et le Banc de Tofino.

2.4.2.3. La zone de faille d’Adra et d’ Al-Idrissi

En 1980, Dillon et al. (1980) suggerent que le plateau de Djibouti (Fig. 2-20) est affecté par

des failles décrochantes récentes (<1Ma) sénestre NNE-SSW, plus récentes que les structures
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de la TASZ. Depuis, les relevés bathymétriques ont révélé la structure tectonique complexe de
la marge dans la Région de Malaga et d'Almeria (Espagne). Le style tectonique actuel
affectant la région n'est pas clair en raison de l'influence de I’héritage tectonique Miocene.

Le plateau de Djibouti est un sous-bassin perché au Nord-Est du bassin Ouest Alboran
(Djibouti Trough, Fig. 2-20). Il est délimité sur sa marge Sud par des sommets volcaniques et
par le plateau continental Espagnol sur sa marge Nord (Ballesteros et al., 2008; Comas et al.,
1992). Le plateau de Djibouti est séparé de la ride d'Alboran par le canal d'Alboran (Fig. 2-25;
Muiioz et al., 2008). Le volcanisme est daté dans la région de Djibouti autours de 8,8Ma a
4,5Ma (Duggen et al., 2008). A partir de I'analyse de la stratigraphie sismique, le pied de
pente au Sud-Ouest du plateau de Djibouti est interprété comme une faille normale Miocéne
(Comas et al., 1999). Une partie de la morphologie du canal d'Alboran est liée au ré-
ennoiement de la Méditerranée a la fin de la crise messinienne ( Fig. 2-7; Estrada et al., 2011;
Garcia-Castellanos et al., 2009).

Le flanc Nord de la Ride d’Alboran est le si¢ge d’une déformation distribuée sur un ensemble
de segments de failles a composantes décrochantes, affectant les sédiments actuels (Fig. 2-20 ;
Ballesteros et al., 2008; Gracia et al., 2012; Estrada et al., 2014; Perea et al., 2014). La faille
de Djibouti test parallele a une série de linéaments NW-SE, affectant le haut-sous-marin de
Adra-Averro¢s ainsi que le canal d'Alboran (Fig. 2-20 and 2-26 ; Martinez-Garcia et al., 2011
; Grevemeyer et al., 2015). Sur les profils de sismique réflexion haute résolution, les
linéaments correspondent & une série de horsts et grabens qui pourraient étre localement
inversés (Estrada et al., 2014).

Une série de dépressions s’aligne le long de direction NNE-SSO, réguliérement espacée de
moins d’une dizaine de kilométre environ, elles se propagent au-dela du haut sous-marin de
Herradura (Fig. 2-26; Muifioz et al., 2008 Palomino et al. 2011). Cette famille de dépressions
d’amplitudes métriques a décamétriques traverse les sommets volcaniques et continue plus au
sud-ouest dans le canal d’Alboran et dans le WAB (Ballesteros et al., 2008; Gracia et al.,
2006, 2012; Munoz et al., 2008; Palomino et al., 2011).
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Figure 2-26: Carte physiographique des hauts volcaniques de Avempace, Herradura et Djbouti Ville (Palomino
et al., 2011). La carte montre l'interaction des hauts volcaniques et des depots contouritiques. Les failles
décrochantes correspondent a la terminaison nord de la zone de faille d’Al-Idrissi. Ces segments de failles
paralleles indiquent une déformation s atténuant vers le NO. La partie Sud de la carte montre que les linéaments
se poursuivent en pied de pente du plateau de Djibouti. Les sommets de plateau sont parfois tronqués indiquant
probablement des périodes érosives. Le fond de mer au pied des hauts sous — marins dessine des creux (Moats)
et des bombements (Drif) correspondant a l'influence a [’actuel des courants de contour. Ces figures sont
interprétées comme des figures de sédimentation contouritique.
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Ces linéaments correspondent a des failles se connectant vers le Sud a la faille d’Al-Idrissi
(Martinez-Garcia et al., 2011). Les sous-bassins peuvent €tre induits par le jeu de failles de
socle, qui sont compatibles avec les mécanismes au foyer de type sénestre (Grevemeyer et al.,
2015; Stich et al., 2010). Ces géométries suggerent une déformation de la couverture
sédimentaire le long de segments en relais a 1’échelle crustale (Christie-Blick, 1985; Naylor et
al., 1986).

Vers le Nord, I’orientation des failles devient progressivement N-S (Fig. 2-20, Gracia et al.,
2012) puis NO-SE sur la marge de Campos de Dallas (Fig. 2-20). A terre, le style tectonique
des failles indique un jeu normal dextre au Plio-Quaternaire (Gracia et al., 2012; Martinez-
Martinez et al., 2006). Outre les structures tectoniques associé¢es a Carboneras, la tectonique
quaternaire affecte les dépdts a terre plus a ’ouest: les failles normales-dextres NW-SE
affectent les sédiments pléistocene (Martinez-Diaz and Herndndez-Enrile, 2004). Les failles
normales NNO-SSE a N-S semblent continues en mer et font partie d'un systetme de
déformation distribuée (Fig. 2-24, Goy and Zazo, 1986; Martinez-Diaz and Hernandez-Enrile
2004; Gracia et al., 2012). Les segments actifs déclenchent des séismes majeurs (Mw = 6,1 ;
Séisme de 1'Adra en 1910 ; Stich et al., 2003). Vers le Sud, les zones de faille NNE-SSO se
connectent a la ride d'Alboran au niveau d’un chevauchement vers le Nord (Fig. 2-20 et 2-25;

Woodside and Maldonado, 1992 ; Muiioz et al., 2008 ; Martinez-Garcia et al., 2011).
2.4.2.4. La faille de Yusuf, limite Est du Domaine d’Alboran

La remontée vers le Nord-Ouest du bassin Sud Alboran est accommodée le long de la faille de
Yusuf (Fig. 1-12 et 2-20). Cette faille localisée dans le prolongement de la faille de Djibouti
dessine sur le fond marin un escarpement bordant le Bassin Sud Alboran a I’Est. Elle se
prolonge au sud vers la Région d’Oran dans I’Ouest Algérien (Alvarez-Marrén and others,
1999; Maulffret et al., 1987; Medaouri et al., 2014).

L'escarpement mesure environ 200 km de long et cours de I'extrémité Nord-est de la Ride
d'Alboran aux montagnes de Tell en Algérie. Un bassin losangique d’extension NO-SE,
parall¢le a la zone de faille, est interprété comme un relais en pull-apart entre deux segments
de failles dextres (Yusuf Basin ; Fig. 2-25; Mauffret et al., 1987; Watts et al., 1993).

La stratigraphie sismique montre que le début de l'affaissement du bassin en-relais de Yusuf
est pré-MSC. La géométrie des dépdts post-MSC situés sur le bord du bassin indique une
sédimentation syn-tectonique (Mauffret et al., 1987 ; Martinez-Garcia et al. 2013). Le bassin
de Yusuf est rempli d’environ 2 km de dépdts selon Alvarez-Marron and others, (1999). 11 est

bordé sur son flanc Ouest par la ride de Yusuf (Fig. 2-1), qui pourrait correspondre a une
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structure compressive (Watts et al., 1993). En sismique réflexion la faille de Yusuf délimite
approximativement la transition entre le domaine d’Alboran et la crotlite continentale amincie

du bassin Algérien (Fig. 2-22 ; Booth-Rea et al., 2007; Medaouri et al., 2014).

2.4.3. Chronologie des phases tectoniques Plio-Quaternaires affectant le bassin

d’Alboran

A partir de I’identification des différentes structures contouritique (Ercilla et al., 2016), Juan
et al. 2016 que la morphologie du fond de mer et I’évolution de la circulation des différentes
masses d’eau est plutot liée a 1’évolution de la topographie du fond de mer (Fig. 2-20, 2-26,
et 2-27). Juan et al. 2016 propose que la circulation des différentes masses d’eau soit
contrdlée par la croissance de la ride d’ Alboran et de la ride Sud Alboran (Fig. 2-20).

En étudiant les phases de croissance des dépots contouritique il a été possible de mettre en
évidence plusieurs phases tectoniques distinctes dans le bassin Ouest Alboran et dans le
bassin Sud Alboran (Fig. 2-26 ; Martinez-Garcia et al., 2013). Ces phases tectoniques sont en
relation avec la surrection de la ride d’Alboran jusqu’au Quaternaire, la fin du quaternaire est
marquée par I’apparition d’un nouveau jeu de failles décrochantes (Fig. 2-20)

Phase tectonique 1 : cette phase transpressive marque la surrection de la ride d’Alboran. Elle
démarre durant le Miocene et s’achéve vers 4Ma. En pied de pente, la surrection est indiquée
par des discordances régionales. Dans les bassins profonds, le taux de sédimentation
augmente, indiquant probablement une érosion plus importante des zones émergées en
relation avec la surrection des bordures du bassin d’Alboran. Cette phase marque I’inversion
des structures NE-SO dans le bassin est-Alboran et I’inversion de la ride d’Alboran Dans le
bassin Sud, des failles normal pourrait accommodée une extension localisé¢ au pied de plateau
d’Adra. Le flanc Nord de la ride d’Alboran serait actif, et chevauchant sur le Chenal
d’Alboran. La faille d’Al Idrissi serait active, accommodant la compression sur la ride
d’Alboran. La faille de Yusuf accommode le cisaillement grande échelle du bassin d’ Alboran
Phase tectonique 2 : Apres une période de quiescence marquée par des taux de sédimentations
faible dans les bassins et peu de variation latérales des épaisseurs de dépots, une seconde
phase de soulévement de la ride démarre vers 3,6Ma. Elle est marquée par des biseaux
sédimentaires le long de la ride d’Alboran et des accumulations plus importante dans le bassin
Sud. Dans le bassin ouest, les contourites Pliocénes sont clairement basculées. Dans le bassin

oriental, des plis sont activés formants de larges synclinaux provoquant une subsidence locale.
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Figure 2-27: Courbes régionales et mondiales fournissant des informations sur les fluctuations du climat et du
niveau de la mer ainsi que sur les événements et les tendances (tectoniques, hiérarchiques, bio stratigraphiques,
orbitaux, paleo-climatique et pelo-oceanographique (Juan et al. 2016)
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Phase tectonique 3 : Cette phase tectonique la plus récente démarre durant le Pléistocéne a
partir de 1,81Ma. Cette phase serait associée a des accumulations sédimentaires plus
importantes dans les bassins profonds. Localement, cette phase est associée avec le jeu latéral
de la faille d’Al Idrissi. Dans la zone de faille d’Adra (Fig. 2-1 et 2-20), il semble que la
déformation se localise a 1’actuel le long de segments de failles NNO-SSE a N-S dans un
mode de déformation transtensif. Ceci indiquerait une extension associée a des mécanismes
de déformation d’arriére-arc (Galindo-Zaldivar et al., 2015). Cette phase tectonique tardive

restait mal contrainte et sera étudié dans les chapitres suivants.

2.5. Contexte sismique et déformation actuelle de la marge Sud Alboran.

La déformation du domaine d’Alboran est assez clairement exprimée dans I’enregistrement
sédimentaire Plio-Quaternaire. Cependant la sismicité du domaine d’Alboran (Fig. 2-28), en
particulier dans la région d’Al-Hoceima, est actuellement discutée pour deux raisons : (1) les
interprétations contradictoires des données de déplacement co-sismiques, liées au caractére
aveugle des failles ayant jouées lors des séismes d’Al-Hoceima. (2) un manque de
caractérisation sur le terrain des failles actives qui n’ont pas atteint la surface. (3) une

confusion entre structures héritées miocenes et structures tectoniques Pléistocene.
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Figure 2-28 : Carte des mécanismes au foyer dans la région méditerranée occidentale (Stich et al., (2010). La
carte montre la transition d’'un régime compressif sur la marge Algérienne et [’'Oranais a un régime décrochant
dans le domaine d’Alboran. La localisation des mécanismes au foyer décrochant montre des clusters dans la
région d’Al-Hoceima, dans la zone de Carboneras et au Sud du Basin de Guadalquivir. Ce dernier cluster est
clairement compressif, et indique un style de déformation compatible avec les observations de la couverture
sedimentaire dans [’avant-Pays Bétique. En Atlantique les mécanismes au foyer décrochant sont compatibles
avec les failles décrites plus-haut.

2.5.1. Activité sismique dans la région de Kebdana

A Tactuel, il existe une activité sismique non négligeable mais faiblement contrainte dans la
région des Kebdana (Mw = 5.3 le 12/03/1992 localisé sur les Banc des Cabliers en mer, Mw =
5,1 le 04/12/2004 au Sud du Kert ; Bezzeghoud and Buforn, 1999; Stich et al., 2010). Le
mécanisme au foyer du séisme de 1992 indique des plans nodaux verticaux NNE-SSW et
NNW-SSE (Bezzeghoud et Buforn, 1999). Les plans nodaux du séisme de 2004 sont
d’orientation comparables a ceux de I'événement de 1992 (Stich et al., 2010). L'activité
sismique en mer est située autour des Bancs Provencaux (Fig. 2-1), suggérant une activité au
niveau de ces hauts volcaniques sous-marins. Cette activité sismique pourrait étre reliée au
volcanisme Quaternaire régional ou bien a I’inversion de la marge localisée sur des failles

aveugles (Bouskri et al., 2016)
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2.5.2. Crises sismiques dans la région d’Al-Hoceima

A D’échelle de 1la Méditerranée Occidentale (c’est-a-dire en excluant la zone de subduction de
I’arc hellénique et des structures associées), la région d’Al-Hoceima subit le plus grand
nombre d’événements sismiques par an (Fig. 2-10; Bezzeghoud and Buforn, 1999; Vannucci
and Gasperini, 2004; Stich et al., 2003, 2010). Cette sismicité importante,plutdt superficiels
(jusqu’a 15 km de profondeur ; Serrano et al., 2003; Van der Woerd et al., 2014), est li¢e a
I’activité tectonique d’un réseau de failles figurant un bassin transtensif, le bassin de Nekor.
Ce réseau et ses structures associées seront étudiés en détail dans le chapitre suivant, ils ont
fait 1’objet de deux articles publiés (d’Acremont et al. 2014 ; Lafosse et al. 2016). La
connexion de ce réseau de failles avec les structures régionales ainsi que la chronologie des
déformations seront présentés sous forme d’article dans le dernier chapitre de résultat.

Les crises sismiques dans la région d’Al-Hoceima sont cycliques avec des séismes de
magnitudes supérieures a 6. Une redondance de ces crises semble constante avec des séismes
de Mw>6 tous les dix ans (1984, 1994, 2004, et la derni¢re en 2016; Hatzfeld et al., 1993;
Calvert et al., 1997; El Alami et al., 1998; Bezzeghoud and Buforn, 1999; Cherkaoui and
Harnafi, 2004; Stich et al., 2005, 2001; Biggs et al., 2006; Ekstrom et al., 2012; Jabour et al.,
2004; Van der Woerd et al., 2014). Durant les crises sismiques, les chocs principaux
correspondent a des mécanismes aux foyers décrochants. Le plan nodal qui correspond a la
faille active, bien que controversée notamment pour le séisme de 2004 (voir ci-apres ; Stich et
al., 2005, Woerd et al., 2014), montre majoritairement une orientation NNE-SSW. La
localisation des épicentres de chacun des chocs principaux indique des segments de failles
différents. Le séisme de 1994 semble localisé sur un segment de faille correspondant a terre a
la faille de Bousekkour et en mer a un segment NW-SE bien marqué dans la topographie de la
plateforme continentale (d’Acremont et al., 2014). Nous allons détailler dans les paragraphes
suivants les séismes de 2004 et 2016. Les crises de 2004 et 2016 sont présentées

succinctement ci-apres.
2.5.2.1. Le séisme de 2004

Les publications récentes apportentun éclairage structural en caractérisant certains segments
de failles dans le bassin de Nekor. L’orientation du segment de faille ayant rompu lors du
séisme de 2004 a fait I’objet d’une longue polémique car les différentes interprétations des
données sismiques et des données satellitaires de déplacements co-sismiques n’ont pas abouti

a un consensus.
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D’aprés Stich et al., (2005), a partir de I’inversion des données télésismiques le meilleur
résultat obtenu est un modéle associant une rupture successive de deux plans paralleles
orientés NNE-SSW avec un pendage Est. Durant la période 2005-2008, les plans nodaux qui
semblent avoir joués dans la méme région sont des plans nodaux N020° décrochants ou bien
des plans nodaux N065° compressifs (Stich et al., 2010).

D’aprés Van der Woerd et al. (2014), la séquence de répliques suivant le choc principal de
2004 montre un alignement des épicentres selon deux directions (Fig. 2-29) : NW-SE et NNE-
SSW. Les mécanismes au foyer indiquent trois styles différents : (i) plutét décrochant au
niveau du principal plan de rupture NNE-SSW a 1’Ouest du bassin de Nekor, au niveau d’une
faille probablement aveugle ; (i1) dans le bassin de Nekor, la séquence de répliques montre
une activation de plans de rupture orientés N150° avec un style clairement normal, compatible
avec le caractére subsidant de ce bassin ; (iii) deux répliques semblent avoir activé des plans
de ruptures orientés NE-SW avec un style compressif compatible avec la structure des nappes
Rifaines chevauchantes.

Biggs et al. (2006) ont montré que les deux plans nodaux NE-SW et NW-SE peuvent avoir
joué durant la crise de 2004.Le rapport glissement sur longueur de faille est beaucoup trop
¢levé et irréaliste dans le cas d’un plan de glissement NE-SW de ce petit segment de faille.
Par conséquent, pour ces auteurs, les segments de faille aillant joués, font parti d’une zone de
cisaillement distribuée sur deux segments NE-SW et NW-SE compatibles avec la direction de

convergence Afrique-Eurasie.
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Figure 2-29: (a) Relocalisation des séismes de la séquence de répliques apres le choc principal de 2004, tiré de
(Ousadou et al., 2014), étoile rouge, choc principal. (b) mécanismes au foyer, bleu : choc principal ; rouge,
mécanismes au foyer valides ; vert, mécanismes au foyer rejetés apres inversion des données sismiques. Ces
cartes montrent la localisation des épicentres des répliques le long de deux plans NO-SE et NNE-SSO dans le
prolongement du cap d’Al-Hoceima. La déformation se répartie selon des ruptures en décrochement et en
extension, principalement. Deux répliques localisées dans la partie sud de la carte suggéerent ['inversion des
structures de nappes
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D’apres I’interprétation des données INSAR, la séquence des s€¢ismes 1994-2004 indiquerait
une transpression dans la région d’Al-Hoceima (Akoglu et al., 2006). Ces auteurs montrent
que le séisme de 1994 correspond au jeu d’une faille orientée N023°, ce qui correspond en
effet au segment de faille cartographi¢ en mer au niveau de la région de Boussekkour (BoF,
Fig. 2-20; d’Acremont et al. 2014). D’apres ces méme auteurs, le choc principal du séisme de
2004 correspondrait a une faille orientée N045° aveugle sous les unités internes du Rif, en
contradiction avec I’interprétation de Biggs et al. 2006.

Une troisiéme interprétation des déformations co-sismiques du séisme de 2004, basée sur les
données INSAR et Envisat, a ét¢ publiée la méme année (Fig. 2-30, Cakir et al., 2006).
D’apres ces auteurs, le séisme de 2004 est associé¢ a une faille NW-SE dextre. Ces auteurs
proposent que la faible déformation de surface est due au fait que cette faille est relativement
nouvelle a 1’échelle des déformations dans la zone d’Alboran et que le bassin de Nekor
semble relativement inactif. Une derniére étude réalisée a partir des données satellitaires
(Tahayt et al., 2009) montre qu’il est possible de reproduire assez fidélement les déplacements

co-sismiques de surface a partir d’un modéle a deux failles N10° sénestre puis N312° dextre.
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Figure 2-30: a et b: Modeles de déformation de surface d’apres ['inversion des données INSAR.
Interférogrammes ascendant et descendant c et d : Interférogrammes résiduels apres soustraction des données
du modeéle aux données INSAR. e . trait de coupe montrant le déplacement co-sismique a la surface. Tirée de
(Cakir et al., 2006). Ces données montrent que le déplacement vertical a atteint 10 cm dans une zone comprise
entre la faille de Boussekkour et le bassin de Nekor.

2.5.2.2. Le séisme de 2016

Le séisme de 2016 est un séisme de magnitude 6,3 (Fig. 2-31, Medina and Cherkaoui, 2017) ).
Il est associé a un séisme précurseur de magnitude 5,1, compressif, dont les plans nodaux sont
orientés NE-SO parallelement a la ride d’Alboran. Le segment qui a rompu lors du choc
principal est situé au large du bassin de Nekor sur le flanc Nord de la Ride Sud Alboran (Fig.
2 et 2-31). Les données disponibles suggerent que le plan principal de rupture est un segment
de la faille d’Al Idrissi (http://www.insu.cnrs.fr/node/5980). Les répliques consécutives a la
rupture principale montrent un alignement NNE-SSO, obliquant vers le Nord le long d’un
relais transpressif sub-paralléle a la Ride d’Alboran. Les mécanismes au foyer compressifs
des répliques indiquent que les ruptures secondaires peuvent avoir réactivé les structures

compressives de la ride d’Alboran. Au Sud de la ride, des mécanismes au foyer indiquent un
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jeu transtensif sénestre sur un haut volcanique qui est resté peu exploré jusqu’a ce jour

(Bourgois et al., 1992; Medina et Cherkaoui, 2017).

2.5.3. Modzéles néo-tectoniques

Un certain nombre d’études se sont attachées a caractériser les états de déformation et de
contraintes actuelles en Alboran (Galindo-Zaldivar et al., 1993; Medina, 1995; De Vicente et
al., 1996; Negredo, 2002; Fadil et al., 2006; Medina and El Alami, 2006; Fernandez-Ibafiez et
al., 2007; Pedrera et al., 2011; Perouse et al., 2010; Cunha et al., 2012; Palano et al., 2013;
Ousadou et al., 2014; Neres et al., 2016). Les résultats de ces études tendent a montrer que le
Domaine d’Alboran se comporte comme une microplaque confinée entre les plaques Afriques
et Eurasie.

Dans les années 1990, les études ont porté essentiellement sur la caractérisation du champ de
contrainte a partir des données sismiques et microstructurale (e.g. Buforn et al., 1991;
Galindo-Zaldivar et al., 1993). Galindo-Zaldivar et al., (1993) montrent a partir de données
structurales un changement de régime des contraintes aux alentours de la fin du Messinien. A
la fin du Messinien, la direction de contrainte 61 est horizontale maximale et paralléle aux
structures décrochantes du Rif. Au début du Pliocéne, o1 est horizontale et la direction de la
contrainte 61 est devient NO-SE dans le Rif, en accord avec la compression NO-SE des unités
externes. D’apres cette étude le champ de contrainte n’évolue pas entre le début du Pliocéne

et la fin du Quaternaire.
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Figure 2-31: A, carte tectonique du bassin de Nekor et des structures de la zone de faille d’Al-Idrissi.
Mécanismes au foyer : position des chocs principaux depuis 1994. Les points colorés représentent les positions

des épicentres des séismes environ B : Cartographie sur le fond de mer des failles (fleches jaunes) associées a la
faille d’Al-Idrissi. C :

Negredo et al. (2002) sont les premiers a proposer un modele dit thin-shell a la région
d’Alboran (Fig. 2-32). Connaissant approximativement la structure de la lithosphére
(géotherme, épaisseurs caractéristiques), connaissant les conditions aux limites (taux de
déformations, données géodésiques) et contraignant localement les valeurs de contraintes
grace aux données sismiques, il est possible de calculer les taux de déformations et les taux de
contraintes en chaque point du modéle. Certains modeles permettent d’intégrer des
discontinuités (i.e. des zones a faible friction, c’est-a-dire des limites de plaques) pour former
des modeles de déformations réalistes d’un point de vue physique. Le but de ces modéles est
de comparer les données géodésiques et sismiques en entrée avec les champs de contraintes et
de déformations en sortie.

Les résultats de I’étude de Negredo et al. (2002) montrent que les taux de déformations sont

les plus importants la ou la sismicité est la plus importante. Les modeles prédisent que la
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limite de plaque entre le domaine d’Alboran est une zone de déformation distribuée. En
Alboran, le style de déformation serait principalement décrochant-extensif dans un régime
transpressif, indiquant que le domaine d’Alboran ne peut étre considéré comme une
microplaque rigide (Negredo, 2002).
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Figure 2-32: A : carte des styles tectoniques associés aux taux de glissements horizontaux sur les zones de failles
(i.e. les limites de plaques effectives). B : carte prédictive du comportement mécanique des failles en fonction du
champ de taux de déformations, tirées de Neres et al., (2016) Les cartes A et B montrent que la bordure externe
de l’arc bético rifain correspond a un chevauchement dans la partie approximativement atlantique de [’arc et
dextre dans les bétiques. Deux zones de failles NE-SW sont figurées dans la région de Nekor accommodant une
déformation décrochante. La Ride d’Alboran et la Ride Sud Alboran sont en compression. La carte B montre que
la déformation est distribuée dans [’ensemble du Rif et de la ride d’Alboran. A terre, les structures sont
compressives avec un axe maximum orienté ENE-OSO, compatible avec la compression dans le bassin de
Volubilis (Roldan et al., 2014). La déformation distribuée dans le Rif et les taux de déformation vers 10-14-15/s
ne peuvent pas étre expliqués par la seule convergence des plaques tectoniques.

A partir des données de sismologie et des données de fractures hydrauliques dans des puits,
Fernandez-Ibafiez et al. (2007) reconstituent un champ de contrainte pour la région d’ Alboran.
Ce travail indique que les rotations internes des rides d’Alboran et Sud Alboran sont dans le
sens trigonométrique accommodant une déformation transpressive. Pour la premiere fois, les
auteurs décrivent des états de contraintes et de déformations différents pour la ride d’ Alboran
et pour la Ride Sud Alboran. IIs montrent que 1’extrémité Sud-Ouest de la Ride d’Alboran, est
sous un régime transpressif avec une orientation de contrainte horizontale principale orientée
NNE-SSE. A I’Est de la faille Al-Idrissi, I’orientation de g est NS. Le champ de contrainte
est dévié dans le sens trigonométrique au niveau du bassin de Nekor. Il devient extensif
immédiatement au Sud de la faille de Nekor avec o, orienté¢ parallelement a la faille de
Nekor. Au nord de la ride d’Alboran, les rotations du champ de contraintes se produisent dans
le sens horaire. Dans le bassin Sud Alboran, les rotations sont faibles et dans le sens
antihoraire. Ces résultats indiquent donc clairement une différence de comportement entre la
zone Nord-Ouest Alboran et la zone comprise entre la ride sud Alboran et le bassin Sud
Alboran. Ces différences de comportement suggérent la présence de zones de cisaillement, ou
d’accommodation a I’échelle crustale.

A partir de modéles thin-shell et de données GPS, Perouse et al., (2010) ont montré qu’il est
possible de reproduire le champ de déplacement a partir de la convergence Afrique-Eurasie en
couplant mécaniquement une section de manteau lithosphérique subsidant avec la plaque
supérieur. Le déplacement du Rif vers le SO par rapport a une plaque Nubie fixe est alors
reproduit. D’autres modeles (Cunha et al., 2012) testent diverses hypotheses sur la géométries
des failles actives dans le prisme d’accrétion Atlantique. La comparaison de ces modeles
indique que la reproduction des styles tectoniques connus en Alboran nécessite des zones a
friction faible. De plus, pour obtenir des champs de déformations réalistes en Alboran il est
nécessaire de placer une zone de cisaillement d’échelle lithosphérique NNE-SSW.

Neres et al. (2016) proposent une étude paramétrique des modeles néotectoniques sur la zone

d’Alboran en testant des modeles a deux ou trois plaques (Fig. 2-32), Afrique, Eurasie, et/sans
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Alboran). Dans ces modeles, différentes valeurs de résistances frictionnelles, de résistances
des plaques a la déformation et de vitesses imposées sur les nceuds ont été testées. Leurs
meilleurs modeles sont obtenus pour des frictions faibles (u=0,2) dans des modeles a trois
plaques, et pour une convergence long-terme correspondant au pole de rotation du model
SEGAL13 (Fernandes et al., 2003, 2013). D’aprés ces modeles les forts taux de déformations
dans le Rif ainsi que le style structural ne peuvent étre expliqués que par la présence d’une
force horizontale NE-SW appliquée a la base de la lithospheére du domaine d’Alboran.
D’aprés ces auteurs, cette force correspond a I’effet d’un panneau plongeant dans la

lithospheére.

2.6. Conclusion et problématique néotectonique

Dans ce chapitre, nous avons vu que la déformation Plio-Quaternaire et actuelle qui affecte le
domaine d’Alboran sur ses limites et dans ses zones internes, souléve différents points
problématiques qui résultent essentiellement d’un manque de données et de contraintes
chronologiques.

En premier lieu, nous avons vu que les déformations associées a la convergence Afrique-
Eurasie sont enregistrées dans le Rif externe durant tout le Néogene avec un style thin-skin au
Miocéne puis thick-skin a partir approximativement du Pliocéne. Cette déformation a conduit
a la fermeture des corridors Rifains, puis a la surrection d’unités Rifaines.

Deuxiemement nous avons vu que le domaine d’Alboran est affecté par des accidents
décrochants transpressifs au Plioceéne. Il semble que cette déformation soit polyphasée et
s’enregistre dans les sous-bassins sédimentaires d’Alboran ainsi que dans les bassins
périphériques. Ces différentes phases de déformation semblent répondre a des changements
de conditions aux limites s’appliquant sur le domaine d’Alboran. Ces grands accidents ont
influencé la physiographie du fond de mer et la circulation des masses d’eaux depuis le
Pliocéne a I’actuel.

Troisiémement, la sismicité enregistrée dans la région d’Al-Hoceima est potentiellement li¢e
a différents segments de failles qui ne sont pas orientés pour jouer de la méme maniere que les
structures connues de la TASZ (les structures tectoniques décrochantes miocenes de la faille
de Carboneras, la ride d’Alboran, les failles de Nekor, et de Jehba). La cartographie des
segments en mer est mal connue. A terre, les interprétations des données sismiques et
satellitaires sont contradictoires. La faille de Nekor tient un réle mal défini dans

I’accommodation de la déformation a grande échelle. D’apres les différentes interprétations,
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elle apparait inactive ou bien active, sur son ensemble ou sur des segments. Si elle est active
alors elle pourrait potentiellement découpler mécaniquement le bloc Betico-Rifain et un bloc
Sud-Est.

Quatriemement, le bassin de Nekor est le lieu qui enregistre le plus de sismicité a 1’échelle
d’Alboran, d’aprés les catalogues (e.g. IGN). Cependant, les cartes structurales sont
incomplétes en Mer. A terre, les segments des failles majeurs sont reconnus mais les failles
associées aux séismes n’ont pas atteint la surface donc sont inconnues.

I1 apparait que le raccourcissement du Rif et du Domaine d’Alboran est accommod¢ le long
d’un ensemble de structures tectoniques et de sous-bassins d’ages différents. La chronologie
des mouvements verticaux associés a la surrection de la Ride Sud Alboran et a la subsidence
du bassin de Nekor est encore mal contrainte. Eclairer cette chronologie depuis le Pliocéne a
I’actuel pourrait permettre de mieux comprendre 1’état de la sismicité et de la déformation a
I’actuel. Dans le chapitre suivant, nous démontrerons que le bassin de Nekor posséde une

histoire potentiellement récente (Pléistocéne) avec une dynamique transtensive particuliére.
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1.1. ABSTRACT

The geodynamic processes in the western Mediterranean are driven by both deep (mantle)
processes such as slab-rollback or delamination, oblique plate convergence and inherited
structures. The pre- sent-day deformation of the Alboran Sea and in particular the Nekor basin
area is linked to these coeval effects. The seismically active Nekor basin is an extensional
basin formed in a convergent setting at the eastern part of the Rif Chain whose boundaries
extend both onshore and offshore Morocco. We propose a new structural model of the Nekor
basin based on high-resolution offshore data com- piled from recent seismic reflection
profiles, swath bathymetry acquisitions and industrial seismic reflection profiles. The new
data set shows that the northern limit of the basin is oriented N49° with right-stepping faults
from the Bousekkour-Aghbal fault to the sinistral Bokkoya fault zone. This pattern indicates
the presence of an inherited left-lateral basement fault parallel to the major inherited Nekor
fault. This fault has been interpreted as a Quaternary active left-lateral transfer fault localized
on weak structural discontinuities inherited from the orogenic period. Onshore and off- shore
active faults enclose a rhombohedral tectonic Nekor Basin. Normal faults oriented N155° off-
set the most recent Quaternary deposits in the Nekor basin, and indicate the transtensional
behavior of this basin. The geometry of these faults suggests a likely rollover structure and the
presence at depth of a crustal detachment. Inactive Plio-Quaternary normal faults to the east of
the Ras Tarf promontory and geometries of depocentres seem to indicate the migration of
deformation from east to west. The local orientations of horizontal stress directions deduced
from normal fault orientations are compatible with the extrusion of the Rifian units and
coherent with the westward rollback of the Tethyan slab and the localization of the present-

day slab detachment or delamination.
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1.2. INTRODUCTION

Oblique convergence introduces poorly understood complexity to the structural evolution of
back-arc basins. There can often be described an interplay of strike-slip partitioning and
extensional faulting, along with compressional tectonics (e.g. Taymaz et al., 1991;
Allmendinger et al., 1997). In this interesting context where major transfer fault zones
develop, the driving dynamics con- trolling the style and accommodation of the
deformation of the continental crust may not only be the large-scale plate kinematics but
can also include the effects of crustal heterogeneities as well as deep processes in the
upper mantle (Teyssier et al., 1995; Dewey, 2002; Jolivet et al., 2009; Curren & Bird, 2014;
Faccenna et al., 2014). In this paper, we address two critical questions: If these processes
are concomitant, how do they affect the localization and the style of the regional
deformation, and can we unravel their specific roles in the surface deformation.

One best studied analogue in the Tethyan domain is the Vienna Basin at the Eastern
Alpine-Carpathian junction, where the Eurasia/Apulia convergence resulted in the tectonic
escape of the North Pannonian Unit. Slab roll-back led to the formation of transfer faults
crossing older thrusts of the Carpathian orogen (Ratschbacher et al., 1991; Wortel 2000;
Holzel et al., 2010). Local extension and regional stress field rotation produced the
transtensional Vienna basin by reactivation of the inherited thrusts of the Carpathian
orogenic arc (Fodor, 1995; Decker et al., 2005). In the western Mediterranean, and
particularly in the Alboran Domain, evidences for the importance of structural inheritance
and mantle processes, such as slab-roll- back or delamination, in large-scale
geodynamics are accumulating (e.g. Gutscher et al., 2002; Jolivet et al., 2009; Perouse et
al., 2010). Squeezed between the Eurasia and the Africa plates, the Alboran Domain includes
both the internal part of the Betic-Rif arcuate orogenic belt and the Alboran Basin
thinned by back-arc extension (Fig. 1a). In this Domain, the relative amount of back-arc
extension and oblique convergence together with upper mantle and crustal heterogeneities
control the deformation. Indeed, vertical movement associated to crustal thinning and
continental lithosphere removal could be explained by mantle delamination under the
Alboran Domain (Seber et al., 1996; Platt et al., 1998; Calvert et al., 2000; Levander et
al., 2014; Thurner et al., 2014). Moreover, roll-back of a small portion of a Tethyan slab
could be coupled at its top to the southern margin of Alboran Domain and dragged the
Betico-Rifian block towards the SW (Fig. 1b) (Perouse et al., 2010). In this complex

setting where deep processes are known, then Trans-Alboran Shear Zone (TASZ, de
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Larouziere ef al.,1988) is a set of en echelon wrench faults running from Iberia to Morocco
that accommodate the continuous oblique convergence between Africa and Eurasia (Fig.
la,b). Along the TASZ, changes in plate kinematics coupled with block rotation along
strike-slip faults (de Larouziére et al., 1988; Campillo et al., 1992; Morel & Meghraoui,
1996; Calais et al., 2003; Martinez-Garcia et al., 2013) have led to the formation of a
present-day intra-plate NNE-SSW segmented left-lateral shear zone crossing the

Miocene structure of the Alboran Domain, materialized by the Adra and Al-Idrissi faults and

propagating southward and northward since the Pliocene (Gracia et al., 2006; Ballesteros et

al., 2008; Martinez-Garcia et al., 2011, 2013; Estrada et al., 2014; Vazquez et al.,2014) (Fig.
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Fig. 1. (a) Structural map of the Rif onshore and of the Alboran basin offshore modified after Chalouan et al.
(2008), Martinez-Garcia et al.(2011), Martinez-Garcia et al. (2013), and Ballesteros et al. (2008). A.fz., Adra
fault zone, A-1f., Al Idrissi fault; A.R., Alboran Ridge, C., Carboneras fault, SAB, South Alboran Basin, T.B.
Tofirio Bank. WAB, western Alboran basin; XB, Xauen bank.(b) Kinematics of the Alboran from GPS data
(Koulali et al., 2011), associated with the seismicity between 1964 and 2012 (Spanish Instituto Geografico
Nacional (IGN) database) and with the thickness of the crust from receiver function redrawn from Mancilla &
Diaz, 2015; Red arrow, direction of convergence at the rigid block boundaries (Nocquet, 2012). (c) Regional
map of the recent active structures, and shaded relief from the Advanced Spaceborne Thermal Emission and
Reflection Radiometer (ASTER) digital elevation model. Swat bathymetry from SARAS and Marlboro-2 cruises
(d’Acremont et al., 2014). Focal mechanisms of the 1994 main shock (red star, El Alami et al., 1998, Biggs et
al., 2006) and of the 2004 main shock in violet (van der Woerd et al., 2014). CMT catalogue from Bezzeghoud &
Buforn (1999). Ras = Cape; A.f., Ajdir fault; B.H f., Bou Haddad fault; R.f., Rouadi fault, B.f, Bokkoya fault,B.-
A.f., Bousekkour—Aghbal fault, Lf., Imzouren fault; T.f., Trougout fault; A.Lf., Al-Idrissi fault; N.f., Nekor fault,
E-Hf., El- Hammam fault; N.b., Nekor basin, B.b., Boudinar basin. After Ait Brahim et al. (2004), Medina
(1995), Calvert et al. (1997), El Alami et al. (1998), Medina & EI Alami (2006) and van der Woerd et al. (2014).
The thick crust under the Rifian orogenic arc corresponds approximatively to the area of coupling between the
Alboran slab and the Rifian crust (e.g. Perouse et al., 2010; Thurner et al., 2014).The area studied in this
contribution is the transtensional Nekor Basin located near the city of Al-Hoceima (Morocco), south of the
Al-Idrissi fault zone and at the transition of crustal thickening recorded between the Betico-Rifian Block and
the Eastern part of the Alboran Domain (Fig. 1b,c) (e.g. Mancilla & Diaz, 2015, Petit et al, 2015). The
Nekor basin is at the junction between the TASZ and the N050° Nekor fault (Ait Brahim &Chotin, 1990;
Asebriy et al., 1993), which plays as a lateral ramp (Tahayt et al., 2008 and Koulali et al., 2011). The
studied area is known for its important seismicity (Fig. 1b) with periodically large magnitude
earthquakes (Mw = 6.0 and Mw = 6.4 in 1994 and 2004 respectively) (El Alami et al., 1998; Bezzeghoud &
Buforn, 1999, Jabour et al., 2004, Stich et al., 2005; Cakir et al., 2006, Medina & EIl Alami, 2006, van der
Woerd et al., 2014).

The Marlboro-2 and SARAS surveys in 2012 (d’Acremont et al., 2013, 2014) provided a
new set of high-resolution multibeam bathymetry and two-dimensional seismic reflection
profiles between the Ras Tarf volcanic province and the Alboran internal units (Fig. 1c).
Active faults on the shelf are mapped thanks to the tight coverage of the seismic and
bathymetry survey. Previously published industrial data (e.g. Calvert et al., 1997) are
reinterpreted using these new data. Our methodology allows us to map the present-day
deformation and its distribution through time (Fig. 2). It revealed the offshore tectonic
boundaries of the basin. Horizontal stress orientations deduced from recent conjugate normal
faulting are compared to the results obtained from the inversion of moment tensors. Our
results have implications for the understanding of the evolution of a transtensional basin in
a convergent setting where upper mantle processes occur. We discuss the role of plate
kinematics, mantle dynamics and inheritance on the development of large strike-slip faults
and propose that lateral slab migration could be the main controlling factor for surface

deformation.
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Fig. 2. (a) Map of the seismic surveys tracklines. Thick line: seismic profiles shown in this studies. Dashed rectangles correspond to focuses on the
bathymetry shown in this study. (bc) Extract of all of the east (blue dots) and west (red dots) dipping fanlts spotted on the seismic profiles. Thick lines:
interpreted fanlt traces. The black dots in the insert (b) show the west dipping fanlts and conversely the black dots in the insert (c) show the east-dipping
Janlts.
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1.3. GEOLOGICAL SETTING

The Rif Orogenic belt consists of stacked south verging nappes: the internal Rif units, the
Flysch units, and the external Rif units, the latter composed of the Intra-Rif, Mesorif and
pre-Rif (Fig. 1c). The internal units were emplaced during the Eocene-Oligocene Alpine-
style tectonic phase (Chalouan et al., 2008). The Flysch unit, locally known as the Tisirene
nappe, consists of Jurassic to Oligocene oceanic sediments overlain by turbiditic clastic
deposits of Chattian-Aquitanian age. The external Rif units consist of stacked low-grade to
nonmetamorphosed sedimentary cover. Early Cretaceous detrital sediments and Albian-
Aptian turbiditic formation compose the Intra-Rif locally called Ketama Unit (Fig. Ic;
Asebriy et al., 1987). This unit overlies the serpentinized lherzolites and green schist
metabasites of the Beni Malek massif (Fig. la; Michard et al., 1992). Towards the south,
the structural units known as the Mesorif (locally called, the Temsamane Unit) and the

Prerif Units complete the external Rif (Fig. la-c).
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Slab retreat triggered the E-W back-arc extension of the Alboran domain until Early
Tortonian, followed by the tectonic inversion of the Alboran Basin around 8 Ma under the
effect of the Africa/Eurasia convergence (Jolivet et al., 2008). The compression of the
continental crust was partially accommodated along the Xauen and Tofino banks and the
Alboran Ridge, a pre- sent-day submarine high crossing the Alboran Sea with a NE-SW
direction (Fig. la; Campillo et al., 1992; Bourgois et al., 1992; Woodside & Maldonado,
1992; Comas et al., 1999; Mauffret et al., 1992). Plio-Qua- ternary regional oblique
convergence triggered anti- clockwise rotations of the stress-field directions relative to the
Late Miocene transpressive structures (A Brahim & Chotin, 1990; Galindo-Zaldwvar et al.,
1993; de Vicente et al., 1996; Lonergan & White, 1997). On the Alboran Ridge, the
folding of the Messinian Unconformity, and the deformation of younger stratigraphic sur
faces, coincident to higher sediment depositional rates in the South Alboran Basin, show
tectonic pulses due to regional shortening at 5.33-4.33 Ma, 3.28-2.45 Ma and 1.81-1.19
Ma (Marthez-Garciaet al., 2013). The Al-Idrissi fault accommodated significant although
not quantified left-lateral displacement during the last tectonic pulse at 1.81-1.19Ma
(Marthez-Garciaet al., 2013), and offsets the seafloor (Munoz et al. 2008; Marthez-Garcia
et al., 2011).

