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Avant-propos 

 

Da s le ad e d u  la ge p ojet su  la te to i ue salif e et le e plissage des i i-bassins 

salifères initié par Jean-Claude Ringenbach (Total) et Jean-Paul Callot (UPPA) en 2011, portant sur le 

bassin de Sivas en Turquie, deux thèses ont été menées en parallèle, dédiées toutes deux aux aspects 

structuraux et sédimentaires. 

La présente thèse se focalise principalement sur la description du remplissage 

sédimentologique et stratigraphique des mini-bassins salifères du bassin de Sivas. Cette étude 

dis ute les i te a tio s e t e te to i ue salif e et s di e tatio  et s appuie gale e t su  les 
sultats de la th se de Cha lie Ke ga a at, e  e  pa all le, po ta t plus p is e t su  l a al se 

structurale de ces mêmes mini-bassins.  

Initialement, le choix du bassin de Sivas a été orienté grâce à la connaissance de Jean 

Letouze , ui a su «p esse ti » les possi ilit s i e ploit es de e assi  pou  e e  des d tudes 
détaillées sur des analogues de mini-bassins salifères connus en subsurface. Malgré un certain 

nombre de publications indiquant la présence de dépôts salifères, le bassin de Sivas est apparu 

rapidement au cours des premières missions de terrain avec André Poisson (Orsay) et Bruno 

Vrielynck (Paris VI) comme relativement vierge à l au e de la o p he sio  ode e de la 
tectonique salifère et de la sédimentation associée.  

U  effo t de a tog aphie s di e tai e et st u tu ale d taill e a d a o d t  essai e, 
concentré sur la zone centrale du bassin de Sivas qui montre les affleurements les plus 

spe ta ulai es. Le esoi  d u e eilleu e o p he sio  du ad e g od a i ue pou  i t g e  la 
tectonique salifère est apparu rapidement indispensable. Ce travail sur le cadre géodynamique large 

a débuté avec une thèse en 2013, conduite par Etienne Legeay. Une quatrième thèse additionnelle a 

également débuté en 2013 sur la genèse des évaporites conduite par Alexandre Pichat. Une part de 

l a al se p se t e i i fait appel à e tai s sultats p li i ai es de es th ses. 
Cette thèse présente une carte géologique détaillée de la zone centrale du bassin de Sivas 

associée une charte chrono-st atig aphi ue. L i flue e de l halo i se su  le s st e s di e tai e 
dans ces mini-bassins est évaluée, en essayant de caractériser et discriminer la part des facteurs de 

contrôle externes inhérents à la dynamique du bassin et des facteurs internes liés aux mouvements 

des évaporites et des systèmes sédimentaires lors du remplissage des mini-bassins. Les principaux 

résultats de ces travaux ont donné lieu à deux publications dans les revues « Sedimentology » et « 

Basin Research », et un troisième article soumis prochainement. Les travaux initiaux, basés sur nos 

stages de Maste   e  , o t fait l o jet de deu  pu li atio s p li i ai es ui so t a e es à e 

oi e. Pa  ailleu s, les t a au  de te to i ue salif e ta t pa  esse e i t g ateu , j ai pa ti ip  
aux travaux de publications de C. Kergaravat, et les deux publications soumises dans le cadre de son 

travail de thèse sont aussi présentées en annexe du mémoire. 
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INTRODUCTION GENERALE 

Intérêt de la compréhension des bassins salifères 

 

Le ôle jou  pa  la te to i ue salif e su  la st u tu atio  d u  assi  s di e tai e et par 

conséquent sur le système sédimentaire lui-même, demeure un sujet très débattu. La 

o p he sio  de l i flue e de la te to i ue salif e su  le d eloppe e t d u  assi  
sédimentaire présente naturellement un intérêt purement académique, mais cette thémati ue s est 
la ge e t d elopp e du fait de l i t t so i tal u elle sus ite. E  effet, pa i les plus g a ds 
ha ps d h d o a u es au o de eau oup so t e ploit s da s des assi s affe t s pa  de la 

tectonique salifère, tel que le Golfe du Mexique, le Golfe Persique, la Mer du Nord, le Bassin du Bas 

Congo, les Bassins de Campos et Santos et le Bassin Precaspien (e.g. Hudec & Jackson, 2007). Ces 

assi s o stitue t des do ai es p i il gi s où l a al se de la d fo atio  peut et doit se fai e de 
façon co o ita te a e  l tude du e plissage s di e tai e.  

 

Les évaporites, contrairement aux autres roches sédimentaires, possèdent des propriétés très 

particulières, tel que leur imperméabilité et leur comportement considéré comme visqueux à 

l helle des temps géologiques (e.g. Warren, 2006).  

 Leur capacité à être imperméables font des évaporites des roches couvertures très efficaces 

(e.g. Warren, 2006 ; Hudec & Jackson, 2007). Ces ou e tu es d apo ites so t ainsi utilisées 

pour le stockage de déchets radioactifs comme dans le dôme du Gorleben en Allemagne ou 

e o e le sto kage de gaz atu el o e da s la all e du ‘hô e. N a oi s, l i po ta e 
économique de ces couches considérées comme couvertures est majoritairement liée à 

l e ploitatio  d h d o a u es. E  effet, la oiti  des plus g a ds ha ps d h d o a u es 
est scellée par une couverture évaporitique, (Figure 1 ; (e.g. Warren, 2006). 
 

 
Figure 1 : Type de couvertures pour les 25 plus g a ds ha ps d h d o a u es d ap s Wa e  (2006). 
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 Les évaporites sont, par ailleurs, très bonnes conductrices de chaleur et peuvent jouer le rôle de 

atal seu  da s la atu atio  de o he e d pos e à l aplo  d u e st u tu e apo iti ue 
et, réciproquement, refroidir des couches sous-jacentes et/ou adjacentes à un corps salifère (e.g. 

Warren, 2006 ; Hudec & Jackson, 2007).  

 Une autre particularité des évaporites réside dans leurs propriétés viscoélastiques qui favorisent 

le fluage et la déformation de celle-ci, engendrant une déformation des couches sédimentaires 

sus-ja e tes. Cette d fo atio  des apo ites, à l o igi e de la te to i ue salif e, joue u  ôle 
majeur sur le développe e t d u  s st e p t olie  : la tectonique salifère génère des pièges 

structuraux aux contacts des structures salifères et forme des couvertures efficaces pour les 

hydrocarbures (Figure 2 ; e.g. Warren, 2006). Cette déformation influence également la 

paléogéographie, modifiant significativement la distribution et la répartition des réservoirs, leurs 

dimensions et leurs hétérogénéités. 
 

 
Figure 2 : S h as illust a t uel ues t pes de pi ges li s à la te to i ue salif e, d ap s Hude  (2012). 

L e plo atio  p t oli e s appuie ajo itai e e t su  des do es d i age ie sis i ue 
asso i es à des do es de puits. N a oi s, le fo t o t aste d i p da e e t e les apo ites et 
les s di e ts e d l i te p tatio  sis i ue diffi ile et al atoi e, e si les thodes d i age ie 
sis i ue o t o u d o es p og s lo s de la de i e d e ie. Co e a t les do es de 
puits, la te to i ue salif e o pa ti e te telle e t les assi s s di e tai es ue l e t apolatio  
de puits à puits est très risquée. 

Pour améliorer l utilisatio  de es outils, qui se révèlent insuffisants pour une analyse 

optimale de ces objets, des études basées sur des analogues de terrain paraissent donc indispensable 

pou  d taille  e tai s poi ts toujou s e  suspe s. Cepe da t, il e iste ue peu d e e ples de 
terrain permettant de bien caractériser le rôle de la tectonique salifère.  
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Parmi les plus connus, nous citerons le bassin du Paradox (USA), le bassin de La Popa 

(Mexique), les chaînes des Flinders et du Willouran (Australie), le basin Precaspien (Kazakhstan) et le 

bassin du Sverdrup (Canada). 

L appa itio  des od lisatio s a alogi ues, et plus récemment numériques, a largement 

contribué à une meilleure compréhension des mécanismes de déformation des évaporites et des 

interactions avec le système sédimentaire. Toutefois, si ces modélisations rendent compte des 

a is es à l o igi e du fluage des apo ites, des t pes de d fo atio  et …, as es su  des 
observations préétablies, elles e peu e t pas pou  l i sta t justifie  les o ple ités observées dans 

des cas naturels.  

 

L tude du assi  d a a t-pays de Sivas, qui présente de nombreuses structures salifères 

telles que des mini-bassins, i te ie t da s e o te te de e he he d a alogue de te ai . Le hoi  
d tude d u e p o i e salif e se situa t da s u  assi  d a a t-pays comprenant une chaîne de plis 

et he au he e t pe ett a d i estigue  l i flue e de la o p essio  su  le d eloppe e t de 
mini-bassins.  

 

Cette thèse a donc pour problématique générale : La caractérisation des contrôles exercés 

pa  l halo i se su  le s st e s di e tai e da s u e p o i e à i i-bassins en contexte de 

bassin flexural, et les possibles rétroactions engendrées par le développement concomitant des 

systèmes compressifs. 
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Organisation du manuscrit 
 

Pou  po d e à ette p o l ati ue, j ai jug  utile de alise  une première partie faisant un 

tat de l a t su  les assi s salif es, les assi s d a a t-pays et les systèmes fluviatiles distributifs, 

chapitres 1, 2 et 3, respectivement. Cette pa tie s appuie su  u e s th se i liog aphi ue ui 
pe ett a d illust e  (i) les propriétés des évaporites et leur rôle fondamental comme facteur de 

contrôle sur le système sédimentaire, (ii) de présenter les connaissances sur les bassins avant-pays et 

plus particulièrement sur leur remplissage et leurs contrôles, (iii) et enfin sur les principales 

caractéristiques des systèmes de dépôts dits fluviatiles distributifs. Les problématiques soulevées par 

cette synthèse bibliographique, et elles plus sp ifi ues à la zo e d tude de ette th se, seront 

détaillées dans le dernière chapitre. 

 

La deuxième partie du a us it est u e s th se i liog aphi ue de la zo e d tude o sid e 
dans ce travail de thèse : le Bassin de Sivas en Turquie, et plus particulièrement le remplissage Oligo-

Miocène dans la partie centrale du bassin. Le premier chapitre de cette partie détaillera le contexte 

géodynamique global des bassins anatoliens Turcs. Le second chapit e s atta he a plus 
particuli e e t à d taille  l tat de o aissa e du bassin de Sivas. 

 

La troisième partie du manuscrit est une révision sur la zone centrale du bassin de Sivas, basée 

su  u e a tog aphie d taill e de la zo e d tude. La p se e d u e i po ta te ua tit  
d apo ites e  su fa e a essit  de a tog aphie  les st u tu es salif es, d i di idualise  les i i-
bassins et de localiser les contacts entre mini-bassins quand les évaporites ont disparu, dans le but 

de produire une carte géologique et une charte chrono-stratigraphique suffisamment détaillées pour 

a o de  les p o l ati ues li es à l halo i se. 
 

La quatrième partie du manuscrit présente les principaux résultats obtenus de cette thèse.  

Le premier chapitre se focalise sur le e plissage o ti e tal d u  i i-bassin archétypal qui 

se i a de f e e pou  la suite. Cette tude est p se t e sous la fo e d u  a ti le pu li  da s la 
revue Sedimentology. 

Le se o d hapit e de ette pa tie i t g e l a al se de euf aut es i i-bassins, adjacents au 

mini-bassin de référence, da s le ut de d fi i , à l helle p o i e à i i- assi s, l i flue e de la 
te to i ue salif e su  u  s st e de d pôt o ti e tal e  o te te de assi  d a a t-pays. Cette 

étude est présentée sous la forme d u  a ti le a ept  da s la e ue Basin Research. 

Le troisième chapitre présente l tat de o p he sio  du remplissage des mini-bassins par les 

formations marine et continentale terminale. Ce chapitre intègre une étude sédimentologique 

effectuée dans 17 mini-bassins adjacents, présentée sous la fo e d u  a ti le, ui se a 
prochainement soumis à la revue Sedimentary Geology. 

 

La cinquième partie de ce manuscrit présentera une synthèse de ces résultats, ainsi que quelques 

éléments de réflexion concernant l olutio  te to o-sédimentaire du bassin de Sivas. A partir de 

ette olutio , l i po ta e elati e des p i ipaux facteurs de contrôle s e e ça t su  le s st e 
s di e tai e au ou s du te ps se a dis ut e et o pa  à d aut es p o i es salif es. E fin, nous 

e a i e o s l i po ta e elati e des fa teu s ide tifi s su  la dist i utio  des o ps et des 
séquences réservoirs. 
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 Les bassins salifères CHAPITRE 1
 

 

Cette s th se i liog aphi ue ise à illust e  tout d a o d les di e s ph o es i duits pa  
la p se e d apo ites da s u  assi . Le premier chapitre est consacré aux évaporites au sens 

large, leurs origines, les environnements de dépôts associés à leur précipitation, les grands 

e e ts apo atoi es au ou s de l histoi e g ologi ue, enfin leur lien avec la matière 

organique. Les propriétés intrinsèques des évaporites, permettant notamment leur mouvement (i.e. 

halocinèse), seront également développées. E fi , l i po ta e de l paisseu  des apo ites au 
ou s de l halo i se, les st u tu es salifères caractéristiques et leur influence sur la sédimentation 

seront décrites. Les connaissances sur les bassins avant-pays et plus particulièrement sur leur 

remplissage et leurs facteurs de contrôle seront développées dans le deuxième chapitre. Enfin, le 

troisième chapitre présentera les principales caractéristiques des systèmes de dépôts dits fluviatiles 

distributifs, puis les o t ôles s e e ça t su  es s st es se o t p is s. Les problématiques 

soule es pa  ette s th se i liog aphi ue et elles plus sp ifi ues à la zo e d tude de cette 

thèse seront détaillées dans le dernier chapitre. 

 

De petits résumés sont présentés dans des encadrés de couleurs, synthétisant les 

informations jugées utiles pour comprendre la suite du manuscrit.  

 

 

I. Les évaporites 

 Formation des évaporites A.

Les évapo ites p o ie e t uasi i t g ale e t d u e p ipitatio  hi i ue à pa ti  de 
su sta es dissoutes da s des solutio s atu elles. L apo atio  d eau de e  ou d eau  
continentales est le principal facteur de concentration des solutions donnant lieu à la formation de 

minéraux évaporitiques (e.g. Rouchy & Blanc-Valleron, 2006 ; Warren, 2006). La istallisatio  d u  
minéral se produit lorsque la concentration de la solution dépasse la solubilité du matériel, 

autrement dit lorsque la solution est sursaturée pour une espèce minérale donnée. 

Les cinq grandes familles de minéraux considérées comme strictement évaporitiques sont les 

chlorures, les sulfates, certains carbonates, les silicates et les borates (Rouchy & Blanc-Valleron, 

2006). La minéralogie de ces dépôts dépend de la composition des solutions, qui varie en fonction 

des apports extérieurs (Rouchy & Blanc-Valleron, 2006). Da s le as d u e eau de e  pa  e e ple, 
la séquence de précipitation débute par la calcite puis la dolomite (Figure 3). Ensuite, le sulfate de 

al iu  o e e à p ipite  sous fo e de g pse puis d a h d ite lo s ue la o e t atio  est  à 
 fois la o e t atio  o e e de l eau de e . Cette s ue e de p ipitatio  est sui ie de la 

for atio  de halite à pa ti  d u e o e t atio   fois sup ieu e à elle de l eau de e , sui ie 
enfin par les minéraux ultimes : sels de potasse et de magnésium, (Figure 3; e.g. Harvie et al., 1984; 

Rouchy & Blanc-Valleron, 2006). 

 

Chapitre 1 - Etat de l'art sur les bassins salifères
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Figure 3 : S ue e de istallisatio  t pi ue à pa ti  de l apo atio  de  d eau de e , d ap s Ja kso  et al. 

(2010a) odifi  d ap s Ha dfo d (1991). 

La formation de ces minéraux est fonction des propriétés physico-chimiques qui les 

composent et des paramètres environnementaux tels que la température, la salinité et le pH (e.g. 

Rouchy & Blanc-Valleron, 2006). Le g pse, l a h d ite et la halite so t les i au  apo iti ues les 
plus communément rencontrés.  

 

 Le gypse revêt couramment un faciès sélénitique ou laminé. Le faciès sélénitique correspond à 

des cristaux maclés en fer de lance ou des monocristaux de taille millimétrique à pluri-métrique 

formant des « gerbes » (Figure 4A). Ce fa i s p ipite à l i te fa e eau-sédiment sous faible 

t a he d eau pa  oissa e istalli e su  le fo d s di e tai e. Le fa i s la i  se p se te 
sous forme de microcristaux formant de fines lamines millimétriques à centimétriques très 

souvent ondulées (Figure 4B). Elles peuvent présenter des structures en « tepees » orientées 

vers le toit de la série et sont souvent associées à des dépôts silteux à argileux. Ce faciès précipite 

égaleme t à l i te fa e eau-sédiment, ou à l i t ieu  des sau u es sous la fo e de petits 
istau  ui s a u ule t su  le fo d e  pluie (Rouchy & Blanc-Valleron, 2006 ; Warren, 2006).  

 

 L anhydrite présente trois textures principales : nodulaire, mosaïque ou entérolithique. La forme 

nodulaire correspond à des nodules blanchâtres et microcristallins irréguliers, de quelques 

millimètres à décimètres, se développant dans un sédiment hôte. La forme mosaïque correspond 

à la coalescence de nodules très irréguliers, subconcentriques à polygonaux, millimétriques à 

centimétriques et plus ou moins soudés, également dans un sédiment hôte (i.e. faciès « chicken 

wire » ; Figure 4D). La forme entérolithique présente des contournements complexes (Figure 4C). 

L apo atio  apillai e ui s effe tue e  su fa e pe et la fo atio  de l a h d ite ui essite 
donc une nappe phréatique suffisamment proche de la surface pour être affectée par des 

phénomènes thermiques superficiels (Warren, 2006). Ce phénomène induisant la précipitation 

d apo ites di e te e t da s le s di e t est appel  p o essus de sa kha (Warren, 2006). 

 

 La halite comprend diverses formes comme les trémies (Figure 4F), les plaquettes, les cubes, les 

de ts et ., ui istallise t soit à l i te fa e eau-air (Figure 4E), soit directement dans les 

sau u es, soit à l i t ieu  du s di e t ui o tie t des saumures concentrées.  
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Figure 4 : Photographies de minéraux évaporitiques. (A) gypse sélénique, photographie de Ian West, (B) Gypse laminaire 

à ride de vagues, photographie de Ian West, (C) anhydrite entérolithique, photographie de Ian West, (D) anhydrite en 

mosaïque «chiken wire», photographie de Ian West, (E) Cristaux de halite, photographie de Ian West, (F) 

Pseudomorphoses de trémies de halite, photographie de Pierre Thomas. 

Il est important de noter que le gypse peut se déshyd ate , lo s de l e fouisse e t pa  e e ple, 
et ainsi se transformer en anhydrite dite de « remplacement ». Ce ph o e est pas i e si le 
et l a h d ite pou a gale e t su i  u e h d atatio  postérieure, et se retransformer en gypse dit 

« secondaire » (Warren, 2006). 

Ces trois minéraux évaporitiques peuvent être remaniés par désagrégation : 

  mécanique formant des accumulations détritiques présentant les mêmes caractéristiques 

granulométriques et de stratifications internes que les autres dépôts clastiques (e.g. Lawton & 

Buck, 2006) ; 

 chimique pe etta t d ali e te  le s st e s di e tai e e  sau u es et fa ilite  la 
précipitation de nouvelles évaporites (e.g. Lawton & Buck, 2006).  

La nature des séquences évaporitiques va fortement varier en fonction de l e i o e e t de d pôt 
et de la composition initiale de la saumure.  

Chapitre 1 - Etat de l'art sur les bassins salifères
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 Variabilité des environnements évaporitiques B.

Le développement de conditions évaporitiques dans un bassin sédimentaire est lié 

p i ipale e t à so  isole e t et à l a idit  du li at (e.g. Rouchy & Blanc-Valleron, 2006). 

L isole e t ou la est i tio  d u  assi  so t d te i s pa  le atio e t e les appo ts d eau d u  
se oi  à sali it  o ale o a , e , la … , associés aux apports fournis par un tributaire 

fluviatile, et les pertes d eau da s le assi  pa  apo atio . Qua d l apo atio  est sup ieu e au  
a i es d eau, les eau  du assi  o t olue  e s la su salu e et pa  la suite e s la p ipitatio  
d apo ites. La est i tio  d u  assi  est g ale e t assu e pa  une barrière, qui peut être 

d o igi e te to i ue, s di e tai e ou aut e, li ita t ai si la dilutio  des sau u es du assi  
apo iti ue. Le d fi it h d i ue i.e a idit , est-à-dire la différence entre évaporation et 

précipitation, est un facteur clé dans la précipitation des évaporites (Rouchy & Blanc-Valleron, 2006). 

Lo s ue les o t ai tes d isole e t et d a idit  li ati ue so t satisfaites, les o ditio s de 
p ipitatio  d apo ites peu e t se d eloppe  da s tout t pe de assi  : depuis les bassins 

o a i ues p ofo ds jus u au  e i o e e ts o ti e tau  de do ai es o tag eu  (Rouchy & 

Blanc-Valleron, 2006). 

 

B.1. Environnements peu profonds et éphémères : les sabkhas 
Les e i o e e ts peu p ofo ds et ph es o p e e t d u e pa t les sa khas 

conti e tales, et d aut e pa t les sa khas ôti es e  o e io  plus ou oi s di e te a e  la e  
(Figure 5).  

 Les environnements de sabkhas continentales s o se e t g ale e t e  zo e a ide ou se i-
aride désertique, (i) soit en bordure ou partie distale de cônes alluviaux sous forme de lacs 

éphémères (i.e playa), (ii) soit dans des lacs salés plus pérennes (Figure 5). Dans ces cas, la 

distribution des évaporites peut montrer une dissymétrie pa  appo t au  zo es d appo ts 
fluviatiles. La distribution peut également être concentrique quand elle est dépendante des 

e o t es et aisses du i eau d eau de l aquifère (Figure 6).  

 Les environnements de sabkhas côtières sont communs en bordure de zones arides ou semi-

arides désertiques (Figure 5), comme par exemple au niveau de la côte Sud et Ouest du Golfe 

Persique (e.g. sa kha d A u Dha i). La distribution des évaporites montre généralement une 

diss t ie pa  appo t au  zo es d appo ts e  eau  Figure 6).  
 

 
Figure 5 : P i ipales zo es d a u ulatio  d apo ites à l a tuel sous fai le t a he d eau, d ap s Wa e  (1989). 
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Dans les deux cas, ces environnements sont très sensibles aux variations des facteurs locaux, 

notamment des fluctuations relatives du niveau marin ou du climat. 
 

 
Figure 6: Bloc diagramme schématique montrant deux types de sabkhas : (A) la sabkha marine côtière, et (B) la sabkha 

continentale. Ces deux blocs montrent les sous-e i o e e ts, les lithofa i s et l o ga isatio  s di e tai e de e t pe 
de sa kha, d ap s Be iso  et al. (2001).  

 

B.2. Les mers peu profondes : les salinas ou saltern 
Les mers peu profondes telles que les mers intérieures, épicontinentales ou de marges 

o ti e tales plus ou oi s isol es, peu e t pe ett e la p ipitatio  d apo ites. E  effet, les 
bassins situés près de golfes ou d u e e t e de e  isol e o aisse t des eflu  pe a e ts d eau 
sal e espo sa le de la e ha ge de la zo e d apo atio  e  solutio  sali e. La dist i utio  des 
fa i s da s es e i o e e ts est d pe da te de la zo e d appo t d eau dou e et des apports 

terrigènes. Ces configurations sont synthétisées sur la Figure 7 en fonction de la morphologie du 

plateau continental ou de la rampe. 
 

 
Figure 7 : Répartition des faciès en fonction du modèle de dépôts de rampe ou de plateau, d ap s Wa e  (2006). 

Chapitre 1 - Etat de l'art sur les bassins salifères
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B.3. Grands bassins homogènes 
Une fois que les conditions de restriction et de climat favorables sont atteintes dans un 

assi , le pla  d eau s a aisse e  dessous du i eau de f e ce océanique ou lacustre, et la 

sédimentation évaporitique débute. Ce type de phénomène peut se produire dans de grands bassins 

a i s ou o ti e tau  p ofo ds, pe etta t la p ipitatio  d i po ta tes ua tit s d apo ites. 
Généralement, le gypse précipite à la périphérie du bassin. La précipitation va ensuite migrer vers le 

e t e du assi , pa  o e t atio  des sau u es, jus u à la p ipitatio  d halite ui p e d pla e au 
œu  du assi . 

Le Messinien de Sicile est un exemple de grand bassin marin (Figure 8A), et celui du Miocène 

du bassin de Madrid (Figure 8B) est un exemple de grand bassin continental reproduisant le schéma 

d o ga isatio  d it i-dessus (Figure 3). 

 
Figure 8 : A  O ga isatio  s di e tai e du assi  de Si ile ali e t  pa  de l eau de e  du a t le Messi ie , d ap s 
Rouchy & Blanc-Valleron (2006); et (B) organisation sédimentaire du bassin de Madrid durant le Miocène en milieu 

o ti e tal, d ap s ‘ou h  & Bla -Valleron (2006). 

Des sous- assi s s pa s pa  des seuils peu e t gale e t pe ett e le d pôt d paisses 
ou hes d apo ites au sein de grands bassins composites. Dans ce type de bassin, chaque sous-

bassin peut être caractérisé par des saumures de concentrations différentes et donc permettre la 

précipitation de différents types de minéraux évaporitiques de manière contemporaine, une 

configuration observée pendant la crise Messinienne de la mer Méditerranée (Figure 9). 
 

 
Figure 9 : Illustration schématique du diachronisme des conditions évaporitiques dans un système de sous-bassins tels 

que la Mer Méditerranée au Messinien, d ap s ‘ou h  & Bla -Valleron (2006). 
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Il est i po ta t de ote  u e  fo tio  du o te te g od a i ue du assi , u  
environnement préférentiel sera prépondérant et répété durant la précipitation des évaporites. 

Comme pour les dépôts de sédi e ts lassi ues, u e li it  a s o se e , d pe da te de fa teu s 
allog i ues tels ue l eustatis e, les appo ts te ig es, etc. Cette cyclicité va générer des 

séquences évaporitiques complexes, présentant une alternance de minéraux évaporitiques variés 

ais gale e t s i te ale  avec une sédimentation carbonatée ou clastique. Une séquence 

évaporitique relativement simple est par exemple observée pour la formation Zechstein en mer du 

Nord (Figure 10A . A l i e se, la s ue e apo iti ue aptie e su  les a ges de l Atla ti ue “ud 
est plus complexe (Figure 10B). 

 

 
Figure 10 : Exemple de séquences évaporitiques pour les évaporites (A) du bassin de la mer du Nord et (B) du bassin de 

Sa tos au B sil, d ap s Moh iak et al. (2009). 

 

 Les grands bassins évaporitiques C.

Les assi s s di e tai es o p e a t d paisses ou hes d apo ites so t o eu  à 
travers le monde et les âges géologiques (Figure 11).  

 
Figure 11 : Carte illustrant la localisation des bassins contenant des épisodes évaporatoires majeurs depuis le 

Neop ot ozoï ue, d ap s Wa e  (2006). 
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Pour former de grandes épaisseu s d apo ites, o e ela a t  p se t  aupa a a t, le 
li at doit t e p opi e à la p ipitatio , est-à-di e a ide. Le olu e d évaporites déposé au cours 

du temps, en rose sur la Figure 12, ne montre u u e fai le o latio  a e  la te p atu e, 
i pli ua t u  se o d o t ôle su  la p se atio  d paisses a u ulatio s d apo ites. Pa  o t e, 
le volume de halite semble lui t e o l  a e  les p iodes les plus haudes, à l e eptio  du 
Miocène supérieur (Figure 12).  

 

 
Figure 12 : Volu e des apo ites et de la halite, et o e es des te p atu es au ou s du te ps, d ap s Ja kso  et 

al. (2010b) odifi  d ap s Wa e  (2006). 

La deu i e o ditio  i dispe sa le à l a u ulatio  d apo ites est un bassin 

s di e tai e adapt . L a u ulatio  de fo tes paisseu s d apo ites da s le pass  s est 
g ale e t faite à l helle de l e se le du assi  s di e tai e f. les g a ds assi s 

homogènes ; Figure 13).  
 

 
Figure 13 : Cha ge e ts des olu es de halite à l helle o diale pa  appo t au  les des supe o ti e ts, d ap s 
Warren (2006). 
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L incursion d eau a i e alimentant des bassins arides sous le niveau de la mer est le 

phénomène majeur justifiant les plus i po ta tes a u ulatio s d apo ites de pa  le pass . Les 
assi s fa o isa t e ph o e s o se e t lo s : 
 des fragmentations de continents formant des bassins de type rift ou intra-cratonique (Figure 

14) ; 

 des assemblages de supercontinents initiant des bassins de type avant-pays et en 

collision (Figure 14). 
 

 
Figure 14 : Co te tes g od a i ues fa o isa t l a u ulatio  d apo ites à l helle de assi  e tie  les évaporites 

sont représentées en rouge) d ap s Wa e  (2006). 

Les plus g a des a u ulatio s d apo ites peu e t t e o l es a e  les phases majeures 

d a tio  ou de f ag e tatio  continentale (Figure 13). Les marges continentales, où les 

plateformes évaporitiques sont largement répandues durant les périodes interglaciaires, constituent 

un deuxième environnement favorable au développement de grandes accumulations évaporitiques 

(Warren, 2006). 

 

Parmi les bassins dont les conditions climatiques et tectoniques ont été favorables à 

l a u ulatio  d apo ites, ertains méritent une description plus détaillée (Figure 11 et Figure 12). 

 On connaît quelques accumulations évaporitiques majeures au protérozoïque par les traces 

d a ti it  salif e e o e à l affleu e e t (e.g. Dyson, 1996; Hearon et al., 2014). Il s agit pa  
exemple des évaporites associées aux chaînes des Flinders et du Willouran en Australie, dont 

l âge est d e i o  Ma (e.g. Preiss, 1987). Mais ni la couche mère, ni la composition, ni 

l o igi e de celle-ci ne sont connues. 

 Les p e i es fo atio s apo iti ues paisses p se es so t d âge I f a a ie  à 
Ca ie  i f ieu , ota e t les fo atio s de l O uz e  I a  et d A a e  O a , ui se so t 
développées en période chaude et en contexte extensif (e.g. Husseini & Husseini, 1990). 

 Au Pennsylvanien, le développement de la chaîne des Rocheuses Ancestrales et plus 

pa ti uli e e t du assif de l U o pahg e da s l Ouest des Etats-Unis produit une 

su side e fle u ale pe etta t l i itiatio  du e plissage du assi  d a a t-pays du Paradox 

par des évaporites (e.g. Barbeau, 2003 ; Trudgill, 2011).  
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 Ensuite, de grands épisodes évaporitiques ont eu lieu au Permien, dont le plus connu, le 

)e hstei  e  Eu ope et Me  du No d, s est d elopp  e  p iode haude et en contexte de 

collapse orogénique de la chaîne Varisque (e.g. Tucker, 1991). Au Pe ie  gale e t, d paisses 
séries évaporitiques se sont développées dans le bassin Precaspien au Kazakhstan en contexte de 

bassin intracratonique (Volozh et al., 2003).  

 Le Trias-Lias est gale e t u e p iode d i te se s di e tatio  apo iti ue, ota e t da s 
le ift i itial de l Atla ti ue e t al (e.g. Jackson et al., 2000 ; Karner & Gambôa, 2007).  

 Le Ju assi ue fait aussi pa tie de es p iodes d i te se s di entation évaporitique dont la plus 

connu est la formation Louann dans le Golfe du Mexique (e.g. Andrews, 1960; Buffler, 1991).  

 Plus e e t, la fe etu e de l o a  T th sie  au Mio e a e ge d e la ise e  pla e de 
nombreux bassins évaporitiques tels que la Mer Rouge en contexte de rifting, les formations 

évaporitiques de Gachsaran et Upper Red toutes les deux en Iran, formées dans des contextes 

d a a t-pays (e.g. Amini, 1997; Letouzey & Sherkati, 2004), et enfin le Messinien méditerranéen 

en contexte géodynamique polystructural (e.g. Jolivet et al., 2006; Rouchy & Blanc-Valleron, 

2006).  
 

 Vitesse de sédimentation des évaporites et D.
implications sur la profondeur et la subsidence des 

bassins 

Les taux de précipitation des évaporites sont très rapides à l helle des te ps g ologi ues 
(Figure 15). Dans des séries anciennes et sur de longues périodes, la vitesse de précipitation des 

évaporites est généralement comprise entre 4mm/an et 2cm/an (Rouchy & Blanc-Valleron, 2006). A 

l a tuel, les aleu s esu es e  e  Mo te indiquent une précipitation de halite pouvant atteindre 

entre 3 et 6cm/an (Rouchy & Blanc-Valleron, 2006). U e fois ue les o ditio s d isole e t et 
d a idit  li ati ue opti ales pou  la p ipitatio  des apo ites so t attei tes, l e te sio , 
l paisseu  et la dist i utio  des apo ites se o t t oite e t o t ôl es pa  les a a t isti ues 
morphologiques du bassin. En effet, la sédimentation des évaporites étant généralement plus élevée 

que le taux de subsidence du bassin, la profondeur initiale du bassin va être un élément fondamental 

o t ôla t l paisseu  des d pôts. La p se e d u e paisse ou he d apo ites i pli ue do  
sou e t l e iste e p ala le d u e d p essio  p ofo de plus encore qu u e su side e a ti e 
pendant le dépôt des évaporites (Rouchy & Blanc-Valleron, 2006). 

 

 
Figure 15 : Vitesse de s di e tatio  de diff e ts e i o e e ts e  t e pa  illio  d a es, d ap s Biju-Duval 

(2002).  
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 Lien entre la matière organique et la précipitation E.
d’évaporites 

L i pli atio  de la p se e d apo ites da s u  assi  pétrolier est pas seule e t li it e 
à leur rôle de couverture et de piège structural lié à la déformation halocinétique. Les sédiments 

formés juste avant la précipitation des évaporites montrent souvent des teneurs élevées en matière 

organique. De nombreux dépôts ayant un potentiel roche mère sont connus dans des séries 

anciennes pré-évaporitiques tels que : (i) le Kupferschiffer qui précède les évaporites Permiennes du 

Zechstein en mer du Nord et Europe (e.g. Pedersen et al., 2006) ; (ii) la formation Permienne de 

Castile au Texas (e.g. Anderson et al., 1972) ; (iii) les argiles lacustres riches en matière organique de 

la formation Eocène de la Green River dans le Wyoming (e.g. Bradley, 1970) ; et (iv) le Tripoli sous-

jacent aux évaporites messiniennes en Méditerranée (e.g. Bellanca et al., 2001).  

Ces teneurs élevées sont attribuées à des fortes productivités organiques dans des 

environnements hypersali s, o se s à l a tuel Figure 16), mais également anciens, précédant la 

précipitation de fortes accumulations évaporitiques (e.g. Kirkland & Evans, 1981).  
 

 
Figure 16 : (A) Productivit  o ga i ue des e i o e e ts h pe sali s à l a tuel, d ap s ‘ou h  & Bla -Valleron (2006) 

odifi  d ap s Wa e  (1986) ; B  Te eu s e  ati es o ga i ue des s di e ts a tuels, d ap s ‘ou h  & Bla -

Valleron (2006) odifi  d ap s Wa e  (1986). 

Néanmoins, pour que ces fortes teneurs en matière organique confèrent à ces roches des 

propriétés de roche mère, de bonnes conditions de préservation sont nécessaires. Ces conditions de 

préservation sont généralement optimales dans des milieux anoxiques et réducteurs (e.g. Hedges & 

Keil, 1995). 