The Nekor sedimentary basin is located at the south- ern tip of the TASZ, south of the
Al-Idrissi fault (Fig. Ic). Its northern boundary, the Bokkoya fault, has been hypothesized
either as a normal left-lateral strike- slip fault (Calvert et al., 1997; El Alami et al., 1998;
van der Woerd et al., 2014), or as a normal fault (Mauffret et al., 2007). To the west,
the left-lateral Bousekkour-Aghbal fault crosses the shoreline with a N020° direction and
offsets the seafloor (d’Acremont et al., 2014). The uplift of the Quaternary abandoned
alluvial terraces indicates a vertical motion along the Ajdir fault, and the northern segment
of the NW-SE Imzouren fault (Fig. 1c), together with the activity of the N-S Rouadi fault
and the El-Hammam fault to the West (van der Woerd et al., 2014). The N005° W70°
S60° normal Trougout fault partly accommodates the local extension since Plio-Quaternary
times (Ait Brahim & Chotin, 1990). Recent results in tomography and field studies show that
the Trougout and the Bou-Haddad faults are continuous and connect with the Nekor fault
to the south (Fig. Ic; Poujol et al, 2014; van der Woerd et al, 2014). Between the
Ketama and the Temsamane Unit, the Nekor fault is early Tortonian to Messinian in
age, with a N050° trend (Leblanc & Olivier, 1984; Asebriy et al., 1993; Negro et al.,

2007). This major left-lateral strike-slip fault is considered as the southern boundary of
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the Nekor basin, and has accommodated 50 km of lateral displacement during the E-W
Miocene extension (Leblanc & Olivier, 1984). Plio-Quaternary deformation recorded in
sediments onshore in the Boudinar and in the Nekor basins indicates a Plio-Quaternary E-
W to ENE-WSW extension (Ait Brahim & Chotin, 1990; Asebriy et al., 1993; Galindo-
Zaldvar et al., 2015). Several field studies have proposed that only the segment of the
Nekor fault located west of the Bou-Haddad fault is still active today (Hatzfeld et al., 1993;
Poujol et al., 2014; van der Woerd et al, 2014).An interpretation of a gravity profile
indicates that the basement in the Nekor basin is tilted eastward towards the Trougout
fault (Galindo-Zaldivar et al., 2009), and is filled with a 400-m thick Plio-Quaternary
sequence overlying undated marls (Ait Brahim, 1985). These deposits unconformably
overlie the Ketama units. The Ras Tarf high, a -15 to -9Ma aged andesitic-basaltic
province, is the eastern boundary of the Nekor basin (Fig. 1¢) (Dug- gen et al.,2004; El
Azzouzi et al.,2014). Relics of a Messinian reef, now located at 588 m above the sea
level, show the uplift of this volcanic province (Ammar et al., 2007). Ammar et al.
(2007) estimated an average regional upliftrate of 0.2 mm/yr since the Messinian. Poujol
et al. (2014) proposed a regularly decreasing uplift rate for the Ras Tarf province, from
about 0.45mm/yr 500ky ago, to 0.2mm/yr between 200ky and 120ky ago, and to 0.13
mm/yr since 120ky. Most recent field studies found NWW-SSE extensional structures
affecting the Messinian and Pliocene sediments (Galindo-Zaldivar et al., 2015). The
beginning of subsidence inside the Nekor basin has not been accurately dated. Morel
(1988) and Poujol et al. (2014) assumed that the subsidence began during the Quaternary.
Recent works of van der Woerd et al. (2014), d’Acremont et al. (2014) and Galindo-
Zaldwvar et al. (2015) hypothesize that local normal faults branch on a common crustal
detachment level at the base of the Nekor basin. Onshore, the Nekor basin southern
boundary follows the Nekor fault, which suggests that crustal anisotropies con- trol the
geometry of the basin and constrain the present- day seismicity (Poujol et al., 2014; van der

Woerd et al., 2014; Galindo-Zaldivar et al., 2015).
1.3.1. Recent deformation

At present-day, kinematic data show a lateral escape of the Betico-Rifian block towards
the SE with respect to the Africa plate (Vernant et al., 2010; Koulali et al., 2011; Palano
et al., 2013). From GPS data, the Betico-Rifian block motion towards the south-west is 1

mm/y greater than the ca. 4 mm/year Africa/Eurasia convergence (Nocquet, 2012; Palano
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et al., 2013). Studies of the regional seismicity have mostly located hypocentres within the
first 15 km of the crust, and between the Bousekkour- Aghdal and the Trougout faults
(e.g. Calvert et al., 1997; Tahayt et al, 2008). Calvert et al. (1997) studied the local
seismicity and 2D seismic profiles in the offshore part of the Nekor basin. They described
an onshore-offshore N-S basin which transfer the deformation from the Alboran Ridge to
the North to the Rifian units and the Nekor Fault to the south (Fig. 1a).

Inversion of the moment tensors of the main shocks of the 1994 and 2004 events indicates a
strike-slip motion (Fig. 1c). Part of the seismicity related to these events is located offshore
(Medina, 1995; Calvert et al., 1997; Bezzeghoud & Buforn, 1999; Stich et al., 2003; Jabour
et al., 2004;; Stich et al., 2006; van der Woerd et al., 2014). d’Acremont et al. (2014)
found that the Bousekkour- Aghbal N020° fault trace on the seafloor matches with the
location of one of the hypothesized epicentres of the 1994 earthquake (Fig. 1c). Onshore
field studies following the 2004 earthquake showed cracks through the Tisirene Flyschs
and the Ketama units, with a general orientation of 63 around N40° (Ait Brahim et al.,
2004; Galindo-Zaldvar et al., 2009; Tahayt et al., 2009). However, no clear primary
surface rupture can be observed (Akoglu et al., 2006; Biggs et al., 2006). Galindo-
Zaldivar et al. (2009) proposed that this could be the results of overlying detachments
blinding the fault. From the inversion of moment tensor, most of the authors agree on a
local strike-slip stress field near Al-Hoceima with a Shy.x roughly oriented N150°£20°
(Medina, 1995; Calvert et al., 1997; El Alami et al., 1998; Bezzeghoud & Buforn, 1999;
Stich et al., 2005, 2006, 2010; Palano ef al., 2013; Ousadou et al., 2014; van der Woerd et
al., 2014) and a NE-SW direction of extension, in accordance with N145° open joints
found in Quaternary breccia near the northern tip of the Imzouren fault (Galindo-Zaldivar et
al.,2015). The seismicity and the modelling of the local stress field show that the latter is
rotated around Al-Hoceima with respect to the far field stress direction given by direction
of Eurasia/Africa convergence (Fadil et al., 2006; Fernandez-Ibafiez et al., 2007; Perouse et
al., 2010; Pedrera et al., 2011; Cunha et al., 2012; Palano et al., 2013; Ousadou et al.,

2014). This rotation implies a local effect of crustal structures on the stress field.

1.4. DATA AND METHODOLOGY

In this study, three academic surveys (Marlboro-1, Marlboro-2, SARAS) explore the
continental shelf in the vicinity of Al-Hoceima (d’Acremont et al., 2013, 2014), with a

combination of two-dimensional seismic reflection profiles, a topographic parametric sonar
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(TOPAS) sub-bottom profiler and multibeam bathymetry (Fig. 2). During the Marlboro-1
cruise on board the R/V Cotes de la Manche, high-resolution seismic reflection data were
recorded using a mini-GI air gun and a 12-channel streamer. During the Marlboro-2 cruise
on board the R/V Tethys II, shallow-water swath bathymetry (Reson 8101system) and very
high-resolution seismic reflection pro- files (sparker source, six-channel streamer) were
acquired (d’Acremont et al., 2014). During the SARAS cruise on board the R/V Ramon
Margalef, swath-bathymetry (EM710 system) and high and very high resolution seismic
reflections (sparker source, six-channel streamer, TOPAS full ocean depth hull-
mounted system respectively) were acquired. This comprehensive acoustic data set was
combined with the available industrial data, which allowed the imaging of the deep to
shallow sedimentary filling of the basin with a good compromise between penetration (P)
and resolution (R): TOPAS, R = 10 cm, P = 200 m; sparker, R = 1 m, P = 30 m;
academic 12-channel streamer, R = 5 m, P = 100 m; and industrial multichannel
streamer, R = 15 m, P = 500 m. The swath bathymetry (Fig. 1c) had a definition of 25 m?
per pixel, while its vertical resolution was around 0.5 m for water depths below 100 m.

The morpho-bathymetry analysis identified tectonic- related scarps on the seafloor (Fig. 1).
Following Nash (2013), linear topographic features at the seafloor are interpreted as fault
scarp. Boundary faults of the Nekor basin are visible at the seafloor (d’Acremont et al.,
2014), although faults with vertical displacement rates inferior to the sedimentation rate
might not be visible (e.g. Barnes & Pondard, 2010). Independently, we plotted the fault
traces along the seismic profiles. As the number of faults per profile is high (a total of 4309
faults were plotted along all seismic profiles), and the distance between the lines is small
(varying from 250 m to 500 m), it is possible to follow the faults across adjacent profiles.
For that purpose, we separately plotted the faults dipping west and the faults dipping east
(Fig. 2, and following seismic profiles). The apparent fault dip was computed assuming a
simple P-wave velocity model of 1550 m/s for the sedimentary cover. As the depth of
acquisition remained shallow (two- way travel time [twtt] < 250 ms), we considered the
compaction to be negligible and the P-wave velocity of the shallow sediments to be close
to that of water (water column measurements performed during the Marlboro-2 and SARAS
cruises give a water velocity of around 1510 m/s). We tentatively fixed the apparent fault
dips by considering the angle between the azimuth of the fault trace on the seafloor (or the
interpreted continuous fault segment on successive seismic profiles) and the direction of the

seismic profiles.
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Despite the tight seismic coverage, there are some methodological and interpretative biases
to highlight: to the West of the Nekor basin, the structural map is difficult to complete on
the inner shelf due to the poor penetration of P-waves in the sub-outcropping basement
under the thin sedimentary cover. Moreover, some faults may be parallel to the ship track
and may not cross seismic profiles, or cross with low angles (<20°). However, the main
active normal faults accumulate the most vertical offset observed on the seismic profiles
and match with the fault track deduce from the bathymetry. As we cannot observe
measurable lateral displacement on the sampled faults, we cannot evidence oblique slip.
Consequently, faults described hereafter are described has apparent nor- mal faults. The
interpolation of morpho-bathymetric features and seismic reflection data analyses led to a

new structural map of the studied area (Fig. 3).

1.5. SEISMIC FACIES AND MORPHOLOGY OF THE SHELF

To the north of the studied area, we observe three seismic units on the MAB258 profile
(Fig. 4). Unit 1 (U1), the basal strata, is characterized by transparent seismic facies with
low-amplitude reflections of undetermined thick- ness. Unit 2 (U2) is a succession of
high-amplitude and low-amplitude continuous reflectors and with its top marked by
an unconformity surface (x-distance: 12.8-16 km; Fig. 4). Unit 3 (U3) is characterized by
medium-amplitude high-frequency continuous reflectors, from the shelf to the basin. On the
shelf, the base of Unit 3 is defined by aggrading-prograding sigmoid clinoforms, evolving
upwards to prograding oblique-tangential clinoforms at the top of the unit. The respective
thicknesses of U2 and U3 increase gently towards the east. U2 is pervasively cut by normal
faults with tens of meters in spacing. Some of these faults offset the unconformity surface,

but do not reach the seafloor.
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Fig. 3. (a) Interpreted structural map of the study area overimposed on the shaded bathymetry. (b) Lower sphere
stereographic projection of the fault data set. (c) Rose diagram of the fault azimuths. (d) Kamb contouring of the
complete fault data set. N = 193, con- tour interval = x2o0,; counting area = 0.17 of the net area; significance
level = x3 o, o is the standard deviation. (e) Kamb contouring of the poles of the normal faults. Stereographic
projections of equal area. N = 121; contour interval = x2 o; counting area = 0.17 of the net area; significance
level = x3 0. Designed with the help of Stereonet 8 (Allmendinger et al., 2012; Cardozo & Allmendinger, 2013).
o h: minimum horizontal stress direction. The red area indicates two standard deviations of poles azimuts.

From the correlation between seismic reflectors in the South Alboran basin and the ODP
drill Site 979, Martinez-Garcia et al. (2013) described the succession of three Quaternary
seismic facies: (1) Q3 is semitransparent with amplitudes increasing towards the top and
represents the base of the Quaternary (between 1.81-1.19 Ma), Q2 is a set of continuous
parallel high-amplitude reflectors which represents the 1.19-0.79 Ma period and Q1 is a
set of moderate to high amplitude reflectors which represents the 0.79 Ma-Present time
period. We propose from seismic facies correlation that Ul, U2 and U3 facies correspond
to the local representation of QI, Q2 and Q3 respectively. Therefore, we date the transition
between U2 and U3 around 0.79 Ma (orange surface on seismic profile Fig. 4).

On the western part of the Nekor basin, the top of the acoustic basement is characterized on

the seismic reflection lines by three high-amplitude low-frequency continuous horizons that
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correspond to a strong impedance contrast between the acoustic basement and the Plio-Qua-
ternary shelf (Figs 5-8). On the eastern part of the basin, the acoustic basement visible on
the MAB281 correspond to the sharp transition between a transparent facies associated to
volcano-clastic deposit from the Ras Tarf volcanic massif, and a parallel reflector from the
Plio-Quaternary shelf (x-distance; 21 200 m; Fig. 9) (d’Acremont et al., 2014).

Oscillation of the eustatic sea level may influence the recognition of the fault trace on the
shelf. As in many areas over the Mediterranean (e.g. Lobo & Ridente, 2014), the shallow
Quaternary shelf in the Al-Hoceima region shows a succession of prograding and
aggrading seismic units (e.g. Fig. 6). A tectonic influence is visible in the sedimentary
record. On the western part of the seismic line (Fig. 5), from either part of a recent N163°
W70° fault called A, variations of seismic reflector packages thickness (considering that the
sediments flux is stable during this time interval) show the contrasts of subsidence rates
in the Nekor basin: variations of thickness indicate that accommodation space is more
important in the western part of the bay, where the subsidence is faster than in the eastern

part.

x-distance (m): 9000 10000 11000 12000 13000 14000 15000 16000 17000
100 T \fAB258
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Localized deformation

Bokkoya fault zone
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Vp= 1510 m/s _7:_74,,.
W ‘ E

Fig. 4. MAB258 seismic reflection profile from the Marlboro-2 survey. Green arrows, toplap, orange reflector,
unconformity surface dated around 0.79 My. Vertical exaggeration = 10. Ul, U2, U3: formations defined from
acoustic facies (see main text).

112



x-distance (m): 1500 2500 3500 4500 5500 6500 7500 8500 9500 10500 11500
MAB291

twtt (ms)

- Acoustic_baseme
200 =

WeEaeL = B gt Fig. 5.

MAB291 seismic reflection profile from the Marlboro-2 survey. Green reflector, erosive surface. Note the
truncated faults on the eastern part of the basin. Note the west-dipping fault A which bounds the east of the
depocentre above the green surface. Vertical exaggeration: 10. green reflector: top of the pre-extension
formation.

At the seafloor, the shelf break is around 125 m below sea level (mbsl) in front of the Ras
El Abid, the Ras Tarf and in the Nekor bay, and marks the transition between the slope
towards the deep basin and the continental shelf (Figs 11-13). Above the shelf break, we
observe a succession of scarps parallel to the shelf break limiting flat sur- faces (Figs 4, 8 and
9a,b). The 125m isobath is the maximum value of sea-level fall after Rabineau et al. (2005).
Above 125 mbsl, the shelf was exposed to aerial and sub-aerial erosion during the last
lowstand period at the Last Glacial Maximum (LGM times). The marine terraces observed at
the vicinity of Al-Hoceima likely mark several standstills during the rise of the last
transgression (e.g. Rabineau et al., 2005; Zecchin et al., 2015). The presence of those marine
terraces (noted as t on Fig. 11) implies that the tectonic features at the seafloor located above
125 mbsl were subject to wave ravinement and sub-aerial or aerial erosion since the last
lowstand (Zecchin et al., 2015). As a consequence, tectonic features under the 125 mbsl are
likely to be less affected by erosion, but may be masked by more important sediment

accumulations at the last lowstand period.
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Fig. 6. (a) MAB273 seismic profile. (b) MABI12 seismic profile. Yellow dashed line: top of the acoustic
basement; thin red line: non- outcropping faults; thick red line, outcropping fault; red arrows, onlap
termination and syn-sedimentary deposits during the growth of the fold; F, fault. The shallow seafloor prevents
the imaging of the deeper part of the basin. White transparent mask, multiples; F1 and F2, fault number (see
Fig. 11). yellow reflector, top of the pre-extension formation; Insets: Position of the seismic profiles on a

synthetic map, vertical scale using a velocity of P-waves values equals to 1510 m/s. Vertical exaggeration = 10
for the sea-bottom, assuming Vp in water = 1510 m/s.

1.6. MORPHOTECTONIC FEATURES

1.6.1. The Bousekkour—Aghbal fault zone

The fault trace of the Bousekkour-Aghbal fault at the sea- floor is 3.5-km long and
corresponds to the normal fault F1 (N25°E71°£14°, Figs 6 and 11). The footwall of the
Bousekkour-Aghbal fault forms a rough patch on the bathymetry and disappears towards
the northwest under recent sediments (Fig. 11). The maximum offset of the seabed is
around 5 m and the apparent offset of the basement at the footwall is 45 m (Fig. 6). FI and
F2, together with a buried fault to the west of F1, correspond to right- stepping en echelon
faults (Fig. 11). Along the fault, the reflector terminations indicate a progressive tilting,
and record the continuous deformation of the sedimentary sequence (Fig. 6b). The tilt of
high-angle prograding reflectors at the top of the sequence (Fig. 6b) attests to a recent uplift

of the western wall of the F1 fault. To the east, the deformation of the sedimentary cover
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quickly fades (Fig. 11). These faults show the syntectonic sedimentary record of the long-
term deformation of the shelf east of Ras El Abid, which was bounded a 2-km-wide en

echelon fault zone, with a pronounced normal component.
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Fig. 7. Seismic reflection profiles MAB29 and MAB33 from the Marlboro-2 survey. Thick red lines, major faults
at the basin scale; thin red lines, secondary faults; red arrows, apparent vertical motion along fault planes;
yellow reflector, top of the pre-extension formation; shaded area, first multiples. F3—F8, fault number (see Fig.
12). Vertical exaggeration = 10.

115



x-distance (m): 1500 2500 3500 4500

x-distance (m): B 3500

150 \\\\ glgggg;ctig?eﬁll?ﬁt Overlapping reflectors Seabottom signal MAB65
—_— Tilted reflectors
P
2001 \f\_\// ;
E = iz
E -
B =
300 I?-Om
Vp=1510m’s

Fig. 8. (a) MABG65 uninterpreted seismic reflexion profile from the Marlboro-2 survey. Vertical exaggeration:
10. (b) Line-drawing of the MABGS profile. Small arrows, multiple discordances inside the sedimentary record.
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Fig. 9. MAB281 seismic reflection profile from the Marlboro-2 survey. Vertical exaggeration = 9.5, blue line,
bottom of the incised paleo-channels; red arrows, onlap, yellow arrows, downlap.
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Fig. 10. (a) TOPAS prof le 4242 from the SARAS survey (b) Lme drawmg of TOPAS prof le 4242. Vertical
exaggeration = 21; M, Seafloor first multiple. Inset: Topography along the A-A’ transect. See Fig. 12 for
location of F15 to F17. (c) IZD29 profile, modified after Calvert et al. (1997). Dashed purple reflector, bottom
reflector of the basin; dashed green reflector, first multiple of the seafloor; red line, faults affecting the bottom
reflector of the basin in the Nekor basin, black lines, faults with no imprint on the bathymetry. The position of
the TOPAS4242 seismic profile is approximatively projected on the IZD29 seismic profile.

1.6.2. TheBokkoya faultzone

The Fig. 12 shows the north-western boundary of the Nekor basin. The F3, F6, F7 faults
are en echelon and are oriented N032°, N055° and N23° respectively. The most prominent
scarp of outcropping basement on the shelf is 2.5-km long and corresponds to F3 (Figs 7 and
12), which produces a 10-m vertical offset of the seafloor and disappears northwards.
Further to the northeast, the fault zone corresponds to an elongated NE-SW bulge of the
seafloor (Fig. 12) and matches with a 2.5-km-wide flower structure, bounded by the
northern prolongation of fault F3 and the southern prolongation of fault F§ (MAB65, Fig.
8). Continuous reflectors of constant thickness over- lap the flower structure (MABG6S5, Fig.

8). Offlaps on the draping unit indicate that the uplift rate became progressively greater
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than the accumulation rate. This complete sedimentary sequence is affected by faulting
(Fig. 8), although a sharp seafloor breakup cannot be seen in the bathymetry (Fig. 12).

The N029° F8 fault trace (Fig. 12) defines a 4-km-long fault which produces a 44-m vertical
offset of the seafloor. F8, F9, F10, F11 are en echelon and produces a 1-m vertical offset of
the seafloor (Fig. 12). The western part of profile MAB258 shows the northern
prolongation of this NE-SW fault zone (X-distance: 9000-9600 m; Fig. 4). The subsidence
of the sediments between the walls of the fault zone (F10, F12 Fig. 4) indicates recent
extension, while the absence of vertical shift on either side of the fault zone indicates a
strike-slip behavior. The right- stepping fault segments F3 to F12 (Fig. 12) form a
continuous fault zone which fits with the position of the Bokkoya fault described by Calvert
et al. (1997).

]

90 F

ymetry (m)

-100

. Bath

Length (m)

L L L
0 500 1000 1500 2000 2500 3

-4.00 -3.96

Fig. 11. Shaded relief bathymetric map showing the continuity of the Bousekkour-Aghbal fault. F1, F2, faults;
PSL, paleo-shoreline; T, terrace; SB, shelf break; dark orange lines, positions of the seismic profiles (see Fig.
2); black lines, isobaths. The purple line indicates the -125 m isobaths. The numbering of the faults continues
into the following figure. Inset: Topography along A-A’ and B-B’ transects.

Fanning geometries of the seismic reflectors and nor- mal offset of chaotic bodies,
interpreted as Mass Trans- port Deposit (MTD), illustrate the extension in the distal part
of the Nekor basin (MAB29, MAB33, Fig. 7 and TOPAS4242, Fig. 10a,b). The fan
sequence shows that east-dipping normal faults have affected the entire sedimentary

cover (Fig. 7). Atthe seafloor, the tectonic scarps are, locally attenuated by recent sediment
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waves (Fig. 7). The NW-SE normal faults distribute the deformation over a 3-km-wide
area with a cumulative offset of acoustic basement varying between 114 and 140 ms twtt

(Fig. 7, MAB33).
1.6.3. TheTrougoutfaultzone

On the eastern boundary of the sedimentary Nekor basin, a > 4 m high linear NNW-SSE
shift of the seafloor correspond to the N174° W80°+4° normal fault F20 (Figs 9 and 13).
The fault trace progressively disappears towards the north and indicates the tectonic contact
between the Ras Tarf volcanic province and the Plio-Quaternary sediments of the basin. F20
fits with the offshore prolongation of the onshore Trougout fault (d’ Acremont et al., 2014).

Westwards, secondary scarps striking N126° (F18) and N144° (F19) connect to the
Trougout fault (Figs 9 and 13). These normal faults limit a recently subsiding sub- basin
(X-distance: 19 900 m to 21 300 m; Fig. 9). Several depositional sequences can be
followed from the Nekor basin to their terminations against the fault F20 where drag folds
at the hanging wall of F20 are compatible with a normal tectonic style (Fig. 9). The
prograding geometry of low amplitude reflectors shows the periodic increase in
accommodation space and the oblique filling of the sub-basin limited by F18 and F19 (Fig.
9). Considering constant sedimentary flux, the F18 faults (Fig. 13) appears to have long-

term transient activity, which is likely to be related to the activity of the major fault F20.

Weak vertical offset of paleo-channels (X-distance: 16 800 m; Fig. 9) shows either the
local strike-slip component of faults that cross the basin, or normal motions along the fault
zone that have not cumulated enough vertical offset. This suggests either strike-slip faulting
inside the basin or spatio-temporal evolution of the faulting, with more recent normal faults

to the west of the MAB281 profile than to the east.
1.6.4.1.Fault pattern through the offshore-onshore Nekor basin

Through the offshore Nekor basin, F14, F15, F16, and F17 (Fig. 10a,b and 12) are a set of
regularly spaced NW- SE west dipping fault traces observed on the seafloor and deviating
marine incisions (Fig. 12). The average azimuth of those faults is N151°+6°. These faults
produce 1-6-m vertical offsets with normal component. The F15 continues southwards as
the fault splays through more NS faults and becomes difficult to follow. The F16 fault

outcrops as a 4.5-km-long segment. Vertical shifts of the seafloor become harder to
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observe to the east of F17 where normal faults appear to be capped by a MTD (Fig. 10).
At then north-eastern boundary of the Nekor basin, N165° west dipping normal faults form
the kilometre-wide northern prolongation of the Trougout fault zone (X-distance: 13 200-
15 250 m, burial <10 ms twtt; Fig. 4). Those faults do not shift the seafloor and appear to
be buried under 10-20 ms twtt of sediments. At depth, the graben structure within the
Nekor basin faults was illustrated previously by Calvert et al. (1997). Shallow normal faults
observed on the TOPAS4242 profile could correspond to the normal faults with kilometre in

spacing, visible in the deeper penetration IZD29 industrial profile (Fig. 10c).
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Fig. 12. Shaded bathymetry of the offshore part of the Nekor basin. F4 to F17, fault traces; Is, landslides; SB,
shelf break; B, bulge; MI, marine incision; black lines, isobaths. Insets: Topography along the A-A’, B-B', C-C’
and D-D’ transects.

The new structural map for the offshore Nekor basin is shown in Fig. 3. It shows the
geometry of the faults across the Nekor basin and along its edges (Fig. 3). Three families of
faults can be distinguished (Fig. 3): (1) the Bousekkour-Aghbal fault zone and the
Bokkoya fault zone, striking between N25° and N30°;(2) across the basin, the distributed
normal faults that strike roughly N160° and (3) the Trougout N-S fault zone that defines the

boundary between the Plio-Quaternary deposits of the basin and the volcanoclastic facies

of Ras Tarf (Fig. 3).
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In the offshore part of the Nekor basin, NW-SE normal faults affect the seafloor and
continue towards the coastline. Those faults are not observed onshore. It could be because
(1) the vertical component of the deformation is distributed over a great number of normal
faults, lowering the vertical deformation rates of each individual fault; (2) the record of a
fault vertical offset has probably been erased by aerial, sub-aerial erosion during lowstands
and soil erosion during the relative sea-level rise (Rabineau et al, 2005; Zecchin et al.,
2015) (3) the sedimentary supply onshore is greater that the cumulated vertical deformation

on the faults.

1.7.  DISCUSSION

1.7.1. Inherited fabrics and present-day geometry of the Nekor Basin

To the northwest of the Nekor basin, the Bousekkour- Aghbal and Bokkoya fault zones
consists of several right- stepping kilometre-long faults visible at the seafloor (Fig. 3 and
14). As we do not observe any major tectonic structure in the northern vicinity of the
Bokkoya fault zone, we consider that this fault zone corresponds to the active north-west
left-lateral boundary of the Nekor Plio-Quaternary basin. We interpret the 40-km-long
shear as the northern Principal Displacement Zone (PDZ) of the Nekor basin (Fig. 14a)
(e.g. McClay & Dooley, 1995). The eastern boundary of the Nekor basin is a 45-km long N-
S fault zone running from the Nekor fault to the southern tip of the Al-Idrissi fault and
including the Trougout and the Bou Haddad faults (Fig. 14a). Those last two faults are
roughly parallel to the El-Hammam fault to the West and together represent the active
master faults of the Nekor basin (e.g. Rahe ef al., 1998). The geometry of the tectonic
Nekor basin is therefore rhombohedral in shape.

Along the northern PDZ, the pattern (e.g. Naylor et al., 1986) of right-stepping segments
over a 20-km-long and 2-2.5-km-wide fault zone, together with a weak vertical offset of
the 0.79-Ma reflector (Fig. 4) indicate a sinistral kinematic of the shear zone (Figs 3 and
14). Within the fault zone, the subsidence marks the partitioning of the deformation
between the sinistral slip component and the extensional dip-slip vertical component inside
the sedimentary cover. The geographic disposition of the NE-SW faults can be interpreted
either as en echelon R-shear (e.g. Wilcox et al., 1973), or from recent analogous modelling,
as en echelon marginal faults in a transtensional pull-apart context (Wu et al., 2009). The

compressive flower structure at the southern tip of the Bokkoya fault is related to a
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restraining step-over between two right-stepping N030° segments, compatible with the
sinistral slip of the fault zone (F3 and F8, Figs 7 and12). Inside the relay, the geometry of
the reflector packages is probably due to the combined effects of the distribution of the
deformation across the flower structure and the sedimentary supply overcoming periodically

the tectonic growth.
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As shown by analogous modelling (e.g. Naylor et al, 1986; McClay & Dooley, 1995;
Richard et al., 1995), the un-anastomosed Riedel-shear pattern occurs in the sedimentary
cover when the displacement along a basal dis- continuity, and the total strain applied on
the sand-box model, are small. The similar geometry of the faults observed at the seafloor
suggests a recent activation of the Bokkoya fault as a wrench fault. Consequently, we

interpret the en echelon Bokkoya fault segments as evidence of an inherited crustal-scale fault
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that strikes N049° (Fig. 14b). As suggested by Calvert et al. (1997), the direction of the
Bokkoya fault zone is parallel to the Nekor fault, which therefore corresponds to the
southern PDZ (Fig. 14a) (Asebriy et al., 1993). As in many transtensive

areas (e.g. Allen et al., 1998 for the Bohai basin; Holzel et al., 2010 for the Vienna basin,
and the review of Mann, 2007), it appears that inherited fabrics control the geometry of the
Nekor basin. Indeed, the Nekor fault is a major structural limit between the Ketama and
Temsamane Units (Fig. 1¢) (Chalouan & Michard, 2004; Michard et al., 2007; Benzaggagh
et al., 2014). Similarly, we propose that the Bokkoya basement fault, which is parallel to the
Nekor fault and to the major south-east verging thrust onshore, reuses inherited Alpine thrusts
or Tortonian NE-SW wrench faults at depth. The PDZs of the Nekor basin are likely to be

localized on weak inherited structural discontinuities.
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Fig. 14. (a) Schematic structural map of the recent tectonic structures of the Nekor basin. PDZ, principal
displacement zone; red faults, active faults; thick black arrows, horizontal stress direction; oy, maximum
horizontal stress; o, minimum horizontal stress. Abbreviations as in Fig. 1. Inset: direction of the Africa-
Eurasia convergence from Palano et al. (2013) (b) Schematic drawing of the offshore part of the Nekor basin
and its adjacent shallowest tectonic structures; T.f., trougout fault; Black Arrow, horizontal stress direction,
Grey arrow, lateral play along strike-slip fault zone; oun, maximum horizontal stress, o, minimum horizontal
stress. The N049° direction of the basement fault is interpreted from the general trend of the en echelon R-shear
at the surface Inset: Simplified scheme of the Nekor basin. R, R-shear above a sinistral basement fault (dashed
line). Grey surface, Africa block; white surface, Betico- Rifian block and the Nekor basin, thick white arrow,
direction of elongation of the Nekor basin.

1.7.2. Structuralevolution of the Nekor basin

The higher subsidence and the intense seismic activity in the western part of the Nekor basin
suggest a higher strain in the western area at present-day. East of the Trougout fault, normal
faults appear not to offset the seafloor. The depth of the depocentre of the Plio-Quaternary
sequence is maximum at the foot of the Trougout fault with a 0.3-s twtt vertical offset of the
basement (Fig. 10c).

The geometry of the basement indicates asymmetric depocentre, in a very similar way to
the onshore cross-section that was illustrated by Galindo-Zaldivar et al. (2009).,The
extensional deformation of Ul and U2 (Fig. 4) and inactive faults east of the Trougout
fault are compatible with the results of onshore field studies showing a Plio-Quaternary E-
W extension (e.g. Ait Brahim & Chotin, 1990; Galindo-Zaldivar et al., 2015). The
extensional deformation of Ul and U2 is distributed over a great number of faults, and is
not localized within the present- day limits of the basin (Fig. 4). The age of the units Ul
and U2 suggests that the pulse of shortening around 1.81-1.19 Ma on the Alboran
Ridge and in the South Alboran Basin is concomitant with the observed extension in the
Nekor basin (Martinez-Garcia et al., 2013). This tectonic episode seems to be over around
0.79 Ma (orange surface Fig. 4), when the deformation of U3 is localized on the
Trougout fault zone at the north of the Nekor basin and on the Bokkoya fault zone (Fig.
4). The thick- ness variation in reflector packages indicates that the subsidence becomes then
more important in the western part of the Nekor Bay than in the eastern part (Fig. 5).

The families of NW-SE and R-Shear produce the most important vertical offsets of the
seabed and of the basement in the vicinity of Bokkoya fault zones where the most
important amount of the seismicity is recorded (Figs. 1b). Eastward, the splays faults at the
northern tip of the Trougout fault are buried under 10-20-ms twtt, which amounts to

around 8 m of sediments (Fig. 4). If we consider an average sedimentation rate of 0.2
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mm/yr (Martinez-Garcia et al., 2013), there is no record of tectonic activity on these faults
since 38-77 ky, at the scale of the seismic reflection. Our results are in agreement with
Poujol et al. (2014) which shows, based on cosmogenic isotopes analysis on the fault mirror
of the Trougout fault, indications of a regular decrease in the slip rate on the Trougout fault
since the Middle Pleistocene. The connection of F18 and F19 to the Trougout fault show
that the recent NW-SE family of normal faults post-dates the N-S Trougout fault, and by
extension the regional N-S structures (Figs 13 and 14b). The change in orientation of the
normal faults is compatible with a local counter-clockwise rotation of the stress field (Ait
Brahim & Chotin, 1990; Palano et al., 2013) and with the normal-sinistral motion along
the Trougout fault onshore (Poujol et al., 2014).The sub-basin bounded by F18-F19 is
wider towards the Trougout fault (Fig. 13 and 14), which suggests, that the normal faults
can accommodate part of the recent oblique motion along the offshore/onshore segment of
the Trougout fault, despite the lack of recording of onshore activity (e.g. Stich et al., 2005;
van der Woerd et al., 2014). We conclude from the interpretation of seismic profiles that
there is a continuous present-day subsidence in the western part of the basin. The extension
seems less active and continuous in the eastern part of the basin, and seems related to the
activity of the Trougout fault.

The obliquity of the active NW-SE normal faults in the basin between the northern PDZ
and the master faults (i.e. the Trougout fault) clearly demonstrates the transtensional
behavior of the Nekor basin (Figs 3 and 14) (e.g. Wu et al.,, 2009). A weak basal
detachment level is necessary to create a roll-over structure within the master faults of a
pull-apart basin in analogous modelling (e.g. Rahe et al., 1998; Wu et al., 2009). The
asymmetry of the basin is compatible with such roll-over geometry at depth in accordance
with a crustal detachment obtained around 9-12 km from tomography study from (van der
Woerd et al., 2014). The Trougout fault limits this roll- over structure to the east. The
extension can be a detachment rooted on an inherited discontinuity in the basement (Galindo-
Zaldivar et al., 2009; d’ Acremont et al., 2014;van der Woerd et al., 2014), in a way similar to
what is observed in the Vienna basin (Fodor, 1995; Wu et al., 2009).

The Nekor basin can then be seen as an hybrid transtensional pull-apart basin in the sense
of Rahe et al. (1998), with active Quaternary N-S master faults (i.e. the Rouadi and El-
Hammam faults to the west and the Trougout-Bou Haddad faults to the East), and oblique
NW-SE extensional faults in the basin, likely rooted on a weak level in the basement. As a

hybrid pull-apart basin, the concentration of strain along present-day active structures in the
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western part of the Nekor basin could reflect the asymmetry of the deformation rates
between the boundaries of the Nekor basin with its adjacent blocks (the Betico-Rifian and
the Nubia blocks respectively; inset Fig. 14b) (Rahe et al., 1998). The evolution of the
depocentres and of the fault activities indicates that the extension in the basin could have
migrated from the east to the west and is now localized in the western part of the basin
where the earthquakes with the highest magnitude occur. The localization of the
deformation in the Nekor basin and the migration of the deformation could reflect a change

in the local kinematic in a Plio-Quaternary continuum of extension.

1.7.3. Present-day kinematic of the Nekor Basin

As a pull-apart basin, the Nekor basin evidences mechanical properties of a transtensive
area (Fig. 14b). Recent normal faults can be used to determine the small axis of the stress
ellipsoid in a strike-slip context (e.g. Dooley & Schreurs, 2012). If we hypothesize that the
family of east and west dipping NW-SE normal faults is a set of quasi- conjugated normal
faults in an andersonian stress regime, and that a coulomb failure criteria is assumed,
therefore the average directions of horizontal stress are cH = N155°+2 and sh = N65 + 2°
(Fig. 3d).

Most seismological studies proposed that at the scale of the Nekor basin the orientation of
the P axis is around N150° = 20° (Medina, 1995; Calvert et al., 1997; El Alami et al.,
1998; Bezzeghoud & Buforn, 1999; Stich et al., 2005, 2006, 2010; Palano et al., 2013;
Ousadou et al., 2014; van der Woerd et al, 2014). From some of those seismological
studies o1 is oriented NNW-SSE and o3 is oriented NE-SW with a high stress ratio, that is,
the vertical stress tends to be equal to the main horizontal stress (e.g. Medina, 1995;
Ousadou et al., 2014; van der Woerd et al., 2014). Local stress directions of maximum
shortening obtained in the present study are similar and in the error bar with the stress
direction previously reported from CMT inversion (e.g. Ousadou et al, 2014). The
offshore Quaternary faults mapped in this study and onshore active faults are probably
formed under the same stress azimuths as the ones deduced from CMT inversion.

However, ¢H goes astray up to 20° of the regional direction of convergence obtained by
Demets et al. (2010) and Palano et al. (2013) (Fig. 14). This result implies a rotation of
the local stress field from the regional convergence. In addition, the angle between the
N049° PDZs and the N130° present-day direction of convergence should induce dextral
transpression in the Nekor basin (Inset Fig. 14b) (Dewey, 2002).We infer that the sinistral
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transtension deduced from the faults pattern and numerical modelling is compatible with
sl = oV, with cH and sh oriented NNW-SSE and NE-SW respectively (Fernandez-Ibaiiez
et al., 2007; Poujol et al., 2014; Galindo-Zaldivar et al., 2015). Indeed, vertical shortening
along the normal fault suggests an elongation of the Nekor basin oriented N245° (in- set
Fig. 14b). The direction of elongation is compatible with a direction of the minimum
horizontal strain parallel to sH (Palano ef al, 2013). The PDZs (Bokkoya- Bousekkour-
Aghbal and Nekor fault zones) are inherited from orogenic structures and are reactivated on
weak structural discontinuities with a strike-slip style. The orientations of the PDZs with
respect to the direction of transport (i.e. the regional convergence or the direction of Rif
escape) control the local deformation (Sanderson & Marchini, 1984; Teyssier et al., 1995;
Jones et al., 1997). Our results imply that the Eurasia-Africa convergence alone cannot
explain the transtensional behavior of the Nekor Basin. The transtensional faulting could
thus indicate deeper processes in agreement with the Betico-Rifian block direction of

transport.
1.7.4. Geodynamic implications

Our data show that the Nekor Basin is located in an area transferring the sinistral
displacement along the TASZ to the Rifian Unit (Fig. 14). The pattern above the
Bokkoya fault zone, the inactivity of normal faults east of the Trougout fault, as well as
the change from distributed normal faulting in the early Pleistocene to localization on a
few NW-SE normal faults suggests a change in the local kinematics during the Quaternary.
We hypothesize, in accordance with the results of Martinez-Garcia et al. (2013), that a
counter-clockwise block rotation along strike-slip faults has led to the formation and
propagation of the Al-Idrissi fault towards the south to the Nekor basin. As a result, local
change in kinematics in the Nekor basin, together with the activation of the northern
PDZ, could reflect the onset of the propagation of the left-lateral TASZ across Rifian alpine
structures. The Bokkoya fault is used as a left-lateral transfer fault bounding the Nekor
basin to the North. The N-S normal structures are reactivated as normal-dextral and NW-
SE normal faulting in the basin becomes dominant.

In western Mediterranean, the geodynamic process is mainly driven by lithospheric-scaled
processes (e.g. Palano et al., 2013). The slab rollback has moved from the eastern part of
the western Mediterranean to end up westward into the Al-Hoceima region (Jolivet et al.,

2009; Faccenna et al., 2014). Recent results in tomography have shown that the Alboran

127



sinking slab is detached from the base of the thin crust under the Al Hoceima area and is
still likely to be attached to the thick crust under the Rif Mountains westward and
southward, thus causing active mantle delamination and crustal thickening (Fig. 1b)
(Palomeras et al., 2014; Thurner et al., 2014; Mancilla & Diaz, 2015; Petit et al., 2015). As
demonstrated by GPS measurements in Vernant et al. (2010), Koulali et al. (2011) and
Palano et al. (2013), western Rif Units are moving towards the SW, relative to the Nubia
geodetic plate (Fig. 1b). It suggests that the coupling between the Alboran slab and the
Rifian crust controls the SW transport direction of the central Rif. Such transport direction
fits well with the NE-SW direction of extension deduced in the Nekor basin from the
geometry of active normal faulting (Fig. 14). The migration of the deformation towards
the west could be related to the progressive westward delamination and rollback of the
slab beneath the over-ridding plate. The mantle process (internal dynamics) rather than a
large-scale plate convergence seems to exert a primary role on the surface expression of the

active tectonics of the southern margin of the Alboran.

1.8. CONCLUSIONS

New data acquired offshore northern Morocco provide new insights into the Quaternary
tectonic evolution of the Nekor basin. We have shown here that:

The Nekor basin is a transtensional basin which is rhombohedral in shape. The basin is
affected by normal faults that trend N155°. Those normal faults are more recent than the
NS fault to which they connect, and they are parallel to the Ajdir-Imzouren fault onshore.
The average N31° fault traces on the seafloor define a continuous shear zone which
probably connects to the Al-Idrissi fault zone to the north and is the northern PDZ of the
Nekor basin. The kinematics of the en echelon strike-slip fault zone is sinistral. This shear
zone appears to be the trace at the seafloor of a basement fault which runs parallel to the
N49° Nekor fault. These structures represent the main displacement zones and the
northern and southern boundaries of the Nekor transtensional basin respectively. These
PDZs are parallel to the NW-SE direction of Alpine structures.