 

 Les apo ites so t des o hes s di e tai es p o e a t d u e p ipitatio  hi i ue à 
pa ti  de su sta es dissoutes da s des solutio s atu elles. Le g pse, l a h d ite et la 
halite sont les minéraux évaporitiques les plus communément rencontrés.  

 Les milieux de précipitation de ces évaporites sont variés, comprenant des milieux 

continentaux tels que des lacs salins, et des milieux mixtes tels que les plaines côtières et 

des milieux marins francs.  

 Plusieurs grandes p iodes à l helle des te ps g ologi ues o t p se t  des o ditio s 
d a idit  et de o te te te to i ue e te sif et o p essif  ad uats pou  la 
p ipitatio  de g a des paisseu s d apo ites. 

 La présence récurrente de système pétrolier dans les bassins salifères est liée aux 

teneurs élevées en matière organique des sédiments pré-évaporitiques, attribuées à des 

fortes productivités organiques dans les environnements hypersalins anoxiques. 

Chapitre 1 - Etat de l'art sur les bassins salifères
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II. Comportements mécaniques des évaporites 
Le terme « halokinese » est introduit par Trusheim (1957), à partir du grec halos « sel » et kinesis 

« mouvement ». Ce terme est utilisé pour décrire les structures sédimentaires et tectoniques 

associées aux mouvements des évaporites. Pour comprendre pourquoi les évaporites sont enclines 

au mouvement, il est nécessaire de revenir à leurs propriétés intrinsèques, avant de détailler les 

facteurs permettant leur mise en mouvement.  
 

 Propriétés mécaniques des évaporites  A.

Les propriétés singulières des évaporites leur confèrent un comportement très différent des 

autres roches sédimentaires dans des conditions géologiques équivalentes (Figure 17).  
 

 
Figure 17 : A  E olutio  de la de sit  d u e ou he apo iti ue o prenant principalement de la halite avec un faible 

pou e tage d a h d ite, o pa e à d aut es s di e ts lasti ues e  fo tio  de la p ofo deu  a e  u  g adie t 
g othe i ue de °C/k . La de sit  du sel di i ue l g e e t lo s de l e fouisse e t pa  apport aux autres 

s di e ts do t la de sit  aug e te a e  l e fouisse e t dû à la o pa tio , d ap s Ja kso  & Tal ot (1986). 

L u e des p op i t s pa ti uli es des apo ites est l olutio  de leur densité au cours de 

l e fouisse e t. E  effet, la de sit  des apo ites a ie t s peu au ou s de l e fouisse e t, 
contrairement aux autres roches sédimentaires, dont la densité augmente notablement du fait de la 

compaction (Jackson & Talbot, 1986; Warren, 2006). Cette stabilité de la densité provient de la 

structure cristallographique des évaporites qui sont initialement précipitées de manière dense et 

compacte, et constituent donc des roches mécaniquement très peu incompressibles (Figure 18).  
 

 
Figure 18 : Co pa aiso  des p ofils de sista e du tile du sel à des p ofils de sista e d aut es o hes s di e tai es 
sou is à de l e te sio  ou de la o p essio  e  fo tio  de l e fouisse e t, d ap s Ja kso  et al. (1994) d ap s des 
données compilées de Weijermars et al. (1993). 
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U e se o de p op i t  pa ti uli e des apo ites est la fai le sista e u elles p se te t 
à l oule e t, aut e e t dit la viscosité (Figure 17C). Le fluage des évaporites provient de leur 

propriétés de plasticité cristallographique, liée à trois mécanismes principaux de déformation du 

réseau cristallographique : (i) le fluage-dislo atio , ii  la diffusio  d l e ts i t a-

cristallographiques, (iii) la pression-solution aux joints de grains (i.e. diffusion avec transport ; e.g. 

Warren, 2006). Ces a is es o t leu  o f e  u e apa it  de d fo atio  à l tat solide 
extrêmement rapide, qui se traduit par une déformation de type fluage visqueux qui est décrite dans 

la Figure 17C à l aide d u e loi de is osit  lassi ue (e.g. Weijermars et al., 1993). Ces mécanismes 

vont varier en fonction de divers paramètres. La température, la taille des minéraux, la teneur en eau 

et les contraintes sont les principaux paramètres modifiant la viscosité (e.g. Carter et al., 1993 ; Van 

Keken et al., 1993 ; Weijermars et al., 1993). 

Une troisième propriété particulière des évaporites est leur aptitude à conduire la chaleur, 

autrement dit la conductivité thermique. Les évaporites présentent une conductivité thermique 

supérieure à la plupart des roches sédimentaires (Figure 17B . U e ou he d apo ites da s u  
bassin sédimentaire va donc avoir tendance à diffuser la chaleur dans les sédiments sus-jacents et 

par réciprocité diminuer la chaleur dans les sédiments sous-jacents. Cette propriété a de fortes 

i pli atio s su  le s st e p t olie  d u  assi  puis ue la ou he d apo ites a pe ett e de 
préserver à plus grande profondeur le potentiel pétrolier des roches sous-jacentes et améliorer la 

maturation des roches sus-jacentes (e.g. Warren, 2006).  

Au sein des évaporites, certains espèces minérales vont être plus ou moins visqueuses ou 

o p essi les ue d aut es, e si d u e a i e g ale les apo ites p se te t u e is osit  
apparente très faible par rapport aux autres roches sédimentaires et sont interprétées comme 

mécaniquement incompressibles (Figure 18). La halite est considérée comme le minéral évaporitique 

le moins visqueux, le plus incompressible et donc le plus enclin à se déformer de manière ductile. 

Toutefois, comme cela a été présenté auparavant, les séquences évaporatoires sont communément 

constituées de nombreuses alternances de minéraux évaporitiques variés. Ces alternances génèrent 

des vitesses de fluage différentes dans les couches évaporitiques et influencent la déformation de 

es ou hes. Les t pes et p opo tio s des esp es i ales d u e s ue ce évaporitique ont par 

conséquent une grande importance sur la déformation dans un bassin sédimentaire. 

 

 Facteur de déclenchement de l’halocinèse : le B.
chargement différentiel 

L i itiatio  du fluage des apo ites est o t ôl e pa  u  ha ge e t diff e tiel de la 

couverture sédimentaire. En effet, les évaporites, considérées comme un matériel incompressible et 

is ueu  à l helle des te ps g ologi ues, po de t à l appli atio  d u  ha ge e t diff e tiel 

en fluant des zones de forte pression vers les zones de basse pression afi  de e e i  à l tat 
d uili e (e.g. Vendeville & Jackson, 1992). Ce chargement différentiel peut être engendré par 

plusieu s fa teu s à l o igi e d u  d s uili e : (i) une sédimentation différentielle, et (ii) des 

contraintes tectoniques, extensives ou compressives (e.g. Hudec et al., 2009). Ces mécanismes à 

l o igi e du fluage des apo ites ai si ue la d fo atio  s -sédimentaire associée vont être 

détaillés succinctement dans les paragraphes suivants. 
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B.1. La sédimentation différentielle 
 

Le dépôt de sédiments sur une couche évaporitique va induire un fluage des évaporites car 

les s di e ts se o t toujou s plus de ses ue l eau ou l ai  Figure 19). Le chargement différentiel 

résulte co u e t d u e s di e tatio  p se ta t des a iatio s lat ales de fa i s ou 
d paisseu . Cette s di e tatio  h t og e a p odui e u  diff e tiel de ha ge su  les apo ites 
et permettre leur fluage (Jackson & Talbot, 1986).  

 
Figure 19 : Illust atio  du ha ge e t diff e tiel asso i  à u e a iatio  lat ale de fa i s s di e tai e et d paisseu  
s di e tai e e t ai a t le fluage des apo ites, a e  ρ la de sit , d ap s Ja kso  et al. (1986). 

Lorsque le fluage est initié, des reliefs évaporitiques vont se mettre en place forçant le 

système sédimentaire à se localiser dans les zones basses les séparant, contribuant à maintenir ce 

chargement différentiel (Figure 20). A pa ti  de  d paisseu  sédimentaire, la densité moyenne 

de la colonne sédimentaire devient globalement aussi dense que les évaporites ce qui va permettre 

l e foncement localisé des sédiments dans la couche évaporitique (Hudec et al., 2009). Ce 

phénomène entretient la croissance du diapir, et celui-ci restant proche de la surface va contribuer à 

maintenir le chargement différentiel (Rowan et al., 2003). Dans ce cas, le diapirisme est dit passif 

(Figure 20). La subsidence des sédiments induite pa  l a uatio  des apo ites se pou suit jus u à 
l e pulsio  o pl te des apo ites sous-jacentes (Figure 20). 

 

 
Figure 20 : Illust atio  du o ept de do uildi g  et de l olutio  d u  diapi  passif, odifi  d ap s Hude  et al. 

(2011) odifi  d ap s Ba to  (1933). 

Cette sédimentation différentielle peut également avoir comme origine la progradation de 

sédiments clastiques tels que des lobes deltaïques ou un système turbiditique sur une couche 

d apo ites Figure 21). En effet, ce chargement différentiel va forcer les évaporites à migrer vers le 

front de la progradation, pouvant générer des géométries en roll-over au front (Figure 21). 
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Figure 21 : ‘estau atio  de se tio  à pa ti  d u  od le ph si ue o t a t l olutio  au ou s du te ps d u e 
propagation sédimentaire sur une couche tabulaire de silicone analogue d u e ou he d apo ites, d ap s Ge et al. 

(1997). 

 

B.2. Les contraintes tectoniques 
 

Les contrôles externes (i.e. allogéniques) mais aussi internes au système (i.e. autogéniques) 

jouent un rôle important sur le déclenchement du fluage des évaporites. En effet, les sollicitations 

externes par des contraintes tectoniques, extensives ou compressives, peuvent initier le fluage des 

évaporites par déformation des séries sédimentaires supra-ou infra évaporites générant ainsi un 

chargement différentiel. La sollicitation i te e li e à l uili e g a itatio el du s st e tel u u e 
pente ou un bord libre va également entrainer un fluage des évaporites par glissement et/ou 

étalement. 

 

a. Contraintes externes en domaine extensif 
L e te sio  peut s e e e  soit su  la ou e ture sédimentaire au-dessus des évaporites 

correspondant à une déformation supra-couche évaporitique, soit sur les sédiments infra-couche 

évaporitique. Da s les deu  as, l e te sio  e p i e pa  la ise e  pla e de failles o ales a 
induire le fluage des évaporites.  

Qua d l e te sio  se p oduit au i eau de la ou e tu e s di e tai e sup a-évaporite, les 

failles normales vont entrainer un amincissement des séries superficielles et provoquer un 

différentiel de charge sur les évaporites. Celles-ci vont alors migrer progressivement vers la structure 

en graben et former un diapir dit réactif (Figure 22A).  
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U e fois la ou e tu e suffisa e t a i ie, le diapi  a s la gi , soule e  et plisse  les 
sédiments supra-évaporites (Schultz-Ela et al., 1993), arrivant au stade de diapirisme actif (Figure 

22A . Le fluage des apo ites ali e ta t le diapi is e a e ge d e  des zo es d a o odatio  de 
pa t et d aut e du diapi  ui pou ont être comblées par une sédimentation syn-tectonique. Ce 

ha ge e t s di e tai e diff e tiel a pe ett e d e t ete i  le fluage des évaporites avec un 

diapirisme devenant passif (Figure 22A).  

Qua d l e te sio  affecte les sédiments infra-évaporites, les failles normales génèrent une 

atio  d espa e e s le uel les apo ites o t flue  (Vendeville, 1988). La série sédimentaire 

supra-évaporite est alors entrainée et plissée formant un pli de drapage monoclinal. L ti e e t de 
la ha i e de l a ti li al a pe ett e la fo atio  d u  diapi  réactif, (Figure 22B ; e.g.Nalpas & 

Brun, 1993 ; Jackson & Vendeville, 1994). 
 

 
Figure 22 : (A) Illustratio  des diff e ts stades de diapi  possi le pe da t u e phase d e te sio  gio ale ui se a 
d pe da te de la ua tit  de sel dispo i le, du tau  elatif d e te sio  et de s di e tatio , d ap s Hude  (2007) 

odifi e d ap s Ve de ille & Ja kso  (1992) ; B  Coupes d u  od le a alogi ue illust a t l i itiatio  du fluage des 
apo ites jus u au diapi  a tif à pa ti  d u e faille normale dans les sédiments infra-évaporite, d ap s Ja kso  & 

Vendeville (1994). 

 

b. Contraintes externes en domaine compressif 
Les contraintes compressives peu e t s e e e  su  la ou e tu e s di e tai e au-dessus 

des évaporites, correspondant à une déformation supra-couche évaporitique, ou sur les sédiments 

infra-couche évaporitique. Dans les deux cas, la compression exprimée par la mise en place de plis et 

failles inverses va induire le fluage des évaporites.  

Quand la compression se produit au niveau de la série sédimentaire supra-évaporite, celle-ci 

peut être plissé et/ou e oup e pa  des failles i e ses à l o igi e du fluage des évaporites comme 

représenté sur la Figure 23A et B (e.g. Bonini, 2003). Le flambage se produit généralement quand la 

ou he d apo ites est paisse Figure 23A), alors que les failles inverses se mettent plutôt en place 

quand la couche évaporitique est fine, (Figure 23B ; Stewart, 1996). Dans les deux cas, la 

sédimentation syn-te to i ue, se lo alisa t de pa t et d aut es des structures anticlinales, engendre 

un chargement différentiel qui accentue la migration des évaporites (Figure 23). 
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Figure 23 : Coupes schématiques illustrant le déclenchement du fluage des évaporites lors de la compression, (A) lié au 

flambage des séries sédimentaires supra-évaporites, ou (B) lié à la mise en place de failles inverses, entrainant dans les 

deu  as u  ha ge e t diff e tiel, odifi  d ap s Ste a t et al. (1996), Dooley et al. (2007) et Brun & Fort (2011). 

Quand la compression affecte les séries sédimentaires infra-évaporites, le flambage des 

sédiments sous ce niveau ductile entraine la migration des évaporites vers les synformes (Figure 

24A). Ce fluage des évaporites va se répercuter sur la série sédimentaire supra-évaporites, en 

d li ita t des ai es d a o odatio  p f e tielles et e  p o o ua t u  fla age de ette s ie et 
la mise en place de dépôts syn-tectoniques (Figure 24B). Les séries sédimentaires infra et supra-

évaporites peuvent être ensuite recoupées par des failles inverses favorisant l e ge e des 

évaporites. Cette déformation va faciliter le rebroussement des flancs des synclinaux des séries 

supra-évaporites (Figure 24C et D). 
 

 
Figure 24 : Coupes o eptuelles illust a t la o p essio  à l o igi e du fluage des apo ites da s la ei tu e de plis du 
Zagros, modifi  d ap s She kati (2005). 

L appli atio  de o t ai tes o p essi e ou e te si e peut gale e t e t ai e  la 
e o ilisatio  d u  o ps salif e p e ista t e si la ou e tu e est i po ta te ou si le diapi  
est plus ali e t  pa  u e sou e apo itique, (Figure 25 ; e.g. Vendeville & Nilsen, 1995 ; Callot et 

al., 2007).  
 

 
Figure 25 : Diagramme schématique montrant les effets de contraintes sur des structures salifères préexistantes. (A) 

Durant la compression, les évaporites vont se soulever pour accommoder la déformation. Dans un cas naturel, les 

apo ites s oule aie t à la su fa e sous fo e de gla ie s. B  Du a t l e te sio , les apo ites su side t pou  
accommoder la déformation, d ap s Hude  & Ja kso  (2007). 

 

c. Les contraintes internes de type instabilités gravitaires propres au système 
Le ha ge e t diff e tiel à l o igi e du fluage des apo ites peut gale e t s i itie  sous 

l i flue e d i sta ilit s g a itai es li es à la atio  d u e pe te asale (e.g. Brun & Fort, 2011).En 

effet, la bascule du plancher basal, sous une couche évaporitique, provoque le glissement de la 

couverture évaporitique par translation par glissement gravitaire (Figure 26A).  
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Un domaine compressif affectant la couverture se localise en aval du système, au niveau du 

biseau de la couche salifère. Alors que se développe en amont un domaine extensif. Les contraintes 

internes sont accommodées par des failles normales dans le domaine extensif et des 

chevauchements dans le domaine compressif (Figure 26A). Ce type de déformation est généralement 

o se  au i eau de a ges passi es. De plus, la p se e d u e p og adatio  sédimentaire sur ces 

marges entraine un chargement différentiel, induisant un étalement gravitaire, qui peut se 

surimposer au phénomène de glissement gravitaire (Figure 26B ; e.g. Vendeville, 2005; Brun & Fort, 

2011).  
 

 
Figure 26 : Coupes s h ati ues illust a t les deu  t pes d i sta ilit s g a itai es à l o igi e du fluage des apo ites, et 
le type de déformation en fonction des domaines extensif, transition et compressif dans les séries supra-évaporites : (A) 

le glissement gravitaire lié à la bascule du plancher génère une pente entrainant le glissement des évaporites et des 

séries supra-évaporites. (B) Glissement et étalement gravitaire sur une marge passive lors de la progradation de 

s di e ts lasti ues e t ai a t u  ha ge e t diff e tiel et l tale e t des apo ites et des s ies sup a-évaporites 

asso i es, odifi  d ap s B u  & Fo t (2011). 

Les contraintes tectoniques ont tendance à produire des pentes ou des chargements 

sédimentaires locaux permettant aux mécanismes de glisse e t et d tale e t gravitaire de 

déclencher le fluage des évaporites. Néanmoins, il existe des cas particuliers à très grande échelle 

faisant intervenir ce type de mécanisme qui sont par exemple les marges passives du Golfe du 

Me i ue et les a ges passi es o jugu es de l Atla ti ue “ud. 
 

 

Les propriétés singulières des évaporites leur confèrent un comportement très différent des autres 

roches sédimentaires dans des conditions géologiques équivalentes. Les roches évaporitiques sont 

des roches : 

 mécaniquement incompressibles, 

 au comportement apparemment visqueux leur permettant de fluer. 

Le déclenchement du fluage des évaporites est produit par du chargement différentiel qui nécessite 

un déséquilibre obtenu par différentes sollicitations :  

 La sédimentation différentielle, résultant communément de variations latérales de faciès 

ou de a iatio s d paisseu s, p oduisa t u  diff e tiel de ha ge su  les apo ites i.e. 
diapi is e passif . La ou he d apo ite va accommoder la différence de charge en 

fluant vers les zones de basse pression. 

 Les contraintes tectoniques, extensives ou compressives (i.e. diapirisme actif), affectant 

le socle ou la couverture sédimentaire, ainsi que les instabilités gravitaires, glissement ou 

étalement sur des pentes, peuvent engendrer le fluage des évaporites. 
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III. Tectonique et sédimentation dans des bassins 

salifères 
 

Plus de 120 bassins à travers le monde enregistrent une déformation associée au fluage des 

évaporites. Ces bassins sont localisés sur la Figure 27 (Hudec & Jackson, 2007). Au premier ordre, 

l i pa t de la te to i ue salif e su  le assi  a d pe d e de l paisseu  de la ou he apo iti ue. 
Cette épaisseur va conditionner en grande partie le type de déformation et de structures salifères 

enregistrées.  

Pour cette raison, le paragraphe suivant est subdivisé en trois sous-parties correspondant à (i) 

l i flue e d u e fi e ou he d apo ites isopa ue utilisée comme un niveau de décollement, (ii) 

l i flue e d u e paisseu  plus o s ue te d apo ites pe etta t le d eloppe e t de 
diapirisme, et e fi  iii  l i flue e d u e i po ta te paisseu  d apo ites i itiales e ge d a t la 
mise en place de mini-bassins.  

 

 
Figure 27 : Lo alisatio  des p i ipau  assi s salif es, odifi  d après Hudec & Jackson (2006) et Hudec & Jackson 

(2007). AD South Adriatic; AG Agadir; AL Atlas; AM Amadeus; AN Appenines; AP Appalachian Plateau; AQ Aquitaine; AR 

Arabian; AZ Amazon; BB Bohai Bay; BE Betic; BG Benguela–Namibe; BL Balearic; BP Bonaparte; BR Berrechid; CA Carson; 

CB Cuban; CG Canning; CK Cankiri; CN Carnavon; CP Campos; CR Carpathian; CS Chu–Sarysu; CT Cantabrian–West 

Pyrenees; DD Dnepr–Donetz; DK Danakil; DS Dead Sea; EA East Alpine; EB Ebro; EM Emirates; EN Eritrean; ER Essaouira; 

ES Espirito Santo; ET East Texas; FL Flinders; FP Flemish Pass; GB Guinea-Bissau; GC Gulf Coast; GE Georges Bank; GK 

Great Kavir–Garmsar–Qom; GN Gabon; GQ Guadalquivir; HP Haymana–Polatli; HS Horseshoe; HT Haitian; IL Iljac–Tabriz; 

IO Ionian; JA Jeanne d'Arc; JU Jura; KL Kalut; KM North Kerman; KQ Kuqa; KT Katanga; KW Kuwait; KZ Kwanza; LC Lower 

Congo; LG Ligurian; LP La Popa; LU Lusitanian; LV Levantine; MA Maestrat; MD Mandawa; MJ Majunga; MK Mackenzie; 

MN Moesian; MO Moncton; MP Mississippi; MS Messinian; MT Mauritania; MZ Mozambique; NK Nordkapp; NL North 

Louisiana; OF Officer; OM Oman–Fahud; OR Orpheus; OU Oriente–Ucayali; PA Palmyra; PC Pricaspian; PI Parry Islands–
Central Ellesmere; PT Petenchiapas; PX Paradox; PY Pripyat; RF Rufiji; RH Rhodanian; RM Rio Muni; SA Sabinas; SB Sable; 

SC Sicilian; SE Senegal; SF Safi; SG Sergipe–Alagoas; SI Saltville; SK Somali–Kenya; SL Salina–Sigsbee; SN Santos; SR Salt 

Range; SS Scotian Slope; ST South Texas; SU Suriname; SV Sverdrup; SW South Whale; SX Sivas ; SZ Suez; TF Tarfaya; TV 

Transylvanian; TY Tyrrhenian; WH Whale; YE Yemeni; ZG Zagros; ZS Zechstein. 
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 Les niveaux de décollements salifères A.

Leurs propriétés de fluage font des évaporites des niveaux de décollement très efficaces. Au 

e tit e ue les a giles, la p se e d apo ites a u e i ide e ajeu e su  la st u tu atio  des 
a ges passi es ou e o e su  la d a i ue de st u tu atio  d u  assi  d a a t-pays et d u e 

chaîne plissée (e.g. Rowan et al., 2004). 
 

A.1. Les marges passives 
La déformation sur les marges passives est liée à un basculement engendré par la subsidence 

thermique dans la zone distale de la marge et à un soulèvement cratonique dans la zone proximale 

(e.g. Brun & Fort, 2011).  
 

 
Figure 28 : Marge passive angolaise présentant un niveau de décollement évaporitique permettant un glissement 

g a itai e, d ap s B u  & Fo t (2011).  

Le découplage de la déformation entre les séries pré-évaporitique et la pile sédimentaire 

post- apo iti ue se fait pa  l i te diai e d u  i eau de d olle e t apo iti ue (Figure 28). Les 

évaporites vont fluer très rapidement après leur recouvrement par des sédiments. Les niveaux de 

décollements évaporitiques de faible épaisseur sur les marges passives ont une influence primordiale 

su  la d a i ue de d fo atio  du assi , ui se app o he de l i flue e des i eau  a gileu , de 
mécanique différente (Rowan et al., 2004). Par contre, u e fai le ua tit  d apo ites e a pas 
permettre directement de modifier le système sédimentaire. La pile sédimentaire au-dessus de ces 

apo ites e se a d fo e ue ta di e e t pe da t l i itiatio  du d olle e t. 
 

A.2. Les chaînes plissées 
La présence d u  i eau de décollement dans un avant-pays a également une grande 

influence sur la dynamique de structuration et sur la localisation de la ceinture de chevauchements 

et de plis (e.g. Vergés et al., 1992; Krzywiec & Vergés, 2007). Les ceintures chevaucha tes d a a t-
chaîne telles que le Jura, les sierras sud-pyrénéennes et le Zagros en sont des exemples 

e a ua les. L paisseu  i itiale et l e te sio  du i eau apo iti ue du d olle e t o t u e 
influence sur la structure de la ceinture de chevauchements et de plis (Costa & Vendeville, 2002 ; 

Bahroudi, 2003; Sherkati et al., 2006). Lorsque le niveau de décollement est fin, la chaîne plissée est 

do i e pa  la p opagatio  e s l a a t-pays de plis asymétriques déjetés, passant à des 

chevauchements (Figure 29A). Alo s ue da s le as d u  i eau de d olle e t pais, la 
d fo atio  est dist i u e et a a t is e pa  des plis de d ta he e ts à œu  du i eau de 
d olle e t do t la lo gueu  d o de est fo tio  du appo t e t e l paisseu  du i eau de 
décollement et celui de la couverture (Figure 29B).  
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Les évaporites vont donc faciliter la déformation sous forme de plis et chevauchements 

modifiant la cinématique, et migrer si elle est pas affe t e pa  l a hite tu e a i ue.  

 

 
Figure 29 : A  Coupe d u e se tio  D passa t à t a e s la zo e e t ale du )ag os o t a t la p opagatio  e s l a a t 
pays de plis asymétriques vers des chevauchements im i u s su  u  i eau de d olle e t salif e fi , d ap s Callot et 

al. (2012) odifi  d ap s She kati et al. (2006). B  Coupe d u e se tio  D passa t à t a e s le Sud de la chaîne du Fars 

des plis de détachements sans vergence particulière sur un niveau de d olle e t salif e pais, d ap s Callot et al. 

(2012) odifi  d ap s Jaha i et al. (2009). 

 

 

 Les niveaux de décollement sont très largement favorisés par les propriétés visqueuses 

des évaporites.  

 Ces niveaux de décollement vont faciliter la déformation e  i duisa t l i itiatio  de 
failles normales, de plis et de chevauchements qui vont, à leur tour, plus ou moins 

influencer le système sédimentaire.  

 La déformation et la sédimentation vont essentiellement dépendre du type de contexte : 

marges passives, chaînes pliss es et . et o  de la p se e ou pas d apo ites. 
 Da s le as des assi s d a a t-pa s, la p se e d u  i eau de d olle e t 

évaporitique modifie la dynamique globale « classique » du prisme de coulomb. 
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 Le diapirisme B.

Quand la couche évaporitique initiale est suffisamment épaisse pour générer un fluage dès 

l i itiatio  du ha ge e t, elle-ci va produire des structures salifères variées (Figure 30), qui seront 

soulignées par une sédimentation syn-d fo atio . Les o ps salif es e ti au  e ge t soit d u e 
source ponctuelle et forment des diapirs plus ou moins concentriques (Figure 30A , soit d u e sou e 
linéaire développant des murs plus allongés (Figure 30B).  

 

 
Figure 30 : Bloc diagramme schématique illustrant les différentes géométries de corps salifères existantes, en fonction 

d u e sou e li ai e A  ou po tuelle B . L olutio  te po elle et do  de atu it  de la st u tu e s o se e e s 
l a i e-pla , d ap s Ja kso  (1991).  

Les géométries de ces diapirs vont varier au cours du temps (Figure 30), en fonction de la 

capacit  de e o t e des apo ites au sei  de la st u tu e salif e et du tau  d a u ulatio  
sédimentaire autour de cette structure. Les géométries des diapirs et la sédimentation adjacente 

o t t e d taill es da s la pa tie sui a te à l helle de la pile s di e tai e, de l o d e de la 
centaine à illie  de t es d paisseu  puis à l helle de la s ue e d positio elle.  

 
 

B.1. Les synclinaux périphériques, à l’échelle du bassin 
L olutio  de fo e du diapi  au fil du te ps i flue e o sid a le e t l a hitecture des 

s di e ts adja e ts. Le d pôt de s di e ts autou  d u  o ps salif e s o ga ise g ale e t e  
synclinaux périphériques. Sur le diapir de Gifhorn en Mer du Nord par exemple, un premier synclinal 

périphérique est observé à la base du diapir, en bleu, puis un second en vert et jaune dont le 

dépocentre semble avoir migré vers le diapir (Figure 31)  
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Figure 31 : Exemple du diapir de Gifhorn en Mer du Nord présentant deux générations de synclinaux périphériques 

migrant vers le diapir au cours du temps, d ap s Hude  et al. (2011) odifi  d ap s Balds huh  et al. (2001). 

Pou  o te i  e t pe de g o t ie au  a o ds d u  diapi  il faut : 
 u u  p e ie  s li al p iph i ue se d eloppe e  s a i issa t e s les o ds d u  

« coussin » d apo ites Figure 32a). 

 ue la ou he i itiale d apo ites sous les s di e ts s a i isse p og essi e e t 
jus u à sa dispa itio  o pl te Figure 32b). Le diapir, ne pouvant plus être alimenté 

latéralement, va se développer verticalement.  

 que la vidange verticale progressive du coussin, alimentant le diapir, et crée de 

l a o odatio  ui a t e o l e pa  u  se o d synclinal périphérique (Figure 32c), 

dont le dépocentre va migrer progressivement vers le diapir (Figure 32d). 

 

 
Figure 32 : Restauration schémati ue de la ise e  pla e d u  diapi  et des s di e ts adja e ts, d ap s Hude  (2011), 

odifi  d ap s T ushei  (1957),  
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B.2. Géométrie des diapirs 
“u  le lo g te e, la g o t ie d u  o ps diapi i ue et des s di e ts adja e ts est 

gouvernée par les taux relatifs de surrection verticale du diapir et de sédimentation des dépôts dans 

sa périphérie (e.g. Vendeville & Jackson, 1991 ; Talbot, 1995 ; Giles & Lawton, 2002). Trois types 

d i te a tio s so t e o us : 
 Un fluage vertical des évaporites dans le diapir (Rnet) plus rapide ue l a u ulatio  

sédimentaire (Ased) sur et autour de celui-ci, va entrainer une croissance verticale et 

horizontale du diapir (Figure 33A). Cette montée rapide du diapir par rapport à la 

sédimentatio  peut p o o ue  la ise e  pla e d u  gla ie  e  su fa e (e.g. Talbot, 

1995). A l app o he du diapi , les ou hes s di e tai es so t e ouss es, e t ai es 
par la surrection du diapir, et forment progressivement un surplomb (Figure 33A). 

L e pile e t s di e tai e e egist e u  e ul au ou s du te ps du poi t de o ta t 
entre le diapir et les sédiments initiaux (Figure 33A) ; 

 Lorsque le taux de croissance du diapir est équivalent au taux de sédimentation, le diapir 

croît verticalement à la même vitesse que le taux de sédimentation (Figure 33B). Le 

contact entre le diapir et les sédiments ne se déplace pas au cours du temps, indiquant 

une simple aggradation (Figure 33B) ; 

 Quand la surrection du diapir est inférieure au taux de sédimentation, les sédiments 

recouvrent progressivement le diapir, formant une couverture sédimentaire qui subit 

une légère déformation liée à la remontée du diapir (Figure 33C . L e pile e t 
sédimentaire sur le diapir indique une avancée du point de contact diapir-sédiment au 

cours du temps par rapport à sa localisation initiale (Figure 33C). 

 

 

Figure 33 : Contrôles sur la géométrie des diapirs proche de la surface et des couches sédimentaires environnantes. (A) 

Qua d ‘ et > A sed, le diapi  s la git. B  Quand R net =A sed, le diapir croit verticalement. (C) Quand R net < A sed, la 

taille du diapir diminue. Les points rouges marquent la position des terminaisons sédimentaires par rapport à une ligne 

de f e e fi e, d ap s Giles & La to  (2002). 
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B.3. Le concept de séquence halocinétique : déformation syn-

sédimentaire péri-diapirique 
 

A plus petite échelle, des fluctuations à plus court terme en relation avec le taux relatif de 

oissa e du diapi  et le tau  d a u ulatio  s di e tai e o t t  o se es. La présence quasi-

systématique de déformations assez singulières en bordure de diapirs a été remarquée depuis 

longtemps (e.g. Bornhauser, 1969; Johnson & Bredeson, 1971). Ces couches sédimentaires 

s a i isse t et se e ousse t au  a o ds du diapi , et p se tent localement des discordances 

angulaires. Elles enregistrent également des changements latéraux de faciès abrupts (e.g. Giles & 

Lawton, 2002). Ces marqueurs sédimentaires ou morphologiques témoignent de la croissance de 

diapirs durant la sédimentation syn-déformation. Le concept de séquence halocinétique avec la 

terminologie associée et les facteurs les contrôlant sont détaillés dans les paragraphes suivants. 
 

a. Définitions 
L tude de l e pile e t s di e tai e su  les o du es du diapi  El Papalote da s le bassin de La 

Popa au Mexique par Giles & Lawton (2002), a o t  u e li it  da s l a hite tu e s di e tai e 
pe etta t d e plo e  le te e de « séquence ». Cependant, Giles & Lawton (2002) ont observé 

ces séquences u autour des diapirs, et précisé u elles dispa aissaie t à uel ues e tai es de 
t es e  s loig a t des st u tu es salif es. Cette est i tio  au  a o ds des diapi s d u e 

organisation stratigraphique particulière, se su i posa t à l o ga isatio  st atig aphi ue du assi  à 
grande échelle, reflète une réponse sédimentaire à des variations locales du taux de croissance 

e ti al du diapi  et du tau  d a u ulatio  autou  de elui-ci (Giles & Lawton, 2002). Ces séquences, 

nommées séquences halocinétiques, sont définies comme une succession de couches sédimentaires 

conformes dont la géométrie est influencée par la croissance du diapir et limitée, près du diapir, par 

des dis o da es a gulai es ui de ie e t o fo es e  s loig a t du o ps salif e (Giles & 

Lawton, 2002).  

 

Une séquence halocinétique typique pour le diapir El Papalote définie par Giles & Lawton (2002), 

est limitée à sa base par une discordance angulaire recouverte de debris-flows contenant des galets 

provenant de séries sous-jacentes ou de débris du corps salifère lui-même (Figure 34). La croissance 

du diapir est dépendante de la vitesse de fluage vertical des évaporites, elle-même influencée par le 

chargement différentiel, la tectonique compressive ou extensive, comme présenté sur la Figure 25 

(Vendeville & Jackson, 1992; Vendeville & Nilsen, 1995), et contrainte par la dissolution des 

évaporites (Giles & Lawton, 2002). 

 

Le tau  de s di e tatio  lo al est p i ipale e t d pe da t de l afflu  de s di e ts da s la 
zone, des érosions lo ales et de la atio  d espa e d a o odatio  lo ale. Ce tau  de 
s di e tatio  est gale e t o t ôl  pa  des fa teu s allog i ues tels ue l eustatis e et la 
tectonique, mais aussi les variations autogéniques locales, telles que la compensation et les 

migrations latérales (Giles & Lawton, 2002). 
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Figure 34 : Séquence halocinétique idéalisée observée autour du diapir El Papalote dans le Bassin de La Popa au 

Me i ue, d ap s Giles & La to  (2002). 

 

b. Différences entre séquences dépositionelles et séquences halocinétiques  
Traditionnellement, une séquence de dépôt correspond à la réponse stratigraphique relative 

à des a iatio s e t e le tau  d a o odatio  et l a u ulatio  s di e tai e (Mitchum et al., 

1977 ; Van Wagoner et al., 1990). Ces séquences de dépôts sont séparées par des discordances 

g es pa  des ha ge e ts d a o odatio  ou/et de tau  de s di e tatio  d a pleu s 
régionales. Au contraire, les séquences halocinétiques sont limitées par des discordances angulaires 

près des diapirs, qui ne sont pas seulement d pe da tes de l a o odatio  et de l a u ulatio  
sédimentaire mais aussi de la croissance du diapir. Les séquences halocinétiques enregistrent 

seule e t les a iatio s lo ales et pou o t e a ie  d u  o d du diapi  à l aut e à ause de so  
asymétrie. Les limites de séquences traditionnelles et les limites de séquences halocinétiques 

peuvent être : 

 différentes, cela impliquera que les limites halocinétiques sont localisées à la bordure du 

diapir et non cor la les d u  diapi  à l aut e.  
 confondues, cela impliquera que les facteurs allogéniques contrôlent le développement 

des séquences halocinétiques. Dans cette configuration seulement la corrélation 

gio ale est possi le et i di ue u u  e e t gio al a affecté soit le taux de 

croissance verticale du diapir (R), soit le tau  d a u ulatio -sédimentaire (A). 
 

c. Lien entre les séquences halocinétiques et la stratigraphie séquentielle 
Dans le bassin de La Popa, Giles & Lawton (2002) proposent une corrélation entre la stratigraphie 

séquentielle régionale et les mouvements verticaux relatifs du diapir El Papalote (Figure 35). Cette 

étude, faite sur des sédiments déposés en milieu de plateforme durant le Maastrichtien et 

Paléocène, lie la formation des séquences halocinétiques avec les variations eustatiques : 
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 les cycles transgressifs (TST) caractérisés par des périodes de faible accumulation sédimentaire 

favorisent le soulèvement du diapir (Figure 35a). Lors du soulèvement, une érosion peut avoir 

lieu, remobilisant les sédiments sur le diapir mais également remaniant des évaporites. Ces 

sédiments vont être redéposés sous formes de crachées grossières en aval du diapir et 

s i te caler avec la sédimentation pérenne (Figure 35a). Les faciès de démantèlement du diapir 

se déposent en discordance sur les dépôts sous-ja e ts et a ue t le o e e e t d u e 
nouvelle séquence halocinétique (Figure 35a). 

 Les haut-niveaux marins (HST), correspondant à des périodes de forte accumulation 

sédimentaire, recouvrent le diapir (Figure 35b-b1). La vitesse de montée du diapir étant 

constante à long terme, la séquence enregistre par conséquent un éventail sédimentaire 

s a i issa t e s le diapi  Figure 35b-b1). Lors de la transition entre le HST et le TST, la 

sédimentation diminue, provoquant une différence de charge verticale entre le sommet du diapir 

drapé par des sédiments et le centre du bassin favorisant la remontée relative du diapir (Figure 

35b2). Cette surrection engendre le soulèvement, le plissement et le rebroussement des couches 

sédimentaires (Figure 35 , et e fi  l osio  de elles d apa t le diapi  Figure 35c). 
 

 
Figure 35 : Modèle de dépôt et stratigraphie séquentielle associés au développement de séquences halocinétiques sur la 

o du e du diapi  El Papalote da s le assi  de La Popa, d ap s Giles & La to  (2002) et Rowan et al. (2003). 
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Le soulèvement et rebroussement syn-sédimentaires des séquences halocinétiques sur le 

bord du diapir produisent des géométries en éventail sédimentaire qui vont se développer au fur et à 

mesure que le diapir croît et que les sédiments sur les flancs du diapir subsident. 

 

B.4. Typologie des séquences halocinétiques typiques et leurs 

évolutions stratigraphiques 
 

Deux grands types de séquences halocinétiques ont été définis en fonction de leur 

g o t ie, o t ôl e pa  le atio e t e le tau  de su e tio  du diapi  et le tau  d a u ulatio  
sédimentaire (Giles & Rowan, 2012). 

 La première est la séquence halocinétique de type crochet (i.e. hook) caractérisée par une faible 

e te sio  de la zo e e ouss e, d u e dizai e à u e e tai e de t es du diapi , et li it e au 
sommet par une surface érosive et u e i po ta te dis o da e a gulai e pou a t alle  jus u à 
90° (Figure 36A). Cette érosion est souvent recouverte par une lentille conglomératique 

provenant du démantèlement du toit du diapir. Selon Giles (2012), ce type de séquence présente 

communément des transitions latérales de faciès abruptes aux abords du diapir. 

 La seconde est la séquence halocinétique de type éventail sédimentaire (i.e. wedge) caractérisée 

par une large extension de la zone rebroussée, plusieurs centaines de mètres du diapir, et limitée 

au sommet par une surface érosive et une faible discordance angulaire, généralement inférieure 

à 30° (Figure 36B). Selon Giles (2012), ce type de séquence présente communément de légères 

transitions latérales de faciès aux abords du diapir. 
 

 

 

Figure 36 : Géométrie et caractéristiques des deux séquences halocinétiques typiques (A) crochet (hook) et (B) éventail 

(wedge), le trait rouge marque la dis o da e a gulai e e t e ha ue s ue e halo i ti ue. C  L e pile e t e ti al 
de séquences halocinétiques de type crochet va former une séquence composite de type tabulaire ; D  l e pile e t 
vertical de séquences halocinétiques de type éventail va former une séquence composite de type fuseau, les flèches dans 

les pa ties g is es soulig e t les a es de plis, d ap s Giles & ‘o a  (2012). 
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L e pile e t e ti al des s ue es halo i ti ues fo e deu  t pes de s ue es o posites 
(CHS) : 

 tabulaires ta ula  lo s u elles se o pose t d u e su essio  de s ue es de t pe o het. 
Les CHS tabulaires présentent des bases et sommets de séquences sub-parallèles et une zone 

d a i isse e t t oite et t s proche du diapir (Figure 36C). 

 en fuseau tape ed  lo s u elles se o pose t d u e su essio  de s ue es de t pe e tail 
sédimentaire. Les CHS en fuseau présentent des bases et sommets de séquences convergentes 

a e  u e zo e d a i isse e t à plus g a de helle (Figure 36D). 

Le sultat des i te a tio s e t e le tau  d a u ulatio  s di e tai e et le tau  de oissa e du 
diapi  est la atio  d u e topog aphie liée au diapi  ui flu tue au fil du te ps. L e p essio  de 

ette topog aphie pe et de p opose  deu  od les d olutio  ep se t s da s la Figure 37. Dans 

e od le, la oissa e du diapi  est pas sous l i flue e de d fo atio s au  li ites. La 
construction du diapir se fait par différentiel de charge entre les sédiments du bassin et ceux du toit 

du diapi , jus u au o e t où le assi  e su side plus, a ta t d e pulse  les apo ites ui 
alimentent la croissance du diapir. Le taux de fluage est donc indirectement contrôlé par 

l a u ulatio  sédimentaire.  
 

Dans le cas des séquences halocinétiques en crochet, le tau  d a u ulatio  s di e tai e est 
i f ieu  au tau  de oissa e du diapi  e t ai a t la fo atio  d u  elief diapi i ue et u  fai le 
recouvrement du diapir au cours du temps (Giles & Rowan, 2012). Cette séquence halocinétique 

e egist e ue t s peu d a i isse e t e  se app o ha t du diapi  i di ua t ue le tau  
d a u ulatio  s di e tai e à u  i sta t do  est plus le  ue l a o odatio  da s le bassin 

(Figure 37A(a)). Lorsque le taux sédimentation diminue mais que le diapir continue de croître, la fine 

couverture est rebroussée le long du diapir sur une petite distance (Figure 36 et Figure 37A(a)). Le 

rebroussement peut entrainer la formation de failles radiales ou concentriques facilitant le 

d a t le e t et l osio  du elief fo  pa  le toit du diapi  (e.g. Stewart, 2007). Cet épisode est 

enregistré par une surface érosive, recouvrant une forte discordance angulaire proche du diapir, 

a ua t la li ite i f ieu e d u e s ue e. Cette osio  peut t e e ou e te pa  les p oduits du 
démantèlement du diapir sous forme de coulées de débris (Figure 37A(b)). Si ces processus de 

remplissage et de déformation se poursuivent sans modification majeure du taux de croissance du 

diapi  ou de l a u ulatio  s di e tai e, u  e pile e t de séquences halocinétiques de type 

crochet va se générer formant à plus grande échelle une séquence halocinétique composite de type 

tabulaire (Figure 37A(c-d-e)).  

 

Dans le cas de séquences halocinétiques en éventail, le taux accumulation sédimentaire est 

glo ale e t sup ieu  au tau  de oissa e du diapi  e t ai a t la fo atio  d u  fai le elief et 
d u  fo t e ou e e t du diapi  au ou s du te ps (Giles & Rowan, 2012). La géométrie de cette 

séquence halocinétique, montrant un amincissement sédimentaire à grande échelle en se 

rapprochant du diapir, indique que cet éventail sédimentaire est lié à la subsidence du bassin, mais 

o t e aussi ue le tau  d a u ulatio  s di e tai e, à u  i sta t do , est plus fo t que 

l a o odatio  pe etta t le e ou e e t du diapi  Figure 36 et Figure 37B(a)). Lorsque le taux 

de sédimentation diminue, la croissance du diapir entraine le soulève e t d u e la ge zo e et la 
fo atio  d u  fai le elief au toit du diapi  Figure 37B(b)). Ce faible soulèvement du toit du diapir 

pe ett a l i itiatio  d u e fai le dis o da e a gulai e ui se a e ou e te rapidement par une 

ou elle s ue e s di e tai e lo s d u e -aug e tatio  de l a u ulatio  s di e tai e Figure 

37B(b)).  
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Da s e as, la t a e des p oduits de l osio  à l i te fa e de deu  s ue es halo i ti ues est plus 

rare. Si ces processus de remplissage et de déformation se poursuivent sans modification majeure du 

tau  de oissa e du diapi  ou de l a u ulatio  s di e tai e, u  e pile e t de s ue es 
halocinétiques de type éventail va se produire formant à plus grande échelle une séquence 

halocinétique composite de type fuseau (Figure 37B(c-d-e)). 
 

 
Figure 37 : Illust atio  des g o t ies et de l olutio  des deu  t pes de s ue es halocinétiques : (A) en crochet 

Hook  do t l e pile e t e ti al fo e des s ue es o posites ta ulai es ; et (B) en éventail (Wedge) dont 

l e pile e t e ti al fo e des s ue es o posites e  fuseau, d ap s Giles & ‘o a  (2012). 

Une corrélation entre la stratigraphie séquentielle régionale et les différents types des 

séquences halocinétiques a pu être par établie Giles & Rowan (2012) autour du diapir El Papalote 

dans le bassin de La Popa, durant la période de développement des plateformes carbonatées à la fin 

du Crétacé début du paléogène. Cette étude a montré que les cycles transgressifs (TST) 

correspondent à des périodes de faible accumulation sédimentaire, ce qui favorise le soulèvement 

du diapir, et donc la mise de place de séquences halocinétiques de type hook et de leur composite, 

les CHS tabulaires (Figure 38). Alors que durant les haut-niveaux marins (HST), correspondant à des 

périodes de plus fortes accumulations sédimentaires recouvrant le diapir, la mise de place de 

séquences halocinétiques de type éventail et leur composite, les CHS en fuseau, est favorisée (Figure 

38). 
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Figure 38 : Séquence halocinétique (HS), composites (CHS) et stratigraphie séquentielle (DS) de la bordure Est du diapir El 

Papalote dans le bassin de La Popa au Mexique sur des séries Maastrichtiennes et Paléocènes, d ap s Giles & ‘o a  
(2012). 

Le o ept de s ue es halo i ti ues est do  as  su  l tude de fo ations marines 

(e.g. Giles & Lawton, 2002 ; Giles & Rowan, 2012). Deux bassins à remplissage continental 

pe ette t a oi s u e app o he si ilai e à elle utilis e autou  du diapi  El Papalote, il s agit du 
bassin de La Popa (Mexique) et du Paradox (USA).  

Dans la formation continentale Eocène Carroza du bassin de La Popa, les séries sédimentaires 

s a i isse t e s le diapi  et so t s pa es lo ale e t pa  des dis o da es a gulai es d a gle 
faible, recouvertes par des coulées de débris issues du démantèlement du diapir et des séries le 

e ou a t. Les do es d affleu e e t sugg e t si ple e t des e tails s di e tai es s affi a t 
vers le diapir (Figure 39). La rareté des discordances angulaires entre séquences est attribuée par 

Giles & Rowan (2012) aux multiples processus érosifs présents en milieu continental. Ces auteurs 

o lue t u e  ilieu o ti e tal, les e tails s di e tai es o t se d eloppe  pa  otatio  a  
à banc et enregistrer des éventails de croissance avec des onlaps (Figure 39). Ces structures ne vont 

pas présenter de discordances angulaires bien définies qui tronqueraient les séries sous-jacentes et 

formeraient des séquences halocinétiques de type crochet.  
 

 
Figure 39 : E e ples d e tails s di e tai es o se s da s la fo atio  Eo e Ca oza p s du diapi  La Popa da s le 

assi  de La Popa, d ap s A d ie et al. (2012). 
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Le second exemple est le bassin du Paradox, plus pré is e t autou  du u  d apo ites de 
Moa  et du diapi  d O io  C eek. Le u  d apo ites de Moa  o espo d aujou d hui à u e la ge 
vallée, bordée par des falaises constituées par des séries continentales Permiennes et Jurassiques 

(Figure 40 . Les s ies s affi e t e s le diapi , laissa t pe se  à u e te i aiso  e  s ue es 
halocinétiques de type éventail, mais le détail observé dans les séries marines autour du diapir de La 

Popa est pas p se  autou  de e diapir.  

 
Figure 40 : E e ples de s ies s di e tai es p o hes du u  d apo ites de Moa  da s le assi  du Pa ado , d ap s 
Trudgill (2011). 

Autou  du diapi  d O io  C eek, l amincissement des séries aux abords du diapir montre des 

géométries en éventail sédimentaire (Figure 41). Des discordances angulaires et onlaps sont 

gale e t o se s e t e e tai es s ies. N a oi s, l osio  des s di e ts au o ta t et su  le 
diapir empêche la caractérisation précise de séquences halocinétiques. 

 

 
Figure 41 : Coupe passa t à t a e s la all e Fishe  et le diapi  d O io  C eek, etta t e  ide e l osio  des s ies 
adja e tes au diapi , d ap s T udgill (2011) modifi  d ap s Da e (1935), Hudec (1995), et Doelling (2002). 
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B.5. Impacts des hauts topographiques formés par les diapirs 

sur la sédimentation 
 

Les diapirs recouverts ou non par des séries sédimentaires ont un impact, au premier ordre, 

paléotopographique. En effet, les diapirs, en générant des hauts topographiques qui dévient 

localement le système sédimentaire, induisent une répartition faciologique locale particulière. Cet 

impact est bien documenté en domaine marin et continental et sera développé plus en détail dans la 

partie suivante dans le cas des mini- assi s et u s d apo ites ui o t u e i flue e plus glo ale 
sur les axes de transport du système sédimentaire. 

A tit e d illust atio , l effet du soul e e t d u  diapir a été mis en évidence sur des 

chenaux fluviatiles de la formation Jurassique Kayenta dans le bassin du Paradox (USA ; Figure 42). La 

direction des axes de transport majeurs reste pérenne au cours du temps, mais les chenaux se 

localisant aux abords de diapirs subissent des migrations latérales forcées, liées à la surrection des 

diapirs modifiant le relief (Figure 42 . Cet i pa t este do  lo al à l helle du assi  s di e tai e. 
 

 

 
Figure 42 : Blo s diag a es illust a t la ig atio  des he au  flu iatiles au ou s du soul e e t d u  diapi  du a t le 
d pôt de la fo atio  Ka e ta Ju assi ue  da s le assi  du Pa ado  Usa , d ap s B o le  (1991). 

 

a. Les diapirs recouverts par des sédiments 
Les dépôts localisés sur les diapirs ne sont généralement pas préservés à cause des phases 

su essi es d osio s g es pa  la o t e du diapi . Pou  ette aiso , les p oduits du 
démantèlement retrouvés sur les bordures de diapirs apportent des informations importantes sur la 

ise à l affleu e e t ou o  du diapi  au ou s de l olutio  du assi  ai si ue su  leu  couverture 

par des sédiments.  

En milieu marin, le soulèvement des diapirs est communément marqué par la déstabilisation 

de faciès de faible profondeur vers le bassin, la différence topographique entre le diapir et le bassin 

i duit u e pa titio  des fa i s e  lie  a e  la ath t ie et l isole e t de e haut topog aphi ue 
des apports détritiques.  

Par exemple, sur le diapir de Bakio dans le Pays Basque espagnol, une plateforme carbonatée 

entourée de marnes se développe, associée à un s st e tu iditi ue à l Al ie  Figure 43), dont les 

axes de transport sont déviés par ce haut topographique (e.g. Poprawski et al., 2014). Cette plate-

forme carbonatée isolée va subir des déstabilisations successives, matérialisées par la présence de 

blocs et galets de ces carbonates dans les chenaux turbiditiques ou les marnes sur les flancs du diapir 

(Figure 43 ; e.g. Poprawski et al., 2014).  
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Figure 43 : Blo s diag a es s h ati ues du diapi  de Bakio pa s as ue espag ol  au ilieu et fi  de l Al ie , 

etta t e  ide e le d eloppe e t d une plateforme carbonatée sur le diapir et de la remobilisation de ces 

a o ates da s les fa i s autou  du diapi , d ap s Pop a ski et al. (2014). 

Dans le bassin de La Popa, à la fin du Crétacé, trois plateformes isolées se développent sur 

des hauts diapiriques (Giles et al., 2008). Les faciès de ces carbonates vont être influencés par des 

facteurs locaux inhérents à leur développement sur un diapir, mais également dépendants des 

facteurs régionaux qui affectent le plateau continental dans son ensemble. Les facteurs locaux 

o p e e t l i flue e du e t u i ue e t su  u  ôt  des diapi s, ai si ue la oissa e du diapi  
provoquant des changements bathymétriques. Les facteurs régionaux comprennent les variations 

eustati ues, la te to i ue et l appo t des sédiments clastiques sur le plateau continental.  

Ces plateformes carbonatées isolées vont se développer de manière asymétrique sur les 

diapi s e  liaiso  a e  l a tio  du e t Figure 44). Le côté de la plate-forme carbonatée soumis au 

vent (windward) est dominé par des faciès de récifs qui progradent très peu vers le bassin. Au 

contraire, le côté de la plate-forme carbonatée sous le vent (leeward) est dominé par des faciès de 

type grainstone qui montrent une forte progradation vers le bassin (Figure 44). 

 Cette répartition dans les faciès et la géométrie des dépôts associés à un changement de 

ath t ie et au e t, o t e t l i flue e lo ale ue peut a oi  u  haut topog aphi ue tel u u  
diapir sur le système sédimentaire.  

Cependant, aucune étude aussi précise que les précédentes réalisées en domaine marin 

o t t  faites su  des diapi s e  do ai e o ti e tal. 
 

 
Figure 44 : Coupe schématique du diapir El Gordo dans le bassin de La Popa au Mexique, d ap s Giles et al. (2008). 
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b. Les diapirs à l’affleurement  
 

E  ilieu a i , la ise à l affleurement des diapirs avec issio  de gla ie s est pas 
courante, car ceux-ci sont très rapidement recouverts par la sédimentation. Les diapirs affectent en 

p e ie  lieu la pal otopog aphie do  les a es de t a spo ts. Toutefois, au u  e e ple d i te a tio  
a e  la s di e tatio  e i o a te a t  t ou  e  do ai e a i . Pa  o t e, e  ilieu 
continental la ise à l affleu e e t des diapi s e ge d e u e i te a tio  di e te a e  le s st e 
sédimentaire.  

 La remobilisation mécanique de galets d apo ites et de tous p oduits i lus da s le diapi  est 
courante. Dans le bassin de La Popa, Andrie (2012) décrit la présence de crachées de débris 

comprenant des galets de méta-basalte, de granite et de chert. Ces trois types de galets ont été 

o se s i lus da s les asses diapi i ues et se le t do  d i e  de l osio  du diapi  (e.g. 

Rowan et al., 2012). 

 La remobilisation chimique est également commune, alimentant en eaux riches en sulfates des 

e i o e e ts p opi es à la p ipitatio  d apo ites de se o de g atio  da s le assi . 
Ce processus a été observé dans le bassin de La Popa par Lawton & Buck (2006).  

 

Ce phénomène de remobilisation chimique des évaporites diapiriques est observé actuellement 

dans le Sud de l I a , da s la gio  du )ag os (e.g. Jackson et al., 1990). Les évaporites diapiriques 

forment des dômes topographiquement élevés qui subissent une altération chimique météorique 

permettant la remobilisation des minéraux évaporitiques et leur re-précipitation dans les domaines 

plus bas topographiquement en aval du diapir dans des domaines de sabkhas continentales 

périphériques (Figure 45 . Ce t pe d i te a tio  a e  le diapi  i pli ue u e i flue e di e te su  le 
système sédimentaire dans son ensemble et pas seulement sur la localisation des axes de transports. 

Les diapirs en surface influencent également la faciologie du système sédimentaire, qui sera plus 

e li  à d eloppe  des e i o e e ts sa khaï ues p iph i ues au  issio s d apo ites e  
surface (e.g. Jackson et al., 1990). 

 

 
Figure 45 : (A) Image satellite en relief mo t a t deu  gla ie s de sel p o e a t du œu  d a ti li au  da s la chaîne 

plissée du Zagros (Nasa, http://asterweb.jpl.nasa.gov/gallery.asp?catid=40). (B) Image satellite en relief Google Earth 

o t a t u  gla ie  de sel ui ali e te pa  des fluides i hes e  sulfates l e i o e e t de sa khas o ti e tales où 
précipitent des évaporites, Zagros (Iran). 

L e t usio  de gla ie s e  su fa e, o e e  I a , s effe tue g ale e t e  o te te 
compressif. Il existe cependant certains exemples de mise en place de glacier en contexte extensif, 

comme par exemple en Allemagne (Mohr et al., 2007). Dans cet exemple, des gla ie s d apo ites se 
développent le lo g d u e faille o ale à la fi  du T ias en domaine continental aride (Figure 46). 

http://asterweb.jpl.nasa.gov/gallery.asp?catid=40
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Figure 46 : (A) Carte sismique en « variance », B  i te p tatio  g ologi ue de la a te p de te o t a t l e t usio  
des évaporites diapiriques sous forme de glaciers en surface, (C) Section sismique repositionnée sur la carte B montrant 

la lo alisatio  du diapi  à l Est et des su essio s de gla ie s à l Ouest, D  s h a st u tu al du diapi  ali e tant les 

glaciers, le rectangle noir correspo d à la figu e C, d ap s Moh  et al. (2007). 

 

 

 

Le diapi is e est a a t is  pa  la oissa e e ti ale d u  o ps salif e influençant le système 

s di e tai e et l a hite tu e des ou hes adja e tes. Le diapi is e e ge d e : 

 une organisation en synclinaux périphériques au diapir avec des migrations de dépocentres 

odifia t o sid a le e t l a hite tu e s dimentaire aux abords des diapirs ;  

 une structuration verticale des couches sédimentaires correspondant aux séquences 

halocinétiques de type crochet et e tail, s o ga isa t e  s ue es halo i ti ues o posites 
de type tabulaire et fuseau respectivement ; 

 une perturbation locale de la topographie qui lui confère un rôle dans la répartition des faciès, 

en forçant la migration des systèmes sédimentaires localement mais aussi permettant le 

développement de faciès nécessitant des faibles turbidités de l eau o e des a o ates ; 
 des phases de déstabilisation successives, lors des phases de poussées du diapir, les sédiments 

d pos s su  le diapi  s i tercalant avec la sédimentation adjacente au diapir ; 

 une remobilisation mécanique ou chimique des évaporites diapiriques, qui re-précipitent dans 

les sabkhas périphériques au diapir en domaine continental. 
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 Les mini-bassins C.

C.1. Qu’est-ce qu’un mini-bassin ? 

a. Définition  
 
 

Qua d la ua tit  d apo ites e o ilisa les est ai e t i po ta te, la te to i ue salif e 
va permettre la formation de mini-bassins. Ces derniers sont définis comme des accumulations 

sédimentaires restreintes en taille, qui subsident au cours du temps dans une couche évaporitique 

(Jackson & Talbot, 1991). Co e leu  o  l i di ue, les i i-bassins forment des petites 

a u ulatio s s di e tai es ui s te de t t pi ue e t su  uel ues kilo t es e  dia t e ais 
présentent des épaisseurs très importantes (Hudec et al., 2009). Contrairement aux bassins 

sédimentaires classiques dont le rapport de forme correspond généralement à des extensions de 10 

à  fois plus le es ue l paisseu , les i i-bassins enregistrent des rapports de forme pouvant 

être inférieur ou égal à 1. Une des caractéristiques principales de ces mini-bassins est donc leur 

subsidence très rapide par rapport aux bassins sédimentaires conventionnels. Sur de courtes 

périodes de temps, les mini-bassins peuvent préserver jus u à plusieu s kilo t es de s di e ts pa  
illio s d a es Figure 47), comme observé dans les mini-bassins du Golfe du Mexique qui 

atteig e t k  d paisseu  s di e tai e a u ul e e t e la fi  du Plio e et le Pléistocène, (e.g. 

Hudec et al., 2009). La subsidence t s apide est li e à la atio  d espa e e ge d e pa  
l e pulsio  des apo ites sous-jacentes au mini-bassin. Ces évaporites vont migrer autour du mini-

assi  fo a t u  seau de u s d apo ites et diapirs. Ce réseau qui entoure partiellement ou 

complètement le mini-bassin produit une compartimentation paléogéographique pour le système 

sédimentaire. 

 

 
Figure 47 : Section sismique montrant un mini-bassin subsidant dans une couche évaporitique dans le Nord du Golfe du 

Me i ue, d ap s Hude  et al. (2009). 

 

b. Développement d’un mini-bassin 
 

Da s les phases i itiales de e plissage d u  i i-bassin, une sédimentation homogène ne 

génère pas de creux topographique car les sédiments fraichement déposés sont généralement moins 

denses que les évaporites. La subsidence du mini- assi  a do  essite  l ajout de o t ai tes 
te to i ues ou d u  appo t s di e tai e i po ta t lo alis , o e d it da s la pa tie B  (e.g. 

Hudec et al., 2009). U e fois l i itiatio  du i i-bassin par fluage des évaporites, différents facteurs 

et mécanismes vont interagir sur le développement du mini-bassin. 
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  La subsidence par différence de densité est l u  des fa teu s p i o dial pou  le 
développement d u  i i-bassin. La partie la plus épaisse du mini-bassin, au centre de celui-ci, est 

plus dense car elle contient les sédiments les plus profonds donc les plus compactés. Pour cette 

raison, le centre du mini-bassin va subsider plus vite dans les évaporites que les bordures plus fines. 

Dans ce cas, les dépocentres successifs vont se localiser systématiquement dans le centre du mini-

assi , et s a alga e  e ti ale e t Figure 48A , jus u à e u il  ait plus d apo ites sous le 
mini- assi . Pa  o t e, u e ig atio  du d po e t e au ou s du te ps i di ue ue d aut es 
mécanismes influent sur la subsidence du mini-bassin, comme illustré sur la Figure 48B (Hudec et al., 

2009). 

 

Durant une période compressive, les asses d apo ites e tou a t le i i-bassin peuvent 

fluer et croître à différentes vitesses, entrainant la bascule du mini-bassin. Dans le cas des mini-

bassins sur la canopée de Sigsbee dans le Golfe du Mexique, la compression enregistrée dans le front 

de la marge passive permet la bascule de mini-bassins, comme illustré sur la Figure 48B. Cette 

bascule va engendrer une migration de la zone de creux topographiques, où s accumulent les 

sédiments, à l oppos  du o ps salif e se soule a t le plus vite (Figure 48B). La migration du bas 

topog aphi ue et do  de l a u ulatio  s di e tai e a e t ai e  u  d pla e e t du d po e t e 
du mini-bassin. 

 

 
Figure 48 : Exemples de mini-bassins sur des sections sismiques dans le Golfe du Mexique (l a e des d po e t es est 
souligné par les pointillés rouges). (A) les dépocentres sont alignés avec le centre du mini-bassin et le restent tout au long 

de la subsidence du mini-bassin. (B) Ce mini-bassin enregistre une migration du dépocentre au cours du temps suggérant 

l i flue e d u  aut e a is e ue la diff e e de de sit  e t e le e t e du i i-bassin et ces bordures, d ap s 
Hudec & Jackson (2009).  

La oissa e des diff e ts o ps salif es autou  d u  i i-bassin, influencée par la 

compression, peut varier au cours du temps. Ces variations temporelles de soulèvement de mur 

d apo ites p oduise t des ig atio s du dépocentre vers une bordure puis vers une autre (Figure 

49). Le développement de synclinaux asymétriques dans un mini-bassin souligne des vitesses de 

surrection des évaporites hétérogènes entre les bords du mini-bassin, et par conséquence suggère 

l i flue e de la o p essio  (Hudec et al., 2009).  
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Figure 49 : Section sismique montrant les migrations des dépocentres au cours du temps dans un mini-bassin observé 

dans le Golfe du Mexique. Ces ig atio s sugg e t l i flue e de la o p essio  du a t le d eloppe e t du i i-
assi , d ap s Hude  & Ja kso  (2009). 

Co t ai e e t au  u s d apo ites ui so t g ale e t des hauts topog aphi ues e  
o te te o p essif, es es u s d apo ites sont généralement des bas topographiques en 

contexte extensif. E  effet, l e te sio  peut ause  l ti e e t des diapi s e  o du e de i i-
bassins, entrainant leur déflation et le développement de nouveaux dépocentres sur les diapirs 

(Figure 50). 
 

  
Figure 50 : Coupe s h ati ue o t a t la ise e  pla e d u  i i- assi  su  u  diapi  sou is à de l e te sio , d ap s 
Hudec & Jackson (2009).  

Quand le diapir émerge sur une surface en pente tel que sur la Figure 51A, les évaporites 

peuvent se mettre à fluer par étalement gravitaire (Figure 51B) et/ou par chargement différentiel et 

permettre le développement e  a o t d u  i i-bassin sur la masse évaporitique (Figure 51C). 
 

 
Figure 51 : Coupe s h ati ue o t a t la ise e  pla e d u  i i- assi  su  u  diapi  ui su it de l tale e t 
gravitai e, d ap s Hude  & Ja kso  (2009).  

La complexité des mécanismes intervenant dans le développement de ces mini-bassins 

amène une variabilité de leurs géométries internes très importante. Par exemple, dans certains mini-

bassins les premières séries basales peuvent être préservées sur le sommet des corps salifères sous 

la fo e d u  i eau o de s , o e su  la Figure 52A (e.g. Hart et al., 2004; Graham et al., 2012). 

La subsidence du mini-bassin va entrainer le rebroussement progressif du niveau condensé le long du 

diapir. La sédimentation syn-te to i ue a fo e  u  e tail de oissa e s a i issa t e s le toit 
du corps salifère et recouvrant en onlap le niveau condensé préexistant formant une structure 

appelée méga-flap (Giles & Rowan, 2012). La formation de ce type de structure est généralement 

asso i e à l e t usio  d apo ites e  su fa e o e da s le assi  salif e de la haî e des Fli de s 
Ranges, (Figure 52B ; e.g. Hearon et al., 2014). 
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Figure 52 : (A) Evolution schématique du mega-flap de Ba les Alpes  sous la ise pla e d u e appe de sel ha ia t u  

i eau o de s  e ou a t le diapi  le lo g d u  he au he e t, d ap s G aha  et al. (2012). (B) Image satellite 

hyper-spe t ale d u  ega-flap le long du diapir de Witchelina dans la chaîne de Willouran (Sud Aust alie , d ap s Giles 
& Rowan {, 2012 #1813). 

 

c. Influence des contraintes tectoniques sur la morphologie et distribution des 

corps salifères 
Morphologiquement, les mini-bassins peuvent être de formes plus ou moins linéaires ou 

circulaires en fonction de la répartition des u s d apo ites et diapi s ui les e tou e t. La 
distribution et la géométrie des corps salifères sont dépe da tes d u  e tai  o e de fa teu s 
tels ue l o ie tatio  de failles o ales ou i e ses da s les s ies p -évaporites ou post-

évaporites, leurs espacements, ainsi que leur géométrie. Ces failles sont le résultat de contraintes 

tectoniques qui vont pouvoir jouer un rôle prépondérant dans la distribution spatiale des corps 

apo iti ues ais aussi da s l olutio  te po elle de es st u tu es salif es Figure 53).  

Dans la majorité des cas, quand les évaporites sont soumises à des contraintes anisotropes, 

les st u tu es salif es so t li ai es, telles ue lo s d u  ha ge e t diff e tiel Figure 53A), de 

contraintes compressives (Figure 53B) ou extensives (Figure 53C et D). En effet, quand la 

o phologie du so le suit u e seule et e di e tio , les u s d apo ites se d eloppe t de 
façon allongées, linéaires et parallèles entre eux, qualifiés de u s d apo ites et des i i-bassins 

linéaires (Figure 54). 

Les contraintes peuvent affecter les séries :  

 anté- ou syn-dépôt des évaporites tel que observé dans le bassin du Paradox (Figure 53D), 

 post-dépôt des évaporites tel que observé sur les marges passives angolaise et brésilienne 

(Figure 53B et C).  
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Figure 53 : Initiation et localisatio  des u s d apo ites e  fo tio  des o ditio s au  li ites, σ  σ  et σ  ta t les 
o t ai tes a i ale, i te diai e et i i ale espe ti e e t, d ap s Ja kso  & Tal ot (1991). 

A l i e se, ua d le so le p se te u e st u tu e h it e o ple e avec plusieurs 

o ie tatio s, les u s d apo ites o t plutôt d eloppe  u e dist i utio  pol go ale, formant des 

u s d apo ites et i i-bassins polygonaux, comme dans le bassin Precaspien, dont la 

distribution est attribuée par Banham (2013c) à l h itage complexe du socle (Figure 54). 

 

 
Figure 54 : Exemple conceptuel de g o t ies de u s d apo ites et de i i- assi s e  fo tio  de l h itage 
st u tu al, d ap s Ba ha  & Mou t e  (2013c). 

La dist i utio  de es u s d apo ites a i flue e  le s st e s di e tai e e  le fo ça t à 
s adapte  à la pal otopog aphie soit linéaire soit polygonale des murs (Figure 55). 
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Figure 55 : Schéma montrant la localisation des chenaux et lobes turbiditiques en fonction des diapirs au Nord et murs 

d apo ites au Sud de la zone, observés dans les formations Miocènes dans de le bassin du Bas Congo. Les flèches 

correspondent aux axes de transports des sédiments, d ap s Olu o o et al. (2014). 

 

d. Evaporites autochtones versus évaporites allochtones 
 

Les mini- assi s peu e t se d eloppe  di e te e t ap s le d pôt d u e ou he 
d apo ites, ais ils peu e t gale e t se d eloppe  su  des évaporites ayant fluées et migrées en 

surface. Lo s ue le tau  de oissa e du diapi  e de le tau  d agg adatio  s di e tai e, les 
apo ites peu e t s tale  e  su fa e, fo a t des gla ie s ou des appes d apo ites Figure 45). 

De telles nappes d apo ites fo e o t u  i eau d apo ites allo hto es su ho izo tal ou 
faiblement incliné, stratigraphiquement au-dessus de la couche source autochtone (e.g. Jackson & 

Talbot, 1991 ; Hudec & Jackson, 2006).  

Les nappes d apo ites (salt sheet) sont alimentées par un seul conduit salifère, diapir ou 

mur de sel, et présentent une extension toujours supérieure à leur épaisseur maximale (e.g. Hudec & 

Jackson, 2006). A travers le monde, plus de 35 bassins salifères présentent des appes d apo ites 
allochtones, qui se mettent en place dans des contextes géodynamiques très différents (répertoriées 

sur la Figure 27 ; Hudec & Jackson, 2006). 

 

Qua d les appes d apo ites allo hto es provenant de diapirs, murs ou autre corps 

salifères coalescent en surface, elles forment un niveau allochtone alimenté par plusieurs sources 

appelé canopée, (Figure 56 ; Hudec & Jackson, 2006). Les sutures marquant la zone de contact entre 

les corps allochtones formeront : 

 un système polygonal dans le cas où les corps allochtones proviennent de diapirs (salt-stock 

canopy ; Figure 56a), 

 des lignes dont la direction sera soit perpendiculaire au fluage des nappes allochtones 

lo s u elles p o ie e t de u s de sel salt-wall canopy ; Figure 56b), soit parallèle au fluage 

des appes allo hto es lo s u elles p o ie e t de la gue de sel (salt-tongue canopy ; Figure 

56c).  
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Figure 56 : Bloc diagramme schématique illustrant la formation de canopées e  fo tio  d u e sou e po tuelle a  ou 
linéaire (b- . L olutio  te po elle et do  de atu it  de la st u tu e s o se e e s le p e ie  pla , d ap s Ja kso  
& Talbot (1991). 