The geometry of the Nekor basin implies a detachment at the basement level. Consequently,
the Nekor basin is likely to be an hybrid basin with master faults that were active in the
Quaternary. The migration of the depocentre from the eastern part of the basin westward
may reflect the asymmetry of the deformation rates at the boundaries of the Nekor basin,

in agreement with the change in the direction of the GPS vectors at both sides of the basin.
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The network of N155° normal faults is active, indicating the local direction of the stress (cH
= N155°, sh = N065°), and is compatible with the one deduced from local inversion of
moment tensors. It suggests that there is no short-term rotation of the stress field. The
transtensional pattern indicates vertical shortening of the Nekor basin. The transtension
and the NE-SW orientation of the PDZ are not compatible with the regional direction of
convergence. NE-SW faults post-date the N-S Trougout fault. The Nekor basin appears to
have undergone counter- clockwise rotation of the stress direction between 0.79 Ma and the
present period. The active roll-back and detachment of a part of the Tethyan slab at the
Al Hoceima region in an orogenic back-arc context could explain the active subsidence and
the transtensive tectonics in the Nekor basin. Mantle dynamics, more than the Africa-
Eurasia convergence, appears to be the main control of the transtensional surface

deformation in the over-ridding plate at the southern margin of the Alboran Domain.
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Chapitre 4 - Interactions entre tectonique active et glacio-
eustatisme sur les plateformes continentales
Méditerranéenne :

étude de cas sur la Marge Marocaine.
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1. Introduction

Les plateformes Quaternaires de Méditerranée occidentale sont des objets bien étudiées sur la
marge Européenne mais peu du coté Africain ( Alonso and Maldonado 1992; Ercilla, Alonso,
and Baraza 1992; Ercilla, Alonso, and Baraza 1994; Chiocci 1994; Chiocci and Orlando 1996;
Hernandez-Molina, Somoza, and Rey 1996; Estrada, Ercilla, and Alonso 1997; Lofi et al.
2003; Rabineau et al. 2005; Ridente and Trincardi 2005; Bassetti et al. 2006; Jouet et al. 2006;
Bassetti et al. 2008; Barcenas, Fernandez-Salas, and Lobo 2008; Denniclou et al. 2009;
Zecchin et al. 2011; Maselli et al. 2011; Frigola et al. 2012; Ridente et al. 2012; Fanget et al.
2014; Zecchin et al. 2015). Ces plateformes continentales sont les archives géologiques des
processus climatiques, tectoniques et biologiques et de leurs interactions complexes au cours
du temps (e.g.. Chiocci and Chivas 2014; Lobo and Ridente 2014).

En Méditerranée occidentale, leur morphologie actuelle est le résultat des interactions entre
les variations du niveau marin, en particulier les processus érosifs et de dépot liés a la derniére
remontée eustatique, 1’hydrodynamisme, les rivieres, et la tectonique active. L’interaction
entre les oscillations du niveau marin et la tectonique Quaternaire, observée dans de
nombreux sites autour du globe (Pedoja et al. 2014), et tout autour de la marge Ibérique
(Maestro et al. 2013) est caractérisée par des morphologies particulieres en marche d’escalier
le long de la zone cotiere. Cette morphologie glacio-eustatique versus tectonique refléte donc
une évolution a moyen terme des plateformes continentales. Elle permet de quantifier les
mouvements verticaux en premiere approximation. Ces dix dernieres années, ’acquisition
d’une imagerie acoustique a trés haute résolution de trés bonne qualité, y compris pour les
zones coOtieres (campagne océ€anographique MARLBORO-2, 2012) a permis la mise en
évidence de processus actifs fond de mer, en particulier le long de la zone littorale de
I’offshore Marocain. Les processus gravitaires et I’hydrodynamique y fagonnent le fond marin
en créant de formes sédimentaires caractéristiques. Cette dynamique « fond de mer » est
fonction de la tranche d’eau et donc de la morphologie de la plateforme pour un niveau marin
relatif donné. L’¢étude de la surface (caractérisation morphologique), couplée par une étude de
stratigraphie sismique (en profondeur) m’ont permis de proposer pour le Quaternaire de la
marge Sud-Alboran, un modele stratigraphique intégrant la tectonique active locale et le
glacio-eustatisme pour les derniers 400000 ans. Les processus de surfaces, processus

gravitaires et hydrodynamique seront également discutés.
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Une prochaine campagne océanographique de prélévement (Albacore programmée en 2017)
devrait permettre a notre équipe de préciser ce modele tectono-stratigraphique a haute
résolution et a terme de quantifier la déformation.

Le couplage stratigraphie sismique et étude de la morphologie de surface nous permet de
proposer un découpage séquentiel (pour les derniers 500ka) et de caractériser I’influence
tectonique sur la géométrie de corteges de dépdts associés a des séquences de dépot du 4eme
ordre (100 000 ans). Dans les chapitres précédents, nous avons vu que la marge Sud du bassin
d’Alboran est découpée par un ensemble de failles normale- décrochantes qui ont pour effets
de segmenter la marge en trongons de 10km a 20km de large. Ces segments correspondent a
des horsts ou des grabens a terre (Galindo-Zaldivar et al. 2015), et a des vitesses de
mouvements verticaux différentiels de part et d’autre de zones d’accommodation de la
déformation. Cette segmentation influence directement la physiographie de la marge, et par
conséquent 1’organisation des cortéges de dépots en réponse aux variations eustatiques.

Nous présenterons nos résultats sous forme d’un article a soumettre a Marine and Petroleum
Geology portant sur la 1’architecture stratigraphique du bassin de Nekor autour du dernier
cycle de chute et de remontée du niveau marin relatif. Cet article présentera une étude
morphologique de la plateforme continentale et une étude stratigraphique. Cette étude
morpho-sédimentaire nous permet d’avancer des arguments pour caler un modele d’age des
corteges de dépdts. La variabilité des architectures de dépot le long des différents segments de
la marge pour la période « dernier bas-niveau marin et remontée Post-Glaciaire » démontre un
controle tectonique.Spécificités de la stratigraphie du Quaternaire : les variations glacio-

eustatiques
1.1.1. Forcage astronomique

A D’échelle du Quaternaire, les variations de composition isotopique des eaux océaniques sont
liées aux volumes des calottes de glaces elles méme liées aux cycles astronomiques
(Shackleton and Pisias 1985). Les variations des isotopes de 1’oxygene enregistrés dans des
carottes de sédiments benthiques de 1’Ouest de 1’Océan Pacifique peuvent étre corrélés a des
¢lévations de récifs datés entre I’actuel et -125ka dans les Barbades (Shackleton 1987). 1l a été
alors possible de relier variation eustatique, forgage astronomique, et architecture des marges
continentales a des échelles de temps de I’ordre de la centaine de millier d’années. Ces
premicres ¢études qui relient les fluctuations du niveau marins et les variations de
compositions isotopiques se basent sur la croissance des systemes récifaux durant les haut-

niveaux marins.
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Dans leurs travaux portant sur les amplitudes de variation du niveau marins depuis 500 ka,
Rohling et al., (1998) ont calibré, a partir de carottes réalisées dans le bassin profond de la
Mer Rouge, les amplitudes de chute entre 150m et 120+20m pour les derniers 500ka. Depuis,
des progres dans la calibration des courbes du niveau marin ont été accomplis notamment
grace aux calculs de I’influence de la réponse élastique de la lithosphére aux changements de
volume de glaces (e.g. Lambeck et al. 2011; Lambeck et al. 2014), a la calibration des courbes
du niveau marins grace a des terrasses coralliennes (Peltier 2001; Chappell 2002; Peltier and
Fairbanks 2006; Camoin et al. 2012) et a I’amélioration des méthodes isotopiques et
I’estimation des paléo-températures dans les fonds marins (Fig. 4-1 ; e.g. Lea et al. 2002;
Lisiecki and Raymo 2005; Rohling et al. 2009; Grant et al. 2012).

Les mod¢les de variations eustatiques les plus récents sont calibrés a partir de 1’estimation du
volume des glaces polaires, eux méme estimés a partir des paléo-températures (Rohling et al.
2014). La calibration du niveau marin relatif & Gibraltar est réalisé¢ a partir des estimations de
flux océaniques corrigés des effets isostatiques (liés a 1’épaisseur et a la viscosité de la
lithosphére) et contraints par les données de §'%0 obtenues & partir de carottes de sédiments
profonds dans la Méditerranée Orientale (Rohling et al. 2014; Wang, Tian, and Lourens 2010;
Lourens 2004). Ces estimations contraignent le niveau marin eustatique (ESL) en fonction du
niveau marin relatif a Gibraltar (RSLgib) en un temps donné avec la formule suivante (Fig. 4-
2):

ESL = (1.23 £ 0.08) * RSLg;, + (0.5 £ 1.9) (1)

Ou les incertitudes sont liées aux incertitudes sur les volumes des glaces et sur les viscosités
de différents niveaux dans la lithosphére. Cette formule est valable pour chaque pas de temps
avec une incertitude sur le temps lié a I’incertitude de datations des foraminiféres benthiques a
+2ka entre 0 Ma et 1Ma ( Lisiecki and Raymo 2005). Entre 1.4Ma et I’actuel a Gibraltar, il
existe des lacunes dans la courbe du niveau marin relatif liées a une anoxie aux grandes
profondeurs et une préservation de matiére organique dans des périodes de déglaciations (voir

la review de Rohling, Marino, and Grant 2015).
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Figure 4-1 : Définition dans le modeéle LR04 des stades isotopiques depuis la base du Pliocéne jusqu’a I’actuelle
par la corrélation des rapports 6180 dans 57 enregistrement benthiques répartis a la surface du globe, tiré de
Lisiecki and Raymo (2005).

Depuis 500ka, les courbes de niveaux marins relatifs et isotopiques montrent que la longueur
d’onde des cycles de chute et de remonté est d’environ 100ka et est donc liée aux variations
de I’excentricité terrestre. Ces variations sont asymétriques avec des périodes de remontées
beaucoup plus courtes que les périodes de chutes. Durant les périodes de chute, on peut
constater un signal a période de 20ka correspondant a la précession des équinoxes (e.g. Hodell
et al. 2013). Ces variations induisent des accélérations du taux de variation du niveau marin
jusqu’a 20mm/an sur des périodes de 1’ordre de Ska dans les remontées alors que les taux de

variations durant les chutes sont inférieurs a 8mm/an (e.g. Grant et al. 2012).
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Figure 4-2 : Courbes du niveau marin relatif a Gibraltar (orange) et dans la Mer Rouge (noir) modifiée de
Rohling et al. (2014). (a) pour une période de Oka 150ka et (b) sur [’intervalle Oka a 500ka. Les lacunes sont liés
a des évenements dit a sapropels correspondant a des conditions d’anoxie en grande profondeur en relation
avec des apports d’eau douce (e.g. Rohling, Marino, and Grant 2015).

De plus, la derniére remontée du niveau marin est marquée par des vitesses de remontées
épisodiquement trés importantes précédée par des ralentissements importants avec des taux de
variation allant jusqu’a 0,Imm/an (Lambeck et al. 2014; Deschamps et al. 2012; Peltier and
Fairbanks 2006). Ces périodes de remontées rapides du niveau marin sont associées a des
débacles glaciaires et nommées Meltwater Pulse 1A et 1B (MWP1-A et MWP1-B ; e.g. Liu
and Milliman 2004; Webster et al. 2004). Le MWP1-A intervient au début de la transition du
BOIlling Warm Transition et le 1-B a la fin du Younger Dryas a 11000a (Lambeck et al. 2014).
Les données récentes suggerent que le MWP 1-A correspond a une période de remontée datée
a environ 14000a avec des taux atteignant plus de 40mm/an pendant 500ans (Liu et al. 2016)
ou bien 1,3mm/an selon Lambeck et al. (2014).

Les fortes amplitudes de chutes et de remontées ont été reconnues sur de nombreuses
plateformes. Ces variations du niveau marins sont enregistrés par [’architecture des
plateformes sédimentaires continentales par des successions de cortéges progradants et
d’accélération de chute (downward shift des lignes de rivage), de cortéges transgressifs (en
backstepping) et de cortéges de haut niveau. Les cortéges de haut niveau et de transgression
sont généralement absents ou partiellement préservés en bordure de plateforme en raison de

I’érosion subaérienne lors de I’exondation de ces plateformes pendant la chute du niveau
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marin relatif et/ou de 1’érosion liée aux vagues lors de la remontée du niveau marin relatif
(e.g. Lobo and Ridente 2014). Les dépots associé€s aux bas niveaux marins ont servi a calibrer
I’amplitude des chutes des niveaux marins relatifs (Rabineau et al. 2006; Jouet et al. 2006;
Casalbore et al. 2016) et les terrasses observées le long des cotes, en offshore, ont aidé a

calibrer I’amplitude des remontées (e.g. Vacchi et al. 2016).
1.1.2. Calibration des courbes de niveau marin relatif par les cortéges de dépots

La calibration de courbes de variations du niveau marin avec la composition isotopique le
long d’une plateforme silico-clastique est possible si on étudie 1’architecture d’objets formés
durant des périodes transitoires, c’est-a-dire quand les variations du niveau marin relatif sont
faibles ou nulles (Piper and Aksu 1992). Ces périodes transitoires correspondent aux périodes
de fin de chute du niveau marin ou aux périodes de fin de remontée. Par exemple,
I’architecture des deltas quaternaires de la marge Turque montre un empilement et une
préservation liée a la subsidence. Piper and Aksu, (1992) ont démontré que 1’age et la position
des paléo-rivages pouvaient étre reli¢ aux variations du niveau marin relatifs (Fig. 4-3). Les
positions des offlap-break des deltas enfouis (limite entre la plateforme deltaique et la pente
de I’avant delta) peuvent étre assimilées a la position des paléo-rivages successifs au cours du
temps, qui s’¢loigne ou se rapprochent de la position du rivage actuel selon leurs ages.

Dans le Golfe de Lion, les données sismiques suggerent des niveaux marins relatifs a -112m, -
128m, -134m, -246m, et -262m pour les Marine Isotopique stages (MIS) 2, 6, 8, 10 et 12
(Rabineau et al. 2006). Aprées correction de la tectonique locale, les estimations donnent des
valeurs d’amplitudes de chutes a —102+6m pour MIS 2, 6 et 8 et 150+10m pour MIS 10 et 12.
Ces résultats obtenus a partir des interprétations de lignes de sismiques réflexions et de
données de carottes sont approximativement compatibles avec les estimations du niveau
marin a Gibraltar pour les MIS 2, 6 et 8. Il semble cependant que les amplitudes de chute pour
les MIS 10 et 12 sont surévaluées par rapport a la courbe de niveau marin relatif pour
Gibraltar mais dans I’ordre de grandeur des amplitudes de chutes du niveau marin relatif dans

la Mer Rouge. Ces incertitudes révelent des biais méthodologiques.
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Figure 4-3 : A : courbe isotopique (Imbrie et al. 1984). B : Position des paléo-lignes de rivages par rapports
actuel modélisés numeériquement. C : Position de lignes de rivages pour un delta sur la marge Turque par
rapport a la plateforme d’apres les données de sismique réflexion sur la marge Turque. D : Elévation des
surfaces transgressives aux sommets de prismes de bordure de plateforme. La pente donne la subsidence locale.
Puisqu’un paléo-rivage correspond a un niveau marin de Om, la position en profondeur et I’dge permet de
calculer simplement la position du niveau marin a chaque dge. Puisque, la position d’un paléo-rivage d’dge
donné varie le long de la plateforme en profondeur et en éloignement par rapport a ’actuel, et que le paléo-
rivage marque un niveau marin de Om a [’échelle régionale, [’estimation de variations de profondeur et
d’éloignement du paléo-rivage par rapport a [’actuel indique les variations de flux sédimentaire et de durée
pendant laquelle le delta a pu se construire ainsi que la quantité de subsidence le long de la plateforme.

L’estimation des variations du niveau marin grace a cette méthode sismique est cependant peu
précise. L’idée essentielle est que le changement de pente des clinoformes correspond a un
paléo-rivage (e.g. Catuneanu 2007). En raison du manque de données sédimentologique, cette
hypothése n’est souvent pas vérifiée. De plus, les corteges progradants a I’extrémité des
plateformes continentale (plateforme externe et haut de pente) ont pu étre érodés par des
phénomenes d’érosion sous-marine (1’action des vagues de tempétes ou de beau temps) en bas
niveau-marin puis dans la remontée (e.g. Cattaneo et al. 2004). L’estimation des quantités
d’érosion liées a 1’action de vagues et la profondeur est délicate. Par exemple, Jouet et al.,
(2006) montrent dans le Golfe du Lion, au pied de construction carbonatée cimentant des
facies de plage, que 1’érosion liée a I’action des vagues est effective jusqu’a 20m sous le
paléo-rivage. D’apres I’interprétation des données de sismique réflexion et la morphologie des

cortéges de chute de la plateforme continentale en Mer Tyrrhénienne, Casalbore et al. (2016)
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estiment la limite d’action des vagues a 20+10m. Par conséquent, il est délicat de définir les
variations du niveau marin relatif a partir des observations de bathymétrie et de sismiques
réflexions sans comprendre les processus sédimentaires sculptant la plateforme continentale.
Variations de flux et influence du climat Les transports des sédiments depuis les zones en
amonts de bassins sédimentaires jusqu’aux zone d’accumulations de sédiments est un systéme
complexe contrdlé les taux d’érosion et d’altération eux méme contrélés par le climat et la
topographie des zones émergées (Allen and Allen 2005).

L’altération est la dégradation et la désintégration des roches a la surface du sol. Les
variations de taux d’altérations et de production de sol peuvent étre reliées aux variations
climatiques, a Dl’activit¢ organique, aux cinématiques de réactions minéralogiques, a la
composition du lit rocheux, a la topographie et aux temps (Strakhov 1967). La marge sud du
bassin d’Alboran est classifiée a I’actuel comme une région montagneuse avec des taux
d’altérations variables et peu d’accumulation (Strakhov 1967).

Un des moteurs de I’érosion a terre est le couplage de 1’érosion des versants et des riviéres en
réponse a la tectonique (Allen and Allen 2005). Au-dessus d’une pente critique le mécanisme
qui domine I’érosion des versants est la déstabilisation de pente (Burbank et al. 1996). Ce
comportement a ét¢ montré par 1’étude et la datation de la morphologie des versants et des
profils d’incision de riviéres sur le plateau tibétain (Ouimet, Whipple, and Granger 2009). En
dessous de ce seuil de pente critique, le mécanisme d’érosion des versants peut étre décrit par
les équations de diffusions prenant en compte le gradient de pente. L’érosion des riviéres est
liée aux variations du niveau de base ou aux mouvements verticaux du lit rocheux (e.g. Hack,
1957; Kirby and Whipple, 2001; Whipple et al., 2002). L’étude des profils d’équilibre des
rivieres dans la région du rift de Papouasie Nouvelle-Guinée a montré que la réponse de
I’érosion des rivieres aux mouvements verticaux y est instantanée a 1’échelle du Quaternaire
(Miller, Baldwin, and Fitzgerald 2012). L’¢érosion par les oueds marocains, pour retrouver
leur profil d’équilibre suite aux mouvements verticaux quaternaires ayant affecté les segments
de marge sud Alboran, pourrait donc modifier de fagon quasi-instantanée (a 1’échelle du

Quaternaire) les apports sédimentaires sur la plateforme.

1.1.3. Transfert des sédiments depuis les bassins versants Rifain jusqu’a la marge sud

d’Alboran

Le transfert des sédiments depuis les zones en érosion des bassins versants jusqu’a 1’offshore
profond (source to sink) n’est pas direct, et les sédiments peuvent étre piégés dans les zones

amonts des bassins (Fig. 4-4, e.g. Castelltort et Van Den Driessche 2003). L’application de
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modeles diffusifs aux riviéres dans des modélisations numériques montre que les longues
rivieres (>300km) fonctionnent comme des zones de dépoOts temporaires qui lissent les
variations rapides (>100ky) des taux transferts de sédiments depuis les zones en érosions
jusqu’aux sources en amont (Castelltort and Van Den Driessche 2003). Par conséquent, dans
un systéme source to sink, tectoniquement actif, les variations rapides de mouvements
verticaux peuvent induire des changements de débit sédimentaire dans le bassin, c’est-a-dire
un changement de flux sédimentaire mesurable a I’embouchure.

erosion sedimentation

CLIMATE CL[MATL/

transfer

SED. FLUX

e TS

TECTONICS TECTONICS

Figure 4-4 : Schéma idéalisé du transfert des sédiments depuis les zones en amont en érosion aux zones en aval
tire de Castelltort et Van Den Driessche (2003). L’érosion dépend du climat et de la tectonique. Le transfert de
sédiments jusqu’aux bassins en aval est controlée par la longueur de la zone de transfert, ce qui a pour effet de
tamponner les variations de flux sédimentaires dans les bassins ou se produit la sédimentation.

Cependant, si les longueurs d’onde des variations de flux sédimentaires sont courtes et si les
longueurs des rivieres sont trop longues, alors les transferts de sédiments depuis les zones en
érosions jusqu’aux bassins sont susceptibles d’étre amoindrit. A I’inverse, les rivieres de
longueurs inférieures & 100km sont susceptibles de ne pas lisser les variations de flux
sédimentaires inférieurs a 100ka. Par conséquent les variations d’architectures sédimentaires
sont susceptibles de refléter les variations de flux sédimentaires liées a des mouvements
tectoniques rapides ou a un contrdle climatique. Dans le cadre de 1’étude des marges récentes
(>500ky) et actives tectoniquement, les variations de flux sédimentaires liées a de tels
contrdles ne peuvent pas étre écartées.

Ces zones montagneuses possedent un relief moyen ¢€levé, qui s’amortit vers 1’Est dans les
domaines Atlasique. Les fleuves qui se jettent en Méditerranée ont des longueurs variables
comprises entre 600 km (I’oued Moulouya) et 14 km (1’oued Trougout, Barcos et al 2014). Le
réseau de drainage des unités Rifaines situées a 1’Ouest du bassin de Nekor, est constitué
d’Oueds de longueur moyenne de 30km (Barcos et al. 2014). Les oueds Nekor et Rhiss se
jettent dans la baie d’Al-Hoceima et participent a la construction de la plateforme progradante
du bassin du Nekor. Ces oueds ont une longueur de 82 km et 77 km respectivement (Barcos et
al. 2014). D’aprés ce que I’on a dit plus haut, il est probable pour ces derniers que les

transferts de sédiments des zones en érosion en amont vers la plateforme continentale soit

145



immédiat. Cela implique que les cycles stratigraphiques haute fréquences liées aux variations
glacio-eustatiques controlent directement les apports (flux) sur la plateforme du bassin de

Nekor.
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2.1. Abstract

Late-Quaternary transtensive Nekor basin shows a shelfal stratigraphic stacking pattern that
indicates a tectonic control of the shelf architecture. The Moroccan margin is one of the most
seismically active regions of the Western Mediterranean area. Active deformation includes
active faulting, graben like subsidence and is ultimately expressed as differences in
accommodation along different segments of the margin. Depositional sequences can be
interpreted in all the tectonic segments. Surfaces terraced, at -110m, -100, -80m, and -30m
deep, represent the top of prograding wedges and have been mapped. A succession of
aggrading to prograding seismic units is preceding back-stepping prograding wedges
identified at the shelf edge of the Moroccan Margin (Al-Hoceima, Morocco, Western
Mediterranean). Prograding to aggrading wedges located at -125-100m deep are interpreted as
upbuilding during the last phase of the lowstand. This lowstand and the following early
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transgressive system tract (LST and early TST, respectively) are interpreted to be the Last
Glacial Maximum (LGM). Mid-shelf depositional terraces are back-stepping-prograding
wedges deposited during the periodic stillstands during the post-glacial transgression.

Others features at the seafloor (pro-deltaic undulation, sub-aqueous dunes fields, and crescent
shape-bed forms in talwegs) furnish morphological arguments for hydrodynamic processes
associated to the last transgression and high stand. We discuss about the interaction between
long term subsidence, active tectonic and high frequency cyclicities. This normal of post
glacial transgression has been affected by differential vertical movement along strike margin

as never observed before.

2.2. Introduction

The Mid to Late Pleistocene eustatic sea-level changes are well documented along the
Mediterranean continental shelves (e.g. Chiocci et al., 1997; Chiocci and Chivas, 2014; Lobo
et al., 2014; Rabineau et al., 2005; Ridente et al., 2009). The asymmetry and the amplitude
(maximum 110m=15m) of the variation of the glacio-eustatic cycles control the geometry and
the stratal organization of the quaternary continental shelves and only few places allow a
good preservation of complete transgressive-regressive sequence (Ercilla et al.,, 1994;
Hernandez-Molina et al., 1996; Chiocci et al., 1997; Rabineau et al., 2005; Catuneanu et al.,
2009; Lobo and Ridente, 2014; Leroux et al., 2015). In the Gulf of Lion (South of France)
previous works from Rabineau(2001, 2005), Jouet (2006), Basseti et al. (2008) based on an
extensive dataset of seismic profiles, cores and on numerical modelling stated that the fourth
order cyclicity of depositional sequences observed at the outer shelf was controlled by the
100ky climatic oscillation during the middle-late Pleistocene. Rabineau et al., (2005)
observed the repetition of paired prisms corresponding to cyclic pattern of 100Ky duration.
This repetition corresponds to a succession of low and high energy environment of 5th order
depositional sequence (Rabineau et al., 1998, 2005): (i) low angle clinoforms corresponds to
pro-deltaic environment at the bottom of the unit and to the distal part of the high stand
system tract (HST). (ii)) High angle clinoforms corresponds to deltaic to shoreface
environment at the top of the unit and to falling stage system tract (FSST).

In their review of the 2014, Lobo and Ridente also showed that 20ky cyclicity could be
decoded within the 100ky long cyclicity on several silico-clastic continental shelves.
Furthermore, the Holocene transgression was marked by the migration of the paleo-shoreline,

associated with the formation of morphological steps during stillstands or slowstands such as
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melt water pulses 1A and 1B (Rabineau et al. 2005; Berné et al., 2007 Marangoni et al., 2013;
Green, et al. 2014; Zecchin et al. 2015). Finally, the comparison of different Western
Mediterranean continental margins by Chiocci et al., (1997) showed that the tectonic context
modulates the influence of the glacio-eustatic sea-level variations on the geometry and pattern
of lowstand system tract of the late-Quaternary stratigraphic architecture.

Nevertheless, even though 100ky eustatic cycles are considered as the main factor controlling
the Late-Quaternary architecture of the Mediterranean continental shelves, the influence of
the interplay between higher order (i.e <100ky) eustatic cycles and active tectonics could be
significantly improved and more documented. The study of Nekor basin located in the
Moroccan side offers the opportunity to depict and to decipher these both influences.

The Nekor basin is affected by active tectonics (stich, 2005) and its offshore structural
framework was recently characterized (d’Acremont et al 2014; Lafosse et al, 2016). The aim
of this study is thus to analyze the geometry and the strata pattern of the Mid-to-Late
Quaternary depositional units in this margin. The acquisition of new high-resolution seismic
and bathymetric data offers the opportunity to study the control of stratigraphic pattern and
sedimentary processes on this shelf in relation with last glacio-eustatic cycle coupled with

tectonic activity and hydrodynamic processes.
2.2.1. Geological and tectonic setting

The Nekor basin is located in the region of Al-Hoceima, North of the eastern Rif (Fig. 4-5),
along the southern margin of the Alboran Sea. The Al-Hoceima bay area is the outlet of the
Rhis and Nekor rivers, which drain the most important watershed of the area (Fig. 4-5). The
Nekor basin is a present-day active transtensive pull-apart basin (Calvert et al., 1997;
d’Acremont et al.,, 2014; Lafosse et al., 2016) which activity is attested by important
earthquakes: Mw=6.0 in 1994, and Mw=6.4 in 2004 (e.g. Bezzeghoud and Buforn, 1999;
Stich et al., 2005). Its bounding normal faults cross the continental shelf with NE-SW to
NNE-SSW trend. The onshore tectonic boundaries of the Nekor basin are the normal-sinistral
Trougout fault eastward and the normal Imzouren-Ajdir fault westward (Fig. 4-5;Poujol et al.,
2014; Van der Woerd et al., 2014). Southward, the basin is bounded by the Nekor fault (Fig.
4-5). Offshore, the Nekor basin is bounded to the NE by the Bousekkour-Bokkoya fault
system, which is an en echelon sinistral fault zone (d'Acremont et al. 2014; Lafosse et al.
2016). These major faults control vertical movements : The Imzouren-Ajdir fault has uplifted
fan-shaped terraces linked to the Rhis River (Van der Woerd et al., 2014). The basement of

the Ras Tarf Promontory is mainly composed of basaltic and andesitic rocks which are offset
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by the Trougout Fault (e.g. Azzouzi et al. 2014). The tilt of the Messinian Unconformity
offshore and the 400m uplift of corals from Messinian Terminal Complex at the summit of the
Ras Tarf promontory demonstrates that the shelf in the vicinity of the Nekor basin was tilted
and uplifted after the Messinian Salinity Crisis (Morel and Meghraoui; Ammar et al., 2007;
1996; Poujol et al., 2014). On the edge of the Ras Tarf promontory, Poujol et al. (2014)
observed three uplifted marine terraces at +12m, + 22m and +80m from the present-day sea-
level. The lowest terrace was dated with U/Th method and aged between 186ky and 203ky
(Poujol et al. 2014) indicating an uplift rate of 0.2 mm/y.

N155° striking normal faults control the subsidence of the Nekor basin (Lafosse et al. 2016).
Onshore the Bouger anomaly analysis indicates that the Nekor basin is filled with 400m of
Plio-Quaternary sediments, with a depocentre of the basin at the feet of the onshore Trougout
fault segment (Galindo-Zaldivar et al., 2009). The Boudinar fault eastward of the Nekor basin
was active till the Quaternary and may have an offshore expression (Poujol et al., 2014;
Galindo-Zaldivar et al., 2015).

In the Alboran Sea, the stratal architecture of Quaternary deposits has been studied in the
Northern part (Ercilla et al., 1992, 1994; Hernandez-Molina et al., 1996). In contrast, the
Quaternary architecture of the south Alboran continental shelf (North Moroccan margin) has
remained poorly studied since the development of the High-resolution seismic imagery in the
80’s. Some precursor studies (Gensous et al., 1986; Tesson et al., 1987; Tesson and Gensous,
1989) showed an important longitudinal variations in the stratal architecture of the continental
shelf from either sides of the Nekor basin (Gensous et al., 1986) highlighting a tectonic

control in the style and geometry of the depositional units.
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Figure 4-5 : Topographic and structural map of the study area. Onshore: the topography is extracted from the
ASTER GDEM (http://gdem.ersdac.jspacesystems.or.jp/). A, B,C, D and E: watershed area computed with
Globalmapper©. A: Oued Nekor watershed, B:Oued Rhis watershed. C: Oued Tarmast watershed; D: unnamed
oued watershed, E Oued Amekrane watershed. tectonic structures are from Van der Woert et al. (2015) and
Poujol et al. (2015). Offshore: bathymetry from SARAS and MARLOBO-2 surveys surimposed over the GEBCO
bathymetry. Offshore tectonic structures are from Lafosse et al. (2016). BF, Boussekour-Fault; Bof, Bokkoya
Fault;BiF, Boudinar fault; IAF, Ajdir-Imzouren fault; TF, Trougout fault, NF, Nekor fault; SAB, South Alboran
Basin; White dashed rectangle, study zone of the present paper. Inset: Red rectangle : study area. EAG : Eastern
Alboran Gyre; Western Alboran Gyre.

2.3. Methodology

2.3.1. Data

In this paper, we present seismic lines from three oceanographic surveys: the Marlboro-1,
Marlboro-2 and the SARAS surveys (Fig. 4-6a). High-resolution seismic reflection data were
recorded using a mini-GI air gun and a 12-channel streamer during the Marlboro-1 cruise. The
2D SPARKER seismic reflection and the swath bathymetry data were acquired in 2012 during
the MARLOBORO-2 and SARAS surveys. During the survey, we used a SPARKER source
and a six-channel streamer. The seismic data were processed (i.e. stacked, filtered and
migrated) with SEISMIC UNIX software (Colorado University) and imported in the IHS

Kingdom Suite software for seismic interpretation. The swath bathymetry was acquired with a
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shallow-water Reason 8101 system (from UMR6538) during the MARLBORO-2 cruise and
with an EM710 system during the SARAS survey. We processed the swath bathymetry with
QUINCY and CARAIBES (IFREMER) software. After processing, the swath bathymetry
from the MARLBORO-2 survey has a horizontal definition of 25 m? and a vertical resolution
of 0.5 m below 100 m. The horizontal definition of the bathymetry from the SARAS survey

was 49 m? and its vertical resolution was 1 m.
2.3.2. Method

Three domains can be distinguished: the continental slope, the shelf edge and the internal
shelf. We define arbitrary those areas as a function of the average slope and the bathymetry.
The mid-shelf is defined above the outer-shelf between -90 m.b.s.] and -50m.b.s.l. (m.b.s.1.:
meters below sealevel). The inner-shelf is defined from -50ms.b.s.I. to Om. The outer-limit of
the shelf (i.e. shelf-break) is a morphological feature that does not reach a consensus, and
many studies choose different definitions of slope and bathymetry (e.g. Duran et al., 2014;
Gamberi et al., 2014; Linklater et al., 2015). From the bathymetry, we define the shelf-break
as the area where the slope becomes >2° between -95 and -125m, broadly according to the
definition of the 1.H.O., 2008 (International Hydrographic Organisation, Fig. 4-6b). The
interpreted map is presented on the figure 4-7. We divide the continental shelf in three
segments : the boundaries of Nekor basin, the shelf west of Ras el Abib promontory (Fig. 4-6
and 4-8) and the Ras Tarf promontory (Fig. 4-9), the center of the Nekor basin (Al-Hoceima
Bay, Fig. 4-10).
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MARLBORO-2 (May 2012)
-SeaBat8101, Seismic
sparker/Boomer
SARAS (August 2012)
EM170, TOPAS, EK60,
Seismic sparker
MARLBORO-1 (July 2011)
Seismic GI Gun (12
channels)

Figure 4-6 : A Location of the seismic reflection lines used in this study (Marlboro-1, Marlboro-2 and Saras
surveys) surveys MARLBORO-2 and SARAS. B: Shaded topography and bathymetry of the studied area; White

dashed line, shelf break as defined in the text; Black dashed rectangle, position of the figures Fig. 4-8, 4-9, et
4-10.
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Figure 4-7 : Seafloor features interpreted from the seismic sections and the morphological analysis of the
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tectonics. For the description of the stair case morphology, we use the words terraces as
morphological regular low gradient surfaces and steps for surfaces with relatively higher
slope and variability (i.e spatial variations of the slope gradient), regardless of the processes.
Fault segments can be deciphered from linear features at the seafloor (in black on Fig. 4-7;
Lafosse et al. 2016). As the basin and its boundary are extensively faulted, depositional
sequences cannot be strictly correlated on the whole basin from the edges to the center of the
basin, at the exception of the shallowest depositional sequences (Fig. 4-11, 4-12, 4-13, and
4-14).

The high-resolution of the SPARKER seismic used in this study (1m vertical resolution)
allows the correlation of depositional sequences and bedforms with the bathymetry (Chiocci,
1994; Martorelli et al., 2010; Casalbore et al., 2016). Interpretation of seismic data was
implemented according to the general principles of high resolution seismic and sequence
stratigraphy, adequate to address analyses of Quaternary high frequency glacio-eustatic
signals (fourth and fifth-orders, circa 100-120ky, 40ky and 20ky depositional cycles;
(Tesson et al., 1990; Posamentier et al., 1992; Hunt and Tucker, 1995; Plint and Nummedal,
2000; Posamentier and Morris, 2000; Catuneanu et al., 2011, 2009).

2.4. Morphology of the seafloor

In the most-western part of the mapped area, the Ras el Abid continental shelf extents from
the present-day shoreline up to 13km in the northeastern extremity of the Ras El Abid
promontory (Fig. 4-8). Around the Ras Tarf promontory, the width of the shelf varies from
S5km to 13km toward the North (Fig. 4-9). The Ras Tarf promontory basement merges at the
seabed along the middle shelf and corresponds to the head of a tilted block (Fig. 4-9; Ammar
et al. 2007, Lafosse et al 2016). In the central bay of Al-Hoceima, interaction between active
subsidence and hydrodynamic processes control the morphology of the sea floor. The seafloor
morphology exhibits a gently dipping ramp (average angle about 1°) from the actual sea shore
to the deep basin (Fig. 4-10). Three major faults segments affects the seafloor: the NE-SW
Bousekkour fault (BF, Fig. 4-6b), the N-S Trougout Fault (Fig. 4-6b) and the NNE-SSW
Bokkoya faults (Fig. 4-6b). Theses faults segments are active and accommodate the extension

in the Nekor basin (Lafosse et al., 2016) .
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Figure 4-8: A. Slope map of the continental shelf west of the Al-Hoceima. B & C: Cross-sections through the
shelf. D: Zoom from the dashed black rectangle in A. The color map has been change to enhance the details.
Yellow arrows point to scour marks. Rougher texture on the eastern section of the marine terraces reveals the
lesser burial of the marine terrace under Holocene drifted sediments. SDT, submerged depositional terraces; F':
fault; BF, Bousekkour fault; BoF, Bokkoya fault; RB: Ribbon-like bedform; RS, ravinement surface;

2.4.1. Pockmarks

At the foot of the continental slope in the Bousekkour area, circular depressions of few tens of
meters of diameter at the sea-floor are interpreted as pockmarks (Fig. 4-7). These pockmarks
could be related to contouritic processes affecting the Alboran Sea (e.g. Leon et al., 2007;
Somoza et al., 2012). The trend of these pockmarks, showing a northern continuation of the
Bousekkour Fault could evidence relation between fluid escapes and the late-Pleistocene

activity of this fault (BF, Fig. 4-7).
2.4.2. Continental slope ledge

The continental slope show step-like elongated morphologies between -150 and -130m.b.s.1.
(continental slope ledge on Fig. 4-7, 4-8 and 4-11 ) corresponding to a decrease in surface
slope gradient (0.5°-5°). These elongated morphologies match with the pinch-out of the
progradational shelf edge wedges (Fig. 4-11, and 4-16), outlining the lateral extend of these
features (Fig. 4-7). They could have been reshaped by longshore currents (e.g. Ridente et al.,
2009) or/and storm waves (e.g. Casalbore et al 2016, Fig. 4-11).
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2.4.3. Submerged depositional terraces

From the outer-shelf to the middle-shelf, we observe a succession of three terraces and
submarine escarpment or cliffs (Fig. 4-7, Fig. 4-8, Fig.4-9 and 4-10). In the Bousekkour area
(Fig. 4-8), the deepest flat surface (SDT1) is narrow and limited seaward by the shelf break
around -110m.b.s.l. and landward by the toe of a step around -100m.b.s.1. (Fig. 4-8a, ¢). A
second flat surface is visible in the middle-shelf from -89m.b.s.l. to -77m.b.s.l. (SDT2; Fig.
4-8). The Bousekkour fault tilts this surface (SDT2; BF, Fig. 4-8b) toward the West. On the
Ras Tarf promontory, the SDT1 is located between the isobaths -110mb.s.l. and -95mb.s.1.
and limited landward by a 10m cliff (Fig. 4-9). A second very narrow depositional terrace
(SDT on Fig. 4-9) is located at -40m in the middle-shelf and cannot be correlated laterally. In
the Nekor Bay (Fig. 4-10), the SDT1 is similarly limited seaward around -110m.b.s.l.
Between -85mb.s.l. and -80m.b.s.1. a second slope break underlined by a Sm step corresponds

to the outer limit of a second terrace (SDT2) upslope.
2.4.4. Erosive morphologies

Parallel to the shelf break, linear ridges are observed at the outer-shelf in the Ras El Abid
promontory (around -100m.b.s.I. , along shelf Ridges, Fig. 4-7 and 4-8), with an elevation of
one meter above the landward terraces. These Along self-ridges are located ontop SDT1
underline the truncation of forsets of shelf edge wedges (Fig. 4-7 and 4-8).

On the Ras Tarf Promontory, a terrace located between the isobaths -90m.b.s.l. and -70m.b.s.1
(dashed surface, Fig. 4-7; RS, Fig. 4-9). The mean elevation of the edge of the terrace is
around -90m.b.s.l. (CC’, Fig. 4-9b). NE-SW linear bedforms in the terrace (Erosional ridges,
ER on Fig. 4-9) corresponds to truncated clinoforms illustrating the differential erosion
affecting this surface). Between -110m.b.s.l. and -100m.b.s.I. on the eastern flank of the Ras
Tarf promontory (DD’, Fig. 4-9c), the steps visible could recorded the last shore line

landward retreat and could be generated by wave ravinement.
2.4.5. Pro-deltaic undulations

Above the shelf break in the Al-Hoceima Bay, the SDT are draped by continues undulated
bedforms (PU; Fig.4-10). This field of bedforms is located at the outlet of the Ris and Nekor
rivers (Fig.4-5, Ris watershed in purple, Nekor watershed basin in red). The undulations are
symmetric with a hundred of meters of wavelength and metric amplitudes (Fig. 4-10, E-E’).

Similar morphologies have been observed in the Mediterranean Area (Berné et al., 2007,
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Urgeles et al. 2011) and in the northern margin of the Alboran Sea (Lobo et al., 2014). This
morphology of sediment wave is typical of Holocene Pro-deltaic Undulations (PU). The
longitudinal extent of those pro-deltaic undulations shows the narrow (a few kilometers wide)

fluvial influence of the rivers outlet in the Al-Hoceima bay (Fig. 4-7).
2.4.6. Incision and crescent shape bedforms on the slope

In the Al-Hoceima Bay, a central marine incision extends from -110m.b.s.l. to -260m.b.s.1.
(Fig. 4-10). Linking the shelf break and the head of the marine incision on the slope, three
lines of crescent shape bedforms are visible below -113m.b.s.l. (CSBF, Fig. 4-10). The
crescent shape bedforms underline 5 m depressions in the central channel talweg (Fig. 4-10).
Such features showing cyclic step style geometries have been described previously by the
authors ( cyclic-step bedforms created by turbidity currents, e.g. Cartigny et al., 2014;
Symons et al., 2016) and are considered produced by turbidity currents. These incisions where
probably connected to Ris and Nekor river during the low stands as shown on figure 10 by the

position of the paleo shoreline at 110m .
2.4.7. Subaqueous dunes fields

The subaqueous dune field on the Ras El Abid promontory is poorly visible on the shaded
bathymetry between -110m and -100m deep (Fig. 4-7 and Fig. 4-15a) but is clearly
highlighted on the slope direction map (Fig. 4-15b). The amplitudes of the subaqueous dunes
are low (<1m) and their wavelength are around 150m. The Ras Tarf subaqueous dune field is
shallower (from -100 to -80m.b.s.l., Fig. 4-9 and 4-15c¢). Subaqueous dune heights and
wavelength range from 1m to 3m and 160m-500m, respectively. In both field, the crests of
subaqueous dunes are sinuous and rounded (Fig. 4-15). The dunes of the Ras Tarf field are
asymmetrical with eastward increasing slope values (Fig. 4-15c¢). The crests of the western
subaqueous dune seem straighter than the eastern ones, showing a gradient of sinuosity.
According to the classification of Kocurek et al., (2010), the dunes are linguoid or barchanoid
(Fig. 4-15, Kleinhans, 2004). The progressive transition between 2D to 3D morphologies is
characterized by higher migration velocities (Kleinhans, 2004). These subaqueous dunes
fields seems linked to eastward longshore sediment transport. Subaqueous dunes above the
SDT1 in the Ras Tarf (Fig.4-7, and 4-9a-b) could correspond to a lateral equivalent of the

sinuous morphology, at a deeper position tough.
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Crossing the continental shelf, sinuous morphologies of subaqueous dunes (Fig. 4-8a) with
metric orders of amplitudes (Fig. 4-8b) overlay the submerged terrace in the depression at the
foot of the Bousekkour fault (Fig. 4-8). They locally tend to become parallel to the shelf and
could be interpret as ribbon-like bedforms (Fig. 4-7, Amos and King, 1984; Goff et al., 1999)

. They have a westward lee slope and indicate an eastward direction of transport.
2.4.8. Current marks

Current marks and scours depressions are observed on the seafloor between -70m.b.s.1. and -
50m.b.s.l. (Fig. 4-8d). Similar scour marks were described at a similar range of bathymetry on
other continental shelfs (e.g. Green, 2009, Goff et al., 1999) and can indicate a transport flow
around an obstacle. These bedforms could be link to post-glacial to present-day hydrodynamic
condition as described previously on New Jersey Platform (e.g. Goff et al., 1999). The scour
marks are asymmetric with convex slope toward the West and concave toward the East (Fig.