Il e iste des a op es pou a t s te d e su  des e tai es de kilo t es o e pa  
exemple dans le Golfe du Mexique (e.g. Diegel et al., 1995), en Mer Rouge (e.g. Heaton et al., 1995), 

ou encore le long de la marge brésilienne (e.g. Mohriak et al., 1995). Lorsque la canopée est 

suffisamment épaisse, les évaporites allochtones sont remobilisées sous la forme de diapir et de 

murs de sel réactifs comme pour des évaporites autochtones.  

Les mini-bassins se mettant en place sur une canopée, comme dans le Golfe du Mexique, le 

bassin du Sverdrup ou la Mer Rouge, présentent généralement une distribution polygonale (e.g. 

Heaton et al., 1995 ; Rowan, 2006; Harrison & Jackson, 2014). 

 

 

 

Les mini-bassins peuvent se développer sur des évaporites autochtones ou allochtones (i.e. canopée) 

et présentent : 

 des rapports de forme très particuliers, ils sont généralement plus épais que larges ; 

 des taux de subsidence consid a les o t ôl s pa  l a uatio  des apo ites sus-jacentes au 

mini-bassin ; 

 une compartimentation ajeu e e e e pa  les ides d apo ites à la su fa e, qui peuvent les 

isoler totalement les uns des autres. 

Les contraintes tectoniques influencent : 

 l architecture sédimentaire des mini-bassins, en forçant les dépocentres à migrer au cours du 

temps ; 

 la localisation des mini-bassins, sur des diapirs par exemple en contexte extensif ; 

 la forme linéaire ou polygonale des mini- assi s et des u s d aporites ; 
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C.2. Domaines de formation des mini-bassins  
 

Les mini- assi s s o se e t da s de o eu  do ai es géologiques et systèmes 

sédimentaires associées. Les principaux analogues de terrain de mini-bassins sont synthétisés dans le 

tableau suivant (Figure 57). 

L a u ulatio  d i po ta tes paisseu s d apo ites pe etta t le d eloppe e t de 
mini- assi s est o ue e  o te te de ift ai si ue su  les a ges passi es ua d l e te sio  se 
poursuit, et enfin dans quel ues assi s d a a t-pays. Ces trois domaines ainsi que leurs systèmes de 

d pôts asso i s o t t e su i te e t p se t s. L i pa t de l halo i se su  les s st es de 
dépôts marin profond, peu profond et continental sera détaillé dans la prochaine sous-partie.  

 

 

 
Figure 57 : Tableau synthétisant les principaux analogues de terrain présentant des mini- assi s, odifi  d ap s Joh  
Counts (com. pers.) 
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a. Les bassins extensifs de type rift  
Les mini-bassins peuvent se former en contexte extensif notamment dans les bassins de type 

rift. Le bassin salifère du Central Graben en Mer du Nord, est un bon exemple de diapirisme contrôlé 

pa  de l e te sio  Figure 58 ; e.g. Davison et al., 2000a). Les évaporites de la formation Zechstein se 

sont déposées dans le bassin sudsidant du Central Graben à la fin du Permien sur des épaisseurs 

d e i o   à k  (e.g. Davison et al., 2000a). Le fluage des évaporites et la mise en place des mini-

bassins sont attribués, dans ce bassin, à la mise en place de failles normales à partir du Trias (Figure 

58 ; e.g. Davison et al., 2000a). 
 

 
Figure 58 : Section sismique régionale interprétée passant à t a e s le assi  du Ce t al g a e , d ap s Da iso  et al. 

(2000a). 

Le bassin salifère du Sverdrup au Canada est un autre exemple de bassin extensif présentant 

des mini-bassins est (e.g. Harrison & Jackson, 2014). Dans ce bassin, une première génération de 

mini- assi s s est ise e  pla e su  des apo ites d âge Ca o if e du a t u e phase e te si e 
(Figure 59 ; Harrison & Jackson, 2014).  

 

 
Figure 59 : Reconstitution sous forme de coupes à travers la zone en « wall and basin structure» (WABS) dans le bassin 

du Sverdrup au Canada, comprenant deux générations de mini- assi s. L i itiatio  des i i-bassins se fait en contexte 

e te sif, d ap s Ja kso  & Ha iso  (2006). 
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Débutant au Jurassique, une phase compressive permet au C ta  la fo atio  d u e 
canopée, qui va elle-même être recouverte par des mini-bassins durant le Paléocène (Harrison & 

Jackson, 2014). En surface, la seconde génération de mini-bassins présente une structure polygonale 

de u  d apo ites autou  des i i-bassins qualifiée de wall and asin st u tu e  (Jackson & 

Harrison, 2006).  
 

Le remplissage de ces deux bassins est caractérisé par des alternances entre des 

environnements continentaux et marins peu profonds (Davison et al., 2000a ; Harrison & Jackson, 

2014). 
 

 

b. Domaine de marge passive 
Qua d le ifti g se pou suit jus u au développement de marges passives, si la quantité 

d apo ites est i po ta te, des i i-bassins peuvent se développer soit dans le domaine 

transitionnel soit dans le domaine compressif (Figure 26A . L ou e tu e de l Atla ti ue Sud et central 

est un bon exemple de développement de mini-bassins sur des marges passives (Figure 60). 
 

 
Figure 60 : ‘e o stitutio  de l ou e tu e de l Atla ti ue e t ale à pa ti  du Ju assi ue o e , a e  le d pôt d paisse 
a u ulatio  d apo ites du a t les phases de ifti g A et B, et le d eloppe e t de i i-bassins dès le Jurassique 

sup ieu , d ap s Hude  (2013). 

Les mini-bassins observés en surface, actuellement en formation, reposent sur une première 

génération de mini-bassins (Figure 61). Dans les domaines de pied de marge comme le Golfe du 

Mexique, les mini-bassins sont remplis par des systèmes turbiditiques.  

 

Les mini-bassins vont se développer sur les évaporites autochtones comme dans le cas de la 

a ge A golaise ou su  u e ou he d apo ites allochtone, comme dans le Golfe du Mexique. A 

l a tuel, la su fa e e  elief d u e a op e sous-marine est visible dans le Nord du Golfe du Mexique. 

Les cr tes at ialise t les u s d évaporites et les diapirs formant un système polygonal délimitant 

des mini-bassins de plusieurs dizaines de kilomètres carrés au niveau des dépressions (Figure 61A). 

En coupe, les mini bassins du Golfe du Mexique présentent des formes variées dont les bordures sont 

rebroussées formant des séquences halocinétiques et parfois des mega-flaps comme imagé sur la 

Figure 61B (e.g. Hudec & Jackson, 2006).  
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Figure 61 : A) Image sismique de la bathymétrie au Nord du Golfe du Me i ue o t a t l es a pement de la Sigsbee au 

front de la canopée et les mini-bassins au niveau des dépressions, odifi  d ap s Hude  et al., (2009). B) Profil sismique 

3D interprété à travers le Nord du Golfe du Mexique montrant deux générations de mini-bassins limités par une 

a op e, d ap s Ke ga a at et al. (2013). 

 

c. Les bassins d’avant-pays 
Le seul exemple connu de développement de mini- assi s da s u  o te te d a a t-pays est 

le bassin du Paradox (Barbeau, 2003). Au Pennsylvanien, le développement de la chaîne des 

Rocheuses A est ales et plus pa ti uli e e t du assif de l U o pahg e da s l Ouest des Etats-

U is p oduit u e su side e fle u ale pe etta t l i itiatio  du e plissage du bassin du Paradox, 

(Figure 62 ; Barbeau, 2003). La fle u e de e assi  d a a t-pa s p o ie t de l i e sio  de st u tu es 
de so le h it es, e  l o u e e u  g a e  p ot ozoï ue. Cette i e sio  se t aduit pa  u e 
su e tio  du assif de l U o pahg e sa s a ou isse e t ajeu  da s le assi  flexural, 

o espo da t à u  assi  d a a t-pays dit « immobile » (e.g. Barbeau, 2003).  

 

Le soul e e t du assif de l U o pahg e et la su side e fle u ale asso i e o t 
entrainer le dépôt de faciès de cônes alluviaux proximaux, de la formation Cutler, au contact de la 

chaîne Uncompahgre (Figure 63). Dans les zones plus distales par rapport aux sources, le bassin 

enregistre le dépôt de plus de 2500m de séries évaporitiques, correspondant à la formation Paradox 

(Figure 63 , li e à u e su essio  de les d e oie e t et d apo atio  e  po ses au  
changements eustatiques (Hite & Buckner, 1981). Cette épaisse série évaporitique est formée 

d a h d ite, halite et aut es i au  apo iti ues, ai si ue d a giles oi es i hes e  ati e 
organique (Nuccio & Condon, 1996).  
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Figure 62 : a  Ca te du assi  d a a t-pa s du Pa ado  a e  l e te sio  de la ou he apo iti ue e  g is lai , la 
localisatio  des u s d apo ites ai si ue la chaîne de o tag e à l o igi e de la su side e fle u ale au f o t : 

l U o pahg e, le t ait ouge ep se te le t ait de oupe de la figu e , d ap s T udgill (2011) odifi  d ap s Ba eau 
(2003). (b) Modèle flexu al estau  passa t à t a e s le assi  du Pa ado , d ap s T udgill (2011) odifi  d ap s 
Barbeau (2003). 

Le fluage des évaporites débute dès les premiers chargements sédimentaires par les 

formations Honaker Trail et Cutler à la fin du Pennsylvanien-début du Permien (Figure 63 et Figure 

64 ; Trudgill, 2011). L halo i se a se pou sui e jus u au Ju assi ue. Le ha ge e t diff e tiel des 
évaporites produit une série de mu s d apo ites li ai es et i i-bassins associés (Trudgill, 2011). 

Les failles affe ta t le so le Mississippie  o t lo alise  le d eloppe e t de es u s d apo ites 
selon une tendance régionale Nord-Est – Sud-Ouest (Figure 64 à la fin du Pennsylvanien et Figure 65).  

 

Les formations continentales permiennes (Cutler Group) associées au démantèlement du 

assif U o pahg e se le t à l o igi e du ha ge e t diff e tiel par progradation sur la masse 

évaporitique (Kluth & DuChene, 2009). Cette progradation sédimentaire va générer les premiers 

mini-bassins dans la zone proximale du démantèlement, puis progressivement avancer vers le Sud-

Ouest, générant de nouveaux mini-bassins (Figure 64 au Permien 3). 
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Figure 63 : S h a de l o ga isatio  fa iologi ue des fo atio s du assi  du Pa ado  au  États-U is, d ap s Ba eau 
(2003). 

L a o odatio  est g e pa  le fluage des évaporites, celles-ci vont donc migrer vers le 

front de la progradation sédimentaire dès la mise en place des premiers mini-bassins au front de la 

chaîne (Figure 64). Ces mini-bassins au front de la chaîne vont finir par totalement évacuer les 

évaporites sous-ja e tes, stoppa t alo s la su side e et pa  o s ue t la atio  d espa e 
disponible (Figure 64). Les dépocentres migrent alors e s l a al pou  o pe se  l afflu  des 
sédiments de la chaîne en parallèle de l a t de l a o odatio  da s les p e ie s i i-bassins 

(Figure 64 Permien 3 à 6). Ce processus va se répéter et produire des séries de mini-bassins parallèles 

au front de la chaîne et dont les âges diffèrent. 

 

Ce mécanisme de remplissage de mini-bassins par remplissage successif et migration au 

cours du temps du dépocentre (fill and spill) est bien connu dans les environnements profonds 

turbiditiques notamment dans le Golfe du Mexique (Sinclair & Tomasso, 2002). Ce processus est 

détaillé dans la partie suivante (Figure 67). 

 

Le e plissage du assi  du Pa ado  a t  i flue  p i ipale e t pa  l halo i se et les 
flu tuatio s des appo ts s di e tai es li es à la su e tio  du assif de l U o pahg e. N a oi s, 
l esti atio  du a ou isse e t à pa ti  des soul e e ts da s le so le este t s fai le, autou  de 

k , o pa e à d aut es chaînes de plis et de chevauchements affectant la couverture (Barbeau, 

2003). Ce fai le a ou isse e t sugg e ue le assif de l U o pahg e a pas ig  au ou s du 

te ps, i pli ua t ue la haî e de plis et he au he e ts s est peu déplacée e s l a a t-pays 

(Barbeau, 2003). Le développement des mini-bassins serait donc simplement lié au chargement 

différentiel par progradation sédimentaire et downbuilding dans les évaporites sans influence 

majeure de la compression. 

 

 
Les notions de bassin et tectonique salifère ayant été décrites p de e t, l i flue e de 

l halo i se su  la s di e tatio  da s i i-bassins développés sur des marges passives, des rifts et 

des assi s d a a t-pays est détaillée dans la partie suivante. 
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Figure 64 : ‘estau atio  d u e oupe passa t à t a e s le assi  du Pa ado  depuis le Pe s l a ie  jus u au Pe ie , 

d ap s Kluth & Du he e (2009).  

 

 

 Les mini-bassins se mettent en place dans les systèmes de marges passives, bassins extensifs et 

assi s d a a t-pays.  

 Les mini-bassi s s o se e t da s des milieux sédimentaires et contextes tectoniques 

complètements différents allant de milieux marins profonds sur marge passive aux milieux 

o ti e tau  a ides da s les assi s d a a t-pays ; il e iste pas de lie  di e t e t e le t pe de 

sédimentation, le contexte tectonique et la formation de mini-bassins.  

 Le point commun entre les exemples détaillés semble être la fo te ua tit  d apo ites i itiale. 
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C.3. Influence de la structuration en mini-bassins sur la 

sédimentation 
 

Dans cette sous-partie, nous détaillons l i flue e des u s d apo ites li ai es comme 

pol go au  su  le s st e s di e tai e, la pa titio  fa iologi ue au sei  d u  i i-bassin, et les 

fa teu s o t ôla t l a hite tu e s di e tai e au sei  d u  i i-bassin. 
 

a. Influence des murs d’évaporites linéaires et polygonaux sur le système 
sédimentaire 

 

Les u s d apo ites u ils soie t li ai es ou pol go au  peu e t joue  le ôle de barrières 

topographiques entre les mini- assi s. Qua d les u s d apo ites so t li ai es et que la direction 

d appo t est pa all le à l o ie tatio  des u s, les s st es de t a sit o t se lo alise  da s les i i-
assi s ui o t fo e  des so tes de ouloi s d ali e tatio  pou  la s di e tatio  Figure 65). Par 

contre, qua d les u s d apo ites so t li ai es et ue la di e tio  d appo t est pe pe di ulai e à 
l o ie tatio  des u s, les s st es de t a sit g ale e t se pa all lise t à l a e du u  et 
peuvent le traverser à un endroit où la topographie est moins élevée (e.g. Banham & Mountney, 

2013c). Cette o figu atio  s o se e o u e t ua d la pe te est fai le et ue le s st e 
sédimentaire est peu érosif (Figure 65). Toutefois, en système turbiditi ue, il est pas a e ue le 
he al t a e se ou e ou e di e te e t u  u  d apo ites, e  pa ti ulie  da s des o ditio s 
d a t de e (e.g. Sinclair & Tomasso, 2002).  

Dans ce cas de murs linéaires, la distribution des faciès sera dépendante de la distance à la 

source comme dans un système sédimentaire conventionnel, mais avec cependant quelques 

su tilit s. L osio  des u s d apo ites ua d ils so t des hauts topog aphi ues e ge d e, 
comme pour les diapirs, la mise en place de tabliers de débris dans les mini-bassins. De plus, la 

possi le ise à l affleu e e t des u s d apo ites e  ilieu o ti e tal fa ilite l pa he e t de 
glaciers en surface, et la remobilisation mécanique ou chimique des évaporites alimentant les 

systèmes sédimentaires en eaux riches en sulfates (Figure 45). 
 

 
Figure 65 : Blo  diag a e o t a t l i flue e des u s d apo ites li ai es du a t le d pôt de la fo atio  
fluviatile Moenkopi dans le bassin du Pa ado  au  USA, d ap s Ba ha  & Mou t e  (2013c). 
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L effet de a i e au a te da e à s e p i e  su tout ua d la dist i utio  des u s est 
polygonale (Figure 66). Le système sédimentaire doit contourner les mu s d apo ites eau oup 
plus souvent dans le cas de murs linéaires. Ces barrières topographiques polygonales vont avoir une 

plus forte influence sur la distribution du système sédimentaire et sur les faciès entres mini-bassins. 

Certains mini-bassins sont o pl te e t e tou s de u s d apo ites, les isola ts du s st e 
sédimentaire terrigène. Cette compartimentation favorise la ise e  pla e d u  la  e do i ue, et 
d u  e i o e e t olie  da s des i i-bassins adjacents, simplement séparés par un mur 

d apo ites o e da s le cas du bassin Precaspien (Figure 66). La distribution des faciès sera 

difficilement calquée sur un système sédimentaire conventionnel avec une répartition des faciès 

principalement influencée par la distance à la source, la pente ou encore la bathymétrie locale.  
 

 
Figure 66 : Blo  diag a e o t a t l i flue e des u s d apo ites pol go au  su  u  s st e flu io-lacustre dans le 

bassin Precaspian aux Kazakhstan, d ap s Ba ha  & Mou t e  (2013c) odifi  d ap s Ba de et al. (2002). 

Les mini-bassins polygonaux dans le Golfe du Me i ue so t e plis à l a tuel pa  des 
systèmes turbiditiques. Le modèle de dépôts de ces turbidites est qualifié de « remplissage et 

débordement », fill and spill (Sinclair & Tomasso, 2002). Ce t pe de e plissage soulig e l i flue e 
des ides d apo ites su  la dist i utio  du s st e de d pôt e  ilieu a i  p ofo d. Le 
e plissage d u  i i-bassin est divisé en 4 étapes par Sinclair (2002) marquant la réponse 

sédimentaire du système turbiditique à la paléo- o phologie du u  d apo ites : 
 La première phase est le « flow ponding », phase durant laquelle les courants sont restreints par 

la ide d apo ites da s le i i-bassin le plus en aval du système sédimentaire. Cette phase 

permet le dépôt d u e paisse s ie alte a t entre des grès et des argiles (Figure 67A) 

 La deuxième phase est le « flow stripping », qui marque le dépôt des faciès les plus fins et dilués 

au-delà de la ide d apo ites jus ue da s le i i-bassin en aval, concentrant les faciès les plus 

grossiers dans le mini-bassin en amont (Figure 67B). 

 La troisième phase est le « flow bypass », durant cette phase les courants vont soit inciser la ride 

d apo ites et attei d e le i i-bassin aval, soit les chenaux vont se réorienter dans un autre 

mini-bassin abandonnant le premier (Figure 67C et D). 

 La quatrième phase est le « blanketing », marquant le recouvrement du mini-bassin et des 

topographiques autours durant une montée du niveau de base relatif (Figure 67). 
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Figure 67 : Modèle de dépôt pour le remplissage progressif de mini-bassins par des turbidites dans le Golfe du Mexique, 

d ap s Si lai  & To asso (2002). 

 

b. Répartition des faciès au sein d’un mini-bassin 
 

Au sei  d u  i i-bassin, la répartition va surtout dépendre de la topographie et des 

o ditio s h d od a i ues. La pa tie la plus paisse du assi , où s e pile t les d po e t es, est 
généralement plus basse topographiquement, entrainant la localisation des axes de transit 

sili o lasti ues. A l i e se, les o du es du i i-bassin peuvent être un peu surélevées par rapport 

au centre, entrainant le dépôt de faciès plus latéraux.  

En domaine continental, les bordures des mini-bassins présentent généralement des faciès 

fins tels que des argiles alors que le centre du bassin va concentrer par exemple des chenaux (Figure 

65 et Figure 66). Ce type de répartition de faciès a été mis en évidence dans le bassin du Paradox en 

milieu continental (e.g. Matthews et al., 2007; Banham & Mountney, 2013a, Banham, 2013 #1587 ; 

Venus et al., 2014).  

En domaine marin, dans le bassin de La Popa, Shelley (2005a) décrit une zonation des faciès 

e  fo tio  de la ath t ie et de l e gie pa all le au  u s d apo ites (Figure 68). Les chenaux 

se situent dans le centre du mini-bassin qui correspond aux zones les plus subsidentes, donc 

topographiquement les plus basses, et les faciès les moins énergétiques sont localisés sur les 

bordures du synclinal (Shelley & Lawton, 2005a). 
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Figure 68 : Modèle de dépôts durant le Paléocène dans le mini-bassin de Potrerillos dans le bassin de La Popa au 

Me i ue, d ap s Shelle  & La to  (2005a). 

Comme pour les diapirs, le soulèvement des murs diapiriques entraine le remaniement sous 

fo e de oul es de d is des s di e ts d pos s su  le u  d apo ites. E  do ai e o ti e tal, 
la ise e  pla e de gla ie s est pas a e, a e  le e a ie e t des apo ites soit a i uement 

sous formes de galets, ou hi i ue e t sous fo e d eau  i hes e  sulfates Figure 65 et Figure 

66). 

E  ilieu a i , les u s d apo ites so t g ale e t e ou erts de sédiments, parfois 

carbonatés comme observé sur le diapir El Gordo au Mexique (Figure 44).  

En domaine plus profond, tel que dans les mini-bassins remplis par des systèmes 

turbiditiques pléistocènes du Golfe du Mexique, des faciès de déstabilisation de pente sont observés.  

Dans ce type de système, les hémipélagites et les turbidites argileuses recouvrent les mini-

assi s et les u s d apo ites sous fo e de i eau  isopa ues d apa t la topog aphie, qui peut 

présenter une différence de 300m entre le centre et les bordures du mini-bassin (Figure 69A et C). 

Puis la subsidence du mini-bassin et la remontée des évaporites dans les murs accentue la 

topographie sur les bordures des mini-bassins. Cette topographie entraine des glissements au sein du 

mini-bassin correspondant à des complexes de transport en masse (MTCs) qui progradent vers le 

centre du mini-bassin (Figure 69B et D). Le dépôt de ces MTCs dans la partie centrale du mini-bassin 

accentue le différentiel de charge entre la bordure et le centre du mini-bassin et facilite la subsidence 

du mini-bassin (Figure 69 E et F). Ce type de processus se répète successivement dans le temps (e.g. 

Madof et al., 2009). 
 

Ce type de faciès de déstabilisation a également été observé en domaine continental sous 

fo e de ta lie s de d is p o e a t de l osio  du u  d apo ites ; mais cette manifestation est 

très ponctuelle et uniquement visible dans le bassin de la Popa (Andrie et al., 2012). 
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Figure 69 : Mod les o eptuels o t a t l i flue e de la su e tio  des u s d apo ites su  la ise e  pla e de 
complexe de transports en masse (MTC) sur les bordures de mini-bassins. (A) Les hémipélagites et les turbidites 

argileuses recouvrent les mini- assi s et les u s d apo ites lissa t la topog aphie. B  La su side e du i i-bassin et 

la remontée des évaporites dans les murs générèrent des topographies conséquentes sur les bordures de mini-bassins, 

entrainant des glissements dans le mini- assi  s appa e ta t à des o ple es de t a spo t e  asse MTCs . C  Les 
hémipélagites et les turbidites argileuses recouvrent les mini- assi s et les u s d apo ites lissa t la topog aphie. D  
Nou elle g atio  de MTCs asso i e au soul e e t des u s d apo ites et à la d sta ilisatio . E  )oo  du lo  D 
montrant les successions de MTCs sur le flanc arrière. (F) Zoom du bloc D montrant les successions de MTCs sur le flanc 

a a t, d ap s Madof et al. (2009). 

 

c. Architecture stratigraphique d’un mini-bassin 
 

Le appo t e t e le tau  de su side e d u  i i- assi  et le tau  d a u ulatio  
sédimentaire dans ce même mini-bassin est le fa teu  o t ôla t l a hite tu e st atig aphi ue (e.g. 

Banham & Mountney, 2013c). Le taux de subsidence du mini-bassin est déterminé par la vitesse 

d a uatio  des apo ites sous-jacentes, en réponse à la charge sédimentaire et aux contraintes 

tectoniques. Tout comme les paramètres précédents, la subsidence ne sera donc pas linéaire au 

cours du temps.  

Le tau  d appo t s di e tai e est d pe da t de fa teu s e te es tel ue le li at ou u  
évènement tectonique dans la zone source qui peuvent engendrer des modifications conséquentes 

de l appo t s di e tai e da s u e zo e à i i-bassins. Ces différentes fluctuations entrainent des 

architectures stratigraphiques spécifiques qui ont été synthétisées dans la Figure 70 de Banham & 

Mountney (2013c).  
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Figure 70 : Mod le o eptuel o t a t o e t l i te a tio  e t e le tau  de su side e et l appo t s di e tai e 
o t ôle l a hite tu e st atig aphi ue d u  i i- assi , d ap s Ba ha  & Mou t ey (2013c). 

Trois configurations se dégagent de cette synthèse : 

 Quand la subsidence est supérieure aux apports sédimentaires, les mini-bassins ont tendance à 

p se e  eau oup de fa i s de plai e d i o datio  da s la uelle les he au  s i te ale t 
(Figure 70F). Dans cette configuration, les chenaux sont faiblement connectés. 

 Quand la subsidence est équivalente aux apports sédimentaires, les chenaux ont tendance à 

s a alga e  e ti ale e t et lat ale e t pe etta t une bonne connexion entre eux (Figure 

70G).  

 Quand la subsidence est inférieure aux apports sédimentaires, les chenaux ont tendance à 

transiter par le mini-bassin en ne déposant que les faciès les plus grossiers (Figure 70P). 

 

Le rapport entre la subsidence et les apports sédimentaires engendre une progradation ou 

rétrogradation du système sédimentaire pouvant : 

 aplanir la topographie générée par les murs évaporitiques, quand la subsidence est faible par 

rapport aux apports sédimentaires (Figure 70P). 

 accentuer la topographie quand la subsidence est forte par rapport aux apports sédimentaires 

(Figure 70F).  

 

Allant de pair avec ces interprétations, Matthews et al. (2007) ont remarqué que durant 

certaines périodes on observe un partitionnement des faciès entre le centre du bassin et les 

bordures du mini- assi , alo s u au o t ai e, du a t d autres périodes, cette pa titio  est plus 
visible et les faciès présentent une répartition homogène entre le bord et le centre du mini-bassin.  
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Pour appuyer leurs observations de terrain dans le bassin du Paradox, Matthews et al. (2007) 

divisent le remplissage des mini-bassins en deux phases théoriques : 

 les périodes de « high-accommodation systems tract » durant lesquelles le système fluviatile est 

de fai le e gie et/ou l a o odatio  est elati e e t fo te. Du a t es p iodes de fo te 
accommodatio , les u s d apo ites so t e p i s e  su fa e o e des hauts 
topographiques qui imposent un contrôle local sur la dispersion de la sédimentation et donc sur 

la dist i utio  des fa i s. La su side e ta t fo te, les he au  s e pile t e ti ale e t dans le 

centre du mini-bassin, et laissent place à une sédimentation fine sur les bordures (Figure 71).  
 

 
Figure 71 : Blo  diag a e o eptuel o t a t l i flue e des u s d apo ites linéaires durant le dépôt de la 

formation fluvio-lacustre Chinle dans le bassin du Paradox aux USA. Modèle illustrant un faible apport sédimentaire 

et/ou forte subsidence correspondant à un « high-accommodation systems tract », d ap s Matthe s et al. (2007). 

 

 Les périodes de « low-accommodation systems tract » durant lesquelles le système fluviatile est 

de fo te e gie et/ou l a o odatio  est elati e e t fai le. Du a t es p iodes de fai le 
a o odatio , le s st e flu iatile est apa le d ode  les hauts topog aphi ues d apo ites 
et les u s d apo ites o t alo s u  i pa t t s fai le su  la dispe sio  des s di e ts. Da s e 
cas, le système fluviatile peut s te d e à t a e s l e se le des mini-bassins (Figure 72). Dans 

ce modèle, les mini- assi s so t o sid s o e des zo es de atio  d a o odatio  
apide, alo s ue les u s d apo ites so t o sid s o e des zo es de o -

accommodation et par conséquent de non-dépôt (Figure 72). 
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Figure 72 : Bloc diagramme o eptuel o t a t l i flue e des u s d apo ites li ai es du a t le d pôt de la 
formation fluvio-lacustre Chinle dans le bassin du Paradox aux USA. Modèle illustrant un fort apport sédimentaire et/ou 

faible subsidence correspondant à un « low-accommodation systems tract », d ap s Matthe s et al. (2007). 

 

 

A l helle du assi  s di e tai e, la dist i utio  des u s peut être : 

 Linéaire et compartimenter le système sédimentaire dans des « gouttières » parallèles ; 

 Polygonale et o pa ti e te  jus u à isole  les i i-bassins les uns des autres ; ce qui influence 

très fortement le système sédimentaire. 

A l helle du i i-bassin, la subsidence des mini-bassins induite par l a uatio  d apo ites 
engendre : 

 des transitions latérales de faciès importantes entre le centre et les bordures, avec la 

localisation des axes de transports dans les zones de subsidence maximale ; 

 la surrection des bordures évaporitiques produisant des pe tes à l o igi e de d pôts de faciès de 

déstabilisation dans les mini-bassins.  

Le appo t e t e le tau  d a u ulatio  s di e tai e et la su side e du i i-bassin va produire des 

architectures sédimentaires de type : 

 forte amalgamation verticale et latérale des chenaux avec faible changement latéral de faciès 

ua d le tau  d appo t est plus le  ue la su side e LA“T  ; 

 faible amalgamation des chenaux, forte p se atio  des fa i s de plai es d i o datio  et forts 

changements latéraux de faciès quand le tau  d appo t est i f ieu  à l a o odatio  HA“T . 
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 Les bassins d’avant-CHAPITRE 2
pays  
 

Les mini- assi s du assi  de “i as se so t d elopp s da s u  assi  d a a t-pays (Callot et 

al., 2014), aussi convient-il de définir les conditions géodynamiques de ce type de bassin, afin de 

p ise  les p i ipau  fo çages g od a i ues ui s e e e t su  la s di e tatio  au ou s de leur 

remplissage. 
 

I. Définitions 
Les assi s fle u au  so t ualifi s de assi s d a a t-pa s lo s u ils se d eloppe t da s la 

pé iph ie d u e zo e de ollisio  e t e le f o t d u e haî e de o tag e et u e lithosph e 
adjacente stable (Dewey & Bird, 1970 ; Dickinson & Suczek, 1979 ; Price, 1981). Le développement 

d u  assi  d a a t-pays sulte d u e su ha ge e pa  u  p is e orogénique provoquant la 

flexure de la plaque sous charriée (e.g. Beaumont, 1981; Cross, 1986).  

Il est possi le de disti gue  deu  t pes de assi s d a a t-pays selon leur position par rapport à 

la zone de collision (Dickinson, 1974) : 

 Les assi s d avant-pays périphériques, se d eloppa t au f o t de l o og e, o e le assi  
d a a t-pays alpin (Figure 73 ; e.g. Allen et al., 1986 ; Crumeyrolle et al., 1991). 

 Les bassins d a a t-pays rétro-arc, se développant e  a i e de l a  ag ati ue li  à u e 
subduction océanique, tel que les bassins des Rocheuses (Figure 73B ; e.g. Bally & Snelson, 1980 ; 

Graham et al., 1988). 
 

 
Figure 73 : Schéma des deu  t pes de assi  d a a t-pa s, A  le p iph i ue au f o t d u e o og e, et le B  le t o-

a  e  a i e d u  a  ag ati ue, d ap s DeCelles & Giles (1996). 

Dans les deux cas, la taille du bassin est dépendante au premier ordre de la quantité de 

su ha ge asso i e à l paississe e t ustal, des p op i t s a i ues des l e ts de la 
structure crustale, ainsi que de sa thermicité (e.g. Beaumont, 1981; Burov & Diament, 1992 ; 

Waschbusch & Royden, 1992 ; Watts, 1992 ; Avouac & Burov, 1996). En effet, plus le chargement est 

important, plus le bassin sera profond, modulo la lo gueu  d o de de la fle u e. A l i e se, le assi  
sera peu profond si le chargement est faible, ou si la lithosphère fléchie est très rigide. 

 

Chapitre 2 - Etat de l'art sur les bassins d'avant-pays
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En coupe, la plaque prend la forme d u e si usoïde amortie do t l a plitude est a i ale à 
l aplo  de la ha ge, a a t de s a o ti  apide e t de pa t et d aut e o e illustré sur la Figure 

74 (e.g. Beaumont, 1981). La subsidence tectonique du bassin est alors maximale au pied de 

l o og e où le e plissage s di e tai e est a i al (foredeep ; Figure 74C). Cette subsidence 

d oît p og essi e e t e  s loig a t jus u à u e e tai e dista e où la lithosph re peut enfin 

être légèrement bombée vers le haut et former un bourrelet (forebulge ; Figure 74). Ces bassins 

d a a t-pa s peu e t s te d e su  plusieu s e tai es de kilo t es de lo g et uel ues dizai es de 
kilomètres de large ; leu  e plissage attei t sou e t plusieu s illie s de t es d paisseu . Ils 
p se te t g ale e t u e fo e allo g e pa all le e t à l a e de la chaîne et perpendiculaire 

au raccourcissement (Figure 74A).  

 

Les assi s d a a t-pays peuvent comprendre soit une zone de supra-prisme au front de 

l o og e et u  assi  d a a t-pays sensu stricto faiblement ou pas déformé, soit seulement ce 

dernier (Figure 74C). Dans la zone de wedge-top vont se développer des bassins dits « piggy-back» 

situés au-dessus des nappes de charriage et affectés par la déformation (Figure 74C). 
 

 

 
Figure 74 : (A) Vue s h ati ue e  a te d u  assi  d a a t-pa s. B  oupe t s s h ati ue d u  assi  d a a t-pays, 

l e ag atio  e ti ale est d e i o   fois. C  Coupe s h ati ue is e d u  assi  d a a t-pays avec le wedge-top 

au front de la chaîne de montagne, puis e  s loig a t le fo edeep, fo e ulge et a k- ulge, d ap s DeCelles & Giles 
(1996). 

  

II. Séquences de remplissage typique d’un bassin 
d’avant-pays 

 

Le remplissage sédimentaire d u  assi  d'avant-pays correspond à une séquence régionale 

de comblement, fo te e t o t ôl e pa  la te to i ue. Les assi s d a a t-pays diffèrent entre eux 

au niveau des contraintes géodynamiques, de leur configuration, du style de déformation (e.g. Allen 

et al., 1986; Covey, 1986), mais leur évolution sédimentaire est similaire et synthétisée sur la Figure 

75A de Mutti et al. (2003).  
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Le p e ie  stade e egist e l i itiatio  du ha ge e t et do  de la su side e fle u ale, 
l a a t-pays est progressivement ennoyé si le bassin est connecté avec un domaine marin ouvert. Au 

d ut du d eloppe e t d u  assi  d a a t-pays, la subsidence est rapide et concentrée au pied de 

la chaîne de montagnes et des ceintures chevauchantes associées. A ce stade, la superficie et 

l altitude o e e de es zones épaissies restent généralement modérées et le flux sédimentaire 

entrant dans les bassins flexuraux adjacents est faible. Une flexuration rapide conduira à un rapide 

app ofo disse e t du assi , alo s ue da s le as d u e fle u atio  le te, la s dimentation peut 

éventuellement compenser la subsidence, développant ainsi de puissantes séries de plate-forme 

(Dorobek, 1995). 

 
 

 

Figure 75 : A  Mod le d e pile e t e ti al d u  e plissage de assi  d a a t-pa s, d ap s Mutti et al. (2003). (B) 

S h a h o ost atig aphi ue du assi  d a a t-pa s alpi , d ap s Si lai  (1997). 

 

N a oi s, le flu  s di e tai e est g ale e t pas suffisa t pou  e pli  
l a o odatio  e da s u  assi  d'a a t-pays, ce dernier est alors sous-alimenté (Fleming & 

Jordan, 1989 ; Allen et al., 1991 ; Sinclair & Allen, 1992).  

Les premiers dépôts des bassins flexuraux sont donc typiquement des dépôts carbonatés de 

plate-forme développés sur le « forebulge », qui passeront plus ou moins rapidement à des dépôts 

de bassin de type turbidites, comme représenté sur la Figure 75A (Mutti et al., 2003). Cette 

o figu atio  est o se e da s le assi  d a a t-pays alpin et représenté sur la Figure 75B. Par la 

suite, la subsidence du bassin décroît et ig e e s l a a t-pays, impliquant un déplacement des 

dépocentres (Figure 75B). La supe fi ie et l altitude o e e des zo es paissies sont alors plus 

i po ta tes et les eliefs ui e  sulte t so t la ge e t sou is à l osio . A e o e t, le flu  
s di e tai e est g ale e t sup ieu  à l a o odatio  e da s le assi , e de ie  se a 
qualifié de sur-alimenté (Tankard, 1986; Fleming & Jordan, 1989 ; Allen et al., 1991 ; DeCelles & 

Cavazza, 1999). Les d po e t es ig e o t e s l a a t-pays, qui sera comblé par des sédiments 

marins peu profonds de type deltaïque, puis par des dépôts continentaux alluviaux ou lacustres, 

comme représentés sur la Figure 75A, o se s da s le assi  d a a t-pays alpin à l Oligo e 

(Figure 75B) et da s d aut es assi s d a a t-pays (e.g. Covey, 1986 ; Puigdefàbregas et al., 1986). 
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III. Relations tectonique et sédimentation dans un 

bassin d’avant-pays 
La dist i utio  et la g o t ie du e plissage s di e tai e d u  assi  d a a t-pays 

d pe de t, o e da s tous les assi s, des a iatio s de l espa e dispo i le. La atio  d espa e 
disponible est avant tout influencée par la tectonique. Deux facteurs se combinent ainsi pour 

expliquer la subsidence liée à la tectonique : (a) la flexuration lithosphérique et (b) la subsidence liée 

à la ise e  pla e d ailles. La p opagatio  du p is e o og i ue et de la fle u atio  u elle i duit, 
ai si ue la p opagatio  de la d fo atio  da s le assi , o t ôle t l olutio  spatio-temporelle du 

remplissage sédimentaire (Stockmal & Beaumont, 1987; Crampton & Allen, 1995 ; Giles, 1995).  

 

Ces propagations conduiront, au cours du temps, à la mise en place de chevauchements dans 

les a ie s s di e ts du assi  d a a t-pa s et fo e o t les d po e t es à ig e  e s l e t ieu  
de la haî e, o e o se  da s le assi  d a a t-pays alpin (Figure 76A). De plus, la mise en place 

de plis et he au he e ts i pli ua t les p e i es s ies du assi  d a a t-pays au front de 

l o og e pe et gale e t le d eloppe e t de assi s de t pe « piggy-back » (Figure 76B ; Ori & 

Friend, 1984). Ces bassins ne sont pas larges, quelques dizaines de kilomètres, et se développent au-

dessus d ailles ou de appes de he au he e t. L a u ulatio  des s di e ts se fait da s les 
synclinaux en arrière des structures anticlinales. Les dépôts montrent généralement des terminaisons 

en biseaux avec des discordances angulaires. Ces bassins seront repris par la déformation, incorporés 

dans la ceinture de plis et chevauchements, et transportés pendant l o oge se Figure 76B). 

 

 

 

Figure 76 : A  E e ple de oupe uili e et estau e du assi  d a a t-pa s alpi , et d u  s h a 
chronostratigraphique montrant la migration des dépocentres au cours du temps vers le Sud-Ouest, d ap s Si lai  
(1997). (B) Schéma représentant une migration théorique de la chaîne de plis et chevauchements sur laquelle se 

développent successivement des bassins dits en « piggy-back » en vert, courtoisie de Jean Letouzey (2009).  
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IV. Contrôles s’exerçant sur le système sédimentaire 
dans un bassin d’avant-pays 

 

La tectonique, les variations eustatiques et le climat sont les principaux paramètres de 

contrôle du système sédimentaire (e.g. Einsele, 2000). 

 la tectonique entretient les reliefs développés au niveau du prisme orogénique modulant donc le 

flu  s di e tai e pa  le iais de l osio . La te to i ue e gale e t des a i es 
topog aphi ues, plis et he au he e ts, ui fo t o sta le à l oule e t des rivières issues de 

l o og se, o e des flu  li ati ues et do  de l o og aphie. Les d pôts de es s st es 
o t se lo alise  soit da s l a a t-pays non déformé soit dans des bassins piggy-back. De plus, en 

générant des reliefs et des flexures, la tecto i ue i flue e lo ale e t l espa e dispo i le 
(Figure 77).  

 Les variations eustatiques odule t à u e helle glo ale l a o odatio , ui est d fi ie 
o e l espa e o p is e t e le su st atu  du assi  et u e surface conceptuelle appelée 

niveau de base qui sépare les domaines en érosion de ceux en sédimentation de manière globale 

(e.g. Blum & Törnqvist, 2000). En domaine continental, ce niveau de base dépend de la 

topographie la plus haute et celle la plus basse dans le bassin (Fisher & Gary, 2013) ; en domaine 

marin, le niveau de base peut souvent être confondu avec le niveau de la mer (e.g. Posamentier 

& Allen, 1999). Les variations eustatiques vont donc à grande échelle favoriser les épisodes 

transgressifs ou régressifs. 

 Le climat va modifier le flux détritique en influant sur la quantité de précipitations et la 

ou e tu e g tale do t a d pe d e l osio  Figure 77), (Summerfield & Hulton, 1994).  

 
Figure 77 : Les principaux facteurs de contrôle de la s di e tatio  au sei  d u  assi  d a a t-pa s, d ap s Ba ie  
(2002). 

 

 La tectonique apparait donc comme le principal moteur de la subsidence dans les bassins 

d a a t-pays, induite par la su ha ge de l o og e et la ig atio  du f o t de he au he e t. 

 Une séquence de dépôt type est g ale e t o se e da s es assi s d a a t-pays : elle 

débute par un approfondissement brutal marqué par la mise en place de faciès marins profonds, 

puis la s di e tatio  a p og essi e e t p e d e le dessus su  l a o odatio  et o le  le 
bassin par des faciès marins peu profonds puis continentaux. 

 La propagation du prisme orogénique, la fle u atio  u elle i duit, et la déformation associée 

contrôlent l olution spatio-temporelle du remplissage sédimentaire avec une migration des 

dépocent es e s l e t ieu  de la haîne au cours du temps. 

 Au p e ie  o d e, le s st e s di e tai e des assi s d a a t-pays est donc contrôlé par la 

tectonique espa e d a o odatio  lo al, eliefs, i pa t li ati ue… , les variations 

eustatiques (accommodation globale) et le climat (érosion). 

Chapitre 2 - Etat de l'art sur les bassins d'avant-pays
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 Les Systèmes CHAPITRE 3
Fluviatiles Distributifs (DFS) 
 

Avant de débuter la présentation des résultats porta t su  l i flue e de la te to i ue 
salifère dans les mini-bassins de Sivas, il nous a semblé pertinent de faire une courte synthèse 

bibliographique sur les systèmes continentaux auxquels nous allons faire référence dans la partie 

suivante. Cette synthèse a pour objectif de familiariser le lecteur avec ces systèmes de dépôts, pour 

e suite soulig e  l i flue e ue la te to i ue salif e peut e e e . La fo atio  Ka a ü  p se te 
en effet de nombreuses similarités sédimentologiques (faciologie, stratigraphie, …  a e  e tai s 
anciens systèmes sédimentaires o se s da s le assi  de l E e Espag e  ou e o e da s le assi  
Morrison (Etats-Unis). Dans ces deux dernières zones, les systèmes de dépôts continentaux ont été 

décrits comme des systèmes fluviatiles distributifs (Distributive Fluvial system : DFS). Dans un 

premier temps, les principales caractéristiques de ces systèmes de dépôts vont être décrites, puis les 

o t ôles s e e ça t su  es s st es se o t p is s. 
 

I. Caractéristiques des systèmes fluviatiles 

distributifs 

 Définition A.

Un système fluviatile distributif DF“  est d fi i o e u  s st e a a t d u  poi t situ  à 
l e ou hu e de eliefs da s u  assi  sédimentaire (Figure 78 ; Weissmann et al., 2010). Ce 

système fluviatile arrivant dans le bassin ne sera plus confiné par les reliefs et pourra alors 

s pa he  da s le assi  a e , e  pla , u e dist i utio  se i-radiale divergente (Weissmann et al., 

2010). La morphologie de ce système fluviatile est fortement dépendante de la topographie du 

assi . E  effet, si le s st e d ou he da s u  assi  da s le uel il est li e de s tale  alo s il au a 
te da e à fo e  u  e tail. Au o t ai e, s il d ou he da s u  assi  p se ta t u e 
topographie plus ou moins accentuée, celui-ci adoptera la morphologie imposée (e.g. Hartley et al., 

2010).  

Bien que la morphologie de ces systèmes varie en fonction du climat, de la tectonique et du 

bassin sédimentaire, plusieurs caractéristiques apparaissent communes à la majorité des DFS (Figure 

78 ; Hartley et al., 2010) : 

 une distribution radiale des chenaux e  s loig a t de l ape  du DF“ ; 

 u e di i utio  de la taille des he au  e  s loig a t de l ape  du DF“ ; 

 une diminution de la g a ulo t ie ai si u u e aug e tatio  du pou e tage d a gilites de 
plai es allu iales e  s loig a t de l ape  du DF“ ; 

 des he au  t s plats, p se ta t t s peu ou pas d i isio s. 
 

Il est important de noter que les chenaux ne sont pas forcément actifs en même temps dans les DFS 

(Hartley et al., 2010 ; Weissmann et al., 2010).  
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Figure 78 : S h a d u  DFS o eptuel o t a t des a ulsio s su essi es. Les a a t isti ues a hite tu ales des 
dépôts de la zone proximale, m dia e et distale so t ep se t es da s les ad es, d ap s Ni hols & Fishe  (2007). 

Ces différentes caractéristiques sont connues dans les cônes alluviaux, fluviatiles et 

terminaux. Néanmoins, comme démontré par Weissmann et al. (2010), ces environnements, 

généralement d o e t s les u s des aut es da s la litt atu e, se le t pou oi  s o ga ise  da s 
de grands systèmes de dépôts qui sont les DFS. En effet, les DFS possèdent les mêmes 

a a t isti ues ue les ô es allu iau  et flu iatiles p s de l apex et se terminent par (i) des dépôts 

de ue sous fo e d pa dages e  appe ua d le i eau des appes a uif es est as, ou ii  sous 
la forme de petits deltas lacustres quand un lac est présent dans les parties distales (Nichols & Fisher, 

2007).  

 

Les DF“ so t o se s à l a tuel ais aussi da s l a ie . A l a tuel, pou  e  ite  ue 
quelques-u s, les DF“ les plus tudi s so t eu  de l Oka a go (e.g. Hartley et al., 2010), du Taquari 

(Brésil ; Assine, 2005; Buehler et al., 2011), ainsi que les nombreux DFS himalayens (e.g. Parkash et 

al., 1983 ; Shukla et al., 2001) et andins (e.g. Horton & DeCelles, 2001). Les exemples de DFS anciens 

comprennent la formation Permienne Organ Rock aux USA (Cain & Mountney, 2009), les formations 

dévoniennes du Groenland et de l I la de (Friend, 1977 ; Kelly & Olsen, 1993 ; Sadler & Kelly, 1993 ; 

Williams, 2000), le membre Salt Wash de la formation jurassique Morrison aux USA (Kulikova, 2013 ; 

Owen, 2014 ; Owen et al., 2015) la formation Chinle aux USA (Trendell et al., 2012) ou encore les 

formations Oligo-Miocènes du assi  de l E e e  Espag e (Hirst & Nichols, 1986 ; Nichols, 1987 ; 

Fisher et al., 2007 ; Nichols & Fisher, 2007). 
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 Répartition des faciès dans un DFS B.

Les DFS présentent une zonation des faciès en fonction de la dista e à l ape  ui pe et de 
distinguer 3 grandes zones de dépôts (Figure 78 et Figure 79). Les caractéristiques faciologiques et 

architecturales principales de la zo e p o i ale, la plus p o he de l ape , puis de la zo e dia e et 
enfin de la zone distale sont décrites ci-dessous. 
 

 
Figure 79 : Schéma illustrant la distribution des chenaux et des faciès de plaines alluviales, ainsi que la forme des chenaux 

e  fo tio  de la dista e à l ape , d ap s Ni hols & Fishe  (2007). 

 

B.1. La zone proximale 
 

Au i eau de l ape  du DF“, la i i e s e t ait du o fi e e t e e  pa  la topog aphie et 
débouche dans la plaine alluviale du bassin (Figure 78). En arrivant dans ce bassin, la rivière est libre 

de changer sans cesse de direction, encouragée par des processus autogéniques (Mackay & Bridge 

1995, Karssenberg & Bridge 2008). 

Les dépôts les plus grossiers sont observés dans les chenaux les plus larges dans les zones 

p o hes de l ape  Figure 78 et Figure 79). Cette localisation est liée à la perte progressive d e gie 
du système fluviatile quand il arrive dans le bassin sédimentaire en perdant son confinement 

(Weissmann et al., 2013c). Les dépôts proximaux des DFS sont caractérisés généralement par des 

chenaux très amalgamés verticalement et latéralement, ainsi que par une très faible préservation 

des faciès plus fins de plaine alluviale (Figure 78 et Figure 79). Ces deux caractéristiques sont 

attribuées à plusieurs facteurs, comprenant entre autres (e.g. Weissmann et al., 2013c) : 

 Les ou a ts assez fo ts p s de l ape  li ite t le d pôt de fa i s fi . 
 Les DF“ so t elati e e t t oits p s de l ape , les he au  ig e t do  su  u e zo e 

limitée. La migration des chenaux va entrainer le remaniement des faciès les plus fins qui se 

déposeront dans les parties plus distales. 

 La di i utio  de l e gie de t a spo t sulte da s le d pôt de fa i s g ossie s da s les 
zo es p o hes de l ape  du DF“. 

Les chenaux dans la zone proximale atteignent des épaisseurs de 7 à 10m et peuvent 

s a alga e  e  ei tu es de he au  t s paisses, de l o d e de la i ua tai e de t es 
d paisseu  et s te de t su  de g a des dista es (e.g. Friend, 1977 ; Nichols & Fisher, 2007).  
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Les stratifications internes de ces chenaux présentent principalement des litages plans de fortes 

énergies et des mégarides 3D avec des dépôts plus grossiers en base des chenaux (Nichols & Fisher, 

2007). La zo e p o i ale s te d e  pa ta t de l ape  su   à  k  da s les DF“ des assi s de 
l Ebre (Espagne; e.g. Nichols, 1987) et de Munster (Irlande; e.g. MacCarthy, 1990 ; Williams, 2000).  
 

B.2. La zone médiane 
La transition entre la zone proximale et la zone médiane est marquée par une augmentation 

de la proportion de faciès de plaine alluviale et une forte diminution de la taille et de la 

granulométrie des chenaux (Figure 78 et Figure 79). Ces ha ge e ts so t li s à l la gisse e t de la 
zone de dépôt entrainant u e di i utio  de l e gie de t a spo t da s les he au  et u e 
répartition des chenaux sur une plus grande zone (Huerta et al., 2011 ; Weissmann et al., 2013c). 

Les chenaux les plus grossiers, présentant toujours des stratifications internes de type litage 

pla  et ga ide D, peu e t s a alga e  et fo e  des ei tu es de he au  d u e dizai e de 
t es d paisseu  assez te dues latéralement (Figure 79 ; e.g. Sadler & Kelly, 1993 ; Nichols & 

Fisher, 2007). Ces che au  s i te ale t a e  des fa i s de plai e allu iale tels ue des a gilites de 
plai e d i o datio  pou a t p se te  des pal osols ai si ue des a s sa leu  t s fi s, plats et 
étendus latéralement, à litages plans et rides de courant, correspondant à des d pôts d pa dage e  
nappes (Figure 78 et Figure 79 ; e.g. Graham, 1983; Nichols, 1987 ; Nichols & Fisher, 2007). 

N a oi s, les he au  ode t ue t s peu les fa iès de plaine alluviale (e.g. Sadler & Kelly, 

1993). 

Da s le assi  de l E e, l tude des he au  da s la pa tie dia e du DF“ o t e u e fo te 
di i utio  de l paisseu  des he au  e s l a al du DF“ (e.g. Nichols & Fisher, 2007). De plus, la 

proportion des he au  pa  appo t au fa i s de plai e allu iale di i ue p og essi e e t e s l a al 
du DFS, entrainant un isolement des chenaux dans les séries préservées. Ces caractéristiques sont 

aussi o se es da s les assi s D o ie  d I la de (e.g. Graham, 1983 ; MacCarthy, 1990 ; Sadler & 

Kelly, 1993) et du Groenland (e.g. Friend & Moody-Stuart, 1972 ; Friend, 1983). 
 

B.3. La zone distale 
Les parties distales des DFS sont constituées principalement de dépôts de plaine alluviale ou 

lacustre comprenant des faciès de type argilites pouvant enregistrer des paléosols (Figure 78 et 

Figure 79 ; e.g. Sadler & Kelly, 1993; Fisher et al., 2007). Ces épaisses séries argileuses sont 

intercalées avec des niveaux sableux très fins à litages plans et rides de courant (Figure 78 et Figure 

79 ; Nichols & Fisher, 2007 ; Weissmann et al., 2013c). Ces corps gréseux très fins, plats et non-érosifs 

so t l e p essio  de d pôts de ta lie s distaux (Figure 79). 

Dans ces zones, on note une forte diminution du nombre de chenaux au profit de bancs de 

g s fi s et plats et d i po ta tes uantités de matériel fin (e.g. Nichols & Fisher, 2007). En effet, 

l aug e tatio  de la dista e à l ape  e ge d e u e di i utio  de l e gie de t a spo t e s les 
parties distale du DFS et par conséquent le dépôt de matériel de plus en plus fin. En fonction du 

climat et du niveau des nappes phréatiques, les DFS peuvent se terminer dans des milieux humides 

tels que des lacs plus ou moins pérennes.  

Da s les pa ties distales des assi s de l E e et de Mu ste , les he au  so t plus fi s et 
moins bien définis que ceux observés dans la partie médiane. Ces derniers présentent une épaisseur 

maximale de 2m, et correspondent à moins de 10% des séries préservées définies comme distales 

(e.g. Nichols, 1987; Hirst, 1992).  
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 Le ratio accommodation / apport sédimentaire à un C.
instant donné 

L a hite tu e des d pôts est fo te e t i flue e pa  le atio a o odatio  / appo t 
s di e tai e A/“ . E  effet, ua d le atio A/“ est fai le les he au  au o t te da e à s a alga e  
verticalement et latéralement, alors que quand ce ratio est élevé les chenaux seront plus isolés les 

uns par rapport aux autres. Dans ce ratio, à un instant donné, le facteur variant le plus dans un DFS 

est l appo t s di e tai e, ui d pe d de la dista e à l ape . 
 

 Dans la zone proximale, le ratio A/S est relativement faible à cause du fort apport 

sédimentaire (Figure 80). Quand ce ratio A/S est vraiment faible, les chenaux vont avoir 

te da e à s a alga e  e ti ale e t et lat ale e t et o t e pou oi  t ansiter vers 

la partie médiane (Huerta et al., 2011). L i filt atio  de l eau da s ette zo e est i po ta t, 
car le matériel est grossier et donc relativement perméable, entrainant une diminution de la 

taille des he au  e  s loig a t de l ape  Figure 79 ; Weissmann et al., 2013c). 

 Dans la partie médiane, la di i utio  de la ua tit  d appo ts s di e tai es p oduit u e 
aug e tatio  du atio A/“ i flua t su  l a hite tu e des dépôts (Figure 80). En effet, cette 

diminution des apports sédimentaires permet une meilleure préservation des dépôts de 

plaine alluviale. Les phénomènes de bypass dans cette zone sont donc plus rares (Nichols & 

Fisher, 2007). 

 Dans la zone distale, les faibles apports sédimentaires permettent de considérer le ratio A/S 

comme élevé, justifiant la forte préservation des faciès de plaine alluviale (Figure 80 ; Huerta 

et al., 2011). 
 

 

Figure 80 : Coupe o eptuelle o t a t l olutio  spatiale d u  DFS e  lie  a e  l a hite tu e st atig aphi ue des 

d pôts, d ap s T e dell (2012). 

 

 Dimensions des DFS D.

Da s les DF“ a tuels, la dista e e t e l ape  et les zo es les plus distales du DF“ peut varier de 

quelques kilomètres à une centaine de kilomètres. Les DFS les plus longs se développent sous climat 

hu ide, jus u à k , alo s ue sous li ats polai e, o ti e tal, a ide ou su t opi al, les DF“ 
mesurent généralement moins de 70km (Hartley et al., 2010). 

Dans les systèmes anciens, les DFS Oligo-Miocènes du assi  de l E e Espag e  e d passe t 
pas 60km (e.g. Hirst & Nichols, 1986), alo s ue les DF“ D o ie s de l I la de et du G oë la d 
atteignent respectivement 120km (Williams, 2000) et 200km (Friend & Moody-Stuart, 1972). 
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L extension des DFS est principalement contrôlée par la taille du bassin, ai si ue l uili e e t e les 
a i es et les pe tes d eau li es à l apo atio  et à l i filt atio . L épaisseur des séries va être 

limitée par l a o odatio  du assi  et les appo ts s di e tai es. A tit e d e e ple, le assi  de 
l E e Espag e  attei t  d paisseu  (Nichols, 1987), et le bassin du Munster 6000m (Irlande ; 

Graham, 1983 ; MacCarthy, 1990 ; Sadler & Kelly, 1993). 

 

 Terminaison des DFS E.

Sept grands types de terminaisons ont été identifiés par Hartley (2010). A l a tuel, les DF“ se 
développent dans 58% des cas en bassin exoréique et dans 42% des cas en bassin endoréique. Les 

DFS peuvent se terminer sur un axe fluviatile, comme le DFS de Taquari avec la rivière Paraguay 

(Figure 81A), ou encore sur la côte. Les DFS en bassin endoréique se terminent couramment dans des 

environnements de playa-lake tel que le paléo-DF“ du assi  de l E e, ou encore dans des lacs ou 

plaine humide tel que le DFS l Oka a go Figure 81B). 
 

 
Figure 81 : I age satellite du DFS de Ta ua i au B sil ui se te i e da s la i i e Pa agua , d ap s Buehler (2011). 

 

II. Contrôles sur le développement et l’évolution d’un 
DFS : influences du climat et de la tectonique 

Les DFS se développent sous tout type de climat, mais aussi dans tous les contextes tectoniques 

(Hartley et al., 2010 ; Weissmann et al., 2010). Néanmoins, en fonction du climat et du contexte 

tectonique certains aspects du DFS vont varier. 

 Influence du climat A.

La p se e d u  DF“ da s u  assi  s di e tai e e d pe d pas du li at (Hartley et al., 2010). 

Par contre, le climat va modifier la quantité de végétation présente au niveau du DFS et donc le type 

de dépôt du DFS (Figure 82 ; Hartley et al., 2010).  
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Figure 82 : S h as illust a t l i flue e du li at su  u  DFS, d ap s O en (2014). 

 Quand le climat est aride (Figure 82), comme dans le bassin du Tarim en Chine, le DFS va 

terminer dans les parties distales par des environnements de playas ou éoliens représentés 

par le désert du Taklimakan (Figure 83 ; Owen, 2014). Des dépôts éoliens sont également 

o se s da s l a ie  da s les pa ties distales du DF“ de la fo atio  O ga  ‘o k au  U“A 
(Cain & Mountney, 2009).  

 

 
Figure 83 : I age satellite de DFS da s le assi  du Ta i  e  Chi e, d ap s O e  (2014) odifi  d ap s (Hartley et al., 

2010). 

 A l i e se, ua d le li at est tropical (Figure 82), comme dans le bassin de Pantanal au 

Brésil, le DFS de Taquari se développe dans une zone humide propice au développement de 

a ais et d u e i po ta te végétation (Figure 81 ; e.g. Buehler et al., 2011). 

 

Le climat va donc influencer dans un DFS la prédominance de faciès gréseux en climat aride, ou 

argileux en climat tropical. 

 Qua d les d pôts du DF“ so t do i s pa  des g s, o e pou  le DF“ de l Oka a go au 
Botswana (e.g. Stanistreet & McCarthy, 1993), le dépôt du sable se fera principalement par le 

biais des chenaux.  
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Figure 84 : S h a illust a t u  DFS p i ipale e t g seu , d ap s O e  (2014). 

 

 Quand les dépôts du DFS sont dominés par des argiles, comme le DFS de la formation de 

Willwood dans le bassin de Bighorn aux USA (Kraus, 1996 ; Kraus & Davies‐Vollu , , les 

chenaux sont plus rares et peuvent être riches en argiles. Ils seront plus épais mais moins 

étendus latéralement dans ces systèmes (Kraus, 1996). 
 

 
Figure 85 : Schéma illustrant un DFS principalement argileu , d ap s O e  (2014). 

 

 Influence de la tectonique  B.

Bie  ue l o  o se e a tuelle e t des s st es DF“ da s tout t pe de o te tes, les plus 
g a ds DF“ o se s à l a tuel se situe t p i ipale e t da s des assi s d a a t-pays (Weissmann 

et al., 2010). Les fluctuations du ratio accommodation/apport sédimentaire vont modifier 

l e egist e e t e ti al des DF“. Da s la th o ie, t ois as so t possi les : 
 Lo s ue le atio A/“ aug e te au ou s du te ps, est-à-dire que les apports sédimentaires 

sont moins i po ta ts ue la atio  d espa e, le DF“ t og ade. 
 Lo s ue le atio A/“ est sta le au ou s du te ps, est-à-dire que les apports sédimentaires 

et la atio  d espa e dispo i le so t à l uili e, le DF“ est fi e spatiale e t. 
 Lorsque le ratio A/S est fai le, est à di e ue les appo ts s di e tai es d passe t la 

atio  d espa e dispo i le, le DF“ p og ade.  
 

La tectonique va principalement influencer d u e pa t l a o odatio , e  g a t de l espa e 
dispo i le, et d aut e pa t les appo ts s di e tai es. E  o te te de assi  d a a t-pays, les 

modifications de la tectonique et du climat au cours du temps vont donc engendrer des 

progradations et rétrogradations successives comme observé dans le bassin du Paradox (USA) durant 

le dépôt de la formation Organ Rock au Permien (Figure 87 ; e.g. Cain & Mountney, 2009).  
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Figure 86 : Schémas illustrant les effets des variations du ratio Accommodation / Apport sédimentaire sur un DFS au 

cou s du te ps, d ap s O e  (2014). 

L tude de l olutio  te po elle du pal o-DFS de la formation Organ Rock a permis 

d illust e  l i flue e des fa teu s gio au  su  e DF“. “elo  Cai  & Mou t e  (2009), le DFS se met 

en place au Permien en réponse à un ha ge e t li ati ue passa t d u  li at a ide à u  li at 
plus humide, associé à la mise en place du massif de l U o pahg e Figure 87A). Puis le bassin 

enregistre un retour vers des conditions climatiques plus arides entrainant une rétrogradation du 

DFS et la mise en place de système éolien dans les parties distales (Figure 87B). Un troisième 

changement temporel est enregistré dans ce DFS, avec une progradation par augmentation du taux 

d appo t s di e tai e da s le assi  e  lie  a e  l a ti it  te to i ue et des o ditio s li ati ues 
plus humides (Figure 87C). Enfin, le DFS rétrograde à la fin du dépôt de la formation Organ Rock, 

ph o e att i u  à la d udatio  du assif ali e ta t le DF“ et l i stallatio  de o ditio s plus 
arides (Figure 87D). 

 

 
Les DFS sont des systèmes fluviatiles de grandes échelles (dizaines à centaines de kilomètres) qui 

so t o us à l a tuel et da s l a ie , se d eloppa t sous tout t pe de li ats et de o te tes 
tectoniques. Leurs principales caractéristiques sont : 

 une distribution radiale des che au  e  s loig a t de l ape  ; 

 une diminution de la taille et de la granulométrie des chenaux e  s loig a t de l ape  ; 

 des chenaux très plats, présentant très peu ou pas d i isio s. 

Trois grandes zones associées à des faciès et architecture de dépôts sont définies : 

 la zone proximale : chenaux amalgamés verticalement et latéralement, faible préservation 

de la plaine alluviale ; 

 la zone médiane : chenaux moins amalgamés, plus de préservation de plaine alluviale ; 

 la zone distale : chenaux isolés dans la plaine alluviale ; 

La o phologie, les fa i s et l a hite ture au sein des DFS sont principalement contrôlés par le 

climat et la tectonique. 

Chapitre 3 - Etat de l'art sur les systèmes fluviatiles distributifs
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Figure 87 : Schéma illustrant les phases successives de progradation et rétrogradation du DFS de la formation Organ Rock 

da s le assi  d a a t-pays du Paradox (USA) en lien avec les phases de tectoniques compressives et les changements 

li ati ues au Pe ie , d ap s Cai  & Mou t e  (2009). 
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 Problématiques et CHAPITRE 4
objectifs de la thèse 
 

 

Au cours de la dernière décennie, de nombreux exemples de mini-bassins salifères ont été 

d its e  su su fa e, g â e à l a uisitio  de sis i ues D da s des assi s s di e tai es. Les plus 
spectaculaires proviennent de marges passives comme le Golfe du Mexique ou les marges 

atlantiques, ainsi que de bassin de type rift tel que la mer du Nord. 

Malgré les progrès réalisés en imagerie sismique, les relations géométriques entre les séries 

sédimentaires et les corps salifères sur les bordures de mini-bassins restent difficiles à appréhender. 

Par conséquent, la compréhension fine des interactions entre la mise en place des corps salifères et 

la s di e tatio  e uie t l o se atio  di e te d a alogues de te ai . Cepe da t, le o e li it  
de mini- assi s salif es d its à pa ti  d tudes d affleu e e ts e pe et pas de fournir une 

analyse exhaustive des facteurs de contrôle s e e ça t su  es i i-bassins. Les publications les plus 

significatives découlent de travaux effectués dans les bassins de La Popa (Mexique) et du Paradox 

(USA). Il existe un nombre important de pu li atio s t aita t des i te a tio s e t e l halo i se et le 
développement des mini-bassins, appuyés sur de la modélisation analogique et numérique. 

Cependant, ces études se focalisent généralement sur des coupes en 2D et à des échelles 

d o se atio s assez larges, tout en abordant de manière relativement simplifiée les mécanismes de 

remplissage des bassins. 

Néanmoins, les mini-bassins salifères montrent généralement un remplissage sédimentaire 

pol phas  a e  des g o t ies o ple es do t l olutio  i itiale dépend du cadre structural au 

se s la ge, de l paisseu  i itiale d apo ites, de l e i o e e t de d pôt tu iditi ue, 
o ti e tal ou a i  peu p ofo d… , du tau  de s di e tatio  et du gi e de d fo atio . Da s 

cette optique, l tude d a alogue de terrain s a e i dispe sa le pour résoudre les problèmes liés 

au  i te a tio s e t e la d a i ue des s st es s di e tai es et l halo i se da s u  assi  
salifère. 

 

Le assi  de “i as, situ  su  le plateau d A atolie e t ale e  Tu uie, s est a  très 

rapidement, par la taille, la qualité et la continuité remarquable de ces affleurements, comme un 

la o atoi e e eptio el pou  tudie  p is e t l i flue e de l halo i se, et plus 

particulièrement la compartimentation par les mini-bassins, des systèmes sédimentaires. Certains 

auteurs ont reconnu le caractère halocinétique du bassin de Sivas très tôt (e.g. Kurtman, 1973; Çubuk 

& İ a ,  ; Çiner et al., 2002). Toutefois, la cartographie détaillée des mini-bassins affleurant au 

e t e du assi  de “i as a pas t  alis e, jus u à p se t, e  i t g a t à la fois u e 
compréhension moderne des processus halocinétiques combinée à une analyse sédimentologique et 

stratigraphique exhaustive.  

Afi  de po d e à l o je tif g al de la th se, ui s atta he à tudie  les i te a tio s e t e les 
séries sédimentaires accumulées dans cette province à mini-bassins et la tectonique salifère en 

domaine compressif, une réflexion conjointe a été menée avec la géologie structurale (thèse de 

Charlie Kergaravat). 
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Dans ce but, il a été nécessaire de réaliser une cartographie géologique détaillée basée non 

seulement sur le levé de coupes sédime tologi ues et l ide tifi atio  de fa i s ais aussi de la 
cartographie détaillée des relations stratigraphiques. La colonne stratigraphique type et les 

environnements de dépôts associés de la série Oligo-Miocene du bassin de Sivas ont été revisités à 

parti  d une analyse de faciès détaillée. 

 

Pour appréhender ces interactions, plusieurs aspects géologiques ont été plus précisément 

travaillés (Figure 88 , il s agit : 
• des variations spatiales dans la distribution des fa i s au sei  d u  i i-bassin et entre mini-

bassins adjacents ; 

• des variations temporelles sédimentologiques et architecturales au sein comme entre les 

mini-bassins adjacents ; 

• des géométries des strates et des dépôts au travers des changements d paisseu s 
accompagnant la migration de dépocentres au cours du remplissage ; 

• des déformations en bordure de mini-bassins au contact avec les corps salifères, autrement 

dit les déformations syn-s di e tai es li es à l halo i se. 
 

L o je tif fi al est de proposer une évolution tectono-sédimentaire du bassin de Sivas en 

définissant les interactions entre les différents facteurs de contrôle au ou s de l histoi e du 
remplissage des mini-bassins.  

 

  

Figure 88 : Coupe schématique illustrant les facteurs de contrôle allogéniques et autogénique (tectonique salifère) 

s e e ça t su  le s st e s di e tai e e  o te te de i i-bassins. 
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 Contexte CHAPITRE 5
géodynamique du bassin de Sivas 

 

Ce hapit e est u e e ue i liog aphi ue de l histoi e g od a i ue de la Turquie et plus 

particulièrement du plateau anatolien. Cette synthèse a pour objectif de présenter succinctement les 

diff e ts t a au  alis s d u  poi t de ue g od a i ue, ai si ue l histoi e te to o-sédimentaire 

des bassins Est-anatoliens, de manière à mieux contraindre ensuite le Bassin de Sivas.  

 

I. La plaque anatolienne 
L A atolie est le sultat d u e histoi e g od a i ue o ple e d uta t au Ju assi ue 

inférieur. Elle correspond à une large zone orogénique alpine caractérisée par des ceintures 

ophiolitiques et de roches métamorphiques séparant plusieurs blocs continentaux (e.g. Celâl & 

Yilmaz, 1981). La plaque anatolienne, située aux frontières des plaques eurasienne, africaine et arabe 

(Figure 89), est limitée : (i) au Nord par le bassin arrière-arc de la mer Noire résultant de la fermeture 

de la Néotéthys Nord ; (ii  à l Est pa  les failles No d et Est A atolie es la s pa a t des hauts 
plateaux du Caucase ; (iii) au Sud par la subduction Chypriote, relique de la subduction de la 

Néotéthys Sud ; i  et à l Ouest pa  la e  Eg e ui est li e à l e te sio  No d-Sud au-dessus du 

retrait de la subduction Hellénique (e.g. Okay, 2008). 

 

Cette plaque est constituée par trois blocs majeurs :  

(i) Le bloc des Po tides au No d, o stitu  e  pa tie d u e ou e tu e sozoï ue, epose 
sur un socle varisque métamorphisé, séparé des autres blocs par la suture Izmir-Ankara-

Erzincan ui est u e i at i e de l o a  N ot th sie  No d, p i ipale e t o stitu e 
de roches ophiolitiques, pa ou a t la Tu uie d Est e  Ouest (e.g. Okay & Sahinturk, 

1997; Okay, 2008). 