4-8d). These observations indicate a sediment transport direction from West to East.

2.5. Seismic Stratigraphy

The seismic stratigraphic analysis reveals a pattern of stacked aggradational and
progradational wedges that together constitute repetitive seismic units bounded by angular
unconformities. From the geometry of clinoforms, internal architecture, and position on the
shelf, the seismic units were grouped into seven distinctive stratigraphic sets described below
and in table 1. We described 6 repetitive motifs (ul, u2, u3, u4, u5) corresponding to a
succession of seismic subunits a, b, ¢ and d (table 1). We can distinct again subunits in the
subunit c, that we name c-1 and c-2. The different colors (pink, green, blue, purple and
brown ; Fig. 4-11, 4-12, 4-13, and 4-14) are used to define the seismic units in the figures that

correspond to different type of stratigraphic pattern in relation with depositional sequences.
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Surfaces S1, S2, S3, S4, S5 correspond to angular unconformities and/or high amplitude
reflector characterizing major erosional truncations at the scale of the seismic lines. The S
surfaces are drawn to correspond to maximum of regressive surfaces. The basal surface of the
progradational shelf-edge wedges (basal surface of progradation, BSP, dashed green lines;
Fig. 4-11, 4-12, and 4-13) corresponds to a high amplitude reflection indicating contrasted
acoustic impedances. These surfaces are merging respectively with the S1, S2, S3, S4 and S5
upslope and downslope. We observe locally a supplementary unit u6 over the uS. We will

show that this last seismic unit corresponds to the preserved back-stepping unit of post-glacial

deposits highlighted by the physiography of the shelf.
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2.5.1. Aggradational wedges

Aggradational wedges consist of apparent sub-tabular low-angle (0°-2°), low to medium

amplitude reflectors with low frequencies (blue seismic units ulb, u2b, u3b, udb, uSb; Fig.

4-11, 4-12 and 4-13).
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Figure 4-10 : Slopemap in the Bay of Al-Hoceima (Nekor Basin). F, faults; C, canyons;
CSBF, Crescent shaped bedforms; RS, ravinment surface; PU, pro-deltaic undulation; SDT,
submerged depositional terraces.BoF, Bokkoya fault. Dashed Red Lines, position of the
seismic lines Fig. 4-12 and Fig. 4-13.

These units are poorly preserved on the edges of the Nekor basin (Fig. 4-14 and Fig. 4-16)
where they are draping previous seismic units. In the deltaic environment of the Al-Hoceima
Bay, thickest series are present in the central part. The aggrading wedges are well preserved.
Seaward terminations of internal reflectors are prograding on the basal unconformities (S2,
S3, and S4 on Fig. 4-13). It demonstrates higher rates of accommodation and sediment supply

in the Al-Hoceima Bay compare to the borders of the Nekor Basin.
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2.5.2. Progradational wedge - type 1

Progradational shelf-edge wedges are visible at the most seaward position of the shelf (units
ulc, u2c, u3c, udc-1, uSc-1, table 1, Fig. 4-11 to 4-14). They consist of maximum 25mstwt
thick depositional units with high angles (3°-4°), middle amplitudes and high frequencies
reflectors (Table 1). They are prograding on higher amplitude reflectors draping the previous
depositional sequence and pinch-out seaward between -140m.b.s.] and -125m.b.s.l. and
landward between -110m.b.s.I to around -85m.b.s.1. The geometry of those shelf-edge wedges
with truncated reflectors at the top indicates a progressive base-level fall and the seaward
migration of the shoreline: clinoforms show locally clear downward shifts of the offlap break
(Fig. 4-11 to 4-14). The incision (erosional truncature) of the toplap surface landward

suggests a sub-aerial environment in response to a base-level fall (Fig. 4-11 to 4-14).
2.5.3. Progradational wedge - type 2

The type-2 progradational wedges are younger than type-1 progradational wedges and are
characterized by medium amplitude, medium frequency and 1°-2° dipping clinoforms (table
1). These type 2 progradational wedges are located at the outer shelf-edge in the Al-Hoceima
Bay and the shelf westward (seismic unit u5Sc, Fig. 4-11b and u4c, u5c, Fig. 4-13b). Type-2
wedges could be attached to type-1 wedges on the western boundary of the Nekor basin (u4c-
1, u5c-1, Fig. 4-11b) or detached to Type-1 wedges in the Al-Hoceima Bay (u4c-1, uSc-1 Fig.
4-13b). In the Al-Hoceima Bay, (Fig. 4-13b) type 1 and 2 progradational wedges rest on top
of the low angle clinoforms. At the edge of the present day continental shelf (Fig. 4-11 to
4-14, Fig. 4-16) the offlap break at the top of the progradational shelf-edge wedges marks the
most seaward position of the shoreline and is around -110m.b.s.l. to 120m.b.s.l. The top of
uSc seismic units is correlated with the outer terrace at -110m (SDT1; Fig. 4-7).

The clinoforms geometry of the type 2 prograding-aggrading wedges is compatible with a
normal regression. We interpret the type 2 wedges as an imprint of a slow-down in the base-
level fall or/and transition to the beginning of the base level rise, or a local tectonic varying
the accommodation rates, assuming constant sedimentary fluxes. Lateral changes in
progradational-aggradational shelf-edge wedges geometries could highlight local high-
frequencies variations of the rates accommodations and sedimentary fluxes (uSc-1, uSc-2; Fig.

4-11 and 4-13).
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and vertical exaggeration. The seismic section is located on the eastern flank of the Ras Tarf
promontory. Dashed black line, local unconformity; Red line, Maximum Regressive Surface
(MRS); green line, submerged depositional surfaces; dashed green line, basal surface of
progradation. RS, ravinement surface; SU, Subaerial unconformity; SDT, submerged
depositional terrace. On all the seismic lines, vertical exaggeration is computed using a P-
wave velocity in the water of 1610m/s. Colored reflectors correspond to seismic units defined
in the table.

2.5.4. Distal hummocky seismic wedges

Distal hummocky seismic wedges are present in the center of the Nekor basin at the upper
continental slope (seismic unit u3d, u4d, u5d; table 1; Fig. 4-13). They consist of distal
aggrading seismic unit of hummocky to wavy sub-parallel reflectors. These wedge could
correspond to an distal depositional unit equivalent of the progradational shelf-edge as

described in the Gulf of Lion (Jouet et al., 2006).
2.5.5. Distal aggrading wedges

These distal aggrading wedges are present at the shelf edges on the boundaries of the Nekor
basin (purple units, Fig. 4-11, 4-12, 4-13 and 4-14). The area seaward of the pink prograding-
aggrading shelf-edge wedges is progressively infilled by these distal units (u2a, u3a, u4a Fig.
4-11, 4-12 4-13 and Fig. 4-14). This depositional units could correspond to the start of the sea
level rise and the slow back step of the shore line associated with the reworking of the
previous deposits upslope by wave-ravinement (healing phase in Posamentier and Allen,
1993). These deposits could locally be associated to lowstand deposits in area close to the
active faults. Along the shelf in the Bousekkour area, we observe that distal aggrading wedge
can be preserved onto the prograding shelf-edge wedges associated with the Bousekkour fault
zone (Fig. 4-11d). Distal aggrading wedge could therefore indicate superior rates of

accommodation, linked to bloc tilting and vertical uplift.
2.5.6. Progradational middle-shelf wedges

The presence in the middle of the shelf of a maximum 10m thick progradational wedge (u6b;
in green, Fig. 4-11 and 4-13) located above progradational shelf-edge wedges is a known
feature of the Alboran shelf (Hernandez-Molina et al., 2000). Middle-shelf edges are clearly
back-stepping compared to progradational shelf edge wedges and evidences a transgressive
unit (Fig. 4-11 and 4-13).

The geometry of internal reflectors and the concave-up shoreline trajectories (green arrow,

Fig. 4-11B) indicates that the rates of aggradation increase with time and this seismic unit can
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be interpreted as an outbuilding and up-building during a still stand during a transgression.
The edge of the terrace (green dot; Fig. 4-11 and 4-13) is around -80mb.s.l. in the
Bousekkour area and in the Al-Hoceima Bay.

The top flat surface is very well expressed on the bathymetry (Fig. 4-7, 4-8 and 4-10) and
could be an erosional surface of transgression landward (ravinement surface, RS, Fig. 4-11).
Seaward, the top flat surface of the mid-shelf wedge (Fig. 4-11 and 4-13) is the terrace at the
mid-shelf between -89m.b.s.l. and -77m.b.s.]. (SDT2; Fig. 4-7). These terraces have been
described previously at similar depth (Casalbore et al., 2016; Martinez-Martos et al., 2016;
Zecchin et al., 2015a). Based on the geometric pattern and on the position in the shelf, this
surface corresponds to the definition of a submerged depositional terrace formed during a still

stand at the last base level rise.
2.5.7. Wavy mid-shelf wedges

In the central part of the Nekor bay, the youngest middle-shelf wedge seismic unit consists of
wavy sub-parallel reflectors within a wedge pinching out seaward around -100m.b.s.l
(landward above S5 (u6c, Fig. 4-13). The pro-deltaic undulations at the top of the sequence of
the Al-Hoceima Bay are above and therefore posterior to the middle shelf-edge wedge (Fig.
4-13). This seismic unit corresponds to the bottom set of the Holocene pro-deltaic
Undulations (PU; Fig. 4-10; e.g. Urgeles et al., 2011). Repetition of this facies is not observed
on top older seismic successions, suggesting that pro-deltaic undulations could correspond to

a not preserved transient architecture.
2.5.8. Inner-shelf wedges

Those inner-shelf wedges are directly overlying the acoustic basement and seem asymmetric
with a steeper slope toward the West (Fig. 4-17). Their top flat surface is around 30-20m.b.s.1
(Cross-section B-B’; Fig. 4-8). The asymmetry suggests that they are likely influenced by a
long-shore westward direction of transport. Those wedges roughly fit with the actual
shoreline, indicating that they can be relatively young coastal wedge. The bathymetry and the
position on the shelf of these wedges are very similar to those described previously on the
North Alboran Margin and attributed to Holocene deposits generated by down welling storm
currents (Hernandez-Molina et al., 2000). These wedges could have also been deposited in
shallow water subsequent to the advance of the shoreline (Fig. 4-17) as described previously

on the New Jersey continental shelf (Nordfjord et al, 2009). Similar units have been described
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on the North Alboran margin as near-shore submerged depositional terraces (Casalbore et al.,

2016).

300

e

Paleo-talweg migration

Figure 4-12 : A and B: uninterpreted and interpreted seismic line MAB281. On the Eastern side of the seismic
line, the transition between the seismic facies of high amplitude continuous reflectors and the transparent facies
correspond to the Trougout fault. Pink unit, prograding to aggrading seismic units, purple units, aggrading
seismic unit; blue unit, aggrading-prograding seismic unit. TF: Trougout fault.

2.5.9. Depositional units boundaries

The S surfaces correspond to landward erosional unconformities passing seaward to
concordant surfaces (Fig. 4-10 to 4-14). Progradational shelf-edge wedges type I (udc-1, uSc-
1, table 1) suggest a rapid downward shift of the shoreline associated with the base level fall.
This falling stage is followed by a slowdown of the accommodation rate corresponding to the
maximum of the regression (u4c-2, uSc-2, Fig. 4-11and 4-13). At the scale of the Nekor basin,
the S1, S2, S3, S4, S5 surfaces are assumed to mark the maximum of regression according to
the authors ( Hunt and Tucker, 1995; Plint and Nummedal, 2000, Catuneanu, 2002, Zecchin
and Catuneanu , 2013).

167



2.5.10. Spatial distribution of the shelf-edge seismic units

The shallowest type I and type II progradational wedges (u5Sc, Fig. 4-11 to 4-14) and the
aggrading seismic units below (u5a, uSb, Fig. 4-11 to 4-14) shows longitudinal variation of
thicknesses when they are preserved (Fig. 4-18). The MRS (S1 to S5) surface is merged in the
distal part of Al-Hoceima Bay with the marine incision (Fig.4-12 and 4-13). The S5 surface
merges with the actual marine incision (Fig. 4-8, 4-12 and 4-13). At present-time, the incision
is probably not active and could be partially infilled by post-glacial sediments. Previous
paleo-marine incisions are considered to be active during all the falling stage for each
sequence. On Fig. 4-12, the marine incision is clearly controlled by the active faults showing
a progressive migration of the deformation westwards.

The resulting isopach maps of the merged uSa and u5b units and of the u5c unit (Fig. 4-18a)
confirm that the subsidence of the Nekor basin controls the lateral changes of sediments
accumulation and the morphology of the shelf. The contrast of thickness at the eastern
boundary of the Al-Hoceima Bay corresponds to the delimitation of the Nekor basin by the
Trougout fault (Fig. 4-18a). The thicker deposits west of the Trougout fault (Fig. 4-18a)
denotes the recent subsidence of the Nekor bay (Lafosse et al. 2016) as evidenced onshore
(e.g. Poujol et al. 2014).

For the falling stage, the isopach map (Fig. 4-18b) of the units uSc shows that the thicker
packages are deposited along the shelfs of the Bousekkour area and the Ras Tarf promontory
(Fig. 4-18b). This map illustrates the detached geometry of the regressive units in the
subsiding Al-Hoceima Bay. In the Al-Hoceima Bay, a 10ms twtt thick package of sediment in
located in the middle of the actual shelf (dashed line (1), Fig. 4-18a). To the North, a
19mstwtt thick package of sediments is sur-imposed to the position of the shoreline at the end

of the last sea-level fall (dashed line (2), Fig. 4-18b).
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Figure 4-14: A and B: un-interpreted seismic section of the MAB258 seismic profile and the
corresponding line drawing. The seismic section is located in the western flank of the Ras
Tarf promontory. C and D: un-interpreted seismic section of the MAB258 seismic profile and
the corresponding line drawing. The seismic section is located on the eastern flank of the Ras
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Tarf promontory. This figure illustrates the succession of a repetitive sedimentary motif: pink
prograding units and poorly preserved aggrading blue units. Figure 4-14c and d, the distal
aggrading wedges are absent. And three to five repetitive seismic units are identified above
the oldest identified incision (red surface). The top of the youngest prograding shelf-edge
wedges is capped by an East dipping toplap surface (see also the H9 profile in the Fig 5a in
Gensous et al., 1986).

2.6. Discussion

Active normal faults bound a graben whose asymmetry is evident in the topography and
bathymetry by the light of the new data. They accommodate the rapid extension in central
Nekor basin and largely control the geomorphology and the sedimentary sequences identified
across the Moroccan Margin. The segmentation of the Moroccan margin by the active faults
leads to variation of vertical movements and sedimentary fluxes along the margin. The
subsidence of the Nekor graben preserves the glacio-eustatic influence on the growth pattern
of the shelf.

The correlation between the seafloor morpho-sedimentary structures and the seismic
stratigraphy is a powerful tool to propose a model of a continental shelf growth recording
sedimentary processes, tectonic and glacio-eustatic influence. Based on the sequential
stratigraphy analysis for the Al Hoceima basin Late-Pleistocene sequence, this model relies on
the nice identification on the domain of a repetitive motif of sedimentary sequences
comparable all around the Mediterranean to 100ky glacio-eustatic sequences. For the this
Late-Pleistocene sequence sequence, the high-resolution study documents systems tracks
recording high frequency variations of the accommodation (subsidence versus eustatism)
along the shelf. At high resolution the seafloor morphology reveals the interaction between

the dynamic topography, hydrodynamic and sedimentary processes.
2.6.1. Modern and sub-recent geological processes

The asymmetry of subaqueous dunes fields in the inner-shelf suggests a unidirectional
sediment transport direction (Fig. 4-15). It illustrates the longshore influence on the Late-
Quaternary shelf growth as described in Western Mediterranean (e.g. Ridente et al., 2009).
The direction of migration is linked to the net direction of sediment transport and is indicated
by of the orientation of the lee and loss slopes (e.g. Franzetti et al., 2013; Lobo et al., 2000;
Parsons et al., 2005). The subaqueous dune fields indicate therefore an eastward direction of

sediment transport at the time of their formations.
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The dune fields have unknown granulometries but the wavelength/ratio for the Ras El Abid
and the Ras Tarf fields are under the curve of Flemming, (2000) from global observations
(Fig. 4-15¢e), supporting that the rounded dunes are degraded. As the dune fields are similar in
water depth, geometry (i.e. asymmetric), wavelength and height than others dunes fields of
the Mediterranean Iberian margin (e.g. Lo lacono et al., 2010), we suggest following
Flemming, (2013) that the dunes fields are collapsing since their original formation.
Moreover, the absence of superimposed smaller structures argues for considering these dunes
as fossilized features.

The circulations of the shallowest water masses in the Alboran Sea (the West Alboran gyre,
WAB, inset Fig. 4-5) indicates an anti-cyclonic circulation and a likely sedimentary transport
from East-to West in the Al-Hoceima area (Font et al., 2002; Pascual et al., 2017; Viudez et
al., 1996, 1998). Ercilla et al., (2016) propose that the Moroccan shelf and the upper slopes
are now under the influence of a westward mix of the Mediterranean and Atlantic water
masses (Shelf Waters, SHW in Ercilla et al. 2016) which are opposite to the sense of transport
indicated by the asymmetry of the dunes. Therefore, the circulation of the water masses
during the post-LGM transgression was similar to transient flow direction of geostrophic
current measured by satellites (Pascual et al., 2017), indicating that the subaqueous dunes of

Ras Tarf are older than present-day highstand.
2.6.2. Age correlation of the submerged depositional terraces

The post-LGM transgression influenced the morphology of the modern continental shelves at
a global scale, favoring the formation of flat erosional terraces and back-stepping deposits
(e.g. Maestro et al., 2013). Calibration of the relative sea-level curve in Gibraltar for the
Quaternary indicate that the relative sea level lowstand controlled by 100Ky cycles in Alboran
reaches between -125m and -75m during lowstand period since -500ky (Grant et al., 2014;
Rohling et al., 2014)

In Tonian-Calabrian margin, the position of scarps related to the post-glacial evolution of the
morphology of the continental shelf seems to be clustered in two ranges of elevation, -40m to
-65m and -70-80m (Zecchin et al. 2015), strongly correlating with the position of the sea-level
around the Main Water PulselA and B (Fig. 4-19). From correlating a relative seal-level
curve to the morphology of the shelf of the northern margin of the Alboran sea (Martinez-
Martos et al., 2016; Zecchin et al., 2015) demonstrate a -110m.b.s.1. elevations for sea-level

during the last glacial Maximum and -80m.b.s.l. to a marine-cut terrace aging those around -
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12ky. From the position of the shelf and the bathymetry, we assume that the off lap1 and the
unit below was built during the Last Glacial Maximum, around -30ky and -18ky (Fig. 4-19).

T [~ Ty TR,

Flemming (2000} --- H = 0.0677 [, 8%
Ras Tarf ~ ®— H =003485 + L 9'3(R?=0.9512) e
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Figure 4-15: A, C: shaded bathymetry, over the Ras El Abid (left) and Ras Tarf (Right) promontories. Contour
lines every 20m. B, D: aspect map over the the shaded bathymetry. Note the rounder morphorlogy of the sub-
aqueous dunes in over the Ras El Abid promontory. E: plot of the height of the sub-aqueous dunes over the
wavelength. The heights and wavelength of the sub-aqueous dunes have been mesure along 11 (Ras Tarf) and 10
(Ras El Abid) regularly spaced transects.

Consequently, the mid-shelf submerged depositional terrace topping sedimentary wedges
(SDT2, Fig. 4-7) in the Al-Hoceima Bay and in the Bousekkour area are formed during a
slowing down of the accommodation rate or increasing sedimentary fluxes during the last sea-
level rise . This surface is observed around -80m.b.s.l. in the Bousekkour area and in the Al-
Hoceima Bay (SDT2; Fig. 4-7). Such low accommodation rates occurred during two post-
LGM Old and Young Dryas periods of time: around -15ky and around -12ky (Fig. 4-19,
Lambeck et al. 2014). The approximatively -80m.b.s.1. bathymetry of this terrace suggests an
age around -15ky, as suggested on the North Alboran shelf by Martinez-Martos et al., (2016).
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This assumption is reinforced by the fact that in the Al-Hoceima Bay, the top of this mid-shelf
wedge is recovered by pro-deltaic undulations very similar to those described in the Holocene
pro-deltas in northern Alboran (Fig. 4-10; Jabaloy-Sanchez et al., 2014; Lobo et al., 2006) or
in the Adriatic shelf (Cattaneo et al., 2004).

2.6.3. Sequence stratigraphy and margin growth patterns of the Moroccan continental

shelf

We observe two superimposed allocyclic controls on the architecture of the sedimentary
records locally persevered by the subsidence: (1) a repetitive motive topped by erosional
surfaces characteristic of a glacio-eustatic controls (2) the tectonic control evidenced by
lateral variation of accommodation. Below the seafloor, the seismic units and sub-units
evidence a cyclic pattern varying as a function of the position of the shelf in the Nekor Basin.

Local variation of geometry and growth pattern demonstrates a clear tectonic influence.

2.6.3.1. Highstand system tract (HST)

In the southern Alboran margin, the Holocene HST are illustrated by inner-shelf wedges and
deltaic sedimentation. Based on our observations (Fig. 4-16), we interpret the inner-shelf
wedges on the sides of the Nekor basin as Holocene highstand deposits or late-transgressive
deposits.

In Al-Hoceima bay, pro-deltaic undulations are recognized to the front of modern river
outlets (Fig. 4-7; Urgeles et al., 2011, and reference therein). They are developed around
Mediterranean in Holocene pro-deltaic mud and represent modern HST (e.g. Cattaneo et al.,
2004). These undulation could be interpreted as sediment waves controlled by regular high
density flows during pic river floods (Migeon et al., 2001, 2014) as the hydrological regime of
the rivers converging in the Nekor basin is very likely dominated by flash food events as for
the other region of semi-arid climate (e.g. Abdalla et al., 2014). These bedforms could also
have been initiated by destabilization and creeping of the seafloor events in this very active

area (e.g. Paull et al., 2013).
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Figure 4-16: A and B: seismic profile MABI10 crossing the Ras El Abid north of Al-Hoceima (top) and its
interpreted line-drawing. Thick blue-red line, downlap surface; Red dot: offlap break; Green arrow offlap break
trajectory. The succession of prograding-wedge above the blue surface suggests a record of high-order variation
of accommodations rates.

Relict of Prograding wedges

Below the seafloor, HST could represent thick sub-units preserved by the tectonic (Fig. 4-13).
We interpret the eroded low-angle sub-tabular clinoforms of the aggrading-prograding units
(“blue units”, Fig. 4-12 and 4-13) as the remnants of pro-deltaic sediments deposited during
the high stand periods. In the distal part of the basin, the purple transgressive units are clearly
visible onlapping the MRS (Fig. 4-12). In The Ras Tarf Area, HST are represented by draping
reflectors above the prograding wedges. Along the different Quaternary Mediterranean
shelves (HST) represents relatively small volumes of sediments in the sedimentary record
because they are built during relatively short period of time (e.g. Lobo and Ridente, 2014).
The thicker deposits in the Al-Hoceima Bay demonstrate that active subsidence can be related

to important sedimentary fluxes.

2.6.3.2.Forced-regressive to Lowstand System tract (FSST)

In the Al-Hoceima-Bay, the type I wedges are shallower than the type II but appears to be
capped by the same surface (u4cl-2 and uS5cl-2 units, S4 and S5 surfaces, Fig. 4-13). The
most recent erosive top of the type-I wedge is around -90m.b.s.1. (uSc-1, Fig. 4-13), which
corresponds to the bathymetry of the sea-level during the MIS3 stillstand period (Rohling et
al. 2014). Steep internal reflection and toplap termination of the Type-I are typical of forced
regressive system tract (FSST; Hunt and Tucker, 1995; Plint and Nummedal, 2000;
Posamentier et al., 1992; Posamentier and Morris, 2000). The geometry of type-II prograding
wedges composed of prograding to aggrading sigmoid reflectors denotes sedimentary flux

overcoming the accommodation rates and are typical of regressive system tract (e.g.
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Catuneanu et al., 2009) settled around Lowstand period. The youngest type-two wedge is
topped by the SDT1 indicating a deposition below the maximum of relative sea-level fall. In a
model of transgressive-regressive sequence (e.g. Catuneanu et al., 2009 and reference therin)
regressive system tracts are limited by MRS. From our observation, type-II wedges observed
at the past and present-day edges of the continental shelf correspond to normal regression
system tract triggered by the rise of the base-level at the end of the glacio-eustatic sea-level
fall. Type I and II are detached at the basin scale but are prograding over the same basal
surface (green dashed line; Fig. 4-13). They belong to the same regressive sequence.

Below the shelf break, the S1, S2, S3, S4 and S5 surfaces merges with the paleo-incision
showing the activity of the slope incision during lowstand period (Fig. 4-13). Located seaward
the offlap breaks, the wavy seismic unit u3d, and u5d could indicate a lowstand pro-deltaic
deposition as described at similar stratigraphic position in the Gulf of Lion for 24ky old
sediments in an coarsening-up sequence (Jouet et al., 2006). On the Bousekkour area the type-
I, type-1I is clear in the tilting Bousekkour fault zone (Fig 4-11b). In the Ras Tarf area, such
distinction is inapplicable (Fig 4-11b). The lateral variably of geometry demonstrates the

influence on active subsidence on the geometry of FSST and lowstand deposits.

2.6.3.3.Healing phase —early transgressive system tract.

Around the shelf breaks, we observe aggrading seismic unit onlapping on the prograding
shelf-edge wedges (ula, u2a, uda, uSa, uba, Fig. 4-11 to Fig. 4-14). In the Al-Hoceima bay,
and in the Western flank of the Ras Tarf Promontory, the thickness of the reflectors packages
indicates relatively important sedimentary fluxes which can reflect the fluvial input in the Al-
Hoceima Bay (Fig. 4-18a). The flat high amplitude reflector onto the SDT2 (Fig. 4-13) can
correspond to a ravinement-surface stacked with a transgressive lag. In The Bousekkour area,
the corresponding wedges (u5a, uda, Fig. 4-11) shows a locally clear transgressive trend.

The geometry of the wedges indicates marine infilling and increasing accommodation which
can correspond to transgressive lag and shoreline ravinement (Cattaneo and Steel, 2003;
Posamentier and Allen, 1993; Posamentier and Morris, 2000). They differ from Type-II
prograding-aggrading shelf-edge wedges because they are clearly transgressive. Because of
the active tectonic context of the Nekor basin, the ula to u6a subunits records an increase of
accommodation which can be link to tectonic rather than a glacio-eustatic control of the base
level. These wedges reflect at a transition from lowstand-late lowstand-early transgressive
system tract which remain elusive with the sparker seismic resolution and without ground-

evidences.
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Figure 4-17 : Inner-shelf wedges in the Bousekkour area. The red line corresponds to the S5
surface stacked with the surface at the top of the SDT2.

2.6.3.4.Transgressive system tract (TST)

On the Moroccan shelf, the succession of back-stepping progradational wedges corresponds
to the steps and depositional terraces from the outer-shelf (SDT1) to the inner-shelf wedges.
The mid-shelf wedges are deposited below the SDT2. Their geometry is similar to mid-shelf
wedges attributed to TST described in the Ionian-Calabrian margin (Zecchin et al., 2015¢) and
in the northern Alboran margin, above the last progradational shelf-edge wedge (Hernandez-
Molina et al., 1996). In the lonian-Calabrian margin and in the Gulf of Lion transgressive
system tract were related to wave-ravinement processes and landward motion of the shoreline
during slowstand or stillstand within the last transgressive period (Berné et al. 2007; Zecchin
et al., 2011 and 2015). TST are defined above the MRS landward and above the wave-
ravinement surface reworking the MRS at the outer-shelf (i.e. above the SDT1; e.g. Zecchin
and Catuneanu, 2013). The perseveration and the observation at a seismic scale of
transgressive deposits depend on the configuration of the shelf and on the accumulation rates
delivered during the late-Quaternary transgressive periods ( Ercilla et al., 1994; Cattaneo and
Steel, 2003;). Therefore, the observed back-stepping prograding wedge can correspond to the
preserved last post-glacial TST.

We suggest that TST could be preserved in the Al-hoceima Bay, at the bottom of the
highstand prograding- aggrading wedge. Transgressive deposits can be represented by thick
aggradational seismic units in subsiding deltaic environment with relatively high sedimentary
fluxes (e.g. (Chiocci et al., 1997; Ercilla et al., 1992; Lobo et al., 2014). Because 100ky-cycle
transgressive period are short time period with high transgressive rate, the TST could be

preserved at depth at the base of the aggrading—prograding sub-unit (u2b, u3c, u4b units, Fig.
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4-11 to 4-14).) or could be merged in the thin draping blue sub-units (e.g. Cattaneo and Steel,
2003).

2.6.3.5.Cyclicity of the growth of pattern.

In the Al-Hoceima area, the SDT1 marks the amplitude of the fall of the relative sea-level at
110m.b.s.1. for the last-LGM and the SDT1 marks a possible slowdown during the post-LGM
sea-level rise. Below, the cyclicity of the seismic units and their associated bounding surfaces
illustrate the succession of a highstand followed by a falling-stage (Fig. 4-11 to 4-14). Recent
calibration of the Relative sea-level curve indicates rates of variation reaching £40 mm/y
since 125ky (Fig. 4-19; Grant et al., 2012; Lambeck et al., 2014), clearly higher than the
known vertical motion rates in the area ( 0.1-0.4mm/y; Poujol et al., 2014). Based on an age
calibration of the MRS based on the recognition of the SDT, we assume that the cyclicity of
the depositional sequences can correspond to the glacio-eustatic influence and of the records
of the 100ky cycle since 500ky. S1, S2, S3, S4, S5 can correspond to maximum of regression
during the lowstand periods since -500ky. Our interpretation is supported by the comparison

with other Mediterranean margins.
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Figure 4-18: A: Thickness of the aggrading-prograding unit (blue unit) above S4 plotted over the shaded
bathymetry. Black barded lines show the active faults B: Thickness of the prograding unit units below S5 plotted
over the shaded bathymetry. The black arrow illustrate the detached FSST (1) and (2). The map shows the
distributions of the sediments during the last fall of the base-level. The sharp transition from thick deposits to
thin deposits between 3.8°W and 3.76°W is linked to the Trougout fault (TF).

It is well known, that since 500ky, variation of the relative sea-level followed a pattern
induced by 100 ky Milankovitch eccentricity cycles with longer regressive than transgressive
periods (e.g Rohling et al., 2014). The figure 4-20 illustrates a cycle of growth of the
Moroccan shelf from the last fall of the sea-level to the present-day high-stand. The
depositional motif is bounded by stacked surfaces corresponding to the Maximum Regressive
Surface (MRS in Catuneanu et al., (2011) and maximum flooding surface. The MRS is
reworked by wave ravinement during the consecutive rise of the sea-level (Bache et al., 2009,
2012; Rabineau et al., 2005). The local discrepancies of shelf architecture are resulting from

the physiography of the shelf, local tectonic and variations of the sedimentary flux.
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Figure 4-19 : Relative sea-level curve at
Giblatar since 35000ky (top) and the
corresponding  first derivative (bottom)
modified after (Lambeck et al. 2015;
Rohling et al. 2015).

2.6.4. Tectonic influences on the growth

pattern

2.6.4.1. Physiography of the margin

The physiographic difference between the
narrow high-gradient shelf westward of the
Al-Hoceima Bay, and a ramp-like low-
gradient shelf explain the difference of
geometry of our regressive deposits. The
characterizes  the

overall  geometry

asymmetry of the transtensive basin
(Lafosse et al. 2016). Tectonic subsidence
in the Al-Hoceima and focused fluvial
input due to wider catchment and active

tectonic onshore lead to: (1) Thicker

highstand deposits in the Al-Hoceima bay (Fig. 4-18); (2) low gradient topography in the Bay

around the previous highstand (Fig. 4-14).
The ramp-like geometry in the Al-Hoceima Bay leads the FSST in the mid-shelf (MSDRD,

Fig. 4-20) to be preserved above younger preserved regressive deposits at the shelf edge

(SEDRD, Fig. 4-20b). During the LST and the early-transgression, sub-aerial erosion and

wave-erosion can rework FSST, and increases the distance between the wedges (Fig. 4-20c).

In the narrow shelf, the inner-shelf wedges correspond to a later deposit (Fig. 4-20d).
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Figure 4-20 : Schematic evolution of the Moroccan open shelf (left) and of the subsiding Nekor basin (right ) at
key timesteps around the LGM: (a) around MIS3; (b) formation of the depositonal terrace 1 during the LGM; (c)
formation of the depositonal terrace 2 during the stillstand of the sea level rise at -15000y and (d) formation of
the inner-shelf wedges(open shelf) and of the pro-deltaic undulations (Nekor basin) during the Holoce late
transgression and highstand. Dark blue spiral, longshore current,; dark blue arrows, fluvial influence; MSDRD,
mid-shelf detached regressive deposit; SEDRD,Shefl-Edge detached regressive deposit.

On the Ras Tarf promontory, submerged depositional terraces around -80m.b.l. are absent and
the terrace at -90m.b.s.l. is erosive (Fig. 4-7 and 4-14). The absence of thick transgressive
depositional can be explain by the low slope gradient configuration of the promontory leading
to low accumulation rates during the post-LGM transgression (Cattaneo and Steel, 2003).
This thin draping of transgressive deposits is above the vertical resolution of the seismic line

(Cattaneo and Steel, 2003).
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2.6.4.2. Tectonic accommodation and tilting

The talwegs migration of the major incision toward the West of the basin suggests a tectonic
control (Fig. 4-12). In the Ras Tarf promontory, the longitudinal variation of accommodations
rates seems linked to an active tilting during the deposition in relation to the Trougout fault
activity. The asymmetry between the eastern flank and the western flank of the Ras Tarf
Promontory (Fig. 4-14) suggests a differential accommodation on each side linked Trougout
fault (Fig. 4-7, and 4-14). To the East of the fault, onshore marine terraces (yellow triangle,
Fig. 4-5) have been uplifted (Poujol et al. 2014). The preservation of the cyclicity of the
sedimentary sequences can be linked to a local subsidence link to the termination of the
Trougout fault (e.g. Fig, 1 in Gawthorpe et al., 1994).

The subsidence along the Bousekkour fault explain the variability of depth of the SDT2 (Fig.
4-8) and of the aggradational wedges (blue units in Fig. 4-11). The W-E cross-section AA’
(Fig. 4-8) suggests that the Bousekkour fault control the variations of tectonic subsidence and
the block tilting toward the West. The subaqueous dunes at the foot of the Bousekkour fault
(Fig. 4-8) suggests that during the transgressive and highstand intervals the open shelf in
influenced by longshore transport and that transgressive and highstand deposits are by
tectonic subsidence and tilting.

Rapid tectonic subsidence could be recorded during period of low rates of sea-level variation.
The local variation of geometry of the FSST and LST in the Bousekkour area and in the Al-
Hoceima Bay illustrates interactions of high-frequency variations of rates of the tectonic
subsidence and relative sea-level. It is likely that the high frequency change of tectonic
accommodation are better recorded during period of low rates of sea-level variation than
during period of rapid eustatic change. Toward the Ras El Abid promontory, the succession of
prograding units (Fig. 4-16) could in one hand indicate a rapidly increasing accommodation
compatible with the local subsidence of the North-East of the Ras El Abid (Fig. 4-16). In the
second hand, the succession of prograding wedges shows high frequencies changes of
sedimentary fluxes assuming a constant subsidence which could be explain by episodes of
rapid change of rates of accommodation or accumulation. These prograding sub-units could
be link to 20ky cycles as recorded on the isotopic records (Lea et al., 2002; Lisiecki and
Raymo, 2005; Waelbroeck et al., 2002) or illustrated on Mediterranean Margin (e.g. Lobo and
Ridente 2014). Future sampling in the area will help to decipher what are the controls of high-

frequency patterns in active area.
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2.7. Conclusion

In, the Mediterranean Moroccan margin, the eustatic control on the late Quaternary shelf
deposits do not differ from other Mediterranean shelves (e.g. Chiocci et al., 1997; Lobo and
Ridente, 2014; Rabineau et al., 2005; Zecchin et al., 2015). So it has been possible to
distinguish the active tectonic controls from the 100ky eustatic impact on the morphology and
stratigraphy of the shelf. The high resolution stratigraphy of an active transtensive basin is the
first step before high resolution quantification of the deformation and toward a model of
transtensive basin infilling. This model should involve the response of the Nekor basin to high
frequency subsidence rates and sedimentary fluxes.

The high resolution imagery of the bathymetry has revealed the staircase morphology of the
shelf, the paleo-sedimentary transport and the influence of longshore transport on the growth
pattern of the shelf. Depositional terraces can be correlated to 4" order eustatic variations
during the last sea level rise and are powerful tools for the assessment of the RSL variations.
This depositional have been correlated to seismic units giving age constraint for recent
transgressive deposit and calibrates our age model. The six elementary motifs characterized
by prograding and aggrading geometries are interpreted as depositional sequences linked to
the 100ky eccentricity cycles of glacio-eustatic RSL variations for the last 500ky. The
stacking pattern varies according to the local subsidence.

(1) Aggrading seismic units are interpreted as merged highstand and transgressive system
tracts, poorly preserved on the boundaries of the Nekor basin, but constituting thicker units in
the Nekor Bay due to the active subsidence. Subsiding area are prone to focus the fluvial
input, evidenced by thick transgressive highstand system tract in the Nekor basin and pro-
deltaic undulation. (2) Mid-shelf and inner-shelf prograding wedges are clearly back-stepping
from the outer-shelf wedges illustrating TST. The building of those depositional wedges
associated with the submerged depositional terraces above produce staircase morphology of
the seafloor. (3) Variations of geometry of system tracts demonstrate the influence of active
tectonic on the geometry of the shelf deposit with an emphasis on period of low rates of sea-
level variation (the lowstand-early-transgressive period).

The active tectonic is a major influence on the physiography of the shelf and on the
segmentation of the margin. The Nekor basin between the Trougout fault and the Bousekkour
fault is subsiding which leads to detached regressive wedges and a ramp like configuration
whereas the Ras Tarf uplifting with absente depositional terraces due to the low gradient

configuration.
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Chapitre 5 - Evolution de la transpression Plio-

Quaternaire sur la marge Sud du bassin d’Alboran
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1. Introduction

Dans ce chapitre, nous proposons sous forme d’un article a soumettre dans Tectonics, un
modele d’évolution des structures Rifaines et du bassin d’Alboran depuis le Pliocéne. Le but
de cet article est de contraindre, grace a la synthése de nos données de sismique réflexion, de
bathymétrie et de données issues de la littérature, la déformation a long terme et les structures
tectoniques actives. Nous essaierons ainsi de réconcilier la géodésie et la tectonique des
plaques. En effet, les observations GPS et les modéles néotectoniques indiquent une extrusion
du bloc Bético-Rifain vers le Sud-Ouest (Afrique fixe). Associées a cette extrusion, la
sismologie et la cartographie des structures actives ont montré que la déformation dans la
région d’Al-Hoceima est en régime transtensif (Stich et al. 2005, 2010). Plus au Nord, la
sismicité est associée a un régime décrochant caractérisé par une rupture récente (26 janvier
2016) probablement li¢e a la faille d’Al-Idrissi (Medina, 2017).

En mer, les déformations pliocénes a I’actuel ont été étudiées sur la Ride d’Alboran
((Martinez-Garcia et al., 2013) mais de maniére parcellaire sur la partie Sud (Tesson et al.,
1987; Bourgois et al., 1992; Chalouan et al., 1997). En nous basant sur le modele d’age
proposé par Juan et al. 2016, a partir de I’interprétation des données de puits en Alboran, nous
proposerons un calendrier des déformations de la Ride Sud Alboran depuis le Pliocéne
jusqu’au Quaternaire. Nous verrons que la croissance des plis est associée a un cisaillement
senestre au Pliocéne inférieur, probablement 1i¢ au fonctionnement transpressif de la Ride
d’Alboran. A partir, des lignes sismiques et des datations nous montrerons le diachronisme du
plissement a 1’échelle de la Ride Sud-Alboran marquée par des discordances internes dans
I’ensemble des séries Pliocenes.

Nous montrerons la préservation de plateformes continentales Plio-Quaternaires enfouies,
localisées sur la marge Marocaine au nord du bassin de Nekor et le long d’un haut sous-marin,
d’origine probablement volcanique. Nous verrons que la transgression de ces plateformes
continentales est Quaternaire. Nous montrerons enfin un réseau de failles actives affectant le
fond de mer : (1) une zone de failles N-S affectant le haut sous-marin dans la continuité NE
de la faille de Boudinar et la faille de Trougout (2) la faille d’Al-Idrissi et des splay faults sur
sa terminaison Sud se connectant a la faille de Bokkoya ; (3) une zone de failles normales
orientée NNW-SSE indiquant la transtension locale de la Ride Sud-Alboran.

Nous discuterons de la chronologie de la déformation au regard : (1) du diachronisme de la
transpression Pliocéne au niveau de la Ride Sud Alboran et des marqueurs de soulévement

dans le Rif a la méme période ; (2) de la préservation des plateformes Quaternaire marquant
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une subsidence locale liée a la faille d’Al-Idrissi (3) des failles actuelles affectant le fond de
mer montrant une localisation de la déformation en décrochement et la transtension associée.
A Téchelle régionale, nous verrons que cette chronologie correspond a 1’évolution en
transpression du bloc Bético-Rifain associée a la convergence Afrique-Eurasie. Nous
proposerons un modéle d’évolution tectonique a 1’échelle de la Ride d’Alboran et du Rif
synthétisant les données disponibles en incluant les derniers mod¢les de tectonique de plaques
(DeMets et al. 2015) qui ne témoignent pas de rotation de la convergence Afrique-Eurasie

depuis SMa.
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2. Active transpressive deformation in the South Alboran Basin

(Western Mediterranean) — (Article 3)

Authors: Lafosse Manfred, d’Acremont Elia, Rabaute Alain, Ferran Estrada, M. Jollivet-Castelot, G. Ercilla, B.
Alonso, C. Gorini

2.1. Introduction

Folded belts result from gravitational or tectonic forces which are not necessarily compressive
(Fossen and Tikoff, 1998, 1993; Tikoff and Teyssier, 1994). In brittle regime, oblique shear
lead to a strain partitioning with the formation of folds and lateral transport (Fossen and
Tikoff, 1998). With time block rotation triggers change of the local stress field and lead to
neoformation of better oriented tectonic structures (e.g. Nur et al., 1986; Ron et al., 2001;
Scholz et al., 2010). It may result to a complex pattern of distributed deformation with
transpressive and/or transtensive structures.

The formation of the Alboran Basin has been linked to back-arc extension and lithospheric
tearing (e.g. Jolivet et al., 2009, 2008). Within the Africa Eurasia oblique converging regime,
the lithospheric processes led to a tectonic reorganization into a transpressive deformation
pattern (Comas et al., 1999; Do Couto et al., 2016), accommodated along several strike-slip
shear zones running from the Iberian to the Moroccan margins: the Adra and Carboneras fault
zones on the Iberian side, the Al Idrissi, the Jheba and the Nekor fault zones on the Moroccan
one (Fig. 5-1). This broad shear zone, that evolved from Miocene to present-day is called the
Trans-Alboran Shear Zone ( TASZ ; Fig. 5-1 ; Leblanc and Olivier, 1984).

Using a block rotation pinned model, (Meghraoui and Pondrelli, 2013) have demonstrated
that oblique convergence can lead to a rigid block rotation which can be accommodated by

transcurrent faults (e.g.. the TASZ, Fig. 5-1).
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Figure 5-1 : Topographic map and major structural units of the Alboran region. Structural units modified from
(Chalouan et al., 2008; Comas et al., 1999, Leblanc and Olivier, 1984, Romagny et al., 2014). GPS data from
(Koulali et al., 2011). The Trans Alboran Shear Zone (TASZ) indicates the motion inferred for the Late-Miocene.
s AC, Alboran Channel, AR, Alboran Ridge, CF, Carboneras Fault, EAB, East Alboran Basin; JF, Jebha fault;
NF, Nekor Fault; SAB, South Alboran Basin; SAR, South Alboran Ridge, YF, Yusuf Fault, WAB, West Alboran
basin.

DeMets et al., (2015) showed recently that it is possible to perform a precise reconstruction of
the rotation poles between Eurasia, North America, and Africa during the Neogene and
Quaternary periods. These authors show that the direction of Africa-Eurasia convergence at
Gibraltar remains constant during the Pliocene and the Quaternary. The migration of the
rotation pole toward the SE results in an increase of the convergence rates from
approximately 3.5mm/y to 5.5mm/y at 35°N/5°W from 5.2Ma to present-day respectively
(DeMets et al., 2015).

Several authors report a change of the stress direction in the Betic and the Rif relatively to the
onshore Miocene transcurrent faults (e.g. Carboneras, Jebha, Nekor) during the Plio-
Quaternary (Ait Brahim and Chotin, 1990; Galindo-Zaldivar et al., 1993; Giaconia et al.,
2015; Martinez-Diaz and Hernandez-Enrile, 2004). The change of horizontal stress directions
has led to compression and uplift of Plio-Quaternary sediments offshore the Palomeras area
on the Iberian Margin (Giaconia et al., 2015). Giaconia et al. (2015) propose that the
Quaternary change of stress direction could have also been record in the Alboran Ridge and
its southward termination (Fig. 5-1). At present-time, the maximum horizontal stress direction
along the Alboran Ridge seems orthogonal to the NE-SW structures of the TASZ (Neres
2016; Fig. 5-2). The distribution of the seismicity in the western part of the Alboran domain
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indicates deep earthquakes at depths >30km (Fig. 5-3). Those deep earthquakes are located
beneath the West Alboran basin along a N-S direction, in the central Betic and the Rif
Mountains, and are associated to the sinking slab maybe detached from the upper plate at
some places (Thurner et al., 2014). It is recognized that the Africa-Eurasia plate boundary in
the Alboran domain cannot be assigned to a single fault or fault system (Fadil et al. 2006).
The strain and stress maps indicate that the Alboran domain is not a rigid block, imply
distributed deformation accommodating part of the Africa-Eurasia convergence (Neres, et al.
2016) and the lithospheric scale processes such as slab detachment (Thurner et al., 2014). The
distribution of the deformation in the Alboran Sea remains largely unknown and still remains
to be demonstrated.

In the present work we address tectonic issues of the SAR, through an integrated approach
involving analysis of multi-resolution seismic reflection data, TOPAS profiles, and multibeam
data. The resulting structural map shows evidences of Pleistocene tectonic which reflects the
present-day strain partitioning of the deformation (Lafosse et al. 2016, Neres et al. 2016). We
propose that the Alboran Ridge and the SAR correspond to Tortonian-Pliocene transpressive
belt, lately activated in a probably more compressive way then abandoned during the late-
Pliocene and the Quaternary. We propose that the geometry of these structures reflects
altogether the effects of the Africa-Eurasia oblique convergence, the rotations of discrete
blocks and lithospheric scale processes such as slab delamination. Since the end of the
Pliocene, the basin-scale deformation and more specifically the deformation of the Alboran
Ridge and of the SAR, are accommodated by a newly formed NNW-SSE transtensive fault
networks (notably in the Nekor basin), by the sinistral Al-Idrissi strike-slip fault, and by the
frontal indentation of the northern part of the Alboran Ridge.

2.1.1. Geological and geodynamical settings

To accommodate the deformation since the Tortonian, the tectonic oblique inversion of the
Alboran basin has re-used some older Langhian-Serravallian back-arc structures (e.g. Crespo-
Blanc et al., 1994). This tectonic heritage is one of the reasons the Basin divided into three
several sub-basins (Fig. 5-1, Auzende et al., 1975; Olivet et al., 1972, 1973): the Western
Alboran Basin (WAB), the South Alboran Basin (SAB), and the East Alboran Basin (EAB).
Those sub-basins are limited by transpressive and transtensive structures associated to the
Alboran Ridge and to the Yusuf fault zones respectively, as well as to several volcanic and/or

metamorphic highs (Fig. 5-1).
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Figure 5-2 : Neotectonic map of the Alboran region modified from (Alvarez-Marron and others, 1999, Chalouan
et al., 1997, d’Acremont et al., 2014, Estrada et al., 2014, Gracia et al., 2012, 2006, Lafosse et al., 2016;
Martinez-Garcia et al., 2011; Mujioz et al., 2008, Perea et al., 2014, Reicherter and Reiss, 2001; Vazquez et al.,
2014) and from this study GPS data from (Koulali et al., 2011) with respect to Eurasia see figure 5-1 for scale.

The Alboran Ridge is a NE-SW striking submarine high of 150km long (Fig. 5-2 ; Muioz et
al., 2008) which ends splay toward the South West into a series of faults and folds affecting
the Plio-Quaternary depositional sequences (Fig. 5-2; Bourgois et al., 1992; Chalouan et al.,
1997; Gensous et al., 1986; Martinez-Garcia et al., 2013; Tesson et al., 1987). Following
Chalouan et al., (1997), we will call the submarine highs located to the Southwest of the
Alboran Ridge (Francesc Pages, Tofino and Xauen Banks) as the South Alboran Ridge (SAR;
Fig. 5-2).

It is noticeable that the SAR is located between the thinned continental crust linked to back-
arc extension/mantellic delamination to the east, and the thick continental crust associated to
Rifian units to the west (e.g. Diaz et al., 2016). The southern front of the SAR corresponds to
the northern flank of a series of NE-SW synclines called the South Alboran Trough (Fig.
5-4a). The northern front of the SAR corresponds to the Alboran Channel (Fig. 5-4). Most of
the SAR is structured by a series of folds (Fig. 5-2). Pre-messinian deposits are exposed at the
seafloor in the core of the anticlines, for instance at the eastern edge of the Francesc Pages

bank (Chalouan et al., 2008; Do Couto et al., 2016; Juan et al., 2016; Tesson et al., 1987).
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Figure. 5-3 : Global seismicity from the IGN catalogue since the 01/01/1990 for Mw>1 and Mw<3 between 6k
and 40 km and all events between 40km and 120km.

Using seismic reflection profiles and a reinterpretation of the wells at a regional scale, Do
Couto et al., (2016) proposed that the SAR is compressive from 8Ma in association with the
left-lateral strike-slip of the Carboneras fault zone. Chalouan et al., (1997) suggest that the
SAR is developed over Miocene extensive structures and that the Plio-Quaternary shortening
of the Alboran basin have been accommodated in the SAR by E-W fold axis and North and
South dipping thrusts (Fig. 5-4b). Tesson et al., (1987) have shown from SPARKER lines
interpretation that the compressive folding occurred till the Quaternary in the Francesc Pages
Bank and highlight erosion periods through this high during Plio-Quaternary time. On the
both flanks of the South Alboran Ridge, the contouritic sedimentation produces undulated
layers, which are pinching and thinning toward the foot of the submarines highs (Juan et al.,
2016).

Martinez-Garcia et al. (2013) suggest that the rotation of the far-field direction of
convergence since the Messinian Salinity Crisis (MSC) to the present-day can trigger the
progressive contraction along the Alboran Ridge and the incipient strike-slip Al-Idrissi
shearing. These authors described three phases of deformation along the Alboran Ridge

evidenced by unconformities and increasing accumulation rates: a tectonic phase-1 dated from
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5.33Ma to 4.57Ma, a tectonic phase-2 from 3.28Ma to 2.45Ma and the last tectonic phase-3
between 1.81Ma to 1.19Ma.

Dillon et al., (1980) propose that the present-day deformation of the Alboran basin is
accommodated along a NNE-SSW shear zone crossing the older tectonic structures. This
major NNE-SSW trending fault zone, called the TASZ, extends across the Alboran Sea basin
into North Africa and South Iberia (LeBlanc and Olivier, 1984; De Larouziéere et al., 1988).
Bathymetric and seismic reflection data have shown that the deformation at the northern front
of the Alboran Ridge is accommodated through a series of sinistral NNE-SSW strike-slip
faults, called the Al-Idrissi fault zone (Fig. 5-2 and 5-4; Ballesteros et al., 2008; Martinez-
Garcia et al., 2011) The Al Idrissi fault zone intersects the Alboran Ridge to the East and the
South Alboran Ridge to the West against the Francesc Pages Bank (Fig. 5-2 and 5-4). It
propagates toward the south during the Quaternary (Ballesteros et al., 2008; Gracia et al.,
2006; Martinez-Garcia et al., 2011, 2013) and is linked to the transtensive Nekor Basin on the
Moroccan margin (Calvert et al., 1997; d'Acremont et al. 2014; Lafosse et al., 2016).

The Alboran Domain is at the boundary between Africa and Eurasia plates. GPS kinematics
shows a WNW-ESE relative displacement at a slip rate of 4.2 mm/year (Nocquet & Calais,
2004). The GPS data also indicate a southward motion (3mm/yr) of the Betico-Rifian
Mountains with respect to stable Africa (Fadil et al. 2006; Koulali et al. 2011; Nocquet 2012).
The Al-Idrissi fault zone and the Nekor basin in the South Alboran Basin have been affected
by periodic seismic crises, with main shocks of Mw around 6.0 (Fig. 5-4). The 1994 and 2004
earthquakes of the Al-Hoceima area reached Mw=6.3 and 5.9 respectively (Fig. 5-4; e.g.
Custodio et al., 2016, and references therein). In January 25, 2016, an earthquake located in
the vicinity of the Al-Idrissi fault zone reached Mw=6.3 (Medina and Cherkaoui, 2017). The
focal mechanisms of those three main shocks show sub-vertical nodal planes and a left lateral
displacement (Fig 5-3 and 5-4; Bezzeghoud and Buforn, 1999; Calvert et al., 1997; El Alami
et al., 1998; Hatzfeld et al., 1993; Stich et al., 2005, 2006; Medina et Cherkaoui, 2017). The
historical earthquakes in the Al-Hoceima region occur at depths above 14km (Bezzeghoud
and Buforn, 1999; Stich et al., 2005). NNE-SSW fault tracks identified at the seafloor in the
vicinity of the epicentres are in accordance with the active fault planes deduced from
seismological data (Fig. 5-4; Calvert et al., 1997; d’Acremont et al., 2014; Lafosse et al.,
2016). Connecting to the Al-Idrissi fault zone to the North, offshore NE-SW active strike-slip
faults north of the Al Hoceima region draw a shear zone called the Bokkoya fault zone (Fig.

5-4; Calvert et al., 1997; d'Acremont et al. 2014; Lafosse et al., 2016).
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In the area of the Al-Idrissi fault, the majority of the earthquakes seems to occur at depth
between Okm and 40km (Fig. 5-3). In the Nekor basin, the seismogenic depth interval is
between depths Okm and 11km (Van der Woerd et al., 2014). In the WAB, the deep seismicity
is related to the sinking of the Gibraltar slab (Fig. 5-3; e.g. Bezada et al., 2013). The
compilation of the seismological catalogues (Custodio et al., 2016) shows different styles of
deformation from either sides of the Al-Idrissi-Bokkoya fault zones (Fig. 5-4). Along the
Alboran Ridge and the Francesc Pages Bank, at the western part of the Al-Idrissi fault zone,
focal mechanisms show NW-SE nodal planes with left-lateral or normal tectonic styles (pink
focal and yellow mechanisms, Fig. 5-4). At the north-eastern part of the Al-Idrissi fault zone,
earthquake focal mechanisms show NE-SW nodal planes parallel to the Alboran Ridge with
two tectonic styles: thrust and strike-slip with a left-lateral motion along the NE-SW nodal
plan (Fig.5-4). show strike-slip style parallel to the trend of the Al-Idrissi fault with mainly
NNE-SSW left-lateral nodal plane (Fig. 5-4; Ballesteros et al., 2008; Martinez-Garcia et al.,
2011). At the junction of the Bokkoya fault and the Al Idrissi fault, focal mechanisms indicate
left-lateral and normal strike-slip styles. In the Nekor Basin, the deformation is distributed in
a normal component into the centre of the basin and in a left-lateral component in its

boundary (Fig. 5-4).
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Figure 5-4 : (a) Shaded bathymetry of the studied area compiled from the SARAS survey (d’Acremont et al.,
2012), the CSIC bathymetry (the multibeam grid used incorporate data collected during the CONTOURIBER,
the MONTERA, the MOWER, the ALBA and the MARSIBAL cruises, and data obtained from the Fishing
General Secretary-Spanish Government of MAGRAMA. The dashed purple lines, position of the seismic lines
figures 5-5 and 5-6; yellow arrows indicate mud volcanoes (Sautkin et al., 2003, Somoza et al., 2012; Talukder
et al., 2003); (b) Focal mechanism till 2014 period from Custodio et al., (2016) and for the year 2016 from
GCMT project ; http://www.globalcmt.org/; Dziewonski et al., 1981; Ekstrom et al., 2012). Position of the
epicenters for the 2016 period from IGN catalogue (http://www.ign.es/), Size of the focal mechanisms
corresponds to the magnitude values (from Mw= 2.3 to 6.4). Structural data compiled from (Ballesteros et al.,
2008, Chalouan et al., 1997; d’Acremont et al., 2014; Lafosse et al., 2016, Martinez-Garcia et al., 2011). (MTD,
Mass Transport Deposits;, WAB, West Alboran Basin; SAB, South Alboran Basin; BF: Bousekkour Fault; Bof,
Bokkoya Fault; BiF, Boudinar Fault; NF, Nekor Fault; AF,; Al-Idrissi Fault; Trougout fault; AIF, Adjir-
Imzouren Fault.
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2.2. Materiel and methods

2.2.1.Data

The data used in this study were acquired during three oceanographic surveys. 12 channel
streamer seismic reflection profiles were acquired during the MARLBORO-1 survey in 2011.
SPARKER source seismic reflection, TOPAS profiles, multibeam bathymetry of 18m/pixel
resolution of the deep submarine environment and the reflectivity were acquired during the
SARAS survey in 2012 (Lafosse et al. 2016; Rodriguez et al. 2017). SPARKER source
seismic reflection profiles and shallow multibeam bathymetry of submarine highs and
Moroccan continental shelf of Sm/pixel resolution were acquired during the MARLBORO-2
survey in 2012 (d’Acremont et al. 2014; Lafosse et al. 2016). In addition, we use a Digital
Flevation Model downloaded from the EMODNET data set (http:/www.emodnet.eu/) to

cover the holes of our dataset.

2.2.2.Methods

The present study builds on the results obtained by Ercilla et al. (2016) and Juan et al. (2016)
for the seismic-stratigraphic analysis of the Plio-Quaternary sequences (Fig. 5-5). We use well
log correlation made from the scientific wells DSDP 121 and ODP 976, 977, 978 and 979 and
from commercial wells Andalucia G1 and Habibas 1 (Fig. 5-1) presented in Juan et al.,
(2016). We interpret seismic reflection lines recorded in the SAR and in the South Alboran
Trough, a NE-SW channel localized between the Moroccan coastline and the SAR (Fig.
5-4a). In the study area, correlations of some reflectors have been made with the ODP 976
and 979 wells (Fig. 5-5). The complete stratigraphic succession for the Plio-Quaternary period
is described in Juan et al. (2016) and are briefly presented hereafter. In the paper we present
parallel 12 channel streamer seismic reflection lines from the Marlboro-1 survey crossing the
W-E folds of the South Alboran Ridge (Fig. 5-4). The Messinian Erosional Surface (MES) is
a well-known stratigraphic marker in the Alboran Basin (Estrada et al., 2011; Garcia-
Castellanos et al., 2009; Gorini et al., 2005) and corresponds to the oldest unconformity
described in this paper (Fig. 5-5). Above the MES, deep-sedimentation in Alboran Sea is
driven by contouritic processes that shape the seafloor since 5.33Ma (Ercilla et al., 2016; Juan
et al., 2016). Marine erosion can occur at the moat of the contouritic systems at the foot of the

slopes whereas deposition occurs at deepest position.
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Tectonic mapping is based in depth on the seismic reflection and TOPAS interpretation and at
the seafloor on the visual fault scarp recognition with the use of the shaded bathymetry and of
the curvature maps. The curvature has been proven as a relevant parameter to track the fault
offsets on 3D seismic section (e.g. Roberts, 2001) and at the seafloor (e.g. Paulatto et al.,
2014).

Between the northern front and the southern front of the folded domain identified as the SAR,
the lack of seismic profiles with sufficient depth of penetration and vertical resolution leads
locally to uncertain facies correlations. However, stratigraphic arguments on the Francesc
Pages and Tofino shelf allow the correlation of erosional surfaces at lowstand periods since
the last 500 Ka. Previous studies (Chiocci et al., 1997; Lobo et al., 2004; Rabineau et al.,
2005, Lafosse et al., in prep) have shown that the cyclic pattern of progradation and
aggradation at the shelf edge is linked to eustatic variations driven by the eccentricity. As a
first approximation and because no cores are available, our seismic-stratigraphic interpretation

is based on the similarity of the seismic facies with the Moroccan shelf edge (Lafosse et al. in

prep).
2.3.  Seismic stratigraphy of the South Alboran Basin

2.3.1. Seismic units

(1) The Messinian unconformity (Messinian Erosional Surface, MES; 5.33 Ma) is a
polygenic surface that records the emersion of continental margins occurring during
the Messinian Salinity Crisis (MSC) and the subsequent transgression (Bache et al.,
2012; Estrada et al., 2011) : the M reflector is an erosive surface due to (i) subaerial
erosion during the sea-level fall and the lowstand and (ii) wave ravinement during the
sea-level rise. On the northern flank of the SAR, the M unconformity can be traced
easily due to the strong truncation of the below units. Locally, thick chaotic units are
prograding on the M erosional surface and can correspond to reworked sediments of
the Messinian transgressive surface (Cameselle and Urgeles, 2016). On the northern
Moroccan margin, planation surfaces can be recognizable at different depth in the
sedimentary cover. The planation surfaces could be attributed to several steps within
the post-messinian reflooding between 5.56 Ma and 5.46 Ma (Bache et al., 2012). In
the Alboran Basin, the M-reflector emplaced during the increasing tectonic uplift of

the Alboran Ridge (Martinez-Garcia et al., 2013).
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(2) At 4.5 Ma, the PO surface corresponds to a hiatus recorded in the ODP sites 976 and
977 (Fig. 5-1) and to a cooling of the global temperature (Juan et al., 2016 and
references therein). This PO surface can fit with the end of the increasing tectonic
uplift of the Alboran Ridge (Martinez-Garcia et al., 2013).

(3) At 3,3Ma, the P1 surface corresponds to a younger hiatus at ODP 976 and to a sharp
cooling recorded in the 80'® signals. An angular unconformity is also recognized at
the foot of the Alboran Ridge (Juan et al., 2016 and references therein; Martinez-
Garcia et al., 2013).

(4) The Base of Quaternary Deposit (BQD boundary) at 2.6Ma corresponds to a major
sea-level fall linked to the Northern hemisphere glaciation (e.g. Haq et al., 1987). In
the Alboran Sea, this event coincides with a sedimentary hiatus in the ODP 979, fitting
with an angular unconformity at the South-west Flank of the Alboran Ridge (Juan et
al., 2016; Martinez-Garcia et al., 2013).

Above the BQD, major unconformities and changes of seismic facies and are correlated

with tectonic events (Juan et al., 2016).

(5) The QO surface corresponds to the onset of a shortening event in the Alboran Basin at
about 1.8Ma. It marks a cooling of the sea surface temperature in the Western
Mediterranean Sea (Linares et al., 1999; Gonzalez-Donoso et al., 2000).

(6) The QI boundary at ca. 1.12 Ma corresponds to the progressive shift from 41ky to
100ky orbital cycles (Head et al., 2008), and approximately to an increase of
accumulation rates in the Alboran basin (Martinez-Garcia et al., 2013) which could
correspond to an erosion at the continental slope (Ercilla and Alonso, 2002; Tesson et
al., 1987).

(7) The Q2 surface corresponds to the MIS17 around 0.79Ma (Comas et al., 1996; de
Kaenel et al., 1999). It corresponds to the onset of the 100ky glacial-interglacial cycles
recorded in the Alboran Basin (von Grafenstein et al., 1999) and to an unconformity

surfaces in the Eastern and South Alboran Basin (Martinez-Garcia et al., 2013).
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Figure 5-5 : Well log correlation to the seismic section, seismic line crossing the location of the ODP 979 site,
vertical stacking of the Pliocene and Quaternary units and available 0018 curve from (Juan et al., 2016). The
colors of the stratigraphic surfaces are the same as to the following seismic lines.

2.3.2 Neogene volcanism

Neogene volcanism occurs between the late-Miocene and the Pliocene in the Alboran Ridge
and the Boudinar basin (Duggen et al., 2008). Bathymetric maps and seismic reflection lines
image the presence of Pliocene volcanic units around the SAR. A NS volcanic high, adjacent
to the Ras Tarf volcano southward, constitutes a flat submerged topography (Bourgois et al.
1992) bounded by a prograding to aggrading shelf (Fig. 5-6 and 5-7). We choose to name it
the Big Al Idrissi Volcano after the interpretation of Bourgois et al. (1992). No samples exist
to neither date the volcanic activity nor confirm the lithology nature.

At the connection between the Al-Idrissi and the Bokkoya fault zones, rounded top
characterizes a narrow submarine high (Fig.5-4 and Fig. 5-6). We choose to name it the Small
Al-Idrissi Volcano. This high is associated to a chaotic seismic facies of high amplitude
reflectors overlain by the PO reflector, and has a spatial extent noticeable on the depth-to-

messinian map (Fig. 5-8). The chaotic seismic facies stops abruptly westward (Fig. 5-8).
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Figure 5-6 : Francesc Pages and Tofino banks. a: plan curvature map overlying the shaded bathymetry, dashed
black lines, fault traces; dashed white square, zoom on the map in b; dashed black lines, fault trace.; dashed red
line, position of the seismic line in c. b: zoom on the eastern part of the Tofino Bank. c: TOPAS profile of the
subsurfaces. Red lines, faults, red arrows, position of the fault traces in a. The outcropping basement at the core
of the fold, delineating the hinge axis, corresponds to extreme positive plan curvature values.

This scarp is 310 ms twt high, which is 270m high according to an average P wave velocity of
1800m/s for the Plio-Quaternary pelagic sedimentation (Fig. 5-8; Soto et al., 2012). It is
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commonly interpreted as a fault (see the IZD42 profile in Ammar et al., 2007), active during
the lower Pliocene and inactive after 4.2Ma.

Our preferred interpretation, according to the seismic facies and the lateral continuity of the
structure, is that volcanic material deposit triggers an acoustic masking of the reflections
below, as observed in debris avalanche deposits linked to recent volcanism in the Antilles Arc
(Le Friant et al., 2009, 2002). This scarp appears to be capped by the PO reflectors suggesting
it is older than 4.5 Ma, and indicating a rapid subsidence during the lower Pliocene (Fig. 5-8).
This volcanic unit can be contemporaneous to the Djibouti Bank volcanism located to the
North of the Alboran Ridge and dated between 8.8My and 4.5My (Duggen et al., 2008 and
reference therein). The lateral continuity of the seismic facies suggests that continuity exist
between the Small and the Big Al-Idrissi Volcanoes mapped in the figure 5-9. In the eastern
part of the SAR, seismic units with transparent facies could be associated with a volcanic
activity (Fig. 5-10). The volcanism in these sites is not accurately dated (samples LSGM6 and
9 in Gill et al., 2004) but the lithology corresponds to basaltic rocks dated between 9.6 and 8.7
Ma in the same area by Duggen et al., (2004).

WswW Late-Pleistocene Prograding i “ldrissi ENE
shel (Ras Tarf) Big Al-ldrissi Volcano SAB

0.2+ - B Drowned shelf .. .. . =

twit (s)m

o
o

Figure 5-7 : Composite seismic line from the MARLBORO-1 survey crossing the Ras Tarf Promontory and the
eroded volcano. Dashed black reflector, multiple of the seafloor.Red points, offlap break (Paleao-shore line)
marking the progradation of the shelf and a first transgression before 1.81Ma. Maximum Flooding surface (in
red) = 1.19 My.IT, transgressive interval.
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Figure 5-8 : Composite seismic line from the MARLBORO-1 survey through the South Alboran Trough. Line
track on fig. 4.
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Figure 5-9 : Depth in TWTT of the Messinian unconformity overlying the shaded bathymetry. Dashed areas,
submerged volcanoes, Dashed black arrows, hinge axes of the antiforms and synforms.
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2.4. Pliocene and early-Quaternary Tectonic deformation of the SAR and adjacent

basins

2.4.1. Folded structures of the South Alboran Ridge

We observe a wide NE-SW zone of deformation and associated contouritic systems along the
SAR from the WAB to the South Alboran Trough (Fig. 5-9 anf 5-10a to f). Torto-Messinian
seismic units show local folds (Fig. 5-10; Do Couto et al. 2014, 2016). The fold of the M
reflector and the deposits above indicates that the Plio-Quaternary units record second order
deformation phases above the first Tortonian deformation phase (Fig. 5-10).
Northward-verging anticlines characterize the northern front of deformation (Fig. 5-9 and
5-10). There, the late Pliocene-Pleistocene deposits are tilted and eroded at the foot of the
slopes, indicating late-Pliocene deformation (Fig. 5-9 and 5-10). The anticline dips underlie
several blind southward dipping thrust faults affecting the geometry of the M reflector (Fig.
5-9 and 5-10. Thrusting appears to be limited to the Miocene Unit.

Along the northern flank of the SAR, several unconformities are identified (Fig. 5-11). We
observe a Mid-Pliocene unconformity at the foot of the Francesc Pages High (Fig. 5-4 and
5-11a). This intra-Pliocene unconformity is not seen further south at the foot of the Ramon
Margalef High (Fig. 5-4 and 5-11b). We interpret the change of geometry of the deposit as
diachrone deformation. Above, the Southward pinching of Quaternary deposits indicates the
aggradation of the contouritic deposits (Fig. 5-10 and 5-11, Juan et al. 2016). It highlights a
lateral variation of the uplift along the Northern Flank of the SAR from the Pliocene to the
Quaternary.

In the South Alboran Trough, the southern syncline narrows from East to West (Fig. 5-10). Its
northern flank is steeper than the southern one in the vicinity of the small Tofino and Xauen
Banks (Fig. 5-4). In the Pliocene, local variations of thicknesses can reveal progressive
folding of the South Alboran Trough. We observe the progressive tilt of Pliocene deposits
along the South Flank of the SAR, revealing Quaternary to Pleistocene folding (Fig. 5-7 and
5-10).
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Figure 5-10: Two way travel time seismic section from the MARLBORO-1 survey.. Red reflector in the south
Alboran basin corresponds to the top of a volcanic unit. The seismic section (a) to (f) are ordered from E to W.
WAB, South Alboran Basin; SAT, South Alboran Trough.
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From East to West, series of anticlines and synclines draw a sigmoidal pattern (Fig. 5-9). The
shortening is distributed over the 25 to 10 km wide SAR structure composed of a series of two
to four 4 km-wavelength anticlines. The western part of the SAR corresponding to the Xauen
Bank (Fig. 5-4) is deflected toward the North (Fig.5-9). In the eastern part of the SAR, the
Francesc Pages bank and the Eurofleet High (Fig. 5-4), correspond to pinched anticlines in a
10km narrow folding zone (MAB16 and 14; Fig.5-9 and 5-10) over south-verging thrusts. In
the central part of the SAR, the folds are deflected to the north. The deflection of the hinge
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axis of the folds and their dipping highlight a left-lateral shear of the SAR and a non-
cylindrical deformation of the fold belt (Fig. 5-9).

@ |MAB1 4 | ] (b) |MAB1 0 |

Figure 5-11: Seismic unconformities at the foot slope of the northern flank of the South Alboran Ridge (.a)
seismic line at the foot of the Francesc pages bank. (b) Seismic line at the foot of the Ramon Margalef high. The
seismic lines show the diachronism of the deformation affecting the SAR during the Pliocene. After 2.6My, the
moats of the contourites pinch at the foots of the folds.

2.4.2. Al-Idrissi fault bends and folding

The geometry of the Al-Idrissi fault zone can be inferred from the seismic reflection
interpretation and the depth-to-Messinian reflector map (Fig. 5-9 and 5-12). The fault zone
corresponds to a NNE-SSW bend, which crosses the eastern end of the Francesc Pages bank
and the western end of the Alboran Ridge (Fig. 4). Northward, the Al-Idrissi strike-slip fault
zone corresponds to a contractive bend (Fig. 5-9 and 5-12) characterized by a positive flower
structure bounding the Alboran ridge to the north-west (Fig. 5-12). At the convergence
between the Alboran ridge and the Al-Idrissi fault, the former plays as an apparent north
verging compressive belt (Fig. 5-12). We observe intra-Pliocene unconformities (Fig. 5-12).
The geometry of the Pliocene folds in this faulting area indicates a continuity of the Alboran
Ridge with the South Alboran Ridge during the Pliocene (Fig. 5-12). The location of this
transpressive bend is highlighted at present-day by the cluster of compressive focal
mechanisms (Fig. 5-4, Stich et al., 2010; Medina et Cherkaoui, 2017).

The southern tip of the Al-Idrissi fault zone is characterized by NNE-SSW fault segments
(Fig. 5-6) interpreted as splay faults distributing the deformation through the present-day
deposits. Fault tracks can be followed across the small Idrissi volcano and related to the

Bokkoya fault zone (Fig. 5-6 and 5-9). To the East of the Small Al-Idrissi Volcano, the
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resolution of the seismic reflection data does not allow to decipher a continuous fault segment

toward the N-S Trougout fault zone (Fig. 5-6).
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Figure 5-12: A and B: seismic line across the Alboran Ridge South Western Termination (Al- Idrissi relay).

2.4.3 Drowned Pleistocene shelves around the Boudinar and Nekor Basins

Prograding shelves are observed at depth to the West of the Big Al Idrissi volcano and the
North of the Nekor basin (Fig. 5-7 and 5-13). Near the Big Al Idrissi volcano, the submerged
prograding shelf is dated between 5.33 to 1.8 Ma (Fig. 5-7).

We observe a third order sequence of deposits draping the volcanic edifice (Fig. 5-7 and 5-9).
A seismic unit of prograding to aggrading sigmoid reflectors characterizes the growth of a
continental shelf above the 5.33Ma reflector at the base of the sequence. We observe 4
prograding sub-units within the prograding unit. These sub-units can correspond to several
parasequences. A transgressive interval starting before 1.8 Ma, records the local increase of
accommodation space (Fig. 5-7). A thin unit of flat lying reflectors, corresponding the distal
continuity of the bottom set of the late-Pleistocene Ras-Tarf shelf, characterizes the top of the
sequence (Fig. 5-7). The top of the volcano is eroded at an approximate mean depth of
200mb.s.l. (Fig. 5-6) and shifted by normal faulting on its western side (Fig. 5-7). Scarps on
the western flank of the Big Al-Idrissi volcano (Fig. 5-6) correspond to West dipping normal
faults (Fig. 5-6 and 5-7). The top flat surface can only be explained by a tectonic subsidence,
as the seal-level fall during the Plio-Quaternary did not reach this depth (e.g; Rohling et al.,
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2014). The geometry of the shelf units along the volcanic edifice shows thus evidence of a
tectonic deformation : the prograding shelf unit is buried in relation to the normal/strike-slip
faulting (Fig. 5-7).

North of the Nekor basin (Fig. 5-13), we observe that the QO reflector corresponds to an
unconformity at the base of a seismic unit of prograding sigmoids. The presence of a buried
prograding shelf at depth likely indicates to the maximum Pleistocene extent of Nekor shelf.
The most distal offlapbreak of the prograding sigmoids is capped by the 1.12 Ma (Q1
reflector; Fig. 5-15) which correspond to a flooding surface. The Q1 refector, to the top of the
submerged Nekor shelf (Fig. 5-13), can be followed toward the top of the submerged shelf
surrounding the Big Al-Idrissi Volcano (Fig. 5-7). It indicates that the subsidence of the
Nekor shelf start before the Middle Pleistocene Transition (1.12Ma) in the Nekor basin and in
the Big Al Idrissi volcano.

In the submerged shelf of the Big Al-Idrissi volcano (Fig. 5-6), we observe that the most
distal offlap break is around 375+5mstwt, corresponding to a depth of 288+8m.b.s.l. with a
mean interval velocity for P-Wave in the sediments of 1610m.s™! for the Pleistocene (Soto et
al., 2012) and a 1510m.s! velocity for the water. We observe that the most distal offlap break
in the vicinity of Al-Hoceima (Fig. 5-13) is located around 312+30mstwt corresponding to a
depth of 188+5m.b.s.l. In the isolated shelf it indicates a mean subsidence rates of
0.177£0.007mm/a with an eustatic accommodation at Gibraltar of -90m from 1.12Ma to
present-time (Rohling et al., 2014; Wang et al., 2010). In the Nekor basin, the depth of the
offlap break indicates that the shelf subsided at a 0.137+0.235mm/a rates since at least 1.12
Ma.
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Figure 5-13: Seismic Line MAR 10 from the MARLBORO-1 survey. The line shows the transgression of deep
marine sediment over the prograding shelf. Flooding surface (in red) = 1.19 My. A seismic unit of poorly
continuous wavy reflectors deposited above an erosional surface is interpreted as a Mass Transport Deposit
(MTD).

2.4.4. Seismic stratigraphy of the isolated platforms

In the SAR, seismic lines across the Francesc Pages and the Tofino Banks show a succession
of prograding and aggrading depositional units (Fig. 5-4 and 5-14). These depositional units
are built upward and outward. This depositional unit is bounded at its bottom by an
unconformity (dashed orange line; Fig. 5-14). The shelf edge units, youngest than the basal
unconformity, are pinching seaward at the mid-slope, preventing further correlation with the
deep basin deposits (Fig. 5-14). Between the top of the banks and the basal unconformity, the
depositional sequences, vary in thickness from one bank to another (Fig. 5-14). They reflect
local changes in accommodation rate. The flat top of Bank is generally observed around -
100m +/- 20m deep below sea-level (Fig. 5-14). Erosional truncations of the underlying
reflectors (Fig. 5-14) indicate subaerial erosion of the banks during the Last Glacial
Maximum (e.g. Martinez-Martos et al., 2016; Zecchin et al., 2015).
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Figure 5-14: (a) and (b) Seismic section of the Tofino bank un-interpreted (top) and interpreted view (bottom).
Dashed grey reflector, seafloor first multiple; Blue reflectors, flooding surfaces;, Red reflectors, erosional
unconformities, Red dashed reflector, downlap surface on the bottom of the prograding unit of the shelves, Blue
unit, aggrading depositional unit;, pink unit, prograding depositional unit;. (c) and (d) Seismic line H13-3
(seismic lines from Tesson et al., 1987).
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As proposed in (Gensous et al., 1986; Tesson et al., 1987), these truncations can be linked to
eustatic variations. However, it was recently suggested that the turbulent flow concentrated at
the moat of a contouritic system can also trigger erosional truncations (Ercilla et al., 2016;
Juan et al.,, 2016). The preservation of erosional surfaces throughout those Pleistocene
depositional sequences, as well as the depth variation of the truncated bank tops suggest
indicate superimposition of tectonic vertical movement on glacio-eustatic processes (Fig.

5-14).
2.4.5. Late-Pleistocene deformation of the SAR

At the northern flank of the SAR, N140° striking lineaments at the seafloor correspond to sub-
vertical normal faults affecting the sub-surface sediments as observed on the TOPAS profiles
(Fig.5-15). The fault network describes a 6km wide shear zone affecting the erosive part of
the present day contourite. Northward, the faults become blind but can be followed at depth
under the present-day depositional part of the contourite, affecting Q1 and Q2 surfaces (Fig.
5-15b). The recognition of pockmarks at the seafloor and signal attenuation near the faults on
the seismic reflection data suggest fluid seepage in relation with active faulting (Fig. 5-15a;
Judd and Hovland, 2009). Southward, the fault tracks are lost against the hinge axis of the
SAR folds, certainly due to a poor seismic wave penetration into the Miocene outcropping
basement.

Further South, at the Southern flank of the SAR, similar NW-SE faults are observed at the
seafloor (Fig. 5-6b and 5- 6¢). They are mainly localized at the foot of the submarine high and
in the erosive part of the contourites (Fig. 5-11). The N140° lineament corresponds to the
normal fault pointed in red on the TOPAS profile (Fig. 5-6¢), which uplifts the western block
of the fault wall. This fault is part of a fault network (orange arrows; Fig.5-6¢ and Fig. 5-6¢)
of similar NW-SE strikes. Further south at depth, a succession of folds affects the South
Alboran Trough (Fig. 5-6).
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Figure 5-15: In-between and north of the Francesc Pages and Ramon Margalef highs. a: plan curvature map
overlying the shaded bathymetry, red arrows pockmarks on the seafloor, dashed black lines, seismic lines in
Fig. b and c; dashed red lines, positions of the fault track. b: Sparker seismic reflection line; red line, fault track
in the northwestern continuity of the faults drawn in a; Q1, Q2 dashed reflectors, dated surfaces. c: TOPAS
seismic line showing the subsurface of the seafloor. Red arrows, position of the faults drawn in a. The sum of the
plan curvature values was made with the help of ArcGis V10.2 using the focal statistics tool in order to remove
the effect of the noise inside the bathymetry on the curvature and at depths greater than -150m. Extreme positive
values in red represent topographic bumps at the seafloor; extreme negative values in blue represent

topographic depression of the seafloor.

Progressive and angular unconformities inside the Pleistocene levels indicate continuous

Quaternary folding. The fault density increases toward the Al-Idrissi fault whereas further

west, the faults are localized at the hinge of the folds and could correspond to extrados faults

(Fig. 5-6).

212



2.5. Discussion

2.5.1. Evidence of post MCS deformation deformation partitioning and shortening

along the SAR

Offshore and onshore geological studies show a complex uplift history along the SAR and
through the Moroccan margin. We observe the progradation of the shelf at the western edge
of Big Al-Idrissi Volcano (Fig. 5-7) indicating a Pliocene to Quaternary infilling of the
accommodation space. As evidenced by the seismic reflection data (Fig.5-10), the shortening
of the Alboran Ridge and the SAR begins earlier than the MSC and is accommodated by folds
(Ammar et al. 2007; Do Couto et al., 2016). The shortening continues during the early-
Pliocene (Ammar et al., 2007; Do Couto et al., 2014; Martinez-Garcia et al., 2013, this study).
Syn-tectonic deposits associated to anticline and syncline activities show a diachronism of the
deformation (Fig. 5-10, 5-11and 5-12).

Our study reveals that the fold axes, in the SAR area, are characterized by a sigmoidal style
(Fig. 5-9 and 5-16). This sigmoid folding is accommodated at depth by opposite dipping
thrust faults at the northern and southern SAR flanks (Fig. 5-10). The overall geometry of the
SAR deformation suggests a development of imbricated folds distributed throughout a left-
lateral shear zone, which can result of oblique convergence and strain partitioning. Koyi et al.
(2016) demonstrate with analogue modeling that basement strike-slip faults, oblique to the
convergence direction, distribute the deformation into rhombic structures (sigmoid) of fold
and thrust belts and are associated to oblique convergence (e.g. Agard et al., 2005). The
rhombic style implies varying uplift rates along the SAR coherent with the difference of
deformation stages recorded on the northern flank (Fig. 5-10 and 5-11).

2.5.2. Interaction of contouritic system and tectonic uplift

Thickness variations in the Plio-Quaternary units throughout the SAR result both from
contouritic sedimentation and along-ridge uplift variations. The tilting of the Pliocene
deposits along North and South flanks of the SAR highlight its uplift at the end of the
Pliocene (Fig. 5-10). We observe intra-Pliocene and intra Quaternary unconformities (Fig.
5-8, 5-10, 5-11, and 5-12). We propose that the uplift of the SAR is a continuous tectonic
episode during the Pliocene.

Since around 3.5Ma, the intensification of Mediterranean Outflow Water (bottom current

flowing from the Mediterranean to the Atlantic) changed the erosion and the accumulation

213



rates in the Alboran basins, likely in response to the uplift of the Alboran Margin (Juan et al.,
2016). It is difficult to discriminate the influence and feedback of this increase of bottom
current flows from the deformation phases recorded in the Alboran domain, as both could
create local thickness variations (Martinez-Garcia et al. 2013; Juan et al. 2016). Considering
our observation, the growth of the SAR is a more progressive tectonic event, diachronous in
space and time, than those inferred by (Martinez-Garcia et al., 2013) in the Alboran Ridge. It
is likely that the growth pattern of contouritic system around 3D folded structures results in
complicated morphology and growth strata which shouldn’t be directly interpreted as tectonic
quiescence nor as tectonic pulses. It the case of the SAR, it is however clear that Pliocene

units are folded indicating late Pliocene-Quaternary shortening.
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Figure 5-16: Structural scheme over the Francesc Pages and Xauen-Tofino Banks area from this study,
projected over the shaded bathymetry from the SARAS and MARLBORO-2 surveys and EMODNET dataset.