(ii) Le assif du Kı şehi  au e t e de la pla ue a atolie e o espo d à u  la ge do ai e 
ta o phi ue gale e t o  le Co ple e C istalli  d A atolie Ce t ale (CCAC; 

Lefebvre, 2011) do t l o igi e est e o e d attu (Moix et al., 2008 ; Okay, 2008). Ce 

massif est séparé des Pontides au Nord par la suture Izmir-Ankara-Erzincan et au Sud du 

bloc Anatolide-Tauride par la suture Intra-Tauride (Figure 89). 

(iii) Le bloc Anatolide-Tauride au Sud est constitué principalement de carbonates de plate-

fo e sozoï ue ta o phis s du a t l o oge se alpi e. Ce lo  est s pa  des 
Pontides par la suture Izmir-Ankara-Erzincan à l Est et à l Ouest pa  la sutu e Intra-

Tauride du assif du Kı şehi  Figure 89). Au Sud ce bloc est séparé de la plaque arabe 

par la suture Bitlis-Zagros principalement constituée de séries flyschoïdes du Paléogène 

et d ophiolites mésozoïques (e.g. Okay, 2008; Kaymakci et al., 2010). 
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Figure 89 : Carte tectonique de la région Nord-Est de la Méditerranée montrant les principales sutures et blocs. Les 

sutures sont représentées par les lignes noires épaisses avec la polarité de subduction indiquée par les triangles pleins. 

Les lignes noires épaisses avec les triangles vides correspondent aux subductions actives. Les traits noirs fins avec des 

triangles correspondent aux principales zones de ceintures de he au he e ts et de plis, d ap s Oka  (2008). 

 

II. Géodynamique de l’Anatolie 
La e o stitutio  pal ote to i ue et pal og og aphi ue de l a alga atio  des lo s 

anatoliens a donné lieu à de nombreux articles (e.g. Okay & Sahinturk, 1997 ; Barrier et al., 2008 ; 

Moix et al., 2008 ; Çinku et al., 2010 ; Robertson et al., 2012). Les reconstitutions sont principalement 

as es su  la e o aissa e su  le te ai  des u it s o ti e tales et o a i ues s appu a t su  la 
p se e d ophiolites, de o ple es d a tio , de a ges ift es, d a s ag ati ues, de zo es de 
métamorphisme, et enfin sur des datations. 

 

Robertson (2012), et a e l olutio  de l A atolie à t a e s la Figure 90, la Figure 91 et la 

Figure 92. A la fin du Permien, le continent Eurasie comprenant le bloc Pontides (i.e. le lambeau 

continental Sakarya) est séparé du continent Gondwana par la Paléotéthys (Figure 90A). Cette 

p iode est a a t is e pa  u e phase e te si e ajeu e da s ette zo e à l o igi e de di e s ifti g 
(e.g. Monod, 1977 ; Poisson, 1977 ; Robertson & Woodcock, 1982 ; Özgül, 1984 ; Poisson, 1984 ; 

Garfunkel, 1998 ; Altiner et al., 2000 ; Garfunkel, 2004). E  effet, le ifti g s i itie su  la a ge No d 
du continent Gondwanien, séparant les futures plaques africaine et arabe au Sud, du bloc Nord 

Gondwanien, qui correspond au futur bloc Anatolide-Tauride (Figure 90A). A cette époque, la 

Paléotéthys est une mer épicontinentale peu profonde dans la partie Est de la zone (e.g. Altiner et 

al., 2000 ; Pourteau et al., 2010). 
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 A la fin du Trias, la Paléotéthys se divise en deux océans formant alors la Néotéthys Nord, 

nommée océan Izmir-Ankara-E zi a , et la N ot th s sud. Cette ou e tu e pe et d i di idualise  
un bloc entre ces deux océans, le bloc Anatolide-Tauride, constitué par les massifs des Menderes et 

Be  Dağla ı à l Ouest et les assifs du Ge ik Dağ, Gü ü  et Mu zu  à l Est, Figure 90B ; e.g. 

Robertson et al., 1991 ; Robertson et al., 2003). U  t oisi e o a  s i itie également entre le bloc 

Anatolide-Tau ide et le assif du Kı şehi  do t la ge se est e o e al o prise, océan nommé 

Intra-Tauride (Figure 90B ; e.g. Görür et al., 1998). 
 

 
Figure 90 : Reconstitutions paléogéographiques au Permien supérieur et Trias supérieur, respectivement carte (A) et (B), 

d ap s ‘o e tso  (2012). 

Au d ut du C ta , l ou e tu e des o a s Sud Téthysien et Intra-Tauride est à son apogée, 

alo s ue l o a  Iz i -Ankara-Erzincan commence à subduire sous la plaque Eurasienne et plus 

précisément sous le bloc Pontides (Figure 91A). Durant cette période, des carbonates de plateformes 

continuent de se déposer sur la plateforme Anatolide-Tauride.  

 

La fi  du C ta  est a u e pa  u e phase d o du tio  à e ge e Sud de matériel 

océanique sur la marge continentale arabe, au Nord du bloc Anatolide-Tauride et sur le massif du 

Kı şehi  Figure 91B ; e.g. Whitney & Dilek, 1998; Yaliniz et al., 2000a ; Robertson, 2002 ; Parlak et al., 

2009). Les su du tio s pe ette t l ta lisse e t de ol a is e au sud-est du bloc Anatolide-

Tauride et au Nord du bloc Pontides (Figure 91B . La su du tio  de l o a  Iz i -Ankara-Erzincan 

sous le lo  Po tides e ge d e de l e te sio  a i e-a  a e  l i itiatio  du ifti g à l o igi e de la 
Mer Noire. 
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Figure 91 : Reconstitutions paléogéographiques au C ta  i f ieu  et sup ieu , espe ti e e t a te A  et B , d ap s 
Robertson (2012). 

La fermeture finale des océans Izmir-Ankara-Erzincan et Intra-Tauride semble se dérouler au 

Paléocène terminal-Eocène (Figure 92A ; e.g. Robertson et al., 2012). Durant cette période, la 

subduction de la Néotéthys Sud sous le bloc Anatolide-Tau ide se pou suit, p oduisa t de l e te sio  
arrière-arc sur le précédent bloc localisant le bassin de Maden (Figure 92A . L o a  de la N ot th s 
Sud se ferme dans le sud-est de la Turquie au Miocène ais este p se t à l Ouest, dans ce qui 

de ie d a pa  la suite l a tuel assi  o ie tal de la e  M dite a e Figure 92B). Au Miocène, la 

bordure Nord du bloc Anatolide-Tauride reste principalement émergée, ponctuée par quelques 

courtes incursions marines observées dans les bassins de Sivas et Darende-Hekimhan (e.g. Booth et 

al., 2013). 

 

Figure 92 : ‘e o stitutio  pal og og aphi ue à l Eo e o e  et Mio e o e , espe ti e e t a te A  et B , 
d ap s ‘o e tso  (2012). 
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Finalement durant le plio-quaternaire, la remontée vers le Nord de la plaque arabe, 

p o o ue l e pulsio  de la plaque anatolienne vers l Ouest Figure 93). Cette migration entraine la 

mise en place de structures décrochantes, tels que la faille senestre Est-Anatolienne et la faille dextre 

Nord-Anatolienne (e.g. Lyberis et al., 1992 ; Armijo et al., 1999). Cette déformation est couplée à 

d aut es failles d o ha tes s est es ajeu es telles ue les failles d E e iş i.e failles e t e 
anatoliennes), Göksu et Malaya e.g. Ko  iğit & Be ha ,  ; Jaffey & Robertson, 2001 ; Umhoefer 

et al., 2007). La pla ue a atolie e o e e sa ig atio  e s la su du tio  g e e à l Ouest, 
comme représenté sur la Figure 93 (e.g. Sengör et al., 1985 ; Tatar et al., 2002 ; Reilinger et al., 2006).  

 

 
Figure 93 : Carte néotectonique montrant les principales déformations sur la bordure Est de la Méditerranée, d ap s 
Robertson (2012). 

 

III. Les bassins d’Anatolie centrale 
Au début du Cénozoïque, les ophiolites obductées recouvrent la majeure partie de la 

plateforme carbonatée du Nord du bloc Anatolide-Tau ide et du assif du Kı şehi  (Görür et al., 

1998 ; Clark & Robertson, 2005 ; Robertson et al., 2012). Sur ces ophiolites et plus rarement sur les 

roches métamorphiques mésozoïques des blocs Pontides et Anatolide-Tauride, vont se développer 

de nombreux bassins sédimentaires à partir de la fin du Crétacé, tels que les bassins de Haymana, 

Ça kı ı, Kı ıkkale, Tuzgölü, Ulukışla, Şa kışla, ‘efahi e, “i as, Yıldızeli, Yozgat-Sorgun (Figure 94).  

 

Ces bassins sont interprétés comme étant mis en place soit en bassins se développant en lien 

avec les arcs ag ati ues, soit e  assi s d a a t-pays périphériques (Görür et al., 1998). Les 

bassins en rouge sur la Figure 94b so t i te p t s o e des assi s d a a t-pays de type 

p iph i ue se d eloppa t su  le lo  Kı şehi  le lo g de la sutu e Iz i -Ankara-Erzincan (Görür et 

al., 1998). Les bassins en bleu sur la Figure 94 sont interprétés comme des bassins liés aux arcs 

magmatiques se développant en lien avec les subductions Izmir-Ankara-Erzincan et Intra-Tauride 

(Görür et al., 1998).  
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Ces différents bassins enregistrent une transgression au Maastrichtien avec la mise en place 

de carbonates de plateformes recouverts ensuite par des dépôts de flysch comme observé dans les 

assi s d Ulukışla, Da ede  et Sivas (Figure 95 ; e.g. Poisson et al., 1996; Clark & Robertson, 2005; 

Robertson et al., 2012).  

Les autres bassins présentent eux une sédimentation type flysch depuis le début du 

remplissage (Figure 95 ; Görür et al., 1998). A pa ti  de l Oligo e, es assi s e egist e t le d pôt 
d apo ites et de sédiments clastiques continentaux (Görür et al., 1998).  

 

 
Figure 94 : Ca te des assi s d A atolie e t ale e  elatio  a e  les zo es du sutu es, e  ouge les assi s d a a t-pays 

de type périphérique et en bleu les bassins li s à l a  ag ati ue, disti tio  d ap s Gö ü  (1998). IPS : Intra-Pontides 

Suture; ITS : Intra Tauride Suture; AS : Antalya Suture; IAES : Izmir–Ankara–Erzincan Suture; EAFZ : East Anatolian Fault 

Zone; MOFZ : Malatya–O a ık Fault )o e; EF) : E e iş Fault Zone ; HB : Haymana Basin; KKB : Kı ıkkale Basi ; CB : Ça kı ı 
Basin; YSB : Yozgat-Sorgun Basin; YB : Yıldızeli Basi ; SKB : Şa kışla Basi ; SB : Sivas Basin; RB : Refahiye Basin; TB : 

Tuzgölü Basin; UB : Ulukışla Basi ; D : Da e de Basi , odifi  d ap ès Booth (2014a). 

 

 

 Le bassin de Sivas se situe à la frontière du bloc Pontides au Nord, du bloc Taurides au 

Sud, et du assif du Kı şehi  à l Ouest Figure 94).  

 Ce bassin est interprété comme un bassin d a a t-pays de type périphérique se 

développant sur les ophiolites de la suture Izmir-Ankara-Erzincan (Cater et al., 1991 ; 

Poisson et al., 1996 ; Temiz, 1996; Görür et al., 1998 ; Yıl az & Yıl az, ), et dans de 

plus rares interprétations également sur la suture Intra-Tauride (Artan & Sestini, 1971 ; 

Guezou et al., 1996).  

 Le a is e à l o igi e de la subsidence flexurale du assi  de “i as est pas o u  
dans ces articles.  
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Figure 95 : Colonnes stratigraphiques synthétiques et évènements tectoniques majeurs dans les bassins anatoliens du 

C ta  à l a tuel ; 1 : roche métamorphique ; 2 : ophiolite ; 3 : flysch; 4 : conglomérat; 5 : grès; 6 : argiles ; 7 : débris 

flows; 8 : carbonate; 9 : carbonate lacustre; 10 : évaporite; 11 : charbon; 12 : travertin; 13 : roche volcanique; 14 : 

marnes; 15 : chert; 16 : roche pyroclastique; 17 : granitoïdes; 18 : érosion; 19 : récif; 20 : carbonate détritique; 21 : 

fluviatile et gypse; 22 : carbonate lacustre; 23 : grès et argile; 24 : chenaux ; d ap s Gö ü  (1998). 
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  Connaissances CHAPITRE 6
historiques sur le bassin de Sivas 

 
 

Ce hapit e est u e e ue i liog aphi ue su  l histoi e g ologi ue du assi  de “i as ; il 

s o ga ise e  i  sous-parties. Après une brève introduction sur la géographie physique du bassin 

de Sivas, la première sous-partie, intitulée : la s ie lithost atig aphi ue du C ta  à l Oligo ne du 
bassin de Sivas, présentera les résultats de travaux antérieurs portant sur les différentes formations 

du bassin. Ces résultats, principalement basés sur les travaux initiaux de Kurtman (1973), sont 

suffisamment consensuels dans la littérature pour être présentés dans un ordre chrono-

stratigraphique. La deuxième sous-pa tie ui s i titule la série lithostratigraphique de l Oligo ne au 
Pliocène du bassin de Sivas, et e  ide e les di e ge es d i te p tatio s et de positio s 
stratigraphiques entre les différents travaux antérieurs portant su  les fo atio s de l Oligo e au 
Pliocène. À travers la diversité des formations décrites dans la littérature, six formations peuvent être 

dégagées et seront utilisées comme trame lithostratigraphique. La troisième sous-partie concerne le 

style structural du bassin de Sivas présenté par différents auteurs au cours des vingt dernières 

années. La quatrième sous-partie présente trois modèles tectono-stratigraphiques du bassin de 

Sivas. La cinquième sous-pa tie, e fi  t aite des di e ge es d i te p tatio  e  i t oduisa t la 
te to i ue salif e o e fa teu  de o t ôle de l a hitecture tectono-stratigraphique du bassin. 
 

Aperçu sur la géographie physique du bassin de Sivas 

Le assi  de “i as se situe su  le plateau d A atolie e t ale e  Tu uie à u e altitude 
moyenne de 1200m (Figure 96). Ce plateau anatolien est enserré au Nord et au Sud par deux 

bourrelets montagneux périphériques. Au nord, le plateau anatolien est bordé par les chaînes 

pontiques, constituées dans tout le secteur occidental par des alignements d'altitude moyenne 

(1200-1800m). Ces derniers prennent à l'est de la hauteur et de la continuité, dressant jusqu'à la 

frontière géorgienne une barrière topographique, approchant 4 000 m d'altitude (Dogu Karadeniz). 
 

 
Figure 96 : Carte géographique de la Turquie, d ap s le di tio ai e La ousse (2012). 
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Au Sud du plateau anatolien, les chaînes du Taurus forment une grande virgation convexe 

vers le Sud en bordure de la Méditerranée, puis remontent vers le Nord Est pour former les 

montagnes du Munzur Dag et du Toroslar qui se raccordent au Zagros iranien. 

Le climat dans le bassin de Sivas est continental, marqué par des hivers très rigoureux et des 

étés secs et chauds. Le printemps et l'automne sont généralement de courte durée. Ce climat a 

permis le développement d u e g tatio  steppi ue où la fo t a t  p es ue totale e t d ois e 
par l a ti it  a th opi ue. Les forêts s'y limitent à quelques rares témoins de bois de pins et de 

genévriers qui écharpent les flancs des reliefs montagneux. Ces conditions climatiques et la faible 

ou e tu e g tale off e t des o ditio s pa faites pou  la g ologie d affleu e e t. 
 

I. Travaux antérieurs sur la série 

lithostratigraphique du Crétacé à l’Oligocène du 
bassin de Sivas 
Le début du remplissage du bassin de Sivas débute à la fin de Crétacé (Maastrichtien), en 

contact discordant sur les ophiolites obductées. Son remplissage est bien décrit et relativement 

o se suel da s la litt atu e jus u à la fi  de l Eo e (e.g. Artan & Sestini, 1971 ; Kurtman, 1973; 

Inan & Inan, 1990; Cater et al., 1991 ; Özçelik & Altunsoy, 1996; Poisson et al., 1996).  

La carte et la colonne stratigraphique de Kurtman (1973) sont probablement les documents 

les plus précis et cohérents sur la zone centrale du bassin de Sivas pour décrire le remplissage de la 

fi  du C ta  jus u au d ut de l Oligo e du assi  de Sivas (Figure 98 et Figure 99). Ces travaux 

sont actualisés par Poisson et al. (2010 ; 2011 ; Figure 100). 
 

 
Figure 97 : (A) Carte géologique de la Turquie, odifi  d ap s Oka  et al. (2006a) ; (B) carte géologique du bassin de 

Si as, d ap s Ba kal & E e töz (1966). 
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Figure 98 : Ca te g ologi ue de la pa tie e t ale du assi  de Si as, d ap s Ku t a  (1973). 
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Figure 99 : Log s th ti ue du e plissage du assi  de Si as, d ap s O al et al. (2008) a tualis  d ap s Ku t a  
(1973). 
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Figure 100 : Ca te g ologi ue de la pa tie e t ale du assi  de Si as, d ap s Poisso  et al. (2010) ; (1) Quaternaire, (2) 

Travertin, (3-4) Lacustre fin Miocène-début Pliocène, (5) Basaltes Miocène moyen, (6) Séries clastiques du Miocène 

moyen, (7) Séries marines du Miocène inférieur de la formation Karacaören, (8) Séries clastiques rouges de Oligocène 

moyen à supérieur de la formation Karayün, (9) Gypse diapirique, (10) Gypse resédimenté, (11) Gypse Oligocène de la 

Formation Hafik, (12) Séries clastiques rouges de la formation Oligocène de Selimiye (13) Carbonates et clastiques Eocène 

inférieur à moyen de la Formation Bözbel, (14) Carbonate Crétacé terminal-Paléocène inférieurdes formations Teçer et 

Gürlevik (15) Karaçayir intrusion, (16) Ophiolites Crétacé terminal, (17) Carbonates de plate-forme Mésozoïque du 

Tau us,  Blo  du Kı şehi . 
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 La formation TEÇER Crétacé terminal A.

Le e plissage du Bassi  de “i as d ute a e  l ta lisse e t d u e plate-forme carbonatée 

dans le Sud du bassin (Figure 100-(14)). La formation Teçer, datée de la fin du Crétacé, est 

interprétée comme les dépôts les plus anciens du bassin reposant directement sur les ophiolites 

obductées (Figure 101 ; Kurtman, 1973).  
 

 
Figure 101 : Photographie de la formation Teçer recouvrant les ophiolites de la base du bassin de Sivas dans une 

structure anticlinale (localisation sur la Figure 98 et Figure 100 ; photo Etienne Legeay). 

Cette formation, uniquement observée au Sud du bassin de Sivas, forme un haut 

topographique : le Teçe  Daği litt ale e t le assif du Teçe  ui a do  so  o  à la fo atio  
(Figure 102). Ces d pôts, so t des a o ates, do t la puissa e attei t à l affleu e e t . Ces 
carbonates sont généralement massifs, de couleur grise, avec une forte abondance de fossiles 

(Kurtman, 1973). Des niveaux dolomitiques ont été observés (Kurtman, 1973). L tude des la es 
minces par Kurtman (1973) indique que ces carbonates sont constitués à 75% de composant 

bioclastiques tels que des microfossiles (Orbitoides media d'Archiac, Orbitoides d'Orbigny, Siderolites 

sp., Textularia sp., Nodosaria sp., Miliolidae), des algues et des débris de coquilles entourés par une 

matrice majoritairement micritique. Ces faciès sont qualifiés de biocalcarénite à biomicritique 

déposée dans un environnement marin peu profond (Kurtman, 1973). 
 

 
Figure 102 : Photographie de la chaîne de montagne du Teçer (localisation sur la Figure 98 et Figure 100 ; photo Etienne 

Legeay). 

 

 La formation GÜRLEVIK Paléocène  B.

Les carbonates de la formation Gürlevik sont observés localement au Sud du bassin du Sivas 

au niveau du massif éponyme du Gürlevik (Figure 103). La transition entre les carbonates des 

formations Teçer et Gürlevik est observée très localement sans changement majeur de lithologie. La 

limite entre ces deux formations serait sur la base de marqueurs biostratigraphiques entre la fin du 

Crétacé et le Paléocène (Kurtman, 1973).  
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La s ie, d u e paisseu  a i ale esti e est de 750m au niveau du massif du Gürlevik 

Daği, est composée par une alternance de bancs gris foncé à noir de carbonates pouvant être très 

i hes e  fossiles et d i te alles a eu . Ces a o ates o p e e t % de o posa ts 
bioclastiques tels que Laffitteina cf. bibensis Marie, Textularia sp., Biloculina sp., Triloculina sp., 

Lythophyllum sp., Distichoplax biserialis Dietrich, Melobesiae et des coraux. Le liant est 

p i ipale e t spa iti ue et plus a e e t i iti ue. L e i o e e t o espo d ait à u e er 

pi o ti e tale, plutôt haude et de fai le p ofo deu  d eau. Le Massif du Gü le ik a t  dat  du 
Tha tie  su  la ase d o se atio s iost atig aphi ues (Inan & Inan, 1990). Cette formation est 

recouverte, en continuité ou ponctuellement en discordance, par la formation conglomératique de 

Bahçecik.  
 

 
Figure 103 : Photographie de la chaîne de montagne du Gürlevik (localisation sur la Figure 98 ; photo Etienne Legeay). 

 Les formations Paléocène terminal-Eocène C.

A la fin du Paléocène, après le développement des plates-formes carbonatées de la 

formation Gürlevik, le bassin enregistre un approfondissement régional, marqué par la mise en place 

en concordance stratigraphique de la formation conglomératique de Bahçecik, et en position latérale 

de la formation plus fine de Kozluca. Cet approfondissement des environnements mais aussi la mise 

en place de faciès grossiers de type cône de démantèlement (formation Bahçecik) sont attribués à 

l i itiatio  de la o p ession de la plaque Tauride (Figure 91B et Figure 92A ; Kurtman, 1973 ; 

Guezou et al., 1996; Poisson et al., 1996; Temiz, 1996; Görür et al., ; Yıl az & Yıl az, . 

 

C.1. La formation BAHÇECIK (synonyme Özderesi)  
La fo atio  Bahçe ik est o se e su   d paisseu  su  la o du e No d du assi  p s 

du village de Bahçecik, ainsi que sur les flancs des chaînes de montagnes Gürlevik et Teçer où elle se 

développe sur 300m d paisseu , Figure 100 ; Kurtman, 1973 ; Inan & Inan, 1990). Cette formation 

est caractérisée par des dépôts de chenaux conglomératiques érosifs (Figure 104A). Les galets sont 

polygéniques et relativement bien classés, comprenant des ophiolites, des marbres, des carbonates 

de la formation Gürlevik et des galets de quartz (Figure 104). La présence de gastéropodes de type 

Batillaria a permis à Gokten (1991), et Poisson (1996) de dater cette formation Paléocène terminal-

Eocène inférieur. Les niveaux supérieurs passent progressivement à des faciès micro-

conglomératiques mieux triés et riches en nummulites attribués à la formation Bözbel.  

La formation Kozluca (synonyme Kaleköy Fm.) est un équivalent latéral de faciès dans la 

partie Sud-Est du assi  de “i as. Cette fo atio  est a a t is e pa  u e alte a e d a gilites 
fines, de marnes, de grès et de carbonates qui sont attribués à des dépôts marins profonds de type 

« Flysch » (Kurtman, 1973).  
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De nombreuses espèces de nummulites, remaniées depuis la plate-forme, ont été retrouvées 

dans cette formation qui est interprétée par Kurtman (1973) comme étant un équivalent latéral plus 

profond en bathymétrie que la formation Bahçecik. 
 

 
Figure 104 : Photographies de la formation Bahçecik, (A) affleurement près du village de Bahçecik au Nord du bassin de 

Sivas, (B) Zoom sur la texture du conglomérat dans cette formation (localisation sur la Figure 98 et Figure 100 ; photos 

Etienne Legeay). 

 

C.2. La formation BÖZBEL (équivalent latéral des formations 

Ortaköy et Kösedağ) 
La formation Bözbel est p se te à l affleu e e t su  u e la ge zo e au Sud du bassin de 

“i as et e ou e e  o o da e les fo atio s de Kozlu a et Bahçe ik, su  des paisseu s d e i o  
2000m (Figure 100 ; Kurtman, 1973; Cater et al., 1991). Cette fo atio  est o pos e d u e 
première série volcano- lasti ue d e i o  , ajo itai e e t p se te au Nord du Gürlevik et 

e s l Est e  di e tio  du assif du Böz el Dağı Figure 98, Figure 105 et Figure 106 ; Kurtman, 1973 ; 

Özçelik & Altunsoy, 1996). Cette s ie passe lat ale e t e s l Ouest à des calciturbidites (Figure 

106 . Da s l Est du assi , à la ase de la s ie de Böz el, uelques olitostromes sont observés, datés 

de Eocène moyen (Figure 106 ; Artan & Sestini, 1971).  
 

 
Figure 105 : Photographies de (A) «grauwacke», (B) faciès à nummulites, et (C) système turbiditique de la formation 

Bözbel (localisation sur la Figure 98 et Figure 100 ; photos Etienne Legeay). 
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La série supérieure de la formation Bözbel correspond à des dépôts de types turbiditiques, 

d u e paisseu  d e i o   (Artan & Sestini, 1971; Cater et al., 1991; Poisson et al., 2010).  
 

 
Figure 106 : A  Log s di e tologi ue s th ti ue du C ta  à l Oligo e effe tu  à l Ouest a , au e t e  et à l est 

 du assi  de Si as, d ap s Cate  (1991). 

Les directions de courant ainsi que la composition des grès indiquent des sources au Sud du 

bassin de Sivas (Figure 107 ; Özçelik & Altunsoy, 1996; Poisson et al., 2010). Les séquences 

turbiditiques présentent des successions verticales de pélites, grès, argilites et calcaires comprenant 

u e fo te o e t atio  de fossiles d âge lut tie  : Nummulites cf. brongniarti d'Archiac, Niimmulites 

gallensis A. Heime, Asterigerina rotula Kaufmann, Discocyclina sp., Triloculina sp., Spiroculina sp., 

Nummulites uroniensis A. Heime, Rotalia sp., Textularia sp., Acarinina rotundimarginata Subbotina, 

Hantkeniya alabamensis Cushman, (Figure 105B et C ; Artan & Sestini, 1971; Kurtman, 1973). Le haut 

de cette série se termine par une disparition des faciès gréseux laissant place à des faciès marneux et 

argileux puis finalement à des évaporites (Figure 106 ; Kurtman, 1973; Cater et al., 1991; Özçelik & 

Altunsoy, 1996; Gündogan et al., 2005). 
 

 
Figure 107 : Ca te pal og og aphi ue du a t le d pôt de la fo atio  Böz el à l Eo e, d ap s Cate  (1991). 
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En termes de système pétrolier, cette formation pourrait aussi bien correspondre à une 

o he e pote tielle u à u  se oi . N a oins, les valeurs de TOC ne dépassent que très 

rarement les 2%, les analyses Rock-E al i di ua t des i di es d h d og e fai les et d o g e 
élevés. De plus, la réflectance de la vitrinite varie entre 0.3% et 0.9% indiquant que la matière 

organique est immature à faiblement mature (Özçelik & Altunsoy, 1996 ; Altunsoy & Özçelik, 1998). 

Cette a al se o lue ue la fo atio  Böz el est pas u e o e o he e pou  la g atio  
hydrocarbures (Özçelik & Altunsoy, 1996). 

 

 La formation TUZHISAR D.

Les faciès marins profonds de la formation Bözbel passent dans leur partie sommitale à des 

évaporites (Artan & Sestini, 1971; Kurtman, 1973 ; Cater et al., 1991 ; Özçelik & Altunsoy, 1996). 

Seule une description succincte de cette formation est faite par ces derniers auteurs, dans la zone 

centrale du bassin de Sivas. Les faciès évaporitiques sont décrits en détail comme une formation à 

part entière, baptisée formation Tuzhisar par Gündogan (2005), da s l Ouest du bassin de Sivas 

(Figure 108). Cette formation est caractérisée par un premier intervalle évaporitique comprenant 

majoritairement du gypse secondaire (Gündogan et al., 2005). Ce gypse se présente sous la forme de 

nodules ou de lamines avec des structures en « chiken-wire » ou des formes entérolithiques, 

i di ua t l h d atatio  d u e a h d ite i itiale.  
 

 

 
Figure 108 : Log de la fo atio  Tuzhisa  a e  les photos asso i es p s du illage d O takö  da s l Ouest du bassin de 

Si as, d ap s Gü doga  (2005). 
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Ces faciès sont attribués par Gündogan (2005) à des environnements de sabkhas côtières. La 

pa tie sup ieu e de et i te alle apo iti ue i o po e u  peu d a gile ouge a ua t la 
rétrogradation progressive du système marin (Gündogan et al., 2005). Cette formation se termine 

pa  u  se o d pisode apo iti ue, a a t is  pa  d pais a s de g pse se o dai e i te al s 
avec des niveaux de gypse bréchiques (Gündogan et al., 2005).  

Verticalement, la formation Tuzhisar passe progressivement à la formation continentale de 

“eli i e da s l Ouest du bassin de Sivas (e.g. Gündogan et al., 2005). Dans la partie centrale du 

bassin, les évaporites sont décrites au-dessus de la formation Bözbel mais la transition avec la 

formation continentale de Selimiye est pas o se e. La o figu atio  des affleu e e ts à 
apo ites su  des hauts topog aphi ues a pas pe is au  auteu s de do e  u e esti atio  de 

l paisseu  des apo ites i itiales. 
 

 La formation Oligocène de SELIMIYE E.

La formation évaporitique de Tuzhisar est généralement recouverte en discordance par la 

formation continentale de Selimiye. Mais dans la partie centrale du bassin le contact entre ces deux 

formations est qualifié de tectonique (Kurtman, 1973 ; Poisson et al., 2010). Cette formation est 

observée dans la partie Sud du assi  de “i as, et o espo d à des alte a es d a giles lie de i  et 
vertes avec des intercalations de grès fins. Les bancs de grès sont très plats et étendus latéralement 

(en feuillet ; Figure 109) avec une puissance centimétrique à décimétrique. Ils présentent une base 

parfois érosive. Des mégarides 3D sont observées, mais la majeure partie des structures internes 

correspondent à des litages plans parallèles et des rides ascendantes (Figure 109B et C ; Cater et al., 

1991).  
 

 
Figure 109 : (A) Panorama de la formation Selimiye recouverte par la formation Benlikaya avec une forte discordance 

angulaire, (B) Faciès à rides ascendantes et (C) rides de clapots (localisation sur la Figure 98). 

De plus, quelques niveaux évaporites sont décrits dans la partie inférieure de la formation 

Selimiye (Kurtman, 1973 ; Poisson et al., 2010). La présence de i eau  d apo ites à la ase de la 
s ie a t  o fi e plus e e t pa  u  fo age alis  p s du illage de Celallı.  
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La base de ce forage indique la présence de 1500m de séries alternantes de halite, anhydrite et 

argilites, recouvertes par plus de 2100m de séries argilo-gréseuses (Figure 110 ; Onal et al., 2008). 

Ces séries argilo-g seuses à l affleu e e t p s du illage de Cellalı so t fo te e t pliss es. 
L o se atio  de ette d fo atio  e  su fa e cessite une reconsidération des estimations 

d paisseu s de la fo atio  “eli i e da s le fo age, a  elui-ci pourrait présenter des 

dédoublements de séries (Poisson et al., 2010). 

La fo atio  “eli i e a t  dat e de l Oligo e pa  des fau es d ost a odes e  l a se e 
d aut es fossiles a i s (Kurtman, 1973 ; Poisson et al., 2010).  

 

 
Figure 110 : Forage Cellali-  o t a t l i te p tatio  de l e pile e t st atig aphi ue, d ap s O al (2008). 
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II. La série lithostratigraphique du bassin de Sivas de 

l’Oligocène au Pliocène d’après les travaux 
antérieurs  
A pa ti  de l Oligocène, et notamment après de dépôt de la formation continentale de 

Selimiye, plusieurs auteurs travaillant sur la zone centrale du bassin de Sivas ont proposé des logs 

stratigraphiques régionaux contrastés : entre 1973 et 2003, six logs sédimentologiques régionaux 

diff e ts o t t  pu li s su  la zo e e t ale du assi  pou  l i te alle e t e l Oligo e et le 
Pliocène (Figure 111).  

 

Généralement trois formations sont observées et décrites : la formation mixte continentale 

et marine de Karayün, la formation évaporitique de Hafik, et la formation marine de Karacaören. A 

es fo atio s s ajoute t des fo atio s e glo a t deu  des formations précédentes, comme par 

exemple la formation de Kemah, qui englobe les formations Karayün et Karacaören (Aktimur et al., 

1988). Certaines de ces formations correspondent à des faciès précis observés dans le bassin, comme 

par exemple la formation Emirhan qui remanie des galets de gypse (Poisson et al., 2010). D aut es, 
telles ue la fo atio  Ağilka a (Çiner et al., 2002) débute par des dépôts continentaux puis marins, 

qui se répètent stratigraphiquement au-dessus pour former la formation Eğ i u ak Figure 111). 

 

 
Figure 111 : E e ples de log s th ti ues de la pa tie e t ale du assi  de Si as pa ta t de l Oligo e jus u au 
Plio e, odifi  d ap s Çi e  & Koşu , , intégrant les travaux de Aktimur et al. (1988), Gökçe & Ceyhan (1988), 

Çubuk et al. (1994), Çiner et al. (2002), Yalcin et al. (2003). 

 

Malg  de o euses tudes da s ette zo e, u e ho og isatio  de l e pile e t 
stratigraphique semble nécessaire. Les six formations Oligo-Miocènes les plus récurrentes dans la 

littérature vont être présentées en se focalisant sur la faciologie, les environnements de dépôts 

asso i s, leu  pa titio  ai si ue leu s elatio s st atig aphi ues. Ces fo atio s fe o t l o jet 
d u e des iptio  plus app ofo die da s les pa ties sui a tes puis u elles fo t pa ties du e plissage 
des mini-bassins.  
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 La formation KARAYÜN A.

La formation Karayün a été définie par Cater (1991) près du village de Karayün (Figure 100-(8)). 

Cette formation est divisée en trois me es à pa ti  de l tude des affleu e e ts autou  du illage 
de Karayün. Cette série comprend un premier intervalle, nommé Lower Karayün Sand Body (LKSB), 

a a t is  pa  des d pôts flu iatiles. Ces fa i s so t e ou e ts pa  l i te alle Middle Ka a ü  Sand 

Body (MKSB) correspondant à des argiles rouges. Le dernier intervalle, Upper Karayün Sand Body 

(UKSB), est caractérisé par des faciès gréseux lacustres (Figure 112 ; Cater et al., 1991). Ces trois 

membres semble t passe  lat ale e t e s l Est à des a o ates à algues ouges ou à des fa i s 
deltaïques selon Cater (1991 ; Figure 112).  

 

 
Figure 112 : Logs sédimentologiques de la formation Kara ü  p s du illage de Ka a ü , d ap s Cate  (1991). 

L i te alle la ust e da s l Uppe  K“B, près du village de Karayün, a t  dat  de l Oligo e 
terminal par Poisson (1996) sur la base de charophytes. Poisson (2011) propose une reconstitution 

paléogéographi ue du a t le d pôt de la fo atio  Ka a ü , su  la uelle ette fo atio  s te d 
largement vers l Ouest Figure 113). 

 

 
Figure 113 : Carte paléographique durant le dépôt de la formatio  Ka a ü , d ap s Poisso  (2011). 
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 La formation KARACAÖREN B.