2.5.3. Plio-Quaternary evidences of polyphase deformation

Pliocene poly-phased deformation as proposed for the Alboran Ridge by (Martinez-Garcia et
al., 2013) can be discussed in the SAR and in the Rifian regional contexts. To explain the
uplift in the external Rif (Rifian foreland), structural studies and interpretation of 2D
reflection seismic suggest a transition in time from thin skin- to thick-skin deformation, linked
to the inversion of the Mesozoic extensional structures (Capella et al. 2016). This thin to

thick-skin transition is related to the uplift of intramontaneous basins around the Nekor fault
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and starts around the Tortonian-early Messinian and continue during the Pliocene (Fig. 5-17a,
Capella et al., 2016). In the central Rif, a general uplift starts around 3.8 Ma and is still active
at present-time (Benmakhlouf et al., 2012; Romagny et al., 2014). In the central Rif, the
change from marine to continental setting occurred before 3.8Ma (Cornée et al., 2014). After
3.8 Ma, the Beni Boussera area and the Tetouan basins undergo NE-SW normal faulting,
which produced a tectonic tilting of the margin (Fig. 5-17b, Romagny et al., 2014), in
agreement with a transition from compressional to radial extension proposed by Benmakhlouf
et al. (2012).

In the oriental Rif, during the early Pliocene, the Nekor fault could have acted as a
transpressive structure accommodating the effect of the shortening through margin uplift (Fig.
5-17 a, Ait Brahim et al., 2002; Ait Brahim and Chotin, 1990). The vertical movements
recorded in the Boudinar basin during the early Pliocene suggest a flooding maximum ca.
5.11Ma (Cornée et al., 2016) followed by a regression. The transition from shallow marine to
continental environments in the present-day onshore Boudinar basin is not dated (Achalhi et
al., 2016; Cornée et al., 2016). The progressive transgression and the following flooding of
this shelf during the Quaternary suggest that its subsidence is contemporaneous with the
central Rif and the Boudinar basin uplift, as well as the northward tilting of the margin
(Ammar et al., 2007) . Those results in the Rifian Belt suggest suggests a progressive increase
of the shortening toward the internal Rif units and the Alboran basin.

The onset of the subsidence recorded in the Nekor Basin and at the volcanic edifices can
demonstrate a change in the local kinematics during the Quaternary indicating a second phase
of deformation. The subsidence of the shelf at the western edge of the Al Idrissi volcanoes,
dated before 1.12Ma (Fig. 5-7), could be related to the activity of the Al-Idrissi shear zone.
The age of the inception of the subsidence and the change in the tectonic have not yet been
unambiguously determined.

Between the SAR and the Alboran Ridge, we observe that the Al-Idrissi fault zone
corresponds to a succession of compressive and extensive bends crossing the tectonic
structures of the TASZ (Fig. 5-9 and 5-16). We interpret the absence of Quaternary deposits
on the top of the folds of the Alboran Ridge (Fig. 5-12b) and the low topography of the M
reflector east of the Francesc Pages Bank (Fig. 5-9) as an evidence of the subsidence of a
section of the Alboran ridge near the Al Idrissi fault zone. The implicate mechanism remains
however unclear. Toward the South, we consider that the Trougout fault, the Boudinar faults
and the normal faults affecting the big Al-Idrissi volcano represent a N-S normal fault

network (Fig. 5-9 and 5-16). This N-S set of onshore-offshore normal faults triggers the
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subsidence and the segmentation of the Moroccan margin (Fig. 5-2 and 5-16 ; Galindo-
Zaldivar et al., 2015; Poujol et al., 2014).

During the Pleistocene, the progressive drowning of the shelf along the Al-Idrissi volcano can
be associated to tectonic subsidence linked to this set of N-S faults. The transgression of the
marine sediments above the shelf of the isolated volcano (before 1.12 Ma; Fig. 5-7 and 5-13)
is synchronous of the last shortening event (1.8 to 1.12 Ma) described in (Martinez-Garcia et
al., 2013).

In the SAR, the N140°-150° normal faults (Fig. 5-6 and 5-15) have an orientation similar to
N150° the normal faults accommodating the late-Quaternary extension in the Nekor basin
(Lafosse et al., 2016). They are aligned along a 150° trend (Fig. 5-16) and do not produce an
important topography, suggesting that they are recent or that they are producing low vertical
movements. From the local direction of the maximum horizontal stress field (Fig. 5-3, Neres
et al. 2016), the fault zone is probably transtensive and accommodates a right-lateral motion.
The N140°-150° normal faults can control the observed variation of thickness within the
Pleistocene stacking patterns in the isolated shelves of the Francesc Pages and Tofino Banks
(Fig. 5-14). In the Nekor basin, Lafosse et al. 2016 proposed that the localization of the
deformation along the strike-slip Bokkoya fault to starts after 0.8Ma and the N140°-150
normal faults in the Nekor basin are younger than the N-S Trougout fault.

Therefore, the observations indicate a pre-1.12Ma subsidence corresponding to the
transgression of the shelves at the western edge of Big Al-Idrissi volcano and at the North of
the Nekor basin (Fig3 5-6 and 5-13). The subsidence is created by the Quaternary activity of
the NS normal faults. We propose that that N-S normal fault corresponds to tension faults
indicating the progressive linkage of the fault segments to the NNE-SSW shear zone (Fig.
5-16). The Al-Idrissi and Bokkoya strike-slip fault zone localize the deformation at a younger
period during the Pleistocene. At present-time the deformation along the Al-Idrissi and the

Nekor Basin is distributed on strike-slip faults and extensive structures NNW-SSE.

2.5.4. Strain partitioning and structural evolution of the SAR: geodynamical

implications

The transition from a Pliocene left-lateral shearing and folding of the SAR to a Quaternary
deformation localized on the Al-Idrissi fault reflects the strain partitioning evolution within
the south Alboran basin (Fig. 5-17).

Based on a synthesis of onshore structural data and multi-scale offshore seismic data,

Giaconia et al. (2015) propose that the inversion of the Western Mediterranean Basins has
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been accommodated since approximately 7 Ma from the Algerian margin to the Alboran
Ridge, and since ca. 5 Ma on the Al-Idrissi fault. These authors propose that the deformation
migrates westward. This migration is related to the westward retreat of the Gibraltar slab (e.g.
Frizon de Lamotte et al. 1991; Jolivet et al. 2006). It is inferred that when the rollback stops,
or decreases, the need to accommodate left-lateral motion decreases as well and the
deformation records the transition from subduction to collision processes (Capella et al.
2016). Before the MSC, the intramontanous and Atlasic Neogene basins were transpressive
structures, ultimately leading to their closure and uplift (Fig.5-17a and 5-17b, Laville et al.,
2006, Capella et al., 2016). No evidence of significant left-lateral displacement is observed
during the Pliocene. The NE-SW Nekor fault is sealed offshore by Pliocene deposits (Watts et
al., 1993).

Since 5Ma, we consider that the direction of Africa Eurasia convergence remains constant
from the recent study of DeMets et al. ‘2015). Following Neres et al. 2016, we define a
Betico-Rifian block which reflect the region within which the GPS velocities look
incompatible with Africa or Iberia. This block is limited on the West by the TASZ. South-
East of the TASZ, it define a region corresponding to the South Alboran Basin and the
Oriental Extern Rif which behave as the African plate. This block could be limited to the East
by the Yusuf Fault (Fig. 2).

Palano et al., 2013 and 2015 show using GPS measurements and present-day stress and strain
modelling that the Betico-Rifian block is undergoing a clockwise rotation of 1.17°/Ma. This
value is in agreement with the long term clockwise rotation of 2.24°/Ma to 3.9°/Ma recorded
in the north Africa (Meghraoui and Pondrelli, 2013). In the southern part of the Alboran
Basin, the tectonic structures of the TASZ must have been rotated as well to accommodate the
convergence (Fig. 5-17). Since 5.33Ma, the Alboran Ridge and the SAR structures have been
rotated by at least 13°-20° clockwise (Fig. 5-17, Meghraoui and Pondrelli, 2013). The
obliquity angle between major fault planes (i.e. the Nekor and Jebha faults during the
Miocene) and the direction of Africa-Eurasia convergence decreases progressively between
the MSC and the late Pliocene (DeMets et al., 2015). To accommodate the constant direction
of convergence, the end of slab retreat and the block rotations, the deformation progressively
switches from transpressive (left-lateral shear zone) to compressive, probably between the late

Miocene and the late Pliocene.
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Figure 5-17 : Schematic evolution of the SAR from
5 Ma to the present-dayusing a total 15 ° clockwise
rotations. Africa-Eurasia convergence rates and
azimuth is computed from DeMets et al. 2015.

The rhombic structures show that left-lateral
shear was maximum and confined in the SAR
during the early Pliocene (Fig. 5-17a) The South
Alboran Trough syncline does not show
evidence of transpressive deformation (Fig. 16).
This implies the presence of a negative gradient
of left-lateral displacement from the north of the
SAR to the Nekor fault during the early-
Pliocene (Fig. 17a).

The present-day rates of extrusion indicated by
the GPS data (Fig. 18) are maximum between
the Jebha and Nekor faults (Koulali et al., 2011;
Vernant et al., 2010). The GPS data evidence
that the area between the Jebha and the Nekor
faults presently behaves as a large distributing
deformation zone (Fig. 5-18). This extrusion of
the Betico-Rifian block toward the SW is
currently associated to the slab roll back and/or
mantellic delamination (e.g. Thurner et al.,
2014) and implies a lithospheric coupling
between the Alboran Domain and the African
Margin (e.g. Perouse et al., 2010; Neres et al.,
2016). The closure of the Rifian Corridors
(Atlantic gateway) and the inversion of
Mesozoic extensive structures are in favor of
this mechanical coupling between the African
Margin and the Alboran Domain (Fig. 17b).

A consequence of the aforementioned evolution
from subduction to collision during the
Messinian-Pliocene periods is the progressive
mechanical coupling at a crustal scale between
the Alboran block and the Africa plate. The

SAR has been imaged as a major left-lateral
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transfer fault zone (bounded by the Nekor and Jebha faults), relative to the westward
propagation of the Alboran domain, which follows the slab retreat. It can be also compared to
a step fault propagating the slab tearing (Govers et Wortel, 2005). The area between the
Nekor fault and the northern flank of the SAR was affected by strain partitioning, with left-
lateral shearing and oblique folds (Fig. 5-10 and 5-16).
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Figure 5-18: (a) Map of the CGPS station (blue crosses) published by Koulali et al. 2011. Black line, transect
along a N245° direction normal to the SAR and Nekor zone; red cross, position of the CGPS station projected on
the transect. (b) Plot of the projected norms of the CGPS data (Fixed Eurasia) against the distance across the

profile. The Gaussian fit shows the change of rates of lateral escape in the central Rif compared to stations
located in the Nekor Basin (HOCM), further east than the Nekor Basin (MELI) and to the South of the Nekor
Fault. South of the RABT station constant velocities denotes the Africa rigid bloc.

The transpression was effective along the SAR during the early-Pliocene, when the
continental margins of the Alboran Basin were experiencing less orthogonal shortening. We
propose that the formation and evolution of the SAR during the Pliocene is linked to the plate

convergence coupled with deep lithospheric processes (Fig. 5-17).
2.5.5. Pleistocene to present-day strain partitioning and indentation

The present-day plate boundary between Africa and Eurasia is diffused and could result of the
tectonic indentation of the Africa plate into the Betico-Rifian block (Fig. 5-2 and 5-17; e.g.
Palano et al., 2015). Since the Pliocene several observations point toward a distributed
deformation which evolves through time: (1) a progressive transition from a transpressive to a
compressive deformation along the Alboran Ridge and the SAR (Fig. 5-17); (2) a Quaternary
local subsidence associated to N-S segments of the Al-Idrissi fault (Fig. 5-7 and 5-13); (3) a
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Pleistocene to present-day activity NNE-SSW fault segments splaying at the sea-floor and
linking to the strike-slip active structure of the Bokkoya fault zone (Fig. 5-2, 5-3 and 5-6).

We propose that this deformation setting results from a clockwise rotation of tectonic blocks
since the latest Tortonian. Block rotations, constriction in the Eastern Rif and migration of the
Atlantic rotation pole (DeMets et al., 2015), induce a rotation of the slip vector relatively to
the TASZ structures since the Pliocene. It leads to the present-day nearly orthogonal
compression along the northern Alboran Ridge (Fig. 5-2; Cunha et al., 2012; Neres et al.,
2016) and the inversion of the Algerian Margin (Derder et al., 2013; Hamai et al., 2015). In
this framework, normal strike-slip behavior observed to the north of the Alboran Ridge
(Giaconia et al., 2015; Gracia et al., 2012; Grevemeyer et al., 2015; Palomino et al., 2011)
suggests an indentation of the Africa plate into the Betico-Rifian block (Fig. 5-2, Palano et al.,
2015). This indentation is accommodated through the left-lateral Al-Idrissi fault zone and the
right-lateral Yusuf fault zone (Fig. 5-2). This interpretation is similar to the interpretation of
Giaconia et al. (2015) for the Palomares fault zone transferring the orthogonal shortening of
Iberian margin toward the Carboneras fault zone.

At present-day, in the western part of the Alboran domain, the Al Idrissi fault zone and the
area bounded by the SAR and the Nekor fault accommodate the Africa-Eurasia convergence
(Figs. 5-2, 5-3, and 5-17). NW-SE extensive structures in the SAR and Nekor basin are
accommodating the extrusion at the back of the Betico-Rifian block (Fig.5-18). The Al-Idrissi
fault zone and the Nekor basin correspond then to the present-day boundary between the
Betico-Rifian block and the Africa plate, separating the WAB from the SAB offshore (inset
Fig. 5-2). Beneath Northern Morocco, a strong crustal thickness lateral variation is observed
at the Al Hoceima area (Mancilla et al. 2015; Diaz et al. 2016). It indicates a contrasted
lithospheric strength which can originates from 1) crustal thickness variation associated to the
Miocene extensive behavior linked to the subduction period (Le Pourhiet et al., 2014, 2012)
or 2) lower crust removal associated to delamination processes (Petit et al., 2015). The
present-day mechanisms of crustal deformation of the Alboran domain reflect the Miocene to
Present-day structural evolution of Miocene inherited and Quaternary crustal discontinuities
linked to block rotations. The mechanical behavior of the lithosphere is strongly influenced by
the plate-boundary conditions and their evolution, linked to Africa-Eurasia convergence and

lithospheric sinking and/or delamination.
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2.6. Conclusion

We try in this study to better explain the geodynamic evolution of the Alboran domain at the
southern tip of the Alboran Ridge during the Plio-Quaternary period, and particularly the
distinct structural evolutions and interactions of the Al-Idrissi fault zone, the Alboran Ridge
and the TASZ, and the mechanisms associated to their formation.

The analysis of onshore-offshore tectonic structures and associated offshore contouritic
systems (Romagny 2014, Juan et al. 2016, Giaconia 2015, and Capella et al. 2016; this study)
lead to the following geodynamical framework:

(1) The TASZ localizes the deformation between the Miocene and the end of the
Pliocene. Its inherited orientation favors a strike-slip movement in response to back-
arc extension. The Alboran Ridge and the SAR represent at this time a left-lateral
strike-slip fault zone, which accommodates as a step fault the westward migration of
the Alboran domain.

(2) The concomitance of back-arc extension and Africa-Eurasia convergence leads to a
style of deformation varying in space and time. The SAR undergoes transpression
whereas further east tectonic inversion of the Algerian and Iberian margin occurs. The
rhombic structures of the SAR illustrate an important left-lateral displacement still
active during the Pliocene.

(3) The inversion and uplift of the external Rif units record the transition from subduction
to collision processes. The area between the SAR and the Nekor fault is progressively
coupled to the Africa plate against the internal Rif. The transpression of the SAR leads
to clockwise block rotations.

(4) The block rotations and the increase of the convergence rates from 5SMa to present-day
leads to a progressive compression on the Alboran Ridge and the nucleation of the Al-
Idrissi fault zone. This nucleation is recorded during the Pleistocene by the subsidence
of both the Nekor basin and the Al-Idrissi volcano.

The present-day tectonic map and the GPS data indicate that the Alboran basin can be
assimilated to a non rigid block, named the Betico-Rifian block bounded by the Africa and the
Eurasia plates. This block presents a distributed deformation characterizing the tectonic
indentation of the Africa plate in the Alboran Domain and its extrusion westward. The Al-
Idrissi fault transfers this indentation to the Nekor Basin. The Nekor basin accommodates the

shortening and the present-day westward extrusion of the Rif.
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-Chapitre 6 - Discussion et perspectives
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1. Caractérisation de la tectonique active grace a I’étude morphologique

de la plateforme

Dans les chapitres précédents nous avons caractérisé les structures Pliocéne a actuelles
affectant le bassin de Nekor, la Ride Sud Alboran et la zone de faille d’Al-Idrissi. Nous avons
¢galement caractérisé la morphologie de la plateforme sédimentaire Marocaine et proposé un
modele d’age expliquant I’architecture de cette plateforme. Grace a ce modele d’age, nous

pouvons proposer des valeurs de subsidence pour le bassin de Nekor.
1.1. Taux de subsidence associé a la faille de Trougout depuis le LGM

Nous avons constaté sur la bathymétrie un rejet vertical 1ié a I’expression en surface de la
faille de Trougout. Nous pouvons calculer approximativement le rejet de cette faille a partir
de profils topographiques (Fig. 6-1). Le rejet de la faille est compris entre 2,6m (profil P2,
Fig. 6-1) et 1.4m (Profils P6 et P7, Fig. 6-1). En considérant un taux de sédimentation égal de
part et d’autre de la faille, alors le rejet observé correspond au rejet réel. Cependant, le taux de
sédimentation est faible sur le mur Est de la faille puisque nous n’observons pas
d’accumulations sédimentaires. Il est donc possible que le rejet vertical soit supérieur au rejet
observé sur le profil. Le rejet vertical observé correspond donc a un rejet vertical apparent
minimum. La valeur moyenne de rejet vertical étant dans la résolution verticale de la sismique
sparker, il n’est pas possible de vérifier en profondeur 1’épaisseur et la géométrie des dépots
post-rejets.

Nous observons une variation N-S du rejet vertical (Fig. 6-1). Le rejet vertical est maximum
au niveau des plus forts gradients de pente et diminue vers le Sud ou nous observons
partiellement un corps sédimentaire interprét¢ comme une dune localisé a I’aplomb de la faille
(Fig. 6-2). Ce corps sédimentaire d’amplitude métrique cachete la faille de Trougout en
sismique réflexion et est donc postérieure a 1’activité de la faille (Fig. 6-2). Situé¢ au-dessus de
50m.b.s.l., ce corps sédimentaire est probablement un corps Holocéne ou plus récent que le
Younger Dryas (11500ans). Les dépots associés comblent partiellement 1’espace

d’accommodation tectonique en progradant.
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Figure 6-1: Variations de la bathymétrie de part et d’autre de la faille de Trougout a partir des profils
bathymeétriques. Diagrammes élevations : Diamant rouge, position du maximum de pente. Les droites jaunes et
rouges correspondent aux régressions polynomiales d’ordre 1 réalisces pour les sections de courbes
topographiques (en bleu) de part et d’autre du maximum du profil de pente. Les pentes sont calculées sur
Globalmapper et sont filtrées par un filtre moyen avec une fenétre de 15m a 20m selon les profils. La différence
entre les droites rouge et jaune a la position du maximum de pente indique le rejet vertical le long du profil.

Nous observons que les pentes maximales atteintes le long du profil sont comprises entre 1.7°
et 2° apres passage d’un filtre moyen (Fig. 6-1). Cet angle similaire sur tous les profils
suggere que la pente au front du miroir de faille est effondrée et lissée par des processus érosif
(effondrement gravitaire). Cette pente faible pourrait indiquer que les matériaux sont peu
cohésifs et ont tendance a ne pas maintenir la pente au cours du temps (e.g. Avouac et Peltzer,
1993, Carretier et al., 2002). Les courbes des gradients de pentes sont approximativement
symétriques. Dans les modeles synthétiques ce type de morphologie indique un événement
unique (e.g. Carretier et al., 2002). Par conséquent nous estimons que le décalage sur la faille
de Trougout correspond a un ou plusieurs événements par ailleurs trés rapprochés dans le

temps.
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Figure 6-2 : Profil sismique MAB 73. Ce profil indique la position de la faille de Trougout a I’aplomb d’une
dune asymétrique. La surface SDT?2 est définie dans le chapitre 4. Elle est décalée par la faille de Trougout. La
résolution verticale du profil ne permet pas d’observer de décalage flagrant des réflecteurs internes a la dune.
Les biseaux de progradation vers le SO pourraient étre interprétés comme des progradations liées a la création
d’espace lors du déplacement co-sismique. Ces biseaux pourraient aussi étre interprétés comme des pieds de
dunes préservés par la subsidence. A cette position, la dune pourrait correspondre au bottomset d’un prisme
progradant transgressif. Le décalage du réflecteur vert correspond a environ 2-3mstwt soit environ 1.6m a 2.4m
avec vp=1600m/s.

Pour dater 1’age maximal du rejet vertical, nous pouvons faire I’hypothese suivante : le rejet
vertical observé correspond au rejet total enregistré le long de la faille de Trougout depuis la
formation de la terrasse SDT2 (Fig. 6-2). Nous admettons donc comme hypothéses
secondaires que (1) 1’érosion aérienne et sub—aérienne a remis la topographie a zéro (2) le
taux de sédimentation est constant de part et d’autre du plan de faille. Nous avons corrélé la
pente régionale a des fonctions affines de part et d’autre de la faille et constaté que 1’écart
entre les pentes régionales loin de la faille est inférieure a 0.1°.

Pour un dge maximum de 14 500 ans, ces hypothéses permettent de calculer un taux de
déformation vertical minimum de v, = 0.09 + 0.60mm/an a partir des profils topographiques

(rejet vertical minimum de 1,4m). De méme, le taux de déformation verticale moyen obtenue
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a partir du décalage de 2m de la terrasse SDT2 imagée en sismique réflexion (imagerie
sismique sparker de résolution verticale métrique ; Fig. 6-2) est v, = 0,135 + 0.25mm/a.

Ces taux de déformation sont dans 1’ordre de grandeur du taux de soulévement de 0.16 mm/a
calculé sur des terrasses marines a terre depuis 200 ka (Poujol et al. 2014).

Les vitesses de soulévement obtenues par Poujol et al. (2014) suggerent que le taux de
déformation est supérieure vers le rivage. En effet le taux de soulévement a terre caractérise le
comportement du bloc hanging wall (Ouest) de la faille de Trougout et ne caractérise pas le
mouvement du bloc foot wall (Est).

Le taux de déformation vertical moyen associ¢ a la faille de Trougout ne représente
probablement la taux de déformation vertical entre le moment ou la faille est cachétée par le
corps sédimentaire sur sa partic Sud et la formation de la terrace sous-marine. Ce corps
sédimentaire culmine sur nos données a environs 40m b.s.I. Ce qui correspond au niveau
marin a la fin du MWP1-B (-11000ans). En admettant que cette bathymetrie indique un age
maximal. Le taux de déformation vertical serait compris entre 0,4mm/an et 0,5mm/an sur une
période de 3500ans.

Les vitesses de déplacements verticaux sur la faille de Trougout indiquent un taux de
déformation moyen de 0,4 mm/an et un taux 0,5mm/an. Le taux de subsidence a long terme
compris entre 0,09mm/an et 0,13mm/a pourrait indiquer que la subsidence du bassin de Nekor
est accommodée par un nombre restreint de ruptures associées a la faille de Trougout.Pour
contraindre plus précisément I’age du dernier escarpement de faille, il serait possible de
réaliser un escarpement synthétique et de calculer la dégradation de cette escarpement liée a
I’éffondrement gravitaire du plan de faille. Des travaux similaires existent a terre (Avouac,
1993; Carretier et al., 2002), ils se basent sur le fait que le produit de 1’érosion gravitaire sur
les escarpements de faille est assimilable a un processus de diffusion. Dés lors, il est possible
de calculer la topographie en utilisant un modéle en différence finie résolvant 1’équation de
diffusion a chaque instant a partir d’un état idéalis¢ de l’escarpement de faille. L’age
morphologique de la faille correspondrait a la solution de I’équation de diffusion minimisant
I’erreur entre le modéele synthétique et la morphologie observée du plan de faille. Dans ce
cadre méthodologique, il serait aussi possible d’estimer I’influence de I’accumulation de

sédiments et de la résistance a 1’érosion sur la morphologie de I’escarpement de faille.
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1.2. Taux de subsidence associée a la terminaison Nord de la faille de Trougout

La ligne MAB258 permet d’estimer les taux de subsidence a partir des positions des offlap
breaks correspondant aux maximums de chutes liés aux variations eustatiques. Ces offlap
breaks correspondent a des paléo-rivages (Fig. 6-3). Nous pouvons estimer les taux de
subsidence a partir de ces paléo-rivages d’apres la sismique réflexion. Dans nos
reconstitutions nous négligeons 1’effet de la compaction que nous considérons nul pour ces
profondeurs et approximons la valeur de vitesse Vp dans la colonne sédimentaire a 1650m/s
pour les sédiments. A ces profondeurs une variation de 50ms induit dans nos mod¢les une
variation de taux de subsidence négligeable.

Nous avons sélectionné une courbe de niveaux marins établie pour la Mer Rouge (Grant et al.
2014) car cette courbe montre moins de lacunes que la courbe de Rohling et al. 2014 pour le
RSL a Gibraltar. Les amplitudes de chutes seront sous estimées comparativement aux
résultats de Rolhing et al. 2014 pour les stades isotopiques MIS2, MIS6 et surestimés pour les
stades MIS8 et MIS 10 (Fig. 6-3b). Pour le stade MIS 12 un événement sapropel masque le
signal. La courbe de Grant et al. (2014) montre un maximum de chute a -110m au MIS2, ce
qui correspond a la bathymétrie de la terrasse SDT1.

Puisque les offlap breaks correspondent a des niveaux marins de Om, nous pouvons écrire que
le taux de subsidence S entre deux pas de temps ti et ti+1 pour une amplitude de chute du
niveau marin Zygs(i) et une profondeur d’offlap break Z,¢¢(i) :

S= [Zoff(i +1) - Zoff(i) ~Zys(i+ 1) + Zmrs(i)]/(tHl —t;) (2)

Une surestimation de I’amplitude de chute revient donc a minorer le taux de subsidence voire
a considérer un soulévement (Fig. 6-3). L’estimation de la subsidence est minoré par le choix
d’un maximum de chute a -108m a MIS10 d’apres la courbe de Grant et al. 2014. La valeur
de -85m a MIS10 (pour la courbe de RSL a Gibraltar, Rohling et al. 2014) permet d’avoir un
taux de subsidence plus proche des valeurs avoisinantes (Fig. 6-3).

Inversement, puisqu’une surestimation des amplitudes de chute du niveau marin conduit a
majorer le taux de subsidence, le taux de subsidence entre MIS2 et MIS6 est probablement
trop €levé. Le taux de subsidence proche de Om entre MIS 2 et 1’actuel indique probablement
que nos mesures des mouvements verticaux a cet endroit ne permettent pas d’obtenir une

mesure correcte.
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Figure 6-3 : (4) Extrait de la ligne sismique MAB258. Les points rouges correspondent approximativement a la
position des offlap breaks. (B) Calcul des taux de subsidence a partir des offlap breaks et d’une courbe de
niveau marin relatif modifiée de Grant et al., (2014). Les taux de subsidence sont calculés entre les maximums
de bas niveau marin représentés par des diamants bleus. Les barres grises correspondent aux taux de
subsidence calés sur la courbe de Grant et al. 2014, en rose, pour la valeur de 85m MIS10 de Rohling et al.
2014.

La géométrie des prismes de chute pourrait indiquer des variations du niveau marin relatif de
longueurs d’ondes plus courtes (ordre 6-7 liés au climat ou aux cycles de précession).
Cependant, cela reviendrait a préserver des prismes de chutes, qu’il serait trés difficile de
différencier des maximums de chutes liés a I’excentricité. Par conséquent, cela reviendrait a
surestimer par un facteur 5 (passage d’une cyclicité 100ka a 20ka) au minimum les taux de
subsidence. Cette solution est assez improbable puisque, les valeurs des mouvements

verticaux plus au Sud permettent de contrdler les valeurs de mouvements verticaux.
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drissi Volcano fault i Dans le chapitre 4, nous avons mis en évidence la faible

subsidence de la plateforme au Nord-Est de la faille de
$=0.01-0.1

] Trougout (Fig. 6-3) et que le Ras Tarf bascule vers 1’Est.
Parallélement, le soulévement des terrasses marines de
hauts niveaux a été montré a terre (Poujol et al. 2014).
Le basculement relatif de la marge vers le Nord est
compatible avec un soulévement a terre et une
subsidence en mer. Le basculement vers 1I’Est pourrait
étre 1i¢ a la géométrie de I’extension : un relais vers le
: : Nord Est de la faille de Trougout avec la faille bordant le
U:O1 3-0.45 Haut Sous-Marin du volcan Grand Al-Idrissi pourrait

mm/an expliquer ce basculement (Fig. 6-4).

1.3. Influence de la sismicité sur la géométrie des

corteges de dépots.
Trougout Fault

Figure 6-4 - Schéma du relais de failles Nos observations de la morphologie de la plateforme

entre la faille de Trougout et la faille
bordant le haut sous-marin du grand

ldrissi: S, subsidence; U.: uplift; dans le bassin de Nekor produit une segmentation de
Vv, taux de déformation vertical

continentale Marocaine ont montré qu’une extension

cette plateforme. Cette segmentation se caractérise par
un réseau de failles actives produisant une subsidence mesurable en sismique réflexion et
caractérisée sur le fond de mer. Les ruptures sur la faille de Trougout et/ou sur les segments
de failles normales N150° pourraient étre enregistrées par la géométrie des corteges de dépots
et pourraient étre imagées par la sismique reflexion haute résolution a la maniére de ce qui est
fait sur les failles active en Nouvelle Zélande (e.g. Barnes and Pondard, 2010; Pondard and
Barnes, 2010). Dans un contexte de tectonique active il est possible de remonter a des
estimations de déplacement vertical co-sismique si les dges sont suffisamment contraints des
deux cotés de la faille.
Nous pouvons observer au niveau de la faille de Trougout, des discordances caractérisées par
des biseaux de progradation faiblement inclinés et trés peu épais (1-2 réflecteurs ; Fig. 6-2).
Ces biseaux sont limités vers le rivage par la faille de Trougout et pourraient correspondre au
comblement de I’accommodation tectonique co-sismique. La résolution verticale de la
sismique sparker ne permet pas de réaliser une étude de paléo-sismicité de la faille de

Trougout en raison de la faible épaisseur de ces prismes et du faible rejet vertical cumulé sur
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la faille de Trougout (2 m), les données de source boomer plus haute résolution n’ont pas été
acquises sur cette zone.

Sur le Ras Tarf, zone en surrection, nous avons observé une terrasse sous-marine €rosive entre
-90m et -70m (Chapitre 4) Sur les zones en subsidence nous avons observé une terrasse a -
80m environ au toit d’un cortége sédimentaire progradant que nous avons lié¢ a une chute du
niveau marin (SDT2, Fig. 6-2). Les différences de mouvements verticaux entre le centre
subsidant du bassin de Nekor et le Ras Tarf en soulévement expliquent les variations de
morphologie de la plateforme.

Il est possible d’estimer 1‘accommodation et la durée d’émersion d’un point dans 1’espace
durant le dernier cycle majeur de chute et de remontée du niveau marin, en fonction d’une
courbe du niveau marin relatif corrigée des mouvements verticaux (Equation 1). La durée
d’émersion néglige les processus d’érosion et d’accumulation sédimentaire mais explique au
premier ordre les variations de morphologies entre les différents segments de la marge
marocaine. La figure 6-5 montre qu'un point situé a 80m.b.s.l. par rapport a 1’actuel est
émergé six fois plus longtemps qu’un point a 100m.b.s.l. la morphologie des plateformes
actuelles est directement controlée par la quantit¢ de mouvement vertical : les zones en
soulévement vont étre érodées plus longtemps et vont prograder plus vites donc offrir plus de
surfaces pour 1’érosion que les zones en subsidence.

Il est probable que I’accommodation varie fortement par rapport au calcul proposé car la
quantité d’érosion au niveau du rivage est non linéaire en fonction du temps e est fonction de

la morphologie de la zone littorale (e.g. Mase and Iwagaki, 1982; Trenhaile, 2005).
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Figure 6-5 : A,C : Courbes montrant la pseudo-durée d’émersion de deux points idéaux fixés dans le temps a -

80m et a -100m par rapport a lactuel en fonction des courbes du niveau marin relatif de Grant et al. (2012)
corrigées du taux de soulevement. Sur les courbes A et C, les parties grisées sont les périodes durant lesquelles
les points ne sont pas émergés. Les couleurs correspondent aux tracés des difféerents niveaux marins relatifs en
fonction des taux de mouvements verticaux entre -0.135mm/ans (subsidence) et 0.135mm/an (soulévement).
Chaque teinte de couleur correspond a une courbe. Les couleurs violettes indiquent des taux de subsidence
(négatifs) et les couleurs jaunes indiquent des taux de soulevement importants (positif). B, D : durée d’émersion
par rapport a ’actuel en fonction du taux de mouvements verticaux

Sur les plateformes continentales, il n’est pas cependant possible d’obtenir un enregistrement
continu des déplacements co-sismique pour des ages plus vieux que le LGM.
L’enregistrement des déplacements co-sismiques est partiel puisque les chutes du niveau
marin provoquent I’exondation de la plateforme et son érosion. Les taux de déplacement co-

sismique et de subsidence du bassin de Nekor pourraient cependant étre mesurés dans le
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bassin sous -110m. En perspective, pour modéliser et comprendre les relations entre
morphologie des plateformes Plé¢istocénes et mouvement verticaux, il sera alors nécessaire de
prendre pleinement en compte les mécanismes d’érosion liés a 1’action des vagues dans la

zone d’amplitude des variations glacio-eustatiques.
1.4.Influence des apports sédimentaires

La segmentation de la marge par le jeu des failles actives, provoque des mouvements
verticaux différents le long des trois segments (Chapitre 4). Si les variations de flux
sédimentaires ont été jusqu’ici négligées en raison du manque de calibration du mod¢le d’age
par des données bio-stratigraphiques, isotopiques ou bien des ages absolus, les profils
d’incision des rivieres a terre montrent des points d’inflexion associés probablement a des
failles actives (Barcos et al., 2014). Des quantifications plus précises des taux d’incision a
terre pourraient permettre de mieux contraindre I’évolution du paysage et de comprendre les
variations de flux sous-marins liés aux rééquilibrages des bassins versants a terre. Des travaux
similaires existent déja dans les Bétiques (e.g. Ferrater et al., 2015). Dans le Rif, aucun travail

de cette nature n’existe a notre connaissance a ce jour.

2. Morphologie des hauts-fonds et du flanc Nord de la Ride D’Alboran

Dans les différents chapitres nous avons mis en évidence la nature dynamique du fond marin:
tectonique active et processus sédimentaires liés aux vagues ou aux courants ont faconné le
paysage sous-marin, depuis le bassin profond jusqu’a la plateforme continentale interne. Dans
le chapitre 4, nous avons pu mettre en évidence des replats sur le haut de la pente continentale
bordant la plateforme marocaine (slope ledge, Fig. 4-7). Ces replats peuvent correspondre aux
bottomsets des biseaux de progradation sur la pente continentale et sont attribués aux prismes
de chutes. D’apres Ridente et al., (2009), ces replats correspondent approximativement aux
surfaces érosives de régression sous-marine. Dans ce cas, 1’érosion sous-marine serait liée a
des courants superficiels paralleles a la plateforme.

Nous avons également observé dans le chapitre 5, la présence de hauts-fondsisolés : les Bancs
de Xauen et de Frances pages, les bancs du Petit et du Grand Tofino (Fig. 6-6). Ces hauts
sous-marins culminent aux alentours de 80m b.s.l. et ont des bathymétries moyennes
d’environ 110m b.s.l. (Fig. 6-6). Les hauts du Grand Tofino et de Francesc Pages ont des
morphologies similaires caractérisées par des grandes surfaces planes aux alentours de -110m

sur les bordures. Vers ’'intérieur, des crétes sont visibles (Fig. 6-7 et 6-8). Les sommets des
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crétes sont aplanis aux alentours de 83m.b.s.l. pour Tofino et 84m.b.s.l. pour Francesc Pages
(Fig. 6-6). Nous observons des zones de replats entre 130m.b.s.1. et 124m.b.s.1. Nous pouvons
comparer ces replats, aux replats observés sur le haut de pente continentale marocaine
correspondant aux bottomsets des prismes de progradation. Les replats sur le haut de Tofino
sont interprétés comme li¢ a la limite d’action des vagues en bas niveau marin. Ces hauts
sous-marins montrent des terrasses concentriques autour d’un sommet de surface réduite
située au centre du haut sous-marin (Fig. 6-7 and 6-8). Cette morphologie concentrique
rappelle les morphologies de monts sous-marins formés autour de hauts volcaniques sur la
plateforme Est Australienne (Pyramid Ball Island, Linklater et al., 2015).

Big Tofino Bank Elevation
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Figure 6-6 : Classification des profondeurs par ['Index de Position Topographique caractérisant les surfaces
planes sur le banc de Francesc Pages et du Grand Tofino. Les pics correspondent aux bathymétries des surfaces
planes.

Sur les surfaces planes entre -112m b.s.l. et - 110m b.s.l. des rides sédimentaires 3D sont
visibles orientées approximativement ENE-WSW sur le banc de Tofino, et NE-SW sur le
banc de Francesc Pages (Fig. 6-7 et 6-8). Ces rides sédimentaires sont asymétriques avec des
pentes plus fortes vers 1’extérieur de la plateforme. Ces rides sédimentaires sont localisées a
I’arriere des plus hautes crétes, sur leurs flancs sud. Ces structures sont probablement

contrdlées par les courants des masses d’eaux profondes durant la transgression. A ces
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profondeurs ces structures sont probablement fossiles. Elles pourraient correspondre au
démantelement par les courants de fonds des formations de coraux froids, communes sur les
hauts sous-marins de la Mer d’Alboran (Lo Iacono et al., 2008; Palomino et al., 2011). Une
¢tude des données de circulations des masses d’eaux en relation avec les crétes de ces hauts

structuraux pourrait démontrer un contrdle par les courants de la disposition de ces structures

3D.

Cold water reef ?

S

Figure 6-7 : Carte des pentes du banc du Grand Tofino montrant sa morphologie et les structures 3D au pied du
haut topographique en jaune. Sur le flanc Nord-Ouest, des formes ondulées sous -110mb.s.l. pourraient
correspondre a des coraux d’eau froide. Cependant, ces structures ne sont pas imagées en sismique réflexion.

2.1. Monts carbonatés

Les hauts sous-marins de la mer d’Alboran étant des environnements propices a la présence
de coraux d’eaux froide (Lo Iacono et al., 2008; Palomino et al., 2011; Stalder et al., 2015), il
serait intéressant d’étudier la répartition géographique des colonies coralliennes en relation
avec la morphologie de ces hauts sous-marins. Des études réalisées en mer Méditerranée ont
par exemple montré que certaine colonies coralliennes croissent durant les éveénements
Allerdd et Younger Dryas (Stalder et al., 2015). Dans les environnements plus chauds et
mixte silico-carbonatés, il a ét€ montré que le développement et la disposition géographique
des colonies coralliennes ont enregistré les variations du niveau marin lors de la remontée
post glaciaire (Droxler and Jorry, 2013). Il serait intéressant de montrer que les structures 3D
observées sur ces hauts sont associées, ou non, a des colonies de coraux d’eaux froides et si

c’est le cas, d’analyser si ces colonies ont enregistré des conditions environnementales
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particuliéres associées aux variations du niveau marin. En effet, il a ét¢ démontré qu’il existe
une relation entre la localisation géographique des rides sédimentaires liée aux courants sur le
fond marin et des carbonates d’eaux froides en Atlantique Nord (e.g. Hebbeln et al., 2016). 11
serait alors possible de proposer des dges et des reconstitutions paléo-environnementales a

partir de 1’étude des terrasses marines des hauts sous-marins.

35.56

Cold water reef

N155° sedithent
wayes

IR

35.52

-3.80 -3.76 -3.72

Figure 6-8 : Carte des pentes du banc de Francesc Pages. Les structures 3D au pied des escarpements centraux
semblent indiquer l'influence sur la plateforme d’un courant venant du nord.

2.2.Architecture stratigraphique des hauts-fonds

Dans le chapitre 4, deux lignes interprétées de sismique réflexion illustrent I’architecture des
plateformes isolées de Tofino et de Francesc Pages (Fig. 4-7). Ces architectures différent
selon le haut sous-marin étudié, ce qui dans un contexte de tectonique active tendrait a
montrer des différences d’accommodation controlées par des processus tectonique : la
préservation de surface érosive a tendance a démontrer une subsidence locale. Ces érosions
sous-marines pourraient étre associées a des périodes différentes en contexte de plateforme
silico-clastique : érosion régressive dans la chute, érosion liée a 1’action des vagues en bas
niveau et en remontée, ou bien érosion liée a la circulation des masses d’eaux sur les pentes
continentales.

Cependant, dans le contexte d’Alboran, les plateformes sédimentaires situées au centre du
bassin, pourraient représenter des environnements mixtes silico-carbonatée. Les coraux
d’eaux froides en Alboran peuvent atteindre des taux de croissance d’environ 4.5m/ka durant
le Bolling-allerdd et donc représenter des volumes sédimentaires importants (Stalder et al.,

2015). Par conséquent, il est envisageable que I’architecture des hauts-sous-marins soit
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contrdlée en partie par la croissance des coraux d’eaux froides, a la maniére des plateformes
carbonatées d’eau chaude. Les taux de croissance des coraux d’eaux froide étant rapides,
I’architecture associées a la croissance de coraux d’eau froide serait susceptible d’étre imagée

en sismique réflexion sparker (résolution verticale 2m).

2.3. Evolution du paysage sous-marin liée aux contourites, aux sorties de fluide et au

glissement sous-marin

Sur le flanc Nord de la ride d’Alboran, les sédiments contouritiques sont affectés par des
glissements sous-marins (Fig. 6-9). Ces glissements sont datés Pléistocéne. Les glissements
les plus récents présentent des cicatrices fraiches sur le fond marin avec des pentes
importantes. Les travaux réalisés par Martin Jollivet-Castelot (M2 encadré durant cette these)
montrent que les glissements se mettent en place récemment (2 partir de 1.19Ma), de maniére
asymétrique de part et d’autre de la Ride d’Alboran. La distribution dans le temps et 1’espace
de ces glissements semble indiquer 1’influence de la déformation de la Ride d’Alboran sur la
mise en place de ces structures gravitaires. Des simulations numériques ont montré que ces
glissements sont susceptibles de créer des tsunamis dont I’amplitude sur le rivage Marocain
peut atteindre Im (Rodriguez et al., 2017).

En considérant que la morphologie des cicatrices évolue selon des processus physique connu :
dégradation par effondrement gravitaire et par sédimentation uniforme, il serait possible de
modé¢liser la dégradation des cicatrices des MTDs afin de proposer des ages morphologiques
et de mettre en évidence d’éventuelles séquences de glissements. La caractérisation
morphologique fine des glissements pourrait ainsi mettre en évidence une relation entre
morphométrie des cicatrices et age, d’une maniére semblable aux travaux portant sur 1’age
morphologique des escarpements de faille. Cette étude intégrée nécessiterait une datation

précise par exemple grace aux marqueurs biostratigraphiques.
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Figure 6-9 : Carte de la distribution des MTDs Pléistocene (Jolivet-Castelot et al. in prep). Cette carte décrit les
différents MTD affectant le flanc Nord de la SAR et le Bassin Ouest Alboran a partir des données de sismique
réflexion et de bathymétrie au niveau du Nord des bancs de Xauen et Tofifio. Les couleurs associées aux
différents événements gravitaires réferent a leur dge (relatif aux réflecteurs datés MIS 8, MIS 12, Q2 et Q1). Les
cicatrices d’arrachement et les contours des systémes gravitaires (zone en érosion et zone de dépot) sont
représentés. Les contours du MTD Messinien sont tirés d’El-Abbassi (2013).

2.4. Conclusion et perspectives sur les hauts-fonds

Les interactions entre systémes contouritiques, coraux d’eaux froides, et sédimentation
gravitaire représentent un enjeu de recherche majeur pour comprendre la dynamique du fond
de mer et éventuellement protéger les environnements coralliens méditerranéens. L’étude des
plateformes carbonatées tempérées sur les hauts sous-marins du domaine d’Alboran
permettrait de mieux comprendre leur évolution en relation avec les échanges des masses
d’eaux au niveau de Gibraltar (e.g. Rogerson et al., 2012). La comparaison avec les données
sédimentologiques dans le Golfe de Cadix permettrait de mieux contraindre ces échanges et
les paléo-circulations entre I’ Atlantique et la Méditerranée.

D’un point de vue structuraliste, ces environnements riches de leurs complexités pourraient
permettre de mieux contraindre les paléo-environnements sous-marins et mieux renseigner sur
I’évolution du Pliocéne a actuelle de la topographie du bassin d’Alboran. Ainsi, il serait
possible de mieux caractériser 1’évolution des reliefs en relation avec la création et 1’abandon

des structures tectoniques actives.
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3. Caractérisation de la tectonique Plio-Quaternaire a I’échelle de la marge

Marocaine et du Rif

La Ride Sud Alboran, la Ride d’Alboran, et les failles de Jebha et de Nekor a terre sont
interprétées comme des structures tectoniques accommodant la déformation du domaine
d’Alboran au Miocéne jusqu’au Plioceéne. Ces failles auraient accommodé¢ une migration de la
déformation d’Est en Ouest reconnue a I’échelle du Néogene et du bassin d’Alboran
(Giaconia et al. 2015 ; Médaouri et al. 2014). Depuis la fin du Mioceéne et jusqu’au Pliocéne,
sous l’effet d’une rotation du domaine d’Alboran, ces zones de failles deviennent
progressivement mal orientées pour accommoder a la fois I’extension d’arriére-arc et la
convergence Afrique-Eurasie. A partir du Messinien le raccourcissement de la chaine du Rif
s’accommode de manicre thick skin (Capella et al. 2016). Cela se traduit par une distribution
de la déformation compressive entre la Ride Sud Alboran et les unités du Rif a terre.

Il apparait que le bassin de Nekor est récent a I’échelle de 1’inversion Néogéne du domaine
d’Alboran. Les schémas structuraux dans le bassin de Nekor indiquent un réseau de failles
actives en mer bordant ce bassin : (1) Les failles NNE-SSO placées en relais le long d’une
zone de cisaillement crustale NE-SO localisée sur un héritage structural. Ces failles bordiéres
du bassin de Nekor sont en effet parall¢les a la faille de Nekor et a la direction générale des
nappes dans la zone d’étude. Elles pourraient donc étre guidées en profondeur par la structure
en nappes du Rif. (2) Des failles bordieres a 1I’Est du bassin de Nekor orientées NS. (3) Enfin
au sud, la faille de Nekor, qui est un héritage structural de I’histoire Alpine oligocéne et de la
réactivation extensive Miocene.

Les failles bordieres a terre sont cartographiées et illustrées dans plusieurs articles, elles
s’expriment dans le paysage (Ait Brahim et al., 2004; Ait Brahim and Chotin, 1990; Asebriy
et al., 1987, 1992, 1993; Poujol et al., 2014; Van der Woerd et al., 2014). Cependant, les
failles de Nekor, Rouadi et EI-Hammam ne sont pas associée a une activité sismique dans la
littérature. Le segment de faille de Bousekkour en mer pourrait étre le segment de faille actif
lors du séisme de 1994 (d’ Acremont et al., 2014). Une caractérisation du plan de faille par de
la bathymétrie haute résolution (<Im?) et une imagerie vidéo pourrait amener des arguments
supplémentaires pour démontrer que cet escarpement est bien la trace en surface de la faille
ayant rompue lors du séisme de1994.

Selon les interprétations, la faille de Nekor est inactive sur 1’ensemble de ses segments
(Galindo-Zaldivar et al., 2015) ou active sur son ensemble (Van der Woerd et al., 2014) ou

encore seulement active sur son segment Sud-Ouest (Poujol et al., 2014; d'Acremont et al.
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2014). A la maniere de la faille de Carboneras et de la ride d’Alboran, la faille de Nekor soit
mal orientée pour jouer aujourd’hui selon un mode décrochant (e.g. Neres et al., 2016). Dans
ce cas, le taux de déplacement horizontal sur le long terme de cette faille est faible (Cunha et
al., 2012; Neres et al., 2016). Des longues périodes de retour sont attendues sur cette faille,
expliquant alors le manque d’enregistrement sismologiques et le faible décalage sénestre des
réseaux hydrographiques (Poujol et al., 2014).

Les failles de Rouadi, El-Hammam, Trougout et de Boudinar constituent une famille N-S. Ce
réseaux de faille est probablement un héritage structural Pliocéne (Ait Brahim and Chotin,
(1990). 11 est possible que ces failles aient été réactivées partiellement lors de la nucléation de
la zone de faille d’Al Idrissi. Les données de sismique réflexion indiquent une subsidence
démarrant approximativement a 1,8Ma au niveau du Haut-FondVolcanique du Grand Idrissi,
cette subsidence a été associée a une faille normale N-S qui provoque la transgression puis
I’ennoiement de I’étroite plateforme bordant ce haut volcanique. L’activité¢ de la faille de
Boudinar est datée du Plio-Pléistocéne. La subsidence du bassin de Nekor démarre entre
1,16Ma et 1,8Ma. Ce réseau de faille se prolonge vers le Nord du Ras Tarf et affecte le volcan
d’Al-Idrissi. La datation de ce haut de socle par des méthodes bio-stratigraphiques et K/Ar
pourrait permettre de contrainte plus précisément les ages de subsidence du bassin de Nekor

et du volcan d’Al-Idrissi.

3.1.Extension oblique et relais entre la faille de Trougout et la faille bordiére du volcan

grand Al-Idrissi

L’extension dans le bassin de Nekor est accommodée par des structures a fortes composantes
normales orientées parallelement a la direction oy (Neres et al., 2016; Van der Woerd et al.,
2014; Lafosse et al. 2016). Cette direction de contrainte principale est approximativement
N155°. Elle est compatible avec 1’état de contrainte obtenu a terre par les études
microstructurales le long des failles de Adjir-Imzouren, la faille de Trougout et la faille
de Boudinar (Galindo-Zaldivar et al., 2015; Poujol et al., 2014; Van der Woerd et al., 2014).
La faille de Trougout (pitch 060°S ; Poujol et al. 2014) est oblique par rapport aux directions
du champ de contraintes actuelles.

L’architecture de la plateforme Pléistocéne sur les bordures du cap de Ras Tarf indique un
basculement vers 1’Est du cap et une subsidence qui augmente vers le Nord. La faille de
Trougout est en relais avec la faille bordant le haut-fond du grand Idrissi localisé a 12km plus

a I’Est (Fig. 6-4). Ce relais de failles normales accommodant une extension locale depuis le
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Gélasien peut expliquer le gradient de subsidence a la maniére de ce qui a été décrit dans le
Golfe de Corinthe a partir de la stratigraphie (Gawthorpe et al., 1994). Dans un schéma de
failles qui évoluent dans 1’espace et dans le temps, les failles qui semblent initialement
distinctes sont en réalité reliées cinématiquement depuis leurs initiations (Walsh et al., 2003).
Par exemple, dans le contexte d’arriére-arc Néo-Zélandais, la réactivation oblique de
structures extensives crétacées a conduit a la formation de rampes en relais induisant des
variations de vitesses de subsidence le long du relais. Les failles normales, apparemment
disjointes en surface, sont en réalit¢ membre d’une méme structure extensive en profondeur
(Giba et al.,, 2012). Il est probable que les failles de Trougout et du grand Tofino se
comportent de manicre similaire. Dans un régime cinématique commun, ces failles normales

peu espacées, pourraient se connecter sur un niveau de détachement localisé dans la crofite.

3.2. Géométrie du bassin de Nekor

La géométrie rhomboédrique du bassin de Nekor dépend de la géométrie et de I’activité des
failles de Rouadi, de Bousekkour et d’ElI-Hammam situées sur la bordure Ouest du bassin.
Nos interprétations sont basées sur la définition du bassin transtensif selon Wu et al., (2009).
Dans le bassin de Nekor, la direction d’extension est oblique par rapport aux zones de
déplacements principales caractérisant un pull-apart transtensif. Cette définition du bassin de
Nekor en bassin transtensif est valide seulement si la faille de Nekor est considérée comme
une zone de déplacement principale. Cette faille ne localise pas la sismicité, mais elle décale
localement le lit de riviéres (Poujol et al. 2014).

I1 est notable que le champ de vitesse GPS contraint un bloc Bético-Rifain qui s’extrude vers
le Sud-Ouest (Koulali et al. 2011). Accommoder I’extrusion du Rif nécessite une zone en
cisaillement, la faille de Nekor pourrait le permettre. Cette hypothése est favorisée par les
mode¢les néotectoniques qui reproduisent le mieux les déformations de 1’arc bético-Rifain
(Cunha et al., 2012; Neres et al., 2016). Dans ce cas, la faille de Nekor est considérée comme
une structure active. Le manque de sismicité le long de cette faille est expliqué par un
glissement asismique et par une distribution de la déformation dans le bloc Nord de cette
faille. La controverse autour de I’activité de la faille de Nekor peut étre comparée a celle
relative a ’activité Quaternaire de la faille de Karakorum dans I’Himalaya (Searle et al., 1998,
1999; Phillips et al., 2004; Robinson, 2009;). Dans un contexte un peu similaire, cette faille de
Karakorum a tout d’abord été déclarée active, accommodant 200km de déplacement latéral

avec des périodes de quiescence tectonique. Un article récent a cependant fini par conclure
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que cette faille n’est plus active car cachetée par des formations alluviales Quaternaires
(Robinson, 2009).

Si de nouveaux arguments de datation, de tectonique structurale ou de modélisation venaient
contraindre précisément 1’activit¢ de la faille de Nekor au Pliocéne, alors il serait
envisageable de lever 1’ambigiiité¢ sur le role structurale et géodynamique de la faille de
Nekor. En I’¢tat, la géométrie proposée du bassin de Nekor en pull-apart transtensif se
rapproche de celle du bassin de Vienne ou d’autres bassins accommodant un décrochement
sur les bordures d’un arc orogénique (Dewey et al., 1998). Dans ces conditions, I’héritage
Alpin controle directement la mani¢re dont est accommodée la déformation localement

(Fodor, 1995; Decker et al., 2005; Holzel et al., 2010).

3.3.Enracinement des structures extensives du bassin de Nekor et perspective sur la

restauration de coupes équilibrées

La géométrie de la faille de Trougout et des structures extensives explique probablement une
partie de la sismicité. Dans le bassin de Nekor, les structures extensives NNW-SSE sont
probablement enracinées sur un niveau de faible pendage dans la crotte. La profondeur
sismogéniques dans le bassin de Nekor est a environ 11km d'aprés Van der Woerd et al.,
(2014). 11 existe cependant une sismicité non négligeable jusqu’a 30km, et quelques séismes
profonds sont recensés au-dela sous le bassin de Nekor (Fig 2-10). Il est possible de calculer
la profondeur de transition cassant ductile dans une crotite continentale classique a partir des
taux de déformations estimés par les modéles de déformation néotectonique.

En utilisant un géotherme linéaire de 30° par kilometre d’apres les valeurs de flux de chaleur
dans le Rif (Rimi, 1999), un bassin de Nekor de 20km de large, un taux de déformation
d’environ 1*#107'%.s! d’aprés les valeurs approximatives de Nérés et al. 2016 et des paramétres
rhéologiques pour une crotite continentale ductile classique se déformant selon la loi de fluage
dislocation empirique :

€ =Axgle Q/RT

Avec A=1*10® MPa™, Q= 156kJ et n=3,1, valeurs classiques pour une quartzite d’aprés
Paterson and Luan, (1990). La profondeur de transition cassant-ductile obtenue est entre
7km et 9km de la profondeur sismogénique de 11km observée. Il est possible que le taux de
déformation issu de Neres et al. (2016) soit sous-estimé¢ dans le bassin de Nekor. Pour
retrouver des valeurs semblables aux valeurs de profondeur sismogéniques d’aprés Van der

Woerd, les valeurs suivantes peuvent étre utilisées : un taux de déformation de 1*10'* pour
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des angles de friction interne compris entre 10° et 35° (Fossen, 2016) . Nous obtenons alors
des profondeurs de transition cassant ductile en extension comprise entre 9km et 11km dans le
bassin de Nekor. Ce taux de déformation élevé semble cependant irréaliste au vu des taux de

déformations modélisés (Fig. 6-10).
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Figure 6-10 : Enveloppes de résistance d’une croiite continentale en extension pour n=3.1 et Q=156 et pour
plusieurs valeurs d’angle de friction interne et € = 10-14s" ; Z, profondeur de la transition cassant-ductile.

I1 est probable que 1’extension dans le bassin de Nekor se localise en profondeur sur un niveau
mécaniquement faible. Des répliques en compression apres le séisme de 2004 (Van der
Woerd et al.,, 2014), pourraient indiquer une influence de 1’héritage: les structures
compressives liées a la mise en place des nappes lors de I'orogénese dans le Tertiaire
pourraient étre réactivées en profondeur. D’autre part, la flexure associée au sur-
épaississement du Rif peut modifier le champ de contrainte local (Watts and Burov, 2003) .

Une restauration du bassin de Nekor a différents stades de son évolution pourrait idéalement
contraindre la quantité de déformation accommodée au Pléistocéne par ce bassin. Des travaux
similaires réalisés sur le graben de Gullfalks (Ecosse) ont par exemple permis de mettre en
¢vidence une extension oblique aux structures (Rouby et al., 1996). Des travaux en cours
portant sur la restauration partielle du bassin de Nekor a partir des surface d’érosions tardi-

Pleistocene pointées sur les données de sismique réflexion pourront potentiellement permettre
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de proposer des taux de déformations horizontaux pour les derniers 300 000ans. Le résultat de
ces travaux pourrait permettre de mieux discuter le lien entre déformation active et

déformation plus long terme.

3.4. Segmentation de la marge marocaine et inversion transpressive

Au niveau local, le bassin de Nekor est a la frontiére entre les unités du Rif Oriental et Central
a ’Ouest, probablement en soulévement a 1’actuel, et les unités externe du Rif et du Moyen-
Atlas a I’Est. De part et d’autre de celle limite active, les reliefs varient : les unités internes
Rifaines posseédent des reliefs assez élevés supérieurs a 1500m alors qu’a I’Est du bassin de
Nekor, de grands bassins sédimentaires culminant a 500m composent le paysage. Cette

évolution du paysage est censée refléter la structure crustale (Fig.6-11).

Moho (Km)
54

29

— | F——1  Om— a
0 100 200 300 400 500 Km|

5 4 2 0

Figure 6-11 : Carte de profondeur du Moho dans la région de 'arc Bético Rifain et du bassin d’Alboran,
projection de Mercator (Diaz et al. 2016).

Des données publiées montrent la géométrie du Moho avec une bonne résolution horizontale
(Fig. 6-11; Diaz et al. 2016). Ces données montrent clairement un gradient d’épaisseurs
crustales décroissant rapidement depuis un Moho a 54km quelques dizaines de kilométre a
I’Ouest du bassin de Nekor jusqu’a environ 30-35km au niveau du bassin de Nekor. D’une
maniére surprenante, ces épaisseurs crustales ne sont pas en accord avec les reliefs mesurés
dans la partie centrale du Rif. En effet, pour ces épaisseurs, les modeles d’isostasie local de

type Airy prévoit des reliefs plus importants (Duggen et al., 2003; Petit et al., 2015).
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La structure crustale est probablement a mettre en relation avec les variations de mouvements
verticaux observées sur la marge Marocaine. Dans la partie centrale du Rif, une zone en
soulévement est reconnue, et dans la partie orientale du Rif, une zone moins sujette a des
mouvements verticaux importants est caractérisée par de vastes bassins sédimentaires
Tortono-Pliocéne. Nos travaux montrent qu’une segmentation est induite dans cette zone
marquée par le bassin de Nekor et qu’elle se prolonge par la zone de faille de Bokkoya-Al-
Idrissi découpant le bassin d’Alboran le long d’une zone de cisaillement NNE-SSO. Il est
notable d’apres les données d’imageries profondes que 1’amincissement crustal se produit le
long d’une zone orientée NNO-SSE (e.g. Diaz et al. 2016 ; Fig. 6-11) approximativement
paralléle aux structures extensives du bassin de Nekor et des structures transtensives affectant
la ride Sud Alboran. Cela suggere que la déformation de la marge enregistrée sur la
plateforme et dans le bassin d’Alboran est contrainte par la structure crustale a I’actuel. En
faisant varier localement la contrainte verticale, il est alors possible d’inverser I’orientation
des axes des contraintes principales et de provoquer localement les conditions d’une
subsidence locale dans un contexte transpressif comme discuté dans Palano et al. (2013). En
se basant sur ce modele de crotte, il est probable que la zone de faille d’ Al-Idrissi et le bassin
de Nekor accommodent en partie une extension lié¢ due a I’héritage structural (d'une maniére
équivalente a I'extension dans la Sierra Nevada; e.g. Le Pourhiet et al. 2006). Cependant, ce
mécanisme complexe nécessite des investigations plus poussées, par exemple basées sur des
modeles numériques pour expliquer pourquoi la topographie ne correspond pas aux épaisseurs

crustales dans le Rif.

3.5.La déformation du domaine d’Alboran : effets de la subduction ou bien effet de la

convergence ?

3.5.1. Inversion Oblique du Rif et de la marge du domaine d’Alboran

Au fil de cette thése, nous avons observé différents aspects de la déformation de la marge Sud
du Bassin d’Alboran. Nous avons estimé que 1’évolution de la déformation depuis le Pliocéne
jusqu’a I’actuel dans le Sud Alboran correspond a une déformation distribuée le long des
structures miocenes de la Trans Alboran Shear Zone. Cette déformation, enregistrée sur la
plateforme continentale au niveau du bassin de Nekor, dans le bassin profond et au pied des
hauts topographiques de la Ride Sud Alboran avec leurs systémes contouritiques, est liée au
passage du Messinien terminal au début du Pliocéne, d’une déformation transpressive

accommodant la fin du retrait du panneau plongeant vers I’Ouest, a une déformation
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compressive liée a la mise en place d’une déformation de style thick-skin collisionelle dans le
Rif.

Dans le chapitre 5 portant sur 1’évolution de la déformation dans le Rif et sur la Ride Sud
Alboran, nous avons proposé¢ que la déformation transpressive a provoqué la rotation d’axe
verticale du bloc Bético Rifain depuis le Tortonien jusqu’a 1’actuel. Cette rotation horaire
lente (1°-2°/Ma ; Meghraoui and Pondrelli, 2013; Palano et al., 2015) contribue a diminuer
I’angle fait par la direction normale aux structures de la TASZ Mioceéne (accommodant la
déformation transpressive Messinien-Pliocéne) et la direction de convergence Afrique-
Eurasie.

Pour pouvoir définir une inversion oblique du Rif et de la marge Sud du bassin d’Alboran, il a
¢été nécessaire de se référer aux périodes plus anciennes que le Pliocéne supérieur. En effet
avant cette période, I’extension d’arriére-arc postérieure a 1’orogénése alpine ainsi que
I’obliquité de la convergence permettent de générer de la transpression au niveau de la Ride
d’Alboran et du coulissement le long de la faille de Nekor des unités internes du Rif. Ce
contexte permet également 1’approfondissement local des bassins au Messinien.

Au Plioceéne supérieur, la déformation thick-skin est établie dans le Rif externe au niveau des
bassins intramontagneux bordant la faille de Nekor (Capella et al., 2016). L’état de la
tectonique a I’actuel correspond a 1’évolution de ce systéme transpressif depuis Smillions
d’années. Ce modéle est cependant sous contraint en raison des ages approximatifs qui datent

les différentes étapes de déformation.
3.5.2. Evolution de la transpression

La rotation de bloc dans les zones en transpression ou transtension est un effet bien démontré
par les modeles numériques (Fig. 6-12, e.g. Le Pourhiet et al. 2014) et d’apres les théories
mécaniques (Dewey, 2002; Fossen and Tikoff, 1993; Jones et al., 1997, 2004; McKenzie and
Jackson, 1983; Nur et al., 1986; Scholz et al., 2010; Tikoff and Teyssier, 1994). Les effets
majeurs de la transtension initiale sont d’amincir la crotte a grande échelle en exhumant des
domes métamorphiques et de provoquer la formation de structures de transfert (Fig. 6-12).
Les domes sont représentées dans notre zone d’étude par les Bétiques et le Rif (e.g. Booth-
Rea et al., 2003, 2005; Negro et al., 2006; Ouaragli et al., 2016) en association avec des zones
de transfert (par exemple la faille de Jebha ou de Nekor).

La formation de zones de transfert récentes comme la faille d’Al-Idrissi associée a la faille de
Bokkoya est la conséquence de I’histoire transpressive récente. L’inversion des structures

miocenes en compression permet de réunir les conditions nécessaires a la formation de cette
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nouvelle zone de transfert (la faille d’Al-Idrissi) qui est mieux adaptée pour accommoder la
déformation a partir du Gélasien. Cette compression le long des zones de transfert Miocéne
est compatible avec un effet de la convergence Afrique-Eurasie.

Avec ses zones crustales amincies ou épaissies, la structure de la crolite du domaine
d’Alboran refléte 1’héritage li¢ a la migration du Domaine d’Alboran lié a 1’extension
d’arriére-arc. La topographie anormale du Rif central (Petit et al., 2015) et du Rif Externe,
I’extrusion du Rif central (Koulali et al., 2011), I’importante subsidence du bassin Ouest
Alboran (Do Couto et al., 2015), la topographie du Moho (Diaz 2016) indiquent clairement
I’influence d’un processus d’échelle lithosphérique influencant la déformation a 1’actuel. Le
mécanisme préféré dans la littérature pour expliquer I’ensemble des processus implique un
couplage visqueux de la crolite sous le Rif et du manteau lithosphérique téthysien ce qui
permet un fluage de la crofite inférieure visqueuse vers la zone en subduction (Valera et al.,
2011: Petit et al., 2015), amincissant la crotite a I’avant du panneau plongeant.

A I’échelle de la structure crustale d’Alboran les contrastes d’épaisseur et de viscosité induits
par les deux processus d’amincissement pourraient expliquer de maniére satisfaisante la
localisation et 1’activité a la fois de la faille d’Al-Idrissi et du bassin de Nekor. La déformation
actuelle du bassin d’Alboran est I’héritage de deux processus distincts d’amincissements
crustaux, probablement dans le temps. En perspective il serait intéressant de faire la part entre
ces deux processus (retrait du slab et délamination ou couplage visqueux, avec des modéles

numériques montrant 1’influence conjointe des deux processus.
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Figure 6-12 : Modeles numériques représentant la formation de démes extensifs entre 20Ma et 10Ma et
l’inversion tectonique a partir de 10Ma. L’extension latérale est indiquée par les fleches grises. Les modeles
utilisent une croiite inférieure trés faiblement visqueuses (<10?'Pa). Les conditions initiales aux limites et le
modele en entrée sont publiés dans Le Pourhiet et al., (2014). (4) Déformation et épaississement de la croiite
inférieure. Le cadre blanc indique ou se situe la déformation et [’épaississement a chaque étape de temps. Sur la
bordure du dome une zone oblique est formée, sous [’effet de la transpression du modeéle a partir de 10Ma, la
zone oblique initialement transtensive subit une rotation progressive marquée par la fleche blanche. (B)
Déformation localisée dans la croiite montrant le doming associé a [’étape extensive, les structures obliques
accommodant la déformation en transtension sur le bord du dome jusqu’a 10Ma joue en décrochement a 5Ma
puis sont inversées en compression a [’actuel sous [’effet de la rotation. Figure modifiée avec la courtoisie de
Laetitia Le Pourhiet (non publiée).
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4. Conclusion finale

A T’origine, le but de cette thése était de caractériser la plateforme continentale Marocaine du
Bassin d’Alboran au niveau du bassin périphérique de Nekor. La sismicité dans cette zone est
importante mais I’absence de structures actives claires a terre rendait difficile 1’interprétation
des enregistrements sismologiques. De plus, ce bassin en mer ne montrait pas de preuve de
subsidence contemporaine des bassins alentours et restait non daté. Le bassin de Nekor était
donc faiblement caractéris¢é du point de vu sédimentaire et tectonique. De plus dans le
contexte régional, la région de Nekor est intrigante : & I’importante sismicité se rajoutent (i)
des variiations d’azimuth et de vitesse des vecteurs GPS de part et d’autre du bassin, (ii) une
subsidence marquée a 1’actuelle dans le bassin et un soulévement du Rif, (ii1) des
changements d’épaisseurs crustales de part et d’autre du bassin. Les campagnes
océanographiques MARLBORO-1 (2011), MARLBORO-2 (2012) et SARAS (2012) ainsi
qu’une mise en commun des données de sismique réflexion et de bathymétrie a 1’échelle
d’Alboran en collaboration étroite avec les équipes de géologie Sédimentaire de groupe
Continental Margin au CSIC de Barcelone et I’Universit¢ Mohammed V-Rabat au Maroc ont
permis de mieux comprendre les processus a I’ceuvre dans cette région du Globe.

Pour comprendre la tectonique active dans la région d’Al-Hoceima, il a fallu traiter et
analyser les données de bathymétrie issues de campagnes océanographiques récentes, analyser
et interpréter les structures sur le fond marin. Grace a la couverture importante de sismique
réflexion, nous avons pu montrer une correspondance entre la déformation de la plateforme
continentale et les structures morphologiques sur le fond de mer. Nous avons pu cartographier
précisément les failles actives et caractériser finement la structure du bassin de Nekor avec ses
limites tectoniques. Nous avons montré que la marge marocaine est segmentée a I’actuel.
Cependant, les structures tectoniques et les dépocentres indiquent des changements probables
de cinématique durant le Pléistocene.

Nous avons pu observer les variations de D’architecture de la plateforme continentale
marocaine, le long de trois segments distincts : dans le bassin de Nekor, sur la plateforme a
I’Ouest dans la région de la faille de Bousekkour, et sur le Ras Tarf. Nous avons de plus
observé d’une manicre générale une cyclicité des cortéges sédimentaires sur la plateforme.
Cette cyclicité ne s’exprimait pas de la méme maniére selon le segment de la marge
Marocaine observé. Sur le fond de mer, nous avons pu observer une morphologie en escalier
de la plateforme, marquée par des terrasses sous-marines. Nous avons pu associer cette

morphologie aux dépdts de corps sédimentaires progradants dans les zones en subsidences ou
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avec une surface érosive dans les zones en soulévement comme au niveau de Ras Tarf. La
comparaison avec les autres marges méditerranéennes nous a permis de mettre en évidence la
proximité des géométries du bassin de Nekor avec les géométries de prismes de bordures de
plateformes observés dans le Golfe du Lion. Une collaboration avec I'unité¢ de Géoscience
Marine de Brest a permis de mieux cerner les processus controlant 1’architecture de la
plateforme et la dynamique du fond de mer en la reliant aux variations glacio-eustatisques
elles-mémes liées a ’excentricité astronomique et a des variations d’ordre supérieur. Nous
avons pu montrer que I’architecture sédimentaire était directement contrdlée par la tectonique
locale. Nous avons proposé un modele d’évolution de 1’architecture d’une plateforme
Pl¢istocéne selon un cycle de chute et de remontée du niveau marin en prenant en compte les
variations eustatiques, I’influence des processus sédimentaires deltaiques et des courants de
contours, et I’influence tectonique sur la préservation ou non des dépdts et sur la morphologie
du fond de mer.

A partir de cette caractérisation de la plateforme continentale nous avons pu mieux
contraindre les processus tectoniques actifs au Pléistocéne. Cependant, il était intéressant de
relier ces processus locaux aux processus régionaux influencant la topographie et la paléo-
océanographie durant le Plio-Quaternaire. En étendant la zone d’étude grace a la compilation
des données bathymétriques et des lignes de sismique réflexion disponibles, en se basant sur
les calages des surfaces stratigraphiques en Alboran obtenue en collaboration avec le CSIC-
Barcelone et sur la bibliographie a 1’échelle régionale, nous avons pu proposer une
cartographie des structures tectoniques actives dans une région comprise entre les zones
externes du Rif et la Ride d’Alboran depuis la base du Pliocéne jusqu’a 1’actuel. Nous avons
pu montrer que la topographie de la Ride Sud Alboran est probablement le résultat d’un
régime transpressif démarré au Tortonien et s’achevant au Plioceéne. A partir du Quaternaire,
en raison de la convergence Afrique-Eurasie et de rotations de blocs, 1’évolution de la
transpression vers un régime plus compressif a entrainé une néo-formation de structures
mieux orientées pour atteindre le mode de déformation décrochant actuel.

A partir de ’ensemble de ces résultats, et de la compréhension des processus glacio-
eustatiques et sédimentaires mis en jeux, nous avons pu enfin proposer quelques
quantifications des taux de subsidences a partir des paléo-rivages de bas niveaux. Cependant,
étant donné le contexte tectonique particulier et le manque de calage temporel, les incertitudes
sont grandes et des améliorations pourront certainement étre apportées dans le futur.

Des questions persistent sur les interactions entre structures héritées de la collision alpine et

les structures Pliocéne. Une cartographie plus fine de la zone de faille d’Al-Idrissi et de la
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transition avec le bassin de Nekor permettrait de les lever partiellement. Une imagerie a
I’échelle crustale par sismique réfraction permettrait de mettre en évidence la géométrie des
failles en profondeurs. A 1’échelle régionale, notre modele géodynamique de 1’évolution des
structures Rifaines et de la marge d’Alboran permet de réconcilier la tectonique active avec la
tectonique a long terme. Cependant, il existe encore de nombreuses incertitudes sur le lien et
les interactions entre convergence Afrique-Eurasie et subduction de matériel lithosphérique.

Le jeu de données n’a pas été encore complétement exploité et de nombreuses incertitudes
demeurent. Nous avons cartographié¢ des structures probablement coralliennes sur le fond de
mer, en pied et sur les hauts sous-marins. Nous avons montré que ces hauts sous-marins
possédaient des similarités morphologiques avec la plateforme continentale marocaine.
Cependant, en raison d’un probable environnement mixte silico-carbonaté, il était compliqué
de faire I’analogie entre 1’architecture des cortéges en bordures des hauts sous-marins et sur la
plateforme marocaine. D’une maniére générale, nous avons été limités dans nos
interprétations par le manque de datation disponible dans le Pléistocene. La campagne
océanographique AlbaCore programmée pour 2018-2020 sur le N/O Marion Dufresne ira
¢chantillonner un grand nombre de structures sous-marines et effectuer des carottes sur ces
plateformes. Ceci permettra, nous l’espérons, des développements importants a la paléo-

océanographie et géodynamique méditerranéenne.

250



251



Annexe A - Role of tectonic burial and temperature on the
inversion of inherited extensional basins during collision

(Géological-Magazine, 2016)
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Role of tectonic burial and temperature on the inversion of
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Abstract — The style of inversion of inherited extensional basins in the Western Alps is investigated
through thermo-mechanical modelling. Two-dimensional models consist of a half-graben embedded
in a relatively strong crust (basement) and filled with weak syn-rift sediments (cover). We investigate
the relative influence of the internal friction (i) of the basin-bounding normal fault, tectonic burial (h)
under an overlying nappe and the geothermal gradient. We use a viscoplastic model with symmetrical
shortening. The inherited normal fault is implemented as a curved thin body with a variable friction
coefficient (i) ranging from 0.1 to 0.6. The style of basin inversion is controlled at shallow depth by
the internal friction coefficient, whose influence decreases with the increase of both burial depth and
geothermal gradient. With increasing burial and/or geothermal gradient, fault reactivation is inhibited
and distributed deformation in the basement induces the vertical extrusion of the cover. The basin
inversion is accompanied by distributed deformation in the cover and by the shearing of the basin and
basement interface. The results are consistent with the style of inversion of inherited half-grabens in
the external Western Alps, where no significant fault reactivation occurred owing to tectonic burial
underneath the Alpine internal units during the early Alpine collision.

Keywords: External Crystalline Massifs, thermo-mechanical modelling, Western Alps, collision, basin

inversion.

1. Introduction

Restoration of external units in worldwide orogens
shows that, most of the time, continental collision in-
volves a previously stretched lithosphere whose margin
contains extensional basins inherited from pre-orogenic
rifting (e.g. Jackson, 1980; Lemoine ¢ a/. 1989; Beau- mont
et al. 2000; Marshak, Katlstrom & Timmons, 2000;
Lacombe & Mouthereau, 2002; Butler, Tavar- nelli &
Grasso, 2000; Bellahsen e# a/ 2012). In a thick-skinned
deformation style setting (e.g. Lacombe

& Bellahsen, 2016, this issue), basement shortening
during the collision is indeed usually characterized by the
inherited
structures (e.g. inherited pre-orogenic normal faults;

reactivation of  well-oriented extensional
Jackson, 1980). It is noteworthy that such a setting oc- curs
within previously rifted lithosphere, presenting a thermal
age (i.e. duration between stretching and short- ening, e.g.
Burov & Diament, 1995) lower than 1 Ga (Mouthereau,
Woatts & Burov, 2013).

Beyond the inherited thermal state of the lithosphere,
Bonini, Sani & Antonielli (2012) synthesized the ana- logue
modelling literature to define three main factors governing
the reactivation of an inherited normal fault: the steepness
of the fault, its angle compared to the direction of
compression and the fault frictional resist- ance.
Depending on the variation of those three para-

* Author for correspondence: manfred.lafosse@upme.fr

meters, several types of reactivation can be defined: the
development of low-angle thrusts, the propaga- tion in
the cover of a normal fault reactivated as a reverse fault
and the development of a basement short- cut (Bonini,
Sani & Antonielli, 2012 and references therein). The style
of inversion of inherited extensional basins was also
investigated using numerical modelling (e.g. Buiter &
Pfiffner, 2003; Buiter, Pfiffner & Beau- mont, 2009), which
shows that post-rift sediment thick- ness, the friction
coefficient of faults, basin fill thermal conductivity and
crustal geometry are important para- meters. Moreover,
they highlighted that localization of compressional
deformation in the basin during crustal shortening is due
to the rheological contrast between the weak basin and
strong underlying basement. This contrast is often
considered high at shallow depth, i.e. in the upper part of
the crust. What would the style of basin inversion be in the
case of a low rheological con- trast, which can result, in
particular, from significant burial and associated heating?
The External Crystalline Massifs (ECM, Fig. 1), loc- ated
in the hinterland of the Western Alps external zone, were
shortened with a thick-skinned style and inherited
extensional basins were inverted during Oligo-Miocene
collision (e.g. Burkhard & Sommaruga, 1998; Butler,
Tavarnelli & Grasso, 2006). There, inherited normal
faults are either interpreted as reactivated (Gillcrist ef al.
1987; Burkhard, 1988; Burkhard & Sommaruga, 1998;
Bonnet e al 2007) or not (Bellahsen e al 2012;
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Figure 1. (Colour online) Geological map of the Western Alps
with location of the External Crystalline Massifs and structures
cited in this contribution.

Boutoux e# al. 20144). In the latter case, the shorten- ingis
accommodated by vertical extrusion of the basin and
distributed deformation in the basement. In the ECM,
tectonic burial most likely induced a pressure of about 3
kbar and temperature of about 330 °C (Crouzet, Ménard &
Rochette, 2001; Simon-Labric ef al 2009; Bellanger et al.
2015). In the Subalpine chains, how- ever, where tectonic
burial was probably not significant, inherited normal faults
were cleatly reactivated (Fig. 1;

e.g. Deville ezal. 1994; Roure & Colletta, 1996; Deville

& Chauviere, 2000; Bellahsen ez a/. 2014).

Thus, it appears that tectonic burial may have a strong
effect on the style of basin inversion, especially the
reactivation of inherited normal faults. In this contri-
bution, we performed thermo-mechanical modelling in
order to investigate the role of tectonic burial, fault in-
ternal friction and geothermal gradient on normal fault
reactivation and the mode of basin inversion.

2. Geological setting
2.a. The external Western Alps

The Western Alps orogenic system results from the
closure of the Ligurian Ocean followed by the contin-
ental subduction of the distal parts of the European
margin (now the internal Alpine units) and finally con-
tinental collision with Adria. The European margin was
previously stretched during Liassic to Dogger times, and
its upper crust is structured by extensional basins and
crustal-scale normal faults (Barféty ef al 1979; Lemoine e
al. 1986; Tricart & Lemoine, 1986; de Gra- ciansky e# 4.
1989). The external part of the Western Alps (the
Dauphinois zone) results from the inversion of the
European proximal margin during the Alpine col- lision
phase. During this phase, starting at 30-35 Ma,

this margin was buried under the internal units ow- ing
to the activation of the Penninic Frontal Thrust and
then inverted (Fig. 1) (e.g. Rolland er 2/ 2008; Simon-
Labric ez a4/ 2009; Sanchez e a4/ 2011; Du- mont,
Schwartz & Guillot, 2012; Bellahsen ez 4/ 2012, 2014,
Bellanger ¢f al. 2014, 2015). The external zone consists of
the External Crystalline Massifs (ECM: Argentera,
Oisans, Grandes Rousses, Belledonne, Ai- guilles Rouges,
Mont Blanc, Aar-Gothard massifs; Fig. 1) and the
Subalpine chains (Vercors, Chartreuse, Bauges, Bornes
massifs; Fig. 1). The ECM were bur- ied under the Alpine
internal units to mid-crustal depth (about 10 km in the
Oisans massif and 15 km in the Mont Blanc massif)
reaching greenschist-facies con- ditions, from 300-350 to
400 °C and 3 kbat to 5 kbar from south to north (Jullien &
Gofté, 1993; Kirschner, Masson & Sharp, 1999; Crouzet,
Ménard & Rochette, 2001; Rolland ¢# 4/ 2008; Boutoux e#
al. 2014b; Bel- langer ef al. 2015). It is noteworthy that the
Subalpine chains did not experience much tectonic
butial un- der the internal units, at least at the Oisans
latitude (Fig. 1).

Moreover, the shortening styles of the ECM and the
Subalpine chains are very different. In the ECM, the
normal faults bounding inherited extensional basins
show no evidence of reactivation as thrust or shear
zones (Fig. 2; Tricart & Lemoine, 1986; Bellahsen e al.
2012, 2014; Boutoux ¢ al. 20144). Distributed shear zones
in the basement produce kilometre-scale ‘basement folds’
and induce vertical extrusion of the inherited extensional
basins. The cover of the inher- ited basins is not
significantly detached from the base- ment and is
dysharmonically folded above the basement shear zones
(e.g. Bourg d’Oisans and Mizoén basins, Fig. 2). On the
contraty, in the Subalpine chains, a de- collement level in
the Liassic or Triassic series local- izes the shortening in
the overlying sedimentary cover (e.g. Deville ez 2/ 1994). In
these belts, inherited nor- mal faults are inverted and
connect to the decollement level in the sedimentary cover
(e.g. Saint-Laurent fault, Valence fault, Fig. 2). Those
decollements and inverted normal faults are connected to
Miocene crustal ramps beneath the frontal ECM (e.g.
Butler, 1989; Deville ef a/. 1994; Burkhard & Sommaruga,
1998; Deville & Chauviére, 2000).

2.b. Oisans basin inversion

In the ECM, two inherited extensional basins are loc- ated
between the Belledonne, Grandes Rousses and Oisans
massifs (Bourg d’Oisans and Mizoén basins) (e.g.
Lemoine ez a/. 1989) (Fig. 3). They are filled with Liassic to
Dogger matls and limestones. Two crustal- scale normal
faults (the Ornon and the Mizoén normal faults, from west
to east, respectively) bound the Jur- assic basins (Fig. 3;
Barféty ez al. 1972; Barbier et al. 1973). During the Alpine
collision, these faults were not significantly reactivated
(Bellahsen e# al 2012). The activation of the basement
shear zones (Bellahsen ef a/ 2012; Bellanger ez al. 2014)
triggered the vertical
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See Figure 1 for location.

extrusion of the two basins while their cover was dys-
harmonically folded above the basement (Fig. 3) (Tti- cart
& Lemoine, 1986; Dumont e a/ 2008; Bellahsen e 4l
2012; Boutoux 7 al. 2014a).

In the Bourg d’Oisans basin (Fig. 3), five shear zones are
recognized and did not propagate in the cover where the
deformation is diffuse and characterized by synfold- ing
cleavage (Fig. 3). The shear zones, cutting across the
inhetited ~ Variscan foliation, ate characterized by
mylonites and phyllonites (Bellahsen ef a/. 2012; Bel- langer
et al. 2014). In the cover, five main kilometre- scale N-S
folds are mapped in the field (Fig. 3; Bar- féty e al
1972). They are disharmonic folds, with E-dipping axial
surfaces, associated with internal layer deformation (Fig. 3;
Gratier & Vialon, 1980; Boutoux ¢ a/. 2014a). In the
Mizoén basin (Fig. 3), two main ‘basement folds’
(Dumont ef al. 2008) were mapped and are interpreted as
the result of intense and local-

ized Alpine shearing (Bellahsen e a/ 2012). The cover
deformation is similar to that in the Bourg d’Oisans
basin. However, the cover is slightly detached above the
Emparis plateau (Fig. 3).