La formation Karacaören a été définie par Kurtman (1973), et décrite en détail par Poisson 

(1996). Cette fo atio  a i e sulte d u e t a sg essio  e a t de l Est du Bassi  (Erentöz, 1966) 

qui recouvre, en discordance, les dépôts de la formation Karayün (Cater et al., 1991; Poisson et al., 

1996). Les faciès et les épaisseurs de cette formation varient énormément au sein du bassin et 

semblent se localiser dans plusieurs « sous-bassins » selon Poisson et al. (1996). Poisson et al. (1996; 

1997; 2010; 2011) décrivent 5 formations plus ou oi s a i es da s e u ils appelle t le g oupe 
de Karacaören (Figure 100-(7)). Ces cinq formations sont décrites comme des équivalents latéraux de 

faciès, datés par de nombreux auteurs du début du Miocène (Kurtman, 1973 ; Çiner et al., 2002; 

Özcan et al., 2009 ; Poisson et al., 2011 ; Sirel et al., 2013).  

 

Le groupe Karacaören est composé sans aucune organisation verticale préétablie : 

 Des marnes de Sivas, déposées autour de la ville de Sivas, qui comprennent des marnes 

bleues et des grès et conglomérats rouges. Les marnes sont riches en fossiles tels que des 

mollusques, oursins, foraminifères et ostracodes (Poisson et al., 1997). 

 Des récifs coralliens, déposés près de la ville de Sivas sur une bande Nord-Est – Sud-Ouest, 

ui o p e e t des olo ies de o au  ais gale e t d paisses a u ulatio s d algues 
rouges. 

 Des marnes de Bingöl, déposées dans le sous-bassin de Bingöl, qui correspondent à des 

marnes bleues riches en fossiles, ainsi que quelques intervalles gréseux. 

 De la formation Ulukapi d pos e p s du illage d Ulukapi ui o espo d à des alte a es 
de o glo ats i hes e  galets d apo ites et a giles ouges, présentant des charophytes 

dat s fi  de l Oligo e au d ut du Mio e. 
 De la formation Fadlun Dere visible près du village de Tepeonu au Sud de Bingöl, 

o espo da t à des he au  o glo ati ues t s i hes e  galets d apo ites ui 
alternent avec des argiles rouges et des marnes bleues. 

 

La a tog aphie de es fo atio s et l a al se de la litt atu e o t pe is à Poisso  (2011) de 

proposer la reconstruction paléogéographique de la Figure 114. 

 

 
Figure 114: Ca te pal og aphi ue du a t le d pôt de la fo atio  Ka a ü , d ap s Poisso  (2011). 
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 La formation HAFIK C.

La formation Hafik est la formation soulevant le plus de débat dans le bassin de Sivas (e.g. 

Kurtman, 1973 ; Cater et al., 1991 ; Çu uk, ; Çi e  & Koşu ,  ; Poisson et al., 1996; Çiner et 

al., 2002). “elo  es auteu s, ette fo atio  o espo d ait soit à des d pôts d apo ites assi es, 

g ale e t pais et o stitu s u i ue e t d apo ites affleu a t su  k  de lo g et 10km de 

large au Nord du bassin de Sivas (Figure 100- , soit à des d pôts d apo ites i te al s a e  
d aut es s di e ts tels ue des a es, des a giles ou des g s, soit à du g pse es di e t  (Figure 

100-(10)), soit enfin à du gypse diapirique (Figure 100-(9)). L âge de ette fo atio  est t s d attu 
puis ue au u  fossile a t  t ou  da s les apo ites. Cette fo ation est datée de manière 

relative par rapport aux formations sous- et sus-ja e tes. Les âges s te d ent de la fi  de l Eo e 
(Lahn, 1950 ; 1957 ; Oktay, 1982), au Messinien (Cater et al., 1991) en passant par des âges Oligocène 

(Artan & Sestini, 1971 ; Kurtman, 1973 ; Çiner et al., 2002) et Miocène (Kurtman, 1973 ; Aktimur et 

al., 1988). “i l o  p e d l e e ple de Cate  (1991), ce dernier positionne la formation continentale et 

a i e de Ka a ü  au toit de l Oligo e. Elle se ait e ou e te pa  la fo ation marine de 

Karacaören puis par la formation évaporitique de Hafik, comme représentée sur la Figure 115. 
 

 
Figure 115 : Coupe chronostratigraphique schématique passant à travers la formation Karayün, Karacaören et Hafik, près 

du illage de Ka a ü , d ap s Cate  (1991). 

 

 La formation BENLIKAYA A.

La formation Benlikaya correspond à des dépôts continentaux qui recouvrent en continuité 

stratigraphique les dépôts marins de la formation Karacaören (Pisoni, 1965 ; Poisson et al., 2011). Par 

contre, cette formation est fortement discordante sur la formation Selimiye au Sud du bassin (Figure 

109A . Elle a t  d ite pou  la p e i e fois e  , ais a pas réellement été réétudiée par la 

suite, mise à part les travaux très succincts de Temiz (1996), et plus récemment de Poisson (2011). 

Da s l Est du bassin (Figure 116), cette formation est décrite principalement comme un ensemble 

lacustre daté à 15Ma à partir de coulées de basaltes intercalées (Poisson et al., 2011).  

Au contraire, dans la zone centrale (Figure 100-(6) et Figure 116), la formation Benlikaya est 

décrite comme une série conglomératique à gréseuse rouge (Poisson et al., 2011). 
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Figure 116 : Ca te pal og aphi ue du a t le d pôt de la fo atio  Be lika a, d ap s Poisso  (2011). 

 

 

 La formation INCESU D.

La formation Incesu a été définie par Yalcinlar (1955), puis d ite pa  Yıl az (1980) et 

Poisson (1996) comme étant constituée de faciès fluviatiles conglomératiques faiblement consolidés, 

qui alternent avec des marnes de couleurs claires et des calcaires lacustres (Figure 117).  
 

 
Figure 117 : Vues panoramiques et de détail de la formation Incesu conglomératique au Sud de l U i e sit  de Si as, 
localisées sur la Figure 100. 

Cette formation est riche en vertébrés (e.g. Hipparion gracile, Sus erimanthius, Mastodon, 

Cervus, Gazelle, et Girafe) qui ont permis de dater les dépôts de la fin du Miocène (Poisson et al., 

1996). La fo atio  I esu est p se te à l affleurement au Nord du bassin de Sivas principalement, 

p s de la ille de “i as, ai si u au Sud des massifs du Teçer et du Gürlevik dans le bassin de Kangal 

(Figure 100-(3-4)). 
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Figure 118 : Ca te pal og aphi ue du a t le d pôt de la fo atio  I esu, d ap s Poisso  (2011). 

 

 La formation MERAKOM E.

La fo atio  Me ako  a t  d fi ie pa  Yıl az (1980) et décrite par Poisson (1996), comme 

étant constituée de marnes vertes alternant avec des calcaires lacustres blancs (Figure 119). Cette 

formation a été datée du début Pliocène (Sümengen et al., 1989). Elle affleure sur une large zone au 

Nord de la ville de Sivas, mais aussi au Sud des massifs du Gürlevik et du Teçer dans le bassin de 

Kangal (Figure 100-(3-4)). Les formations Incesu et Merakom sont équivalentes aux formations 

Zöhrep (Aktimur et al., 1988), Karatepe (Gökçe & Ceyhan, 1988) et Eğe i (Çubuk, 1994). 

 
Figure 119 : Vue pa o a i ue de la fo atio  g seuse à o glo ati ue d I esu e ou e te pa  la fo atio  la ust e 
de Merakom, localisée sur la Figure 100. 

 Les autres formations F.

Plusieurs autres formations ont été décrites dans des localités de la partie centrale du bassin 

de Sivas enregistrant des changements faciologiques plus ou moins importants, tels que les 

formations Emirhan (Poisson et al., 2010), Caygören (Poisson et al., 2010), Eğ i u ak (Poisson et al., 

2010), Ağilka a (Çiner et al., 2002), Eğ i u ak (Çiner et al., 2002) différentes de celle de Poisson 

(2010), Kemah (Aktimur et al., 1988), Haciali (Gökçe & Ceyhan, 1988) etc. Ces formations sont soit 

des équivalents latéraux des formations précédentes, soit des amalgamations de plusieurs 

formations ; elles ne seront pas détaillées individuellement. 
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III. Le style structural du bassin de Sivas d’après les 
travaux antérieurs  

 

Entre 1996 et 2006, quatre auteurs ont proposé des coupes traversant le bassin de Sivas, 

a e  des st les de d fo atio  assez diff e ts, à pa ti  d i te p tatio s de su fa e. Les diff e es 
du mode structural peuvent être illustrées par deux traits de coupes (Figure 120 et Figure 121), pour 

lesquelles trois auteurs ont proposé une interprétation différente.  

Le premier trait de coupe passe du Sud au Nord par le massif du Gürlevik et se termine près 

de la rivière Kizilirmak, ces deux localisations serviront de points de repère sur les trois coupes 

(Figure 120). Le deuxième trait de coupe passe du Sud au Nord par le massif du Teçer et se termine 

près de la rivière Kizilirmak. Ces deux localisations serviront de points de repère sur les trois coupes 

(Figure 121). 

 

 Guezou et al. (1996) privilégient un empilement de nappes vers le Nord sans émergence de 

chevauchements majeurs associé à une zone triangulaire dans ces deux coupes (Figure 120 

et Figure 121). 

 

 Görür (1998) propose des chevauchements près du Gürlevik, sans émergence de 

chevauchements dans les parties centrale et nord, ce qui évoque un contexte de plissement 

(Figure 120 et Figure 121). 

 

 Yıl az et al. (2006) dessinent des chevauchements à vergence Sud et Nord au niveau du 

massif du Teçer, mais aucune émergence de chevauchements dans la partie centrale du 

bassin (Figure 121). 

 

 Poisson et al. (2011) dessinent, pour la coupe située à l Est, des he au he e ts à e ge e 
Nord pour la partie Sud du bassin, et des vergences de chevauchement vers le Sud pour la 

partie centrale du bassin (Figure 120) ; cependant ils dessinent uniquement des 

he au he e ts à e ge e No d pou  la oupe à l Ouest passa t pa  le massif du Teçer 

(Figure 121). 
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Figure 120 : Carte géologique de la partie centrale du bassin de Sivas, sur laquelle est repositionné le trait de coupe en 

rouge des trois coupes en dessous, d ap s (Guezou et al., 1996) ; coupes de Guezou et al. (1996) ; Görür (1998) et 

Poisson et al. (2011) passant par le massif du Gürlevik. 
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Figure 121 : Carte géologique de la partie centrale du bassin de Sivas, sur laquelle est repositionnée le trait de coupe en 

orange les t ois oupes e  dessous, d ap s Yıl az (2006) ; coupes de Guezou (1996) ; Yıl az (2006) et Poisson (2011) 

passant par le massif du Teçer au Sud et la vallée du Kizilmark au Nord. 
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IV. L’évolution tectono-sédimentaire du bassin de 

Sivas d’après les travaux antérieurs  
 

Seulement trois auteurs proposent une évolution tectono-sédimentaire basée sur leur 

colonne stratigraphique respective.  

Cater (1991) p opose de la fi  de l Eo e à l Oligo e u  p o essus de glissement gravitaire 

sur les ophiolites qui entraine la formation de structures chevauchantes au front, formant les massifs 

du Teçe  et Gü le ik. A la fi  de l Oligo e et au d ut du Mio e, l e pile e t d ailles 
affectant les séries marines Eocène engendre le soulèvement et le glissement des séries Oligocène 

e s le No d pa  l i te diai e d u e faille normale (Figure 122). 
 

 
Figure 122 : Evolution tectono-sédimentaire du bassin de Sivas de la fi  de l Eo e au Mio e, d ap s Cater et al., 

(1991). 

A e  u e isio  u  peu diff e te, Yıl az (2006) propose une première période extensive se 

traduisant par du magmatisme au Paléocène avec le dépôt des formations carbonatées du Teçer et 

Gürlevik au Sud du assi . Puis, de l Eo e à l a tuel, l auteu  p opose la mise en place de 

chevauchements sur des niveaux de décollements localisés sur les ophiolites (Figure 123). 
 

 
Figure 123 : Evolution tectono-sédimentaire du bassin de Sivas de la fin du Maast i htie  à l a tuel, d ap s Yıl az et al. 

(2006). 
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Enfin, plus récemment, Poisson (2011) dessine la mise en place du bassin de Sivas en 

e te sio , a e  l i itiatio  de failles o ales d s le Pal o e ui o t lo alise  les d pôts-centres 

au cours du temps.  

 

Figure 124 : Evolution tectono-s di e tai e du assi  de Si as de la fi  du Pal o e à la fi  du Mio e, d ap s 
Poisson et al. (2011). 
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V. La tectonique salifère à Sivas 
La a ia ilit  des i te p tatio s de l e pile e t st atig aphi ue, du style de déformation 

ou de l olutio  te to o-s di e tai e du assi  de “i as est e  pa tie li e à l i flue e de la 
te to i ue salif e. La p se e de diapi s et u  d apo ites, comme leur rôle, a été largement 

sous-esti e jus u à p se t. Les apo ites dans ce bassin jouent à la fois le rôle de niveau de 

d olle e t et de i eau d a o odatio  pa  fluage diff e tiel, o pa ti e ta t le assi  e  
mini-bassins, ce qui complique les interprétations classiques. 

E  pa ti ulie , l a se e de p ise e  o pte de certaines évaporites à la surface comme des 

corps salifère allochtones a amené certains, auteurs tel que Çiner (1996), à les considérer comme des 

niveaux salifères interstratifiés dans les séries sédimentaires, mais aussi à dédoubler des séries en 

l a se e de l ide tifi atio  des sutu es apo iti ues entre les mini-bassins. Dans leur article de 

1996, Çiner et al. p opose t ai si u e a te g ologi ue où les u s d apo ites et les diapi s so t 
interprétés comme des évaporites dépositionnelles interstratifiées dans la série sédimentaire (Figure 

125A), considérant les séries comme en continuité du Sud vers le Nord (Figure 125 et Figure 126). 

 

 
Figure 125 : Carte géologique de la zone centrale du Bassin de Sivas montrant la répartition des formations Oligo-

Miocènes (localisation sur la Figure 100). Les logs sédimentologiques de la Figure 126 sont repositionnés en rouge et bleu 

sur cette figure. Cette carte est repositionnée sur la carte régionale du bassin de Sivas (Figure 100 , d ap s Çi e  et al. 

(1996). 
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Figure 126 : A  Log s th ti ue de la fo atio  Ağilka a att i u  au Mio e i f ieu . La oupe est le e depuis le 

illage de Ağilka a, B  log s th ti ue des fo atio s Ağilka a et Eğ i u ak att i u es au Mio e i f ieu  et o e . 
La coupe est levée depuis du village de Karayün. Les tracés des logs sont repositionnés sur la Figure 125, d ap s Çi e  et 

al. (1996). Notez le redoublement des séries continentales dans le log de droite. 

Par la suite, Çubuk et al. (1998) proposent dans la même zone que Çiner et al. (1996) une 

distinction entre les évaporitiques intra-formationnelles telles que les évaporites de sabkhas 

continentales intercalées avec les autres séries sédimentaires (en blanc Figure 127) et les évaporites 

diapiriques (en pointillés, Figure 127). Néanmoins, le log stratigraphique de Çubuk et al. (1998) 

t a e se u e ide d apo ites et ils interprètent les séries au Sud comme étant plus anciennes 

fo atio  a i e d Ağilka a  ue les s ies plus au Nord (formation continentale de Karayün ; 

Figure 128). 

 
Figure 127 : Carte mettant en évidence les évaporites diapiriques dans la zone centrale du Bassin de Sivas (localisation 

sur la Figure 100), d ap s Çu uk et al. (1998). 
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Figure 128 : Log st atig aphi ue s th ti ue de la zo e e t ale du assi  de Si as, d ap s Çubuk et al. (1998). 

Plus e e t, p s de la ille de )a a da s l Est du assi  de “i as, O akoğlu (1999) note 

que les évaporites se déforment de manière ductile (Figure 129). 

 

 
Figure 129 : Déformation ductile des apo ites p s du illage Ka ai o da s l est du Bassi  de Si as, d ap s O akoğlu 
(1999). 

Suite à la description de phénomènes diapiriques dans le bassin de Sivas (Kurtman, 1973 ; 

O akoğlu, 1999), Çiner et al. (2002) proposent une nouvelle interprétation de la carte géologique 

intégrant les évaporites allochtones (Figure 130). 

Cepe da t, la p se e des u s et sutu es d apo ites est pas p ise e  o pte pou  
construire la colonne stratigraphique proposée par Çiner (2002), qui continue à dédoubler les séries 

alo s ue o e o  le e a, les fo atio s Ağilka a et Eğ i u ak de Çi e  (2002) sembleraient être 

des équivalents latéraux (Figure 131). 
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Figure 130 : Carte géologique de la zone centrale du bassin de Sivas, dans la région de Karayün (localisation sur la Figure 

100). Le t ait leu o espo d au le  de log s di e tologi ue à l o igi e de la olo e st atig aphi ue de la figu e 

sui a te. Le lo g du t ait de oupe les s ies so t i te p t es o e o fo es. L i te p tatio  e  ouge est ajout e 
suite à ot e a tog aphie de la zo e, odifi e d ap s Çi e  et al. (2002). 

 
Figure 131 : Colonne stratigraphique synthétique basée sur les observations effectuées dans la région de Karayün du 

bassin de Sivas pour les formations Oligo-Miocènes. Les interprétations en rouge, ainsi que les rectangles de couleurs et 

les flèches sont rajoutées suite à notre étude ; odifi  d ap s Çi e  (2002). 
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De a i e à a o de  la p o l ati ue li e à l a hite tu e des i i-bassins de Sivas, il a été 

essai e au p ala le de p ise  la a tog aphie g ologi ue et l e pile e t st atig aphi ue 
présentés par les anciens auteurs, à la lumière de nouveaux concepts et modèles de la tectonique 

salif e. Cette isio  p ala le fait l o jet de la Pa tie  de e oi e. 
 

 

 Le e plissage et l e pile e t st atig aphi ue du bassin de Sivas sont bien décrits de la fin 

du Crétacé à la fi  de l Eo e. 
 A la fi  de l Eo e u e ou he d apo ites se dépose dans le bassin de Sivas. 

 A pa ti  du d ut de l Oligo e et jus u au Plio e, l e pile e t st atig aphi ue et 
l i di idualisatio  des d pôts e  fo atio , ui su de t au i eau d aporites, sont 

faiblement contraints. Quasiment tous les auteurs ayant travaillé sur la zone ont proposé 

des noms de formations et un empilement stratigraphique propre à leur étude.  

 Les styles structuraux proposés pour le bassin de Sivas sont également très variés en 

fonction des auteurs. 

 L e ge e de ou eau  o epts su  l i flue e de la tectonique salifère a permis à 

certains auteurs de réinterpréter en partie l e pile e t st atig aphi ue. 
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 Connaissances CHAPITRE 7
actualisées sur la géodynamique 

de la Turquie et du Bassin de Sivas 
 

Ce hapit e est u  t a ail de s th se i liog aphi ue su  la g od a i ue de l Est de la 
Turquie qui a été initié durant le début du projet en 2012 par Charlie Kergaravat et moi-même, et 

largement approfondi du a t la th se e  ou s d Etienne Legeay. Il a pour objectif de mettre en 

ide e les a a es su  le o te te g od a i ue de l Est de la Tu uie à l o igi e de la fo atio  
du bassin de Sivas. 

 

Le bassin de Sivas est bordé par deux ceintures ophiolitiques, le mélange ophiolitique de la 

suture Izmir-Ankara-Erzincan au Nord, et la suture Inner-Tauride 100km au Sud (Figure 132). Ces 

ophiolites affleurent largement sur la bordure Sud du Bassin, où elles sont recouvertes par des 

carbonates du Maastrichtien-Paléocène (i.e. massifs du Teçer et du Gürlevik). Elles sont également 

présentes dans le bassin au niveau des semelles de certains chevauchements et au sein de certaines 

masses évaporitiques (radeau allochtone). 
 

 
Figure 132 : Carte géologique de la Turquie montrant les différents blocs, et mettant en évidence en vert la répartition 

des ophiolites, d ap s Ke ga avat (Submitted-a) odifi  d ap s Oka  et al. (2006b), Çelik et al. (2011) et Stampfli 

(2000). 

L u e des p o l ati ues de la th se d Etie e Legea  est de o p e d e su  uelle sutu e, 
Izmir-Ankara-Erzincan et/ou Inner-Tauride, le assi  de “i as s est d veloppé (Figure 132).  

La suture Izmir-Ankara-Erzincan correspond à des mélanges ophiolitiques comprenant des 

monts sous-marins, des sédiments du Jurassique et du Crétacé ainsi que des péridotites du manteau 

supérieur datées à environ 180Ma, soit du Jurassique inférieur “a ifakioğlu et al., 2009 ; Robertson 

et al., 2013a ; Topuz et al., 2013 ; Uysal et al., 2015). L o du tio  de la N ot th s No d, dat e du 
Crétacé supérieur, chevauche le mélange et les ophiolites de la supra-subduction sur le massif du 

Kı şehi  et la plate-forme Anatolide-Tauride (Turonien-Santonien ; Figure 133 ; e.g. Yaliniz & 

Göncüoglu, 1998; Yaliniz et al., 2000b).  

Les ophiolites de la suture Inner-Tauride (i.e. branche Sud de la Néotéthys Nord), située au 

Sud du bassin de Sivas, ont été mises également en place dans un contexte de supra-subduction au 

Crétacé supérieur (Robertson et al., 2009).  
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Leur âge de cristallisation est daté à ∼89 Ma, correspondant à la cristallisation des corps 

magmatiques de la croûte océanique (e.g. Parlak et al., 2013). Ces ophiolites ont été par la suite 

obductées sur la plate-forme Anatolide-Tauride du Campanien au Paléocène suivant les localités 

(Dilek et al., 1999; Robertson et al., 2009). 
De nombreux articles associent les ophiolites au Nord du bassin de Sivas à la fermeture de la 

Néotéthys Nord et donc appartenant à la suture Izmir-Ankara-Erzincan. Ces dernières ont cristallisé 

antérieurement, avec des âges contraints à ∼170-180 Ma (e.g. Hässig et al., 2013a; Uysal et al., 

2015). Certains auteurs proposent ainsi la mise en place de nappes ophiolitiques partant de cette 

sutu e et s te da t sur plus de 400km vers le Sud, ce qui est le cas en Arménie et dans le Petit 

Caucase (e.g. Rolland et al., 2012; Hässig et al., 2013b). Néanmoins, les derniers résultats obtenus par 

Etienne Legeay montrent que les ophiolites du Sud, sur lesquelles le bassin de Sivas se développe en 

partie au Paléocène, appartiennent à la suture Inner-Tauride, (Figure 133 ; Legeay et al., 2015). 

 

 
Figure 133 : Reconstitution sous forme de coupe Sud-No d de l Est de l A atolie du T ias sup ieu  à l Eo e, d ap s 
Legeay (2015). 
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Le bassin de “i as se le se d eloppe  su  la o du e No d et Est du assif du Kı şehi  
(Figure 132), au niveau du contact entre les océans Inner-Tauride au Sud et Izmir-Ankara-Erzincan au 

Nord, comme représenté sur la Figure 134. 

 

Figure 134 : ‘e o st u tio  de l a alga atio  des lo s da s l Est de la Tu uie du C ta  sup ieu  à l Eo e 
inférieur, adaptée pour le bassin de Sivas de Booth (2014b). 

 

Le bassi  de “i as est u o e u  assi  fle u al t s lo al, li  à la ise e  pla e d u  t o-

chevauchement du bloc Taurus su  le lo  Kı şehi  (Figure 135 ; Guezou et al., 1996).  

 

 
Figure 135 : Coupe st u tu ale gio ale du assi  de Si as, e ou a t au No d le assif du Kı şehi  et au Sud le Blo  
Tauride, d ap s Guezou (1996). 
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 Connaissances CHAPITRE 8
actualisées sur le bassin de Sivas 
 

Ce chapitre présente les résultats obtenus sur la géologie générale du bassin de Sivas, 

résultats qui sont en constante progression, et basés sur des travaux effectués en collaboration avec 

Cha lie Ke ga a at. Ce t a ail p ala le a essit  d a tualise  la a te g ologi ue du assi  de “i as 
à g a de helle à pa ti  d i ages satellites ais su tout d effe tue  u e a tog aphie de te ai  
détaillée, porta t p i ipale e t su  la zo e e t ale du assi  de “i as ui s te d su  plus de k  
d Est e  Ouest et k  du No d au “ud. E  pa all le à ette a tog aphie, ous a o s le  u e 
i gtai e de kilo t es de logs s di e tologi ues, da s l opti ue de a a t ise  l olutio  

faciologique du remplissage du bassin de Sivas et de proposer des modèles pour les environnements 

de dépôts. Ce travail a demandé six mois de présence sur le terrain répartis sur trois années, et a 

permis de proposer une nouvelle colonne stratigraphique et de réaliser une coupe régionale 

i t g a t l i flue e de la te to i ue salif e. 
 

Les premiers résultats obtenus ont donné lieu à deux publications préliminaires, en annexe du 

mémoire : 

 Ringenbach, J.C., Salel, J.F., Kergaravat, C., Ribes, C., Bonnel, C. and Callot, J.P. (2013) Salt 

tectonics in the Sivas Basin, Turkey: outstanding seismic analogues from outcrops. First Break, 

31, 93–101. 

 Callot, JP., Ribes, C., Kergaravat, C., C., Bonnel, Poisson, A., Temiz, H., Vrielynck, B., Orszag-

Sperber, F., Ringenbach, JC. and Salel, JF. (2014) Salt tectonics in the Sivas basin (Turkey) : 

crossing salt walls and minibasins. Bulletin de la Société Géologique de France, 185, 33–42. 

 

 

 

 Carte géologique de l’ensemble du bassin de II.

Sivas 
La première phase du travail sur cette zone a nécessité de reprendre la carte du service 

atio al de e he he i i e et d e plo atio  e  Tu uie MTA : Maden Tetkik ve Arama Genel 

Müdü lüğü , pu li e pa  Ba kal (1966). Cette actualisation de la carte géologique du bassin de Sivas 

s est faite e  o pila t des a tes plus e tes, notamment celles de Kurtman (1973) et Poisson et 

al. (2010), ai si u e  affi a t les o tou s des li ites de fo atio s à pa ti  d images satellites 

(Figure 136). 

Nous avons complété ce document par une cartographie des évaporites, sans distinction 

entre les évaporites en « place » dites autochtones, et celles ayant « migrées » dites allochtones 

(Figure 136). Cette a tog aphie des apo ites a t  faite à pa ti  d i ages satellites, puis o pl t e 
dans la zone centrale du bassin près de la ville de Sivas par une cartographie détaillée de terrain. 
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Figure 136 : Carte géologique du bassin de Sivas, avec en noir les évaporites allochtones et autochtone de la formation 

Tuzhisa  dat e Eo e sup ieu , odifi e d ap s Ba kal (1966). 

 

 

Figure 137 : Ca tog aphie des apo ites à l affleu e e t da s le assi  de Si as, sans distinction entre les évaporites 

auto hto es et allo hto es, odifi  d ap s Ke ga a at et al. (Submitted-a). 

La carte des évaporites ainsi individualisées met en évidence en premier lieu la quantité 

d apo ites à l affleu e e t da s e bassin (Figure 137).  

En second lieu, la distribution régionale de ces évaporites suggère la distinction entre plusieurs 

provinces :  

 u  p e ie  do ai e au No d, a u  pa  u e t s la ge ua tit  d apo ites à l affleu e e t, 
s te da t su  plus de k  de lo g et p es ue k  de la ge Figure 137A). Ce domaine 

se le ajo itai e e t o stitu  d apo ites d positio elles et da s de plus a es as de 
gla ie s d apo ites allo hto es. Cette masse évaporitique est relativement plate 

topographiquement, mais enregistre une karstification intense, occasionnant la mise en place de 

dolines et de gouffres liés à la dissolution des évaporites (Figure 138 ; e.g. Günay, 2002). 
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Figure 138 : Image satellite Google Earth de la masse évaporitique fortement karstifiées au Nord du bassin de Sivas, 

(localisation sur la Figure 137). O  o se e la p se e d u e multitude de dolines sub-coaslescentes de quelques 

dizaines de mètres de large chacune. 

 U  se o d do ai e est isi le à l Ouest, mais moins bien enregistré à l Est du bassin (Figure 

137A). Les apo ites à l Ouest du bassin sont alignées sur 20 à 30km de long suivant plusieurs 

linéaments parallèles, de direction approximative Est-Ouest (Figure 137A). Ces alignements 

soulig e t l e ge e de he au he e ts à e ge e No d au i eau d a ti li au  ui utilise t 
les évaporites comme niveau de décollement (Poisson et al., 1996). A l a i e de es a ti li au , 
de larges synclinaux sont observés. La distribution des évaporites dans cette zone est 

perpendiculaire à la direction Nord-Sud de raccourcissement. Cette province semble donc être 

t s la ge e t i flue e pa  la o p essio  s o ga isa t e  chaînes de plis et chevauchements 

sur semelle évaporitique. Bien que présente, cette organisation en plis et chevauchements 

parallèles est oi s fa ile e t ide tifia le à l Est du Bassi . 
 

 Le dernier domaine présente un style structural complètement différent, marqué par une 

distribution polygonale des évaporites formant des murs qui entourent des mini-bassins 

subcirculaires (Figure 137B). Il présente une forte analogie géométrique avec la distribution des 

apo ites o se e su  l île d A el Heiberg dans le bassin du Sverdrup au Canada décrit par 

Harrison & Jackson (2014). La terminologie employée pa  es auteu s pou  ualifie  l asse lage 
polygonal de mini-bassin, « Wall and Basin Province » peut donc être utilisée pour le bassin de 

“i as. Co t ai e e t à la asse d apo ites au No d du assi , da s la p o i e à i i-bassins 

et murs, les évaporites g e t des assifs hauts topog aphi ue e t, s le a t uel ues fois à 
plus de 100m par rapport aux lits des rivières environnantes. Les diapirs les plus hauts sont 

g ale e t à l i te se tio  de plusieu s u s d apo ites fo a t des poi ts t iples et parfois 

même quadruples (Figure 137B). Dans cette province, les évaporites entourent 18 mini-bassins, 

constituant des accumulations Oligo-Miocènes de uel ues kilo t es d paisseu s et de 
quelques centaines de mètres à quelques kilomètres de diamètre. 
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 La carte géologique de la zone centrale à mini-III.

bassins 
 

La cartographie détaillée des évaporites dans la zone centrale du bassin de Sivas, et 

ota e t des sutu es de u s d apo ites, a pe is de ie  i di idualiser les mini-bassins. Ces 

derniers ont été identifiés par le nom des villages les plus proches à savoir : Emirhan, Karayün, Ilkindi, 

A pa azi, Eğ i u ak, Tuzhisa , Akpi a , Eski oğazkese , Ça gö e , Celallı, Ağilka a, I e ol, Old 
E i ha , Bi göl, Isha ı, Fadlu , Kizilka az, Ye ikö , “aklı, Göl ük, Küpe ik, “a he  et Budlaki. Le 
remplissage sédimentaire de chaque mini-bassin a été défini à partir de coupes sédimentologiques 

e oupa t l e se le du e plissage affleu a t, pe etta t de d gage  des a alogies fa iologi ues 
à plus grande échelle.  

 

T ois fo atio s so t disti gu es pou  l i te alle Oligo-Miocène : 

 Une formation continentale, nommée formation de Karayün (Cater et al., 1991 ; cartographiée 

e  ua es d o a ge su  la Figure 139). Elle comprend des séries de type playa-lake, fluviatile en 

tresses, et fluvio-lacustres ; elle affleure dans le centre de la zone des mini-bassins.  

 Une formation marine, nommée formation de Karacaören (Kurtman, 1973 ; cartographiée en 

bleu sur la Figure 139). Elle comprend des séries mixtes de rampes deltaïques et carbonatées, 

ainsi que des faciès de plaines côtières et de lagunes restreintes. Elle est un peu plus étendue 

vers le Nord et le Sud que la formation Karayün. 

 Une troisième formation, nommée formation de Benlikaya (Poisson et al., 2010 ; cartographiée 

en nuances de jaune sur la Figure 139). Celle-ci comprend des séries de type cône alluvial et 

fluviatile en tresse, ainsi que des environnements de playa-lake. Elle se localise principalement 

en périphérie de la zone des mini-bassins et sera décrite plus précisément dans la Partie 4. 

Ces trois formations seront décrites avec plus de précision dans la partie 4. Les murs et diapirs 

d apo ites so t ep se t s e  oi  su  la a te, les pa ties g ises autou  so t des apo ites plus 
ou moins recouvertes par des dépôts quaternaires (Figure 139). 

 

Le remplissage des mini-bassins débute généralement par la formation continentale de 

Karayün comme observé pour le mini-bassin d E i ha  Figure 140A). Cette formation peut être 

recouverte en discordance ou en continuité stratigraphique par la formation marine de Karacaören 

(Figure 140A). Toutefois, la formation Karacaören peut aussi se développer directement sur les 

évaporites, comme pour les mini- assi s de Tuzhisa  ou d Ağilka a Figure 140B). Enfin la formation 

continentale de Benlikaya recouvre la formation marine de Karacaören localement sans discordance 

(Figure 140B . L e pile e t stratigraphique pour le remplissage des mini-bassins semble donc 

débuter par la formation Karayün, recouverte par la formation Karacaören, elle-même recouverte 

par la formation Benlikaya. Les évaporites entourant les mini-bassins semblent donc antérieures en 

âge à ces trois formations. 
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Figure 139 : Carte géologique de la zone centrale des mini-bassins du bassin de Sivas (localisation sur la Figure 137), 

d ap s Ke ga a at et al. (Submitted-b). 

 

Chapitre 8 - Connaissances actualisées sur le bassin de Sivas



150 
 

 
Figure 140 : Images satellites Google Earth des mini- assi s d E i ha  A  et Tuzhisa  B , (localisation sur la Figure 139). 

Les évaporites diapiriques entourant les mini-bassins sont quasi-exclusivement constituées 

de g pse et d a h d ite t s d fo s et cisaillés (Figure 141).  

Dans certains cas, les murs et diapirs présentent une stratification interne régulière mettant 

e  ide e la oissa e e ti ale du diapi  et l e trusion verticale des évaporites (Figure 142). 

 
 

 
Figure 141 : A  Pa o a a d u  diapi  p o a le e t e o e a tif à  de d i el  au-dessus de la plaine quaternaire, 

localisation sur la Figure 139, (B-C  Photog aphies d apo ites diapi i ues isaill s et hi ues, (localisation sur la 

Figure 139). 
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Figure 142 : Vue pa o a i ue d u  diapi  su  la o du e Sud du mini- assi  d Ağilka a p se tant des stratifications 

internes (localisation sur la Figure 139).  

Il est intéressant de noter que des blocs de quelques mètres à des massifs de plusieurs 

e tai es de t es d ophiolites so t o servés dans ces évaporites (Figure 143). Ces ophiolites 

semblent emballées dans la matrice évaporitique et sont assez récurrentes dans les murs et diapirs 

de la zone à mini-bassins (Figure 143). 
 

 
Figure 143 : Vue pa o a i ue de u s d apo ites o te a t des lo s et des assifs d ophiolites, A  da s le u  
d apo ites au Sud du mini- assi  de Celallı, et B  au Sud-Est du mini-bassin de Tuzhisar (localisation sur la Figure 139). 

Au Sud-Est de la zone à mini-bassins, la formation turbiditique de Bözbel, en marron sur la 

Figure 139, olue e ti ale e t e s des fa i s de oi s e  oi s p ofo ds jus u à la p ipitatio  
d apo ites (Kurtman, 1973).  

Il est pas a e de et ou e  da s es apo ites des lo s ophioliti ues ui so t att i u s à 
des olistostromes qui se mettraient en place durant le dépôt des évaporites (Figure 144). Ces blocs 

o t t  gale e t o se s da s l Est du assi  de “i as, p s de la ille de )a a O akoğlu, 1999). 