Two main different cleavages associated with the E—
W shortening affect the cover (Fig. 3). S1 cleav- age,
mainly W-dipping, can be identified only close to the
basement (Fig. 3). S1 is the consequence of an early top-
to-the-E  shearing of the basement—cover in- terface
(Bellahsen e al 2012; Boutoux ef al. 2014a). This S1
cleavage is overprinted by a late E-dipping S2 cleavage (Fig.
3). S2 cleavage affects the whole of the basins in
association with the main top-to-the-W short- ening phase
(Fig. 3; Dumont e al. 2008; Bellahsen e al 2012;
Boutoux ez al. 20144). A final cleavage dipping eastwards
may have affected the metasedi- mentary cover (Gratier
& Vialon, 1980; Dumont ¢# a/. 2008).
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is linked to the W-verging Penninic Frontal Thrust. Note that in the Mizoén basin, S1 and S2 cleavages are segregated, respectively,

below and above the Alp decollement.

3. Thermo-mechanical modelling of half-graben
inversion

3.a. Numerical method

In this study, the numerical models were performed us- ing
GALE code (v1.6.1), a finite element code based on the
Arbitrary Lagrangian Eulerian particle-in-cell method
(Moresi, Dufour & Miihlhaus, 2003). The code solves the
incompressible Stokes flow for the velocity, #,and pressure,
P, with variable effective viscosity coef- ficients, Negr, and
variable density, p, following:

VN (I + 3% = VP = —p(T) (1)
J=Vv )
Vwv=0 (3)

The Stokes flow solver is coupled with conservation of
energy:

K),T —vVT = aT )

where heat (T) is a function of the conduction and ad-
vection through the constant thermal diffusivity K. The
computational mesh consisted of 25664 Q1 (bilinear)
elements. Evolution in time is obtained through advec- tion
of particles (tracking lithology) and the equation of
conservation of energy, with time steps limited to 10 % of
the Courant criterion. Passive matkers were added to
compute the finite strain field (Le Pourhiet ez a/ 2012). We
use a first-order approximation of rock rheology and
approximate the ductile behaviour of rocks via a where 1

Newtonian flow rule in which dependence on temperat- ure
follows Frank-Kamenetskii, for which the number of
patameters is limited to a reference viscosity N, and a
characteristic temperature [ “in order to compute the

effective viscosity (Nef):

Neit = No X exp(—T8) )

The Mohr—Coulomb yield critetion is simulated by a
simplified ~ Drucker—Prager  viscoplastic  flow  rule,
lowering the viscosity at high stress (Lemiale e al
2008):

—-6T i

Nesr = min _1 Noexp (6)

is the second invariant of strain rate and T is the yield
stress computed from dynamic pressure P and a material
parameter including strain-dependent rock friction @(E)
and cohesion Cy, following:

r¥ =sin<I(E")P + 2C, cos <I(E") (7

In the models presented here, we apply plastic soften- ing
to simulate wear inside the fault. The friction coef- ficient p

= tan(</) in the upper and lower crust varies
from 0.6 to 0.1, with plastic strain (E”) varying from 0
to 10° MPa.

3.b. Initial and boundary conditions

We based the initial geometry of the model on pub-
lished restored cross-sections for the Western Alps
(Bellahsen ef al. 2012; Boutoux ef al. 20144) and on non-
inverted rift and half-graben geometry (e.g. Col- letta ez al.
1988).
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In order to avoid mechanical inter- ference resulting
from the complicated geometry of structures insides
the model, we simplified the model to a single half-
graben bordered by a listric normal fault and covered
with a constant thin layer of post- rift sediments (Fig.
4). Moreover, we implemented an overlying layer
representing the allochthonous nappe of the internal
units and allowing tectonic burial of the half-graben
(Fig. 4a). We used passive markers to compute the total
strain evolution and the direction of lineations to
highlight the deformation pattern (Le Pourhiet ez .
2012). Our model is two-dimensional and therefore
does not take into account oblique deformations.

We implemented two mechanical layers and a basin (Fig.
4a2). We used a 240 km width by 32 to 40 km height
box to avoid perturbations due to side effects at the edges
of the model. The sedimentary cover consists of 2 km thick
post-rift sediments and the nappe. We varied the
thickness of the allochthonous nappe from 0 km to 8 km
in order to simulate the vatiable tectonic burial of the basin.
The basement is 30 km thick, except in the basin where it is
thinner. We considered a 25 km long and 3.5 km deep
half-graben. The basin border normal fault in the model
is 1 km thick, and dips 70°
towards the east (Fig. 4). The box is subjected to a
symmetrical shortening of 3.3 mm y~'. We imposed free
slip conditions at the lower surface and the edges of the
box.

We chose an initial linear geothermal gradient of 20
°C km™' across the model as indicated by thermoba-
rometric data (Crouzet, Ménard & Rochette, 2001; Bel-

langer ez al. 2015). Moreover, we considered for simpli-
fication that the system is thermally equilibrated; there is no
heat provided by the base of the nappe. We also varied
the geothermal gradient to test its influence on basin
inversion: the geotherm was set to 15, 20, 25 or 30 °C
km™" (Fig. 4b).

Within the inherited extensional basins of the Alpine
ECM, shortening is accommodated differently in the
cover and in the basement. Indeed, while the basement is
locally sheared, the cover is dysharmonically folded above
the basement. This strongly suggests a mech- anical
behaviour in the cover different to that in the basement.
We therefore selected creep parameters in accordance
with field observations and with the geo- thermal gradient
deduced from the metamorphic facies (greenschist facies;
e.g. Jullien & Goffé, 1993). We pre- computed yield strength
envelopes that account for the geometry of our models to
ensure that with no burial:

(1) the brittle—ductile transition of the basement/nappe
occurs at 12 km depth and (2) the brittle—ductile trans- ition
of the syn/post-tift sediments occurs at 10 km depth.

The fault zone is modelled with the same creep
patameters as the basement; only the friction coeffi-
cient (brittle strength) differs by varying from 0.1 to 0.6,
the strongest fault having the same friction as the
basement rocks and sediments. Table 1 summarizes the
mechanical and thermal parameters of each of the three
lithologies.



Table 1. Material parameters

Material property Units Sediments Crust Fault
Density p (kg m) 2400 2800 2800
Friction coefficient M 0.85 0.6 0.6-0.1
Friction coefficient after softening 0.1 0.1 0.1
Cohesion Cy (MPa) 10 10 10

Flow law Wet quartz Wet quartz  Wetquartz ~ Wet quartz
Power-law constant? A (s7'Pa™) 1.1*¥107* 1.1*¥107* 1.1%¥107*
Power-law exponent® n 4 3.1 3.1
Power-law activation energy® Q (kJmole™") 223 279 279
Reference viscosity no (Pas™) 2.64%10%*  1*10% 14107
Characteristic temperature 8(°K) 0.0460 0.0410 0.0410
Thermal diffusivity K(m*s™") 1%10-6 1¥10-6 1%¥10-6

Linear temperature gradient T (K km™) 15-30

*Flow law for wet quartz from Gleason & Tullis (1995).

In the results, the fault zone and the basin—cover in-
terface appear discontinuous in some models (Figs 5, 7, 8).
With increasing deformation, the numerical method leads to
the isolation of some material markers (Moresi, Dufour &
Miihlhaus, 2003) and creates heterogeneity artefacts. Thus,
the exact boundaries of the layers are difficult to delimit,
which therefore leads to systematic but small errors in
measurements in the models.

4. Results
4.a. Role of burial and fault friction

We focus here on models at 2.5 Ma after 7.2 km of
shortening (Fig. 5). We observe in every model, ex- cept
in model G, a synform of the basement below the

basin. For low basin butial (hyuia = 2 km) andu = 0.4 to p

= 0.1 (Fig. 5a, d), the normal fault is reactivated and
slightly steepened, along with the formation of a

reverse shear zone just below the inherited fault, inter-
preted as a shortcut fault. At depth, drag-folds along the
fault plane characterize the reactivation (Fig. 5a). The fold
of the basement—cover interface in the basin and the
positive inversion of the normal fault lead to the slight
vertical extrusion of the basin (Fig. 5a, d). Ad- ditional
top-to-the-E  shear zones initiate in the normal fault
hangingwall  that,
reactivation, induce a pop-up structure centred on the
basin (Fig. 5a, d). The cover is folded above basement
antiforms with the same wavelength suggesting no de-

collement between the basement and cover. For higher

coupled with the normal fault

normal fault internal friction coefficients (u = 0.6), the

normal fault is as resistant as the surrounding crust (W =
0.6 in both basement and normal fault) and the basin is
not inverted (Fig. 5g).

For intermediate basin burial (hpuia = 6 km), the

fault is slightly reactivated only for low values of p (u = 0.1)
(Fig. 5b, see the offset at the basement top) and its

upper part systematically steepens for all friction values (Fig.
5b, e, h). At high friction values, the reactivation of the
normal fault is inhibited and E-verging reverse shear
zones develop into the fault hangingwall block inducing
basement pop-up (Fig. 5e, h). The hanging- wall of the
normal fault is slightly folded (Fig. 5b, e, h), which leads to
the steepening of the normal fault and

triggers the vertical extrusion of the basin. The basin
cover displays disharmonic folding above the basement
folds (Fig. 5b, e, h). Moreover, we observe the extru- sion
of the basin cover and top-to-the-E shearing at the
basement—basin contact.

For large basin burial (hpuia = 10 km), the border
normal fault is never reactivated whatever its internal
fiction (from p = 0.1 to p = 0.6) (Fig. 5¢, f, i). The
normal fault is deformed and steepened 1n its upper
part. In the hangingwall, the basement is folded with a
lower wavelength than for intermediate burial. Top-to- the-
E basement shearing in the hangingwall develops only for
p = 0.6 (Fig. 5i). Thus, as for the intermediate burial case,
the basin is vertically extruded. Dishar- monic folds form
in the cover above the basement fold that affects the
hangingwall.

4.b. Localization of shortening

To quantify the localization of shortening at the scale of
the model, we introduced a geologically relevant
measurement, R, which is defined as the ratio of basin
shortening versus model shortening. Figure 6 shows the plot
of the localization of shortening (R) as a function of the
internal friction of the fault () in the models, for the
different burial depths and geothermal gradient values.

The stronger the fault is, the more internally
shortened the basin is (Fig. 6). Assuming a constant
geothermal gradient, for intermediate (h = 6 km) and

maximum (h = 10 km) burial values, R ranges from 38
% to 61% (Fig. 5) and increases with the fault in-

ternal friction coefficient (u) (Figs 5, 6). This trend is not
obsetrved for low burial values (h = 2 km) as model G (Fig.
5, h = 2 km and p = 0.6) has R values lower than for
models A and D (Fig. 5,h = 2km, u = 0.1 and p = 0.4,
respectively). In model G basement, the basin and normal
faults have similar internal friction
coefficients and thus deformation is not localized in the
basin and is distributed all over the model.

The localization of the shortening in the inherited
basin increases with the geothermal gradient (Fig. 0).
Indeed, R values in models with intermediate butial (h

= 6 km) and a weak fault (u = 0.1) increase from
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38 % to 63 % with the geothermal gradient varying
from 15 to 30 °C km™". For a similar geothermal gradi- ent
(20°C km™") and internal friction coefficient (),

R is higher for intermediate butial models (h = 6 km) than

for low (h = 2 km) and high butial models (h = 10 km)
(Figs 5, 0). Localization at the basin level is

linked to the rheological contrast between the different
layers (overlying nappe and post-rift, basin, basement at
the structural level of the basin, and basement below the
basin). Note the exception of model A (u = 0.1, h

= 2 km; Fig. 5), which presents an R value higher than

model B (u = 0.1, h = 6 km; Fig. 5).

4.c. Basin internal deformation

Finite deformation and stretchinglineations in the basin after
2.5 Ma of shortening are displayed for three values

of burial (h = 2 km, h = 6 km and h = 10 km) with a
fixed value of the friction coefficient of the fault (u = 0.1)
(Fig. 7).

When burial is low (h = 2 km), finite strain is high
(above 1) in two shear zones (Fig. 7a, d). The W-
verging thrust, located at the inherited normal fault or
slightly below, has an offset higher than 2 km. This shear
zone is interpreted as a shortcut fault. The E- verging
back-thrust accommodates lower amounts of shortening.
These two shear zones root at depth in the inherited
normal fault that is reactivated as a kilometre- thick shear
zone. No important deformation is recor- ded outside
these shear zones (finite strain around 0, Fig. 7a), except
in the lower part of the model where the deformation is
distributed on the drag-folds along the fault plane (finite
strain between 0.2 and 0.60).

For an intermediate burial value (h = 6 km), the de-
formation in the basin cover is more distributed (finite

strain between 0.3 and 1) (Fig. 7b, e). At the basement—
cover interface, for both the hangingwall and footwall,

lineations plunge around 45° and attest to opposite
senses of shear (E- and W-verging shears, respectively). Yet
except for these shear zones, deformation is low as finite
strain is around 0.3. Motreover, two shear zones with
opposite senses of shear can be decipheted in the overlying
nappe. These shear zones are very similar to the ones
described above for a low value of burial and root under
the basin into the inherited normal fault (Fig. 7b, €). In the
basement, the inherited normal fault is not reactivated
(finite strain between 0 and 0.3) while both the hangingwall
and footwall are slightly folded. These folds are due to
low W-verging shearing of the hangingwall and low E-
verging shearing of the footwall (finite strain around 0.4;
Fig. 7b, e).

For a high burial value (h = 10 km) (Fig. 7c, f), the
deformation in the basin cover is also distributed (finite
strain between 0.5 and 1.3). Yet, the shortening local- izes
at the basement—cover interface, where it is more
important than for intermediate values of burial. In-
deed, finite strain ranges from around 1.3 in the hanging wall
to around 0.5 in the footwall (Fig. 7c). As for the
intermediate burial value, the basement is slightly fol- ded
owing to two conjugate E- and W-verging shear zones.
Shearing is more intense and more distributed in the
hangingwall than in the footwall. Finite strain ranges
between 0.3 and 0.5 and shear zones ate 4 km to 6 km thick
in the hangingwall while finite strain ranges between 0.2 and
0.3 and shear zones are 2 km to 3 km thick in the footwall.
Finally, the inherited normal fault is not reactivated, as finite
strain is about zero along it (Fig. 7c, f).

4.d. Effect of the geotherm on the style of inversion

The initial geothermal gradient ranges from 15°Ckm ™" to 30
°C km™" and the brittle—viscous transition in the crust and
in the cover vaties accordingly (Fig. 4). As a consequence,
with the warmest geothermal gradi- ent (from 20 °C
km™' to 30 °C km™'), the basin is weaker than the
basement at the structural level of the basin.

The effective viscosity (Nei) is a function in the
model of the minimum of the simplified Drucker—
Prager viscoplastic and the Frank-Kamenetskii equa- tion
flow rules (eq. 0). Variations of Neg are due to
the geothermal gradient, to I (the second invariant of
the strain rate tensor) and to the dynamic pressure, P
(eq. 7).

Figure 8 shows isocontours of Negr (Fig. 8 left column)
and the strain rate for the corresponding mod- els (Fig. 8
right column), after 2.5 Ma of shortening. In Figure 8a,
the internal friction coefficient and geo- thermal gradient
are fixed (0.1 and 20 °C km™', re- spectively). In Figure
8b, the internal friction coeffi- cient and burial are fixed
(0.1 and 6 km, respectively). Results show the basement
folding around the exten- sional basin inducing a pop-
down of the model centred
on the basin. N values drop at the basement—cover
interface for intermediate (h = 6 km, Fig. 8a, model
B) and high burial conditions (h = 10 km, Fig. 8a,
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Figure 5. Geothermal gradient is 20 °C km™!, fault internal friction coefficient is p = 0.1 and burial is low for model A (h = 2 km),

intermediate for model B (h = 6 km) and high for model C (h = 10 km). (d—f) Corresponding interpretative sketches. From (d) to (f),
the normal fault reactivation is inhibited, the shortening is more distributed, the basement—cover interface more sheared and the basin

more extruded.

model C). A similar drop can be deciphered for the
intermediate geothermal gradient (25 °C km™', Fig. 8b,
model K) and for the high geothermal gradient (30 °C
km™!, Fig. 8b, model L). This Nes drop indicates the
presence of a potential decoupling of the cover from the
basement. For intermediate and high burial models and for
intermediate and high geothermal gradient, Neg values in
the extensional basin are lower than into the basement for
similar depths (Fig. 8, models B, C, K and L).

The style of basin inversion deformation for models
with increasing burial depth and constant geothermal
gradient (models A to C, Fig. 8a) evolves like mod- els
with increasing geothermal gradient and constant burial
depth (models ] to K, Fig. 8b). In the models A
(w=10.1,h = 2km, 20°C km™'; Fig. 82) and J (u =
0.1, h = 6km, 15°C km™; Fig. 8b), deformation is

localized along the reactivated normal fault and along an
E-verging shear zone in the basin.

Model B (u = 0.1, h = 6 km, 20 °C km™'; Fig. 8a)
behaves similarly to models J (w = 0.1, h = 6 km, 15 °C

km™'; Fig. 8b) and K (u = 0.1, h = 6 km, 25°C km™'; Fig.
8b) as the basin localized the deformation in the

three models. Neg values are high in the basement at the
basin depth and strongly decrease into the basin (Fig. 8,
models B, J, K). The fault footwall is folded, which
triggers the clockwise rotation of the normal fault. In
the models B and ], effective viscosity is at a minimum
and strain rate values are high indicating the deformation
distribution into the extensional basin. The drop in
effective viscosity and the high strain rate values along the
basin and basement interfaces in both the fault footwall
and hangingwall indicates that those interfaces are sheared
as suggested. Note that in model
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gradient (30°C km™1).



J, the shear zone is localized into the basin and not at the
basin and basement interface level.

Models C (w = 0.1, h = 10 km, 20°C km ™', Fig. 82) and
L (u = 0.1, h = 6 km, 30°C km™', Fig. 8b) are similar.
The viscosity contrast between the extensional
basin and the basement at similar depths is significantly
lower than other models (Fig. 8). In models C and L, the
basement is folded around the extensional basin and the
normal fault is straightened. Deformation is localized at
the basin and basement interface yet strain rate values
along these interfaces are lower than for
models B (u = 0.1, h = 6 km, 20 °C km™'; Fig. 8a) and K (u
=0.1,h = 6 km, 25°C km™; Fig. 8b).

5. Discussion
5.a. Role of burial depth and geothermal gradient.

Our results highlicht that the inversion of inherited
basins (i.e. reactivation of the normal faults, deform-
ation of the basement and basin vertical extrusion) is
controlled by three different factors: the fault internal
friction, the crustal thermicity and the basin burial
depth. The influence of fault friction is dominant at
shallow depths and for cold geothermal gradients as the
fault constitutes the main strength contrast at the basin
depth. This influence decreases rapidly at depth and with
increasing geothermal gradient. As suggested by our
numerical models and Buiter & Pfiffner (2003),
the normal fault localizes the deformation when the
fault is weak (u = 0.1) and the basin is as strong as the
basement (Figs 5, 6). The basin becomes gradu- ally
more difficult to invert as the strength of the fault
increases. As suggested by our models and by Nilfour-
oushan ez al. (2013), block rotations in the uppermost
basement prevent the reactivation of extensional faults.
The depth of the brittle—ductile transition for the
sediment rheology is above the depth of the brittle—
ductile transition for the basement rheology. It places the
depth of the brittle—ductile transition for the sedi- ment
rheology at the structural level of the extensional basin for
intermediate to high values of geothermal gradient and
for intermediate to high values of burial (Fig. 4). For those
input parameters, there is a strength contrast between the
basin and the basement, which favours shortening
localization in the basin. Increas- ing the burial depth or
the geothermal gradient leads to weakening the inherited
basin and the basement but preserves a stronger basement
at the structural level of the basin (Fig. 4). As in Bauville &
Schmalholz (2015), the contrast in viscosity between the
sediments in the basin and the basement triggers the
folding of the base- ment below the basin and its vertical
extrusion. The strength contrast between the basement
and the basin therefore controls the style of deformation.
Figure 9 highlights how the inversion style of the
inherited basin is controlled by rheological contrast
between the basin and its basement. Initial integrated
strengths of different structural levels were computed for

different geotherms (15°Ckm™",20°Ckm™",25°C

km™"and 30 °C km ") and burial depths (2 km, 6 km and
10 km) (Fig. 4b). In Figure 9a, we define four struc- tural
levels: a nappe and posttift layer (S,), basin (Sp),
basement at the structural level of the extensional basin
(Ssup) and basement (Sing) below the basin. In Figure 9b,
Seup/Sb is plotted versus Sn/Sine. Sn/Sine is the strength
contrast between the overlying nappe (and post-rift layer)
and the crust below the basin. Sup/Sh is the strength
contrast between the basin and the base- ment at similar
depth and is a proxy for the weakening effect of the basin.
The results suggest that there is a positive relation- ship
between the two ratios (Fig. 9b). For each Sup/Sp and
Sn/Sin¢ point in the graph, we also provide cortes-
ponding interpretative sketches for models with p =
0.1 (Fig. 9b, models A, B, C, ], K, L). The differences
between the sketches cleatly show that the evolution of the
style of basin inversion is controlled by both ratios. For low
values of Sqp/Sp (<1) and Sy/Sine (< 0.2) (Fig. 9b,
models A and J), the rheological contrast between the
basin and the basement at the same struc-

tural level is very low and the nappe + post-rift layer is
weaker than the basement. The inversion style is char-

acterized by localized shearing along the normal fault, the
associated shortcut fault and along an E-verging shear
rooting in the basement and cutting across the basin.
With higher values of Sgp/Sp (> 1) and Sa/Sins (< 1)
(Fig. 9b, models B and K), there is a significant theolo- gical
contrast between the basin and the basement at the same
structural level while the nappe + post-rift layer remains
weaker than the basement below the basin. The folding of
the basement and the inhibition of normal fault
reactivation leads to the vertical extrusion of the

basin (Fig. 9b, model K). The deformation in model K is
more distributed than in model B (Fig. 9b).

Fort S./Sins > 1, the nappe layer is stronger than the
basement below the basin, which leads to distribution of
the deformation all over the model; conversely the
inherited basin accommodates less shortening. There-
fore, the localization of the shortening in the model

(R) is lower for h = 10 km models than for h = 6 km
models (Fig. 5; models C, F, I versus models B, E, H).

5.b. Normal fault reactivation

The normal fault reactivation is inhibited in models with
a hot geothermal gradient (Fig. 5, models K, L) and high
burial depth (Fig. 5, models C, F, H and I). Thus, two
parameters control this process. (1) The strength
contrast between the inherited basin and the basement at
the same structural level. Indeed, high burial depth and
high geothermal gradient tend to de- crease the strength
contrast between the weak fault and the basement
inhibiting normal fault reactivation. (2) The basement
folds near the extensional basin rotate the normal fault in
our models and in Nilfouroushan ¢ a/ (2013). The
rotation of the normal fault, linked to the basement
distributing the deformation, increases the dip of shearing
along the normal faultand thus tends
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Figure 9. (Colour online) Influence of crustal rheology on the inherited normal fault reactivation. (a) Strength profiles of the models.
a — total strength envelope of the model when a basin is present; b — strength envelope of the basement when no basin is present;
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= 2 km); squares — intermediate burial (h = 6 km); triangles — large burial (h = 10 km). The geothermal gradient is indicated below
each sketch. Model names are from Figure 5. For all model sketches p = 0.1.

to inhibit its reactivation (see Bonini, Sani & Antoni- elli,
2012 and references therein for similar inhibition of
normal fault reactivation due to rotation).

5.c. Comparison with the Alpine collision

In the models, we assumed a constant (laterally and
through time) thickness of the overlying nappe. This is an
oversimplification as ECM butial depth increases from east
to west (Bellahsen ez a/ 2012; Bellanger e a/. 2015) and
through time between the onset of nappe emplacement
and the burial peak. However, most of the deformation in
the ECM is estimated to have occurred at or close to the
metamorphic peak (e.g. Rolland ez a/. 2003; Cenki-Tok ez al.
2013; Bellanger ez a/. 2015).

Bonnet ez al. (2007) studied the Alpine collision with
the help of analogue models and proposed that most of
the basement thrusts were reactivated inher- ited normal
faults. The in-sequence propagation of the shortening, as
proposed in Burkhard & Sommaruga (1998), is indeed
the in-sequence propagation of the reactivation of
inherited extensional structures. As in our numerical
modelling, inherited normal faults were modelled as a thin
layer with a weaker rheology than the surrounding basement
and were buried under several kilometres of overlying
nappe. Therefore, the major difference between the two
modelling methodologies is the influence of temperature.

Based on these results, we propose a direct rela-
tionship between the style of basin inversion and the
depth of burial in the external Western Alps (Fig. 10). In
the Subalpine chains, collisional shortening is partly
accommodated by the inversion of the inherited exten-
sional basin. Those basins were not tectonically buried
under the internal Alpine units and show reverse re-
activation of their border normal fault (Fig. 10a, b). In the
ECM, the Liassic inherited extensional basins loc- alized
the collisional shortening. Indeed, those basins weakened
the crust during its burial (Bellahsen e @/ 2012). Thus,
with burial and heating, ECM basins were extruded owing
to the development of basement an- tiforms linked to
basement shear zone development and normal fault
reactivation inhibition (Fig. 10c). Good examples of such
inverted basins are the inher- ited basins in the Oisans
massif and surrounding area (Fig. 10c) and other Alpine
ECM (e.g. the Chamonix basin; Gillcrist, Coward &
Mugnier, 1987; Boutoux ef al. 2014a).

At a first order, in the ECM inherited basins, there is
no decollement between the cover and basement.
However, disharmonic deformation of the cover above
basement folds suggests short local decollements and
shearing of the cover over the basement (e.g. Burkhard,
1988; Escher, Masson & Steck, 1993; Boutoux e/ al
20144). In our models, the cover is progressively ex-
truded from the basin and the basement—cover interface
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is accommodated partially by inherited normal fault reactivation and by basement shearing. (c) Cross-section of the Oisans basins
buried at 10 km depth (modified after Boutoux et al. 2014a). Normal faults are steepened and not reactivated, crustal shortening is
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is sheared (Fig. 10f). In the hangingwall of the mod- elled
inherited normal fault, the top-to-the-E shearing of the
basement—cover interface could be linked to W- dipping
S1 cleavage observed in the Bourg d’Oisans and Mizoen
basins at the base of the cover (Fig. 3, green cleavage).
This W-dipping S1 cleavage can be only deciphered close
to the basement—cover interface and is interpreted as due to
an early top-to-the-E shear- ing of the basement—cover
interface (Fig. 3). Moreover, small E-verging back-
thrust/shear zones are observed below the basement—
cover interface in numerical mod- els (Fig. 5b, i) like in the
Mizoén basin (Fig. 3, below the Alps decollement).

Interestingly, in the Subalpine chains, the Saint-
TLautrent basin is restored as the cover of the west- ern
Belledonne massif (Deville & Chauviere, 2000; Bellahsen
et al. 2014; Fig. 2). This basin marked the approximate
western limit of the internal units over- thrusting above
the external zone and therefore was buried below a very
thin nappe (Bellanger e a/ 2015). The inherited normal
fault was reactivated as a thrust fault associated with a
shortcut fault in the basement (Figs 2, 10b). The
kinematics of the inverted basin is similar to models
where partial (Fig. 10e) or com- plete (Fig. 10d) normal
fault reactivation occurred. Thus, the Saint-Taurent basin
inversion could show an



intermediate state between a complete reactivation of
the fault and a basin inversion without fault reactivation.

6. Conclusions

In this contribution, we investigated the inversion style of
inherited extensional basins using 2D thermo- mechanical
modelling. We show that the inversion style of well-oriented
inherited extensional basins is con- trolled by internal
fault friction at shallow depth and by burial of the basin
and crustal thermicity at depth. Increasing temperature
and tectonic burial favour dis- tributed deformation
underneath the basin and inhibit normal fault reactivation
independently of its effective friction. The absence of
inherited fault reactivation and the occutrence of basement
folding trigger the vertical extrusion of the basin. Then, the
cover is extruded out of the basin leading to the shearing of
the basement—cover interface, which develops even when
no pre-existing weak layer at the base of the cover is
ascribed.

These results are consistent with the collisional kin-
ematics in the external Western Alps. In the Subalpine
chains (e.g. Vercors-Chartreuse), there was (almost) no
tectonic butial and the inherited normal faults were
reactivated. Further east, in the Grandes Rousses and
Oisans ECMs, burial of the inherited extensional basin
reached about 10 km, the temperature peak exceeded 300
°C and the inherited normal faults were not react- ivated.
In those basins, the basement was deformed by distributed
shear zones (responsible for basement an- tiforms) while
the cover was dysharmonically folded. These results show
that the role of temperature, es- pecially through
tectonic burial, is critical in passive margin or rift
inversion in mountain belts.
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Annexe B - Données et Méthodologie

Les campagnes océanographiques Marlboro-1 et 2 et SARAS ont eu lieu en 2011 et 2012
dans la partie méridionale du Bassin d’Alboran (Fig. B-1). Ces campagnes pilotées par
I’ISTEP (Chef de Projet Christian Gorini, chef de Mission Elia d’Acremont) sont en
collaboration avec 1I’Universit¢ Mohammed V — Agdal, I’Universit¢ Abdelmalek Essaadi,
I’OGS Trieste, I’UBO Brest et le CSIC Barcelone. Elles ont permis de compléter la base de
données bathymétrique et de sismique réflexion déja disponible en collaboration avec les

différents instituts associés a ce projet.
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Figure B-13 : Plan de position des Campagnes Marlboro-1, Marlboro-2 et SARAS. Marlboro-1 : en vert
acquisition de sismique réflexion. Marlboro-2 : en rouge acquisition de sismique haute résolution et de
bathymétrie multifaisceaux. SARAS : en bleu, bathymétrie multifaisceaux avec enregistrement simultané de
sismique trés haute résolution (TOPAS), de sondeur acoustique EA600 et EK60 (identification d’anomalies dans
la colonne d’eau). La topographie est reprise des bases de données Gebco et SRTM. La base de données de
sismique réflexion disponible est représentée par les traits gris



1. Base de données : techniques multiple échelles :

La trés haute résolution (THR) des profils des campagnes MARLBORO-2 et SARAS sont
complémentaires avec les résolutions inférieures des profils acquis lors des campagnes
académiques (e.g. MARLBORO-1) et industrielles. Sur la zone d’étude, grace a leur
profondeur d’investigation jusqu’a plus de 2s temps double, les profils de basse résolution
nous donnent des indications sur la géométrie profonde du bassin et permettent d’estimer la
profondeur des surfaces stratigraphiques majeures. La profondeur d’investigation pour la
sismique THR a faible profondeur d’eau, est limitée par le premier multiple du fond et donc
par I’épaisseur de la tranche d’eau. Seuls les 200 premiers métres ont pu étre étudiés sur les
lignes THR tirées lors de la campagne Marlboro 2. Pour imager les failles, les données de
sismique réflexion THR seront utilisées en paralléle aux données bathymétriques de fagon a
obtenir au moins pour la partie superficielle une image en « pseudo» 3D. Ainsi 1’étude
conjointe permettra de comparer morphologie et structure et ainsi de discuter sur I’empreinte
morphologique des structures en profondeur et en surface. Il faut noter que les deux jeux de
données ont ét¢ investigués séparément pour I’identification des failles actives, afin de ne pas

biaiser leur interprétation.
1.1.  Acquisition sismique réflexion

Au total, sur ’ensemble de la zone d’étude (marge Sud du Domaine d’Alboran et zone plissée
au Sud-Ouest de la Ride d’Alboran) la longueur disponible de lignes de sismique réflexion 2D
s’éleve a 19189km. Cependant, de nombreuses lignes anciennes sont tirées d’archives papiers,
sont mal positionnées ou peuvent parfois avoir des résolutions médiocres. Néanmoins, les
lignes des campagnes MARLBORO-1 (2011, sismique rapide), MARLBORO-2 (2012,
Sismique Sparker), et SARAS (2012, Sparker et Topas) ainsi que les lignes CONOCO (lignes
industrielles, 2000 et 2001), et IZD (1986, lignes industrielles), fournissent un contingent de
bonne qualité.

Lors de la campagne MARLBORO-2 plus de 300 profils ont été tirés dans la baie d’Al-
Hoceima, soit 1980 km de lignes espacées de 200 a 500m. La source utilisée est une source
sparker de puissance 250J a 750J, en fonction de la profondeur investiguée. La gamme de
fréquence correspondante est 100-325Hz. La réception est une fliite de 6 traces de 8m qui

permet en considérant le pas de tir d’obtenir une couverture de 6.



Les lignes traitées, a bord du navire (sommées, migrées, filtrées) lors de la campagne, ont été
intégrées dans un projet Kingdom Suite durant cette étude. Des problémes de géolocalisation
dus a la trés haute résolution ont été rencontrés et résolus. Le déport, qui est la distance entre
la source et la premiére trace, a été corrigé de 1’¢éloignement a la station GPS pour localiser
avec précision les CDP. Ce déport, porté a 40m a di étre corrigé a postériori. D’autre part, des
problémes de compatibilité des systemes de projection entre les différents projets SIG ont été
rencontrés. Ils ont été résolus en créant un programme en FORTRAN dans un script Shell

permettant de recalculer les positions des points de tir dans une projection UTM30N.

1.2.  Cartographie des failles

Les profils présentent trés souvent de multiples décalages des réflecteurs, ce qui rend
extrémement difficile le suivi de profil en profil. Nous avons point¢ méthodiquement chaque
faille apparente sur le logiciel Kingdom Suite selon deux critéres : (1) la faille qui est pointée
doit décaler un réflecteur ; de cette maniére on écarte un biais qui consisterait a discriminer
arbitrairement une faille supposée plus importante qu’une autre. (2) La faille pointée doit
décaler des sédiments Quaternaire. En effet, nous verrons que les hauts fonds a 1’aplomb
d’Al-Hoceima et de Ras-Tarf ne montrent pas de dépdts quaternaires suffisamment épais pour
pointer les failles, ce qui peut entrainer un biais statistique. En suivant cette méthode nous
avons échantillonné un trés grand nombre de failles (plus de 3076 échantillons) réparties entre
la pointe d’Al-Hoceima et la pointe de Ras-Tarf (Fig. B-2). La projection cartographique de
I’apex (le sommet le moins profond du pointé) de ces failles nous permet de mettre en
¢vidence la répartition des couloirs de failles actives au quaternaire. En parall¢le de la
cartographie des failles, nous avons pointé les réflecteurs remarquables que nous décrirons
ultérieurement, dans le but de quantifier la déformation.

Le résultat de cette méthode de pointés, est I’obtention d’un fichier dans lequel les failles sont
décrites par leur numéro de tir et par leurs coordonnées spatiales des extrémités supérieures et

inférieures (Fig. B-2).

1.3.  Calcul des azimuts, pendages des failles, apport des SIG.

Nous avons écrit un script sur Matlab qui permet de calculer, a partir des fichiers tirés du
pointé de failles, les directions apparentes et les valeurs de pendages apparents des failles, de
maniére a permettre une lecture en carte plus aisée. Le pendage apparent dépend de I’angle

formé par le plan de faille et le profil (Fig. B-2). L’angle de pendage réel est ¢gal a I’angle de



pendage apparent, si le profil et la surface du plan de failles sont orthogonaux. L’angle
apparent tend vers zéro, si les profils et le plan de faille tendent a se paralléliser. Les azimuts
des failles sont calculés selon la convention Aki et Richards (2002) de telle sorte que le sens
de pendage soit toujours vers la droite par rapport a 1’azimut apparent de la faille, par exemple
un segment orienté a 210°N pend vers 1’ouest, son azimut apparent est de 120° (Fig. B-2). La

formule utilisée est la suivante :

Xp — Xa

¥ = (atan( )+ m)[2x] — g

Vb — Ya
plus ou moins & selon le quadrant contenant la projection de segment dans le plan horizontal,
avec xi, yi coordonnées du segment AB sur le plan horizontal. Le script calcule également le
pendage apparent de la faille en utilisant une loi de vitesse simple. Cette loi de vitesse
considére un milieu a deux couches. La couche 1 jusqu’au réflecteur du fond marin avec une
vitesse Vi =1510m.s! d’apres les profils de vitesses de propagation des ondes compressives
dans I’eau tirée des analyses réalisées durant la campagne MARLBORO-2, et une couche 2
avec une vitesse V2 = 1600m.s™! pour I’ensemble des sédiments. Cette approximation est
étayée par les travaux portant sur I’élasticité des sédiments marins. Par exemple, Dvorkin et
al., (1999) montrent que le module d’¢lasticité global des sédiments marins varie en fonction
de la porosité et de la saturation en eau. En deca d’une porosité critique, situés entre 60 et
150m sous le plancher océanique, la vitesse de propagation des ondes P des sédiments varie
entre 1500m.s' et 1600.s7! et tend vers la vitesse de propagation dans 1’eau a mesure que
I’épaisseur de sédiments diminue. La formule permettant de calculer la profondeur za d’un

point A pour une loi de vitesse donnée est (Fig. B-2):

F F
Za 2—Ir{’f . "q—zzj "y —1h)
avec t’a en stwtt profondeur du réflecteur du fond marin a ’aplomb du point A, fourni par le
pointé du réflecteur sur chaque profil et t”’a en stwtt profondeur du point A, za et zb en m. Les
coordonnées calculées des points permettent de déterminer le pendage apparent 6 avec la

formule:

(Za — 2
6= e'f.ﬁ'r'n%h]
I|AB|
Des cartes illustrant les parametres des pendages et azimuts apparents des failles et de

profondeur d’enfouissement ont été produites (Chapitre 3).
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i

]
s
T
%
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pendage apparent,
azimut apparent,
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3. Intégration aux SIG
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Figure B-14 : Processus de cartographie des failles.

2. Données bathymétrie : méthode d’acquisition et traitement.

La seconde méthode utilisée porte sur le traitement des données de bathymétrie de la
campagne MARLBORO-2. L’acquisition des données de bathymétrie se fait grace a un
sondeur multifaisceaux (SMF) dit ” petit fond ”, c’est-a-dire calibré pour une gamme de
profondeur du fond marin allant de 5 a 250m. Lors de 1’acquisition le sondeur a été pour la
premiere fois fixé au flanc babord du N/O Téthys II, & une perche reliée a un amortisseur
réduisant les vibrations. Le sondeur multi-faisceaux enregistre une largeur de fauchée (16

sondes acoustiques) correspondant de 2 a 7 fois la profondeur du fond marin. La fauchée



utilisable était rarement supérieure a 55° en raison des bruits liés a I’hélice du navire, a la
source sparker, et au spéculaire. Le traitement de la bathymétrie a été réalisé en utilisant le

logiciel CARAIBES : 330 kilométres carrés de profils ont été traités.

DT

2. Traitement sous Caraibes

MMNT d'un prohl

U banicle:
Jn * H00m

3. MNT aprés nettoyage

Figure B-2 : Chaine de traitement de la bathymétrie multifaisceaux a partir des données brutes (1) traitées (2)
Jusqu’a [’obtention d’'un MNT nettoyé (3).

La premiere partie du travail de traitement a consisté a contrdler visuellement et a nettoyer les
profils tranche par tranche afin d’invalider les sondes erratiques (Fig. B-3). L’erreur sur la
sonde augmente pour les faisceaux extrémes ce qui diminue la précision du signal (Fig. B-3).
Les faisceaux médians de la fauchée montrent un artéfact appelé spéculaire. Cet artefact est
da a des problémes de réflexion des sondes acoustiques a la verticale du transducteur. Quand
il n’est pas enlevé, sur les cartes, le spéculaire produit des linéaments continus, parall¢les
entre les profils, aisément identifiés. Une fois 1’invalidation des sondes réalisée pour chaque

profil, le logiciel crée un MNT, d’une résolution horizontale de Sm et de résolution verticale



50cm, en moyennant la profondeur des sondes pour chaque maille du MNT. La qualité et le
calage des profils sont contrdlés en croisant les profils, mais ne permettent pas d’écarter un

profil déficiant en cas de mauvaise mer ou de fort courant.

2.1. Morphométrie du fond de mer

Durant cette theése nous avons produit plusieurs cartes interprétant les objets sédimentaires sur
le fond de mer. Pour produire ces cartes nous avons utilis¢ les logiciels de SIG classique
(ArcGIS, GlobalMapper). Cependant, par curiosité et la représentation des données en 2D et
3D, nous avons développé nos propres outils de calculs en se basant sur les programmes
développés notamment pour I’armée Américaine (Young, 1978) et repris plus tard dans les
logiciels de SIG (Wood 1996).

Dans les SIG, la caractérisation de la géomorphologie est obtenue par un calcul en chaque
point du MNT de la surface quadratique passant par les huit points alentours (Fig. B-4). Les
paramétres de cette surface quadratique permettent alors de calculer la plupart des parametres
morphologiques (pente, aspects, et courbures). Cependant ce calcul basé sur 9 points induit
des erreurs numériques (Reuter et al. 2009; J. P. Wilson 2012; Wood 1996). Plus le nombre
de points utilisés pour approximer la surface quadratique passant par le point centrale est

grand, mieux la surface est décrite et I’erreur numérique faible.
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Figure B-4 : Grille de calcul utilisé en N=0, pour N-1 point environnants (Wilson et al., 2007)

La caractérisation de surface quadratique passe par la résolution du systéme d’équation

suivant, dans un repére cartésien, pour un point centré en X,Y et I’ensemble des points



distants du pas d’échantillonnage n de X-n a X+n et Y-n a Y+n en fonction des élévations Zobs

observées a chaque point (Unwin 1975) :
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Pour obtenir les paramétres de la courbe quadratique bo, b1, b2, b3, ba et bs tel que zi au
point X, Y égal :

z = by + buci + b:yi * ngiz * bnxiyirbsyf
P

o

Les composantes des dérivées de cette surface selon X et Y permettent de calculer les
différents paramétres de forme en chaque point (pentes, aspect et courbure), la dimension
fractale ou encore le coefficient de cross-corrélation pour éliminer les outliers par exemple.
Pour calculer le résultat nous utilisons un algorithme LUA pour diagonaliser la matrice et le
solveur mldivide de Matlab.

Nous avons de plus intégré dans nos observation le topographic position index (TPI, Weiss,
2001) pour mettre en évidence les variations topographiques du fond marin. Cet index est
utilisé pour caractériser les habitats coralliens ou les objets morphologique sur le fond de mer
(Savini et al. 2014; Weiss 2001; M. F. J. Wilson et al. 2007). Il consiste a faire la différence
d’¢élévation entre un point X, Y et des points environnants dans un rayon de recherche définie.
L’utilité de la programmation de ces outils est essentiellement prospectif, il pourrait permettre
en plus d’une réduction de I’erreur numérique, la manipulation et le croisement rapide des
données a différentes échelles. Dans le futur, le développement du code pourrait permettre

I’analyse statistique poussée de la morphologie du fond marin.
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Figure B-5: Visualisation du mont sous-marin Grand Tofino apres utilisation d’un pas de 5 points pour
résoudre [’équation de la surface quadratique a chaque point du MNT. La carte de couleur correspond a l’index

TPI avec un rayon de recherche de 25m projeté sur la topographie de maniére a caractériser la bordure de la
plateforme et les hauts topographiques. Exagération verticale de 4.
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