Cette transition turbidites- apo ites est ie  d ite à l Ouest du assi  de “i as pa  Gü doga  
(2005 ; Figure 108). Cette de i e fait l o jet d u e pa tie du t a ail de e he he de la th se de 

Alexandre Pichat et ne sera donc pas développée dans ce manuscrit.  
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La formation évaporitique, nommée Tuzhisar (Gündogan et al., 2005), est le premier niveau 

évaporitique observé dans le Bassin de Sivas. Cette formation est la couche initiale autochtone à 

l Ouest du assi  de “i as. Cepe da t, les apo ites se le t se i  de i eau de d olle e t da s 
ette zo e, e ui e p he d alue  l paisseu  d apo ites i itiale et la t a sitio  a e  la 

formation sus-jacente de Selimiye (en rose sur la Figure 139 ; Figure 144). Par analogie avec les 

formations rencontrées dans la partie centrale du bassin, nous attribuerons le nom de Tuzhisar pour 

la fo atio  p i ai e d apo ites da s l e se le du assi  de “i as. 
 

 
Figure 144 : Vue pa o a i ue p s du illage d I kö , o t a t le o ta t he au ha t e t e la fo atio  tu iditi ue 
de Bözbel au Sud et les évaporites de la formation Tuzhisar, recouverte par la formation continentale rouge de Selimiye. 

Les évaporites comprennent au niveau de ce chevauchement des massifs ophiolitiques (localisation sur la Figure 139). 

La formation recouvrant les évaporites est celle de Selimiye, elle correspond à des dépôts 

fins en granulométrie de type playa-lake et plus a e e t flu iatiles. Elle s o ga ise e  u  g a d 
monoclinal globalement Est-Ouest, au Sud de la zone à mini-bassins, et remplit également un mini-

assi  à l Ouest, o  le i i-bassin de Budlaki (Figure 139). La bordure Nord du monoclinal est 

recouverte en discordance angulaire (proche de 90°) par un niveau évaporitique bréchifié qui se 

pince sur ce contact, et contient des reliques prése s d apo ites Figure 145A et B). Ce dernier 

est recouvert localement par la formation marine de Karacaören et régionalement par la formation 

Benlikaya (Figure 145A, C et D).  
 

 
Figure 145 : (A) Vue panoramique de la bordure Nord du monoclinal de la formation Selimiye, recouverte en discordance 

angulaire par la formation de Benlikaya (localisation sur la Figure 139). Entre ces deux formations, des niveaux 

apo iti ues à galets d ophiolites so t o se s B , e ou e t pa  des a s a i s att i u s à la fo atio  de 
Karacaören (D et C), sur la photo (D) sont observés des galets de la formation Selimiye compris dans une matrice 

carbonatée a débris de coquilles dont des huitres ; sur la photo (C) un galet de la formation Selemiye perforé par des 

organismes de type pholades. 
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Cette formation Selimiye est également recouverte plus au Sud par des dépôts de la 

formation Benlika a e  dis o da e a gulai e sa s au u e t a e d apo ites ou des d pôts a i s 
de la formation Karacaören, formant des buttes témoins (Figure 139 et Figure 146). 
 

 
Figure 146 : Vue panoramique de la formation Selimiye recouverte en discordance angulaire par la formation Benlikaya 

(localisation sur la Figure 139). 

L a se e de d pôt a i  et apo iti ue e  dis o da e su  la formation Selimiye au niveau 

des buttes témoins du Sud de la zone des mini-bassins donne une probable indication sur la limite 

paléogéographique des dépôts marins de la formation Karacaören (Figure 139). La formation 

“eli i e affleu e gale e t au i eau du œu  de l a ti li al de Celallı où elle est pa tielle e t 
recouverte en discordance angulaire par la formation marine de Karacaören (Figure 147).  

L e pile e t st atigraphique de la zone Sud des mini-bassins semble donc débuter par la 

formation Bözbel, qui est recouverte par la formation évaporitique de Tuzhisar et enfin la formation 

Selimiye (Figure 139). 

 
 

 
Figure 147 : Vue de la discordance angulaire entre la formation de Selimiye inversée et la formation à pendage normal 

vers le Sud-Ouest da s l a ti li al de Celallı. La dis o da e est e ou e te pa  u  i te alle a i a t e a ia t de 
nombreux blocs de la formation Selimiye sous-jacente (localisation sur la Figure 139). 
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 Coupes structurales à travers la zone à mini-IV.

bassins 
Durant la dernière année de thèse, la compagnie TransAtlantic Petroleum qui prospecte en 

Turquie et notamment dans le bassin de Sivas, a accepté de mettre à notre disposition quelques 

lignes sismiques. Onze lignes sismiques Nord-Sud passant par la zone des mini-bassins, associées à 

trois lignes Est-Ouest, qui constitue une partie du jeu de donnée de la thèse de Etienne Legeay, ont 

do  pe is de p ise  l a hite tu e st atig aphi ue g ale du assi  et o t e  e  pa ti ulie  
que (Legeay et al., in prep; Kergaravat et al., Submitted-a) : 

 une épaisseur non négligeable de sédiments est présente sous la zone des mini-bassins centraux. 

Par corrélation latérale, nous attribuons celle-ci à la formation Selimiye (Figure 148). Les 

formations de Selimiye et de Karayün ne sont donc pas des équivalents latéraux de faciès comme 

proposés par certains auteurs (e.g. Kurtman, 1973 ; Poisson et al., 1996) ;  

 La formation Selimiye semblerait séparée de la formation Karayün pa  u  i eau d apo ites 
allochtone, interprété comme une canopée (Figure 148) ; 

 L organisation en mini-bassins de la formation Selimiye formerait une première génération de 

mini- assi s d elopp s su  la ou he d apo ites auto hto es de la fo atio  Tuzhisa  (Figure 

148). Les mini- assi s à l affleurement seraient remplis par les formations Karayün, Karacaören 

et Benlikaya et se développeraient eux sur une canopée pour former des mini-bassins de 

seconde génération, comme observé dans le Golfe du Mexique (Figure 148). 

 

 Succession stratigraphique révisée du V.

Maastrichtien au Pliocène 
Le t a ail de a tog aphie de ette zo e, o jugu  à l a al se des elatio s spatiales entre les 

formations et à l i t g atio  des do es sis i ues, a permis de proposer un nouveau découpage 

stratigraphique et faciologique pour la partie centrale du bassin de Sivas (Figure 149). 

Le remplissage du bassin de Sivas débute au Crétacé supérieur par le dépôt de plateformes 

carbonatées recouvrant les ophiolites. La s ue e de d pôts du C ta  à l Eo e te i al e 
présente pas de divergences majeures avec les interprétations antérieures proposées dans la 

littérature (e.g. Kurtman, 1973). Ce remplissage débute par le dépôt de carbonates de plateforme 

probablement très localisées, du Maastrichtien au Paléocène correspondant aux formations de Teçer 

et de Gürlevik (Figure 149). Le assi  o ait e suite u e phase d osio  des platefo es ui est 
marquée pa  le e ou e e t et lo ale e t l i isio  des a o ates pa  des d pôts 
conglomératiques. Ces faciès grossiers, qui remanient des ophiolites et les carbonates sous-jacents, 

s o ga ise t e  fa s deltas sous-aquatiques sur les marges Sud et Nord du Bassin pe da t l Eo e 
inférieur, développant la formation Bahçecik (Gokten & Kelling, 1991 ; Poisson et al., 1996). Le bassin 

enregistre ensuite un approfondissement des faciès marqué par la mise en place de dépôts volcano-

clastiques dominants à la base qui passent vers le haut à des turbidites clastiques et carbonatés 

att i u es à l Eo e o e  des fo atio s de Kösedağ et de Bözbel (Figure 149). La partie 

sommitales des turbidites passe semble-t-il p og essi e e t à des d pôts d apo ites de la 
formation Tuzhisar (Kurtman, 1973 ; Cater et al., 1991; Gündogan et al., 2005). Cette formation 

évaporitique a été datée du Bartonien par des données de Strontium par Alexandre Pichat. 
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Figure 148 : Coupe structurale régionale passant par la zone à mini-bassins du Bassin de Sivas, à partir de données de 

te ai  et l i t g atio  de do es de su su fa e p o e a t de la o pagnie pétrolière TransAtlantic (localisation sur la 

Figure 136 et Figure 139), d ap s Ke ga a at et al. (Submitted-a). 
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A partir du dépôt de es apo ites à la fi  de l Eo e, les i te p tatio s de la olo e 
stratigraphique divergent. Ces évaporites sont interprétées comme étant la couche autochtone 

pe etta t l halo i se et pa  la suite la fo atio  de i i-bassins. Sur cette couche évaporitique se 

dépose la formation continentale de Selimiye, qui forme un grand monoclinal au Sud, maintenant 

incorporé au système compressif en passive-roof, et rempli le mini-bassin de Budlaki au Sud-Ouest de 

la zone. Plus au Nord, la formation Selimiye semble se déposer dans de grands mini-bassins bordés 

pa  des u s d apo ites ui aujou d hui so t des sutures (Figure 148 . L i te p tatio  de lignes 

sismiques permet de démontrer que la formation Selimiye constitue une première génération de 

mini-bassins sous la zone des mini-bassins centraux (Figure 148). Cette fo atio  “eli i e a pas 
vraiment été étudiée jus u à p se t, so  paisseu  o e son âge restent incertains (Poisson et al., 

2010).  

 

La formation Selimiye est recouverte par une canopée sur laquelle va se développer une 

seconde génération de mini-bassins remplis par la formation Karayün (Figure 148). Cette formation 

continentale de Karayün est dat e de l Oligo e, g â e à la d te i atio  de a if es 
(Sümengen et al., 1989). La formation Karayün peut être subdivisée en trois membres : le membre 

inférieur dominé par des environnements de type playa-lake, le membre moyen dominé par des 

environnements de type fluviatile en tresse et enfin le membre supérieur dominé par des 

environnements fluvio-lacustres. Les faciès et environnements de la formation Karayün seront 

détaillés dans les deux premiers chapitres de la partie 4. Des charophytes ont été retrouvés dans les 

intervalles lacustres du membre supérieur des mini- assi s et dat s de la fi  de l Oligo e pa  
Poisson et al. (1996 ; 2012).  

 

Le bassin de Sivas enregistre ensuite une transgression marquée par la mise en place de 

dépôts marins peu profonds correspondant à la formation de Karacaören. Cette formation se divise 

en quatre unités stratigraphiques alternant entre des dépôts mixtes deltaïques et carbonatés, et des 

dépôts de plaines côtières et lagunes, qui seront décrits dans le dernier chapitre de la partie 4. Cette 

t a sg essio  est dat e du d ut Mio e et plus p is e t de l A uita ie  pa  e tai s auteu s 
tels que Özcan (2009) et Poisson (2011). N a oi s, d aut es auteu s tel ue “i el et al. (2013) 

datent la transgression du Chattien supérieur. Cette dernière datation est plus en accord avec les 

âges obtenus avec des données de strontium que nous avons obtenus et qui seront présentées dans 

la partie 4. 

 

Enfin, le bassin de Sivas subit une émersion avec la ise e  pla e d e i o e e ts de t pe 
cônes alluviaux, fluviatiles et playa-lake au milieu du Miocène, correspondant à la formation de 

Benlikaya. Des e d es ol a i ues o t t  p le es à la ase de l U it   de la fo atio  Be lika a 
dans le mini-bassin de Çaygören, dans lesquelles des zircons ont pu être extraits qui donnent un âge 

de 18.85±0.19 Ma, soit de la fin du Burdigalien. La datation a été faite par J.-L. Paquette du 

Laboratoire Magmas et Volcans (Université Blaise Pascal, Clermont-Ferrand). 

Des cendres volcaniques ont également été prélevées et datées au Nord-Est de la ville de 

“i as, à la ase d u e s ue e apo iti ue o espo da t à la fi  de la fo atio  Be lika a 
donnant un âge de 11.63±015Ma soit Serravalien-Tortonien (Figure 151). 

 

Les formations Incesu et Merakom ont été décrites dans la partie 2 mais ne sont pas 

présentes dans la zone des mini-bassins. 
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Figure 149 : Colonne stratigraphique actualisée de la zone centrale du Bassin de Sivas. 
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Figure 150 : Datation des cinérites prélevées dans la formation de Benlikaya dans le mini-bassin de Çaygören, daté par J.-

L. Paquette (Laboratoire Magmas et Volcans, Université Blaise Pascal, Clermont-Ferrand). 

 

 
Figure 151 : Datatio  des i ites p le es à la ase d u e s ue e apo iti ue au No d de la zo e à i i-bassins et 

Nord-Est de la ville de Sivas (localisation sur la Figure 139), datées par J.-L. Paquette (Laboratoire Magmas et Volcans, 

Université Blaise Pascal, Clermont-Ferrand). 

 

 

 A a t d a o de  les p o l ati ues li es à l i flue e de la te to i ue salif e da s le assi  de 
Sivas, il a été nécessaire dans un premier temps d a tualise  la carte géologique. 

 La a tog aphie d taill e de te ai  et d i ages satellites a is e  ide e la p se e de 
niveaux évaporitiques allochtones. 

 Ces évaporites réparties sous forme polygonale à l affleu e e t e e le t des mini-bassins de 

quelques kilomètres de diamètre. 

 L tude s di e tologi ue et st atig aphi ue de ette zo e au ega d des effets de la te to i ue 
salifère a permis de proposer une nouvelle colonne stratigraphique pour les formations de 

l Oligo e au Plio e. 
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  PARTIE 4

Etudes sur les interactions entre 
la tectonique salifère et la 
sédimentation au cours du 
remplissage des mini-bassins de 
Sivas. 
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Cette quatrième partie du manuscrit présente les résultats obtenus dans le cadre de ce 
travail de thèse sous la forme de trois chapitres.  
 

Le premier chapitre se fo alise su  le e plissage d u  mini-bassin de référence, décrivant 

les faciès afin de proposer un modèle de dépôts pour la formation Oligocène continentale de 

Karayün. Les variations spatiales et temporelles des assemblages de faciès, la déformation en 

bordures de mini-bassin, et la migration des dépocentres au cours du temps sont mises en évidence 

pou  soulig e  le ôle de l halo i se à petite l helle du a t le d eloppe e t d u  i i-bassin. 

Cette étude est présentée sous fo e d u  a ti le pu li  da s la e ue Sedimentology.  

 
Le deuxième chapitre po te gale e t su  la fo atio  de Ka a ü  ais i t g e l a al se de 

neufs autres mini-bassins adjacents au mini-bassin de référence. Cette étude est également basée 

sur un travail de cartographie fine appuyé par une analyse faciologique et architecturale. Le but de 

cette analyse était de proposer (i) un modèle de dépôt régional basé sur les travaux effectués dans le 

premier chapitre, et (ii) une corrélation stratigraphique entre les mini-bassins dans le but de mettre 

en évidence les points communs entre mini-bassins en lien avec les fa teu s allog i ues. A l i erse, 

les hétérogénéités de faciès, d paisseu , de d fo atio  e t e i i-bassins et au sein même des 

mini-bassins sont détaillés afin de soulig e  l i flue e locale de l halo i se du a t leur 

développement propre. Cette étude est présenté sous-fo e d u  a ti le sous presse dans la revue 

Basin Research. 

Le troisième chapitre présente les résultats obtenus sur le remplissage miocène des mini-

bassins comprenant la formation marine de Karacaören et la formation continentale de Benlikaya. 

Cette étude est également basée sur une cartographie fine et une analyse de faciès dans 17 mini-

bassins adjacents. Une séquence de remplissage synthétique et une corrélation régionale entre les 

mini-bassins sont proposées, à partir de la reconnaissance de marqueurs régionaux, soulignant les 

changements de fa teu s allog i ues tel ue des su fa es de t a sg essio s ou d e oie e t de la 
zo e d tude. Cette o latio  pe et de o pa e  le e plissage o te po ai  des i i-bassins 

et do  de d alue  l i pa t lo al de l halo i se du a t le d eloppe e t de ces mini-bassins. Le 

t oisi e hapit e se p se te a tuelle e t sous fo e d u  a ti le e  ou s de o st u tio , ui 
sera prochainement soumis à la revue Sedimentary Geology. 
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 Influence de CHAPITRE 9
l’halocinèse sur le remplissage 
continental d’un mini-bassin : Cas 

du mini-bassin d’Emirhan 
 

 

Ce hapit e fait l o jet d u  a ti le pu li  da s la e ue Sedimentology sous la référence 

suivante : RIBES, C., KERGARAVAT, C., BONNEL, C., CRUMEYROLLE, P., CALLOT, J.-P., POISSON, A., TEMIZ, H. & 

RINGENBACH, J.-C. (2015) Fluvial sedimentation in a salt-controlled mini-basin: stratal patterns and 

faciès assemblages, Sivas Basin, Turkey. Sedimentology. 

 

I. Introduction et méthodologie 
L a al se de l i flue e de l halo i se su  le s st e s di e tai e à pu et e o duite à la 

lumière de la cartographie de la zone centrale à mini- assi s du assi  de “i as et à l ta lisse e t 

de la colonne stratigraphique.  

Dans un premier temps, nous avons pris le parti de choisir un mini-bassin de référence, le 

mini- assi  d E i ha , pou  d fi i  la séquence de remplissage de la formation Karayün. Le choix de 

ce mini-bassin est basé sur des critères de qualité d affleu e e ts car ce mini-bassin est entièrement 

as ul  et p se te des s ies e ti ales à l affleu e e t ui e sont quasiment pas recouvertes par 

les d pôts uate ai es. E  s appu a t su  une dizaine de levées de logs sédimentologiques, ainsi 

u u e a tog aphie de d tail effe tu e sur le te ai  et à pa ti  d images satellites, la faciologie, 

l a hite tu e st atig aphi ue et les e i o e e ts de d pôts asso i s à la fo atio  Ka a ü  o t 
été caractérisés. Cette étude sédimentologique classique a permis de définir une séquence de dépôts 

et un modèle de dépôts de référence pour la formation Karayün.  

Dans un second temps, l i flue e de la te to i ue salif e e  o te te de i i-bassins sur 

des systèmes de dépôts continentaux a été évaluée à travers les questions soulignées par la 

littérature (e.g. Barde et al., 2002 ; Lawton & Buck, 2006 ; Prochnow et al., 2006 ; Matthews et al., 

2007; Buck et al., 2010 ; McKie et al., 2010; Andrie et al., 2012 ; Giles & Rowan, 2012 ; Newell et al., 

2012 ; Banham & Mountney, 2013a ; Banham & Mountney, 2013b ; Venus et al., 2014) et en 

particulier : 

 Quelles sont les variations spatiales de la distribution des faciès associées à la subsidence 

halocinétique du mini- assi  et à la su e tio  des u s d apo ites ?  

 Quel type de déformation est observé sur les bordures du mini-bassin en relation avec le fluage 

vertical des évaporites ? Y a-t-il une organisation en séquences halocinétiques ? Que nous 

apprennent les géométries des dépôts en bordure du mini-bassin sur le ratio taux de croissance 

du diapir ve sus tau  d a u ulatio  s di e tai e ?  
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 Y a-t-il migration des dépocentres au cours du remplissage du mini-bassin ? Quel est le rôle de la 

compression régionale sur ces migrations ?  

 Co e t se at ialise la ise à l affleu e e t des murs évaporitiques ? Y a-t-il une 

remobilisation chimique ou mécanique ?  

Pour répondre à ces questions, un découpage en unité lithostratigraphique a été effectué. Cette 

subdivision en association de faciès, oh e te d u  o d à l aut e du i i-bassin souligne des 

variations spatiales systématiques dans la distribution des faciès entre le centre et les bordures des 

mini-bassins. La cartographie de détail des bordures du mini-bassin met en évidence des géométries 

t pi ues d u e d fo atio  s -sédimentaire. En fonction des géométries syn-sédimentaires 

o se es, le atio tau  de oissa e du diapi  e sus tau  d a u ulatio  s di e tai e a pu t e 
défini au cours du temps. Les variations d paisseu s des diff e tes u it s, tant latéralement que 

verticalement, permettent de p opose  u  od le d olutio  de ig atio  des dépocentres. 

Finalement, la présence d évaporites dépositionnelles ainsi que de galets d apo ites dans le mini-

bassin a été étudié afin de d te i e  s il  existe un lien avec la ise à l affleu e e t des urs et 

diapi s d apo ites. 
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II. Article publié dans la revue Sedimentology 
 

Fluvial sedimentation in a salt-controlled mini-basin: stratal 

patterns and facies assemblages, Sivas Basin, Turkey 

 
CHARLOTTE RIBES* , CHARLIE KERGARAVAT* , CEDRIC BONNEL*, PHILIPPE CRUMEYROLLE , JEAN-

PAUL CALLOT*, ANDRE POISSON , HALUK TEMIZ§ and JEAN-CLAUDE RINGENBACH  

 

*LFC-R, Université de Pau et des Pa s de l Adou ,  Pau ede , F a e E-mail: charlotte. 
ribes@univ-pau.fr) 

TOTAL SA, CSTJF, avenue Larribau, 64018 Pau, France 
Department of Earth Sciences, Université de Paris-Sud, 91405 Orsay cedex, France 

§Department of Geological Engineering, Cumhuriyet University, 58140 Sivas, Turkey 

 ABSTRACT A.

The Sivas Basin, located on the Central Anatolian Plateau in Turkey, is an elongate Oligo-

Miocene basin that contains numerous salt-walled minibasins. Through field analysis, including 

stratigraphic section logging, facies analysis and geological mapping, a detailed tectono-stratigraphic 

study of the Emirhan mini-basin and its 2.6 km thick sediment fill has been undertaken. Three main 

palaeoenvironments are recognized - playa-lake, braided stream and lacustrine - each corresponds 

to a relatively long-lived depositional episode within a system that was dominated overall by the 

development of a distributive fluvial system. At local scale, this affects the geometry of the 

succession and influences facies distributions within preserved sequences. Sequences affected by 

wedge geometries are characterized by localized channelized sandstone bodies in the area of 

maximum subsidence and these pass laterally to floodplain mudstone towards the diaper; several 

internal unconformities are recognized. By contrast, sequences affected by hook geometries display 

narrow and steep drape-fold geometries with no evidence of lateral facies change and apparent 

conformity in the preserved succession. The sediment fill of the Emirhan mini-basin records the 

remobilization of diapir-derived detritus and the presence of evaporitic bodies interbedded within 

the mini-basin, implying the growth of salt walls expressed at the surface as palaeo-topographic 

highs. The mini-basin also records the signature of a regional change in stratigraphic assemblage, 

passing from playa-lake facies to large-scale highly amalgamated fluvial facies that represent 

progradation of the fluvial system. The initiation and evolution of this mini-basin involves a variety of 

local and regional controls. Local factors include: (i) salt withdrawal, which influenced the rate and 

style of subsidence and consequently temporal and spatial variation in the stratigraphic assemblage 

and the stratal response related to halokinesis; and (ii) salt inflation, which influenced the 

topographic expression of the diapirs and consequently the occurrence of diapir-derived detritus 

intercalated within the otherwise clastic-dominated succession. 

 

Keywords : Distributary fluvial system, halokinesis, Karayün Formation, mini-basin, salt tectonics, 

Sivas Basin. 

Chapitre 9 - Le mini-bassin d’Emirhan



174 
 

 INTRODUCTION B.

Marine or continental sedimentary successions deposited on top of thick salt layers 

commonly result in the generation of multiple discrete minibasins in response to differential 

subsidence related to salt flow driven by sediment loading (Hudec & Jackson, 2007; Hudec et al., 

2009). Salt walled mini- asi s a e s ki e ati  asi s  that su side i to elati el  thi k, 
allochthonous or autochthonous salt (Jackson & Talbot, 1991). True mini-basins are not preferentially 

controlled by basement tectonics and commonly have polygonal plan-form shapes (Rowan & 

Vendeville, 2006). However, in many examples the location of salt walls is controlled by the location 

of inherited basement structural features (Smith et al., 1993; Banham & Mountney, 2013a; Banham 

& Mountney, 2013b). The initiation and evolution of mini-basins involves a variety of local and 

regional controls. Local factors include both salt withdrawal, which influences the rate and style of 

subsidence, and salt inflation, which influences the topographic expression of growing diapirs (Andrie 

et al., 2012; Giles & Rowan, 2012). The style of mini-basin development is also dependent on regional 

changes in climate, tectonic regime and rates of sediment supply (Hodgson et al., 1992; Barde et al., 

2002; Prochnow et al., 2006; Buck et al., 2010; Newell et al., 2012; Banham & Mountney, 2013c). The 

study of sedimentary architectures in salt mini-basins is important to improve current understanding 

of the varied controls that influence sedimentation in mini-basins. Numerous mini-basins have been 

described from subsurface settings using high-quality three dimensional seismic data which allow an 

investigation of the overall geometries at a vertical resolution of 30 to 50 m. Well-log calibrations are 

generally scarce and cored intervals are even scarcer. Thus, it is only exhumed mini-basins that crop 

out that allow detailed sedimentological and structural investigations at high resolution.  

Relatively few mini-basins have been described in the literature based on outcrop study of 

fluvio-lacustrine depositional systems that record facies associations and stratal patterns influenced 

by variation in the ratio between the rate of salt rise versus the rate of sediment-accumulation 

(Andrie et al., 2012; Giles & Rowan, 2012). La Popa Basin (Mexico; Aschoff & Giles, 2005; Buck et al., 

2010; Andrie et al., 2012; Giles & Rowan, 2012), the Paradox Basin (USA; Lawton & Buck, 2006; 

Prochnow et al., 2006; Matthews et al., 2007; Trudgill, 2011; Banham & Mountney, 2013c; a; 

Banham & Mountney, 2013b; Venus et al., 2014) and the Precaspian Basin (Russia; Barde et al., 2002; 

Newell et al., 2012) are among the most cited published examples of evaporite bearing basins of 

large areal extent. More generally, however, ancient salt mini-basins with fluvio-lacustrine infill are 

poorly known due to a lack of suitable outcrops for detailed analysis. The example described here, 

the Sivas Basin in Central Anatolia Plateau in Turkey (Figure 152), has not hitherto been the subject 

of detailed sedimentological analysis in relation to salt tectonic studies. The exceptional exposure of 

the Sivas Basin allows a detailed study of the sedimentary fill of numerous component mini-basins. 

This region was affected by salt tectonics throughout its Palaeogene–Neogene history. The central 

part of the Sivas Basin is compartmentalized into at least 10 mini-basins where – based on analysis of 

stratal architecture and facies distributions – the entire thickness of accumulated sediment can be 

shown to have been strongly influenced by salt tectonics (Figure 154; Ringenbach et al., 2013b; Callot 

et al., 2014). 

The present study focuses on the Oligocene fluvio-lacustrine unit of the Emirhan mini-basin 

(Figure 154). The aim of this study is to investigate the temporal and spatial variation in the 

stratigraphic assemblage and the stratal response in a minibasin related to the salt movement (i.e. 

halokinesis).  
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Specific objectives of this study are as follows: (i) to describe the stratigraphic assemblage, 

the stratal pattern and depositional environment of the Emirhan mini-basin; (ii) to document the 

stratal response to the salt evacuation from beneath the subsiding mini-basin and its rise to generate 

adjacent salt walls, thereby resulting in the development of halokinetic sequences; and (iii) to discuss 

controls on the relationship between sediment accumulation rate and rate of diapiric salt rise during 

the development and infill of the Emirhan mini-basin. 

 

 GEOLOGICAL SETTING C.

The Sivas Basin is located on the Central Anatolian Plateau of Turkey (Figure 152A). It overlies 

parts of th ee ustal lo ks: the Po tides th ust elt to the o th, the Kı şehi  eta o phi  assif 
to the west and the Tauride-Anatolide block to the south (Figure 152; Tatar, 1982; Cater et al., 1991; 

Yıl az & Yıl az, . The Sivas Basin is limited to the north by the Izmir–Ankara–Erzincan suture 

zone (IAESZ) which delimited the Tauride-Anatolide block to the south from the Pontides thrust belt 

to the north Yıl az & Yıl az, ; Galo a  et al., 2009; Rolland et al., 2009; Rolland et al., 2010). 

The Inner-Tauride suture zone (ITSZ), which defines the southern part of the Sivas Basin, separates 

the much larger Tauride–Anatolide o ti e tal u it to the south f o  the Kı şehir Massif to the 

north (Figure 152; Guezou et al., 1996; Görür et al., 1998; Robertson et al., 2012; 2013b). These 

sutures, which relate to the amalgamation of tectonic units, are expressed by ophiolitic melanges 

that define the northern and the southern part of the elongated east–west Sivas Basin (Figure 152B).  

Following cessation of subduction of the oceanic domain in the Upper Cretaceous, ophiolite 

material was obducted southward from the present IAESZ onto the Tauride–Anatolide block during 

the Coaniacian–Santonian (85 Ma; Okay et al., 2006a). The Sivas Basin is developed above the 

emplaced ophiolite-related material globally compressional setting located at the front of the Taurus 

retroarc. Upper Cretaceous to Palaeocene history is characterized at the southern margin of the Sivas 

Basin by development of a shallow water carbonate platform (the Gürlevik Daḡi and Teçer Daḡi 

limestone; Figure 152B and Figure 153A; Kurtman, 1973; Cater et al., 1991). Eocene deposits are 

developed in a flexural basin attributed to a foreland geological setting, south of the location of 

collisional contact between the Tauride–Anatolide and the o the  Po tides a d Kı şehi  blocks 

(Kurtman, 1973; Poisson et al., 1996; Kavak et al., 1997; Görür et al., ; Yıl az & Yıl az, ; 
Onal et al., 2008).  

The base of the Eocene succession is characterized by conglomerate with clasts of ophiolite, 

marble, radiolarite, limestone and quartz: the Bahçecik conglomerate (Figure 153A). Above the basal 

conglomerate, the Eocene succession records turbidite sedimentation of deep-marine origin that 

passes gradationally upwards into progressively more proximal clastic deposits of the Bözbel 

Formation, emplaced in an east–west elongated foreland basin, related to the northward thrusting of 

the Tauride collision retroarc (Figure 153A; Kurtman, 1973; Özçelik & Altunsoy, 1996). The upper part 

of the Eocene succession records calcareous mudstone, passing up into coarser and thicker beds of 

shallow-marine facies (Figure 153A; Cater et al., 1991).  

The top of the Eocene succession is marked by evaporitic facies composed of alternating 

beds of anhydrite and gypsum (Figure 153A). This evaporitic deposit represents the oldest evaporitic 

succession in the region and marks the base of the salt-controlled Sivas Basin sensu stricto. At 

outcrop this deposit attains thicknesses of 200 m, although this is probably not representative of the 

initial thicknesses.  
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Although not seen in outcrop, this evaporite layer is thought to be dominated by halite at 

depth: 100 m of halite is recorded in the Celalli-1 borehole within a 1500 m thick succession of 

interbedded shale and anhydrite (Onal et al., 2008). 

The transitional sequence corresponding to the autochthonous evaporitic layer between the 

foreland basin and the salt controlled basin remains a poorly understood aspect of the basin geology 

(Callot et al., 2014). 
 

 
Figure 152 : (A) Tectonic setting of the Turkey area, with main continental blocks, major suture zones and Oligocene 

Miocene Sivas Basin deposits, modified from Okay et al. (2006). (B) Geological map of the Sivas Basin with the three 

major unit blocks and location of the study area, modified from Baykal & Erentöz (1966). 

The evaporite exposed in the northern part of the basin, which can be autochthonous or 

remobilized, is defined as the Hafik Formation (Kurtman, 1973), and is now primarily composed of 

gypsum and anhydrite of unknown thickness (Figure 152B). Towards the southern margin of the 

basin, the evaporite beds are overlain by the fluvial Selemiye Formation, which attains thicknesses of 

2000 m (shaded pink in Figure 153B; Kurtman, 1973; Onal et al., 2008). Whereas, in the central part 

of the Sivas Basin, the evaporite beds are overlain by a thick succession of red beds of the fluvio-

lacustrine Karayün Formation, attaining thicknesses of 2400 m (Figure 153B; Kurtman, 1973; Cater et 

al., 1991; Poisson et al., 1996). The relationship between the continental Selimiye and Karayün 

formations, remains poorly understood in the central (deep) part of the Sivas Basin. The Karayün red 

beds are devoid of fossils and record the initiation of fluvio-lacustrine sedimentation in the Oligocene 

(Figure 153A; Çiner et al., 2002; Poisson et al., 2010; Poisson et al., 2011). The episode of deposition 

represented by the Karayün Formation is thought to have coincided with the onset of salt tectonics 

and the subsidence of mini-basins in the central part of the Sivas Basin (shaded orange in Figure 153; 

Callot, 2014 #1778}.  
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Figure 153 : (A) Regional composite lithostratigraphic column showing the average thickness of the various stratigraphic 

units in the central Sivas Basin. (B) Geological map of the central Sivas Basin, showing the location of salt outcrops (black 

and grey) and the polygonal geometry of gypsum walls surrounding the mini-basins. 
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Above the Karayün Formation, deposition of the shallow-marine Karacaören Formation 

records a regional transgression during the Early Miocene (Kurtman, 1973; Cater et al., 1991; Özcan 

et al., 2009; Sirel et al., 2013) which is expressed as a conformable contact in some places, whereas 

in numerous locations the marine beds onlap the Karayün Formation (shaded blue in Figure 153B).  

The Karacaören Formation contains shallow-marine marls and sandstones that are 

interbedded locally with carbonate strata (Figure 153B; Kurtman, 1973; Özcan et al., 2009; Poisson et 

al., 2010; Poisson et al., 2011; Sirel et al., 2013). The overlying Benlikaya Formation is characterized 

by fluvio-lacustrine deposits of middle Miocene to Early Pliocene age (shaded yellow in Figure 153; 

Kurtman, 1973; Poisson et al., 2010; Poisson et al., 2011) and records the clastic sediment 

accumulation of sandstone, conglomerate and mudstone of fluvial origin. This formation is overlain 

by intercalated deposits of evaporites and lacustrine-carbonates (Figure 153B; Çiner et al., 2002). The 

area examined in detail as part of this study is in the central part of the Sivas Basin, where six of the 

mini-basins are spectacularly well-exposed (Figure 153B). These mini-basins are each separated by 

salt walls or welds (Figure 153B). Locally, the thinning of the sedimentary sequence indicates the 

location of a former evaporite wall, now preserved in some places as weld, probably due to 

secondary salt wall collapse during shortening. The 4 to 6 km wide Emirhan mini-basin (Figure 153A 

and Figure 154) is one of the best exposed of these mini-basins, and provides a complete along-strike 

cross-section of the basin fill sequence that was eroded and exposed at the surface during the 

Quaternary. 

 

 DATA AND METHODS D.

Study of the entire Emirhan mini-basin (30 km²) is based on analysis of more than 6 km of 

measured sections (Figure 154). The thickness variations and lithological attributes of the fluvio-

lacustrine section were recorded in the field to characterize the lateral and vertical facies 

relationships, as well as the architecture of sandstone bodies, the thickness variations of the 

stratigraphic units and the geometry of strata near the boundaries of the mini-basin.  

The description of lithofacies and facies associations and the criteria for the recognition of 

architectural elements of fluvial origin follows the classification and interpretation scheme 

established by Miall (1985; 1996).  

The classification of Gibling (2006) is used to supplement the description of sandstone 

bodies, based on diagnostic criteria such as geometry and dimension, as well as the proportion and 

sequence of facies, stacking pattern, geomorphic setting and log-log plots of width/thickness (W/ T) 

ratio. A Geoeye satellite (Satellite Imaging Corporation, Houston, TX, USA) colour composite image 

was used to measure the width and thickness of 66 fluvial sandstone bodies. These sandstone bodies 

are typically laterally extensive and can be traced for 100 to 3600 m in orientations perpendicular to 

regional palaeoflow.  

One hundred and eight palaeocurrents were measured in the Emirhan mini-basin to 

determine the drainage direction and potential source area of sediment supply (Figure 154 and 

Figure 155). The Lindholm (1987) methodology was used to calculate the vector mean, using mainly 

cross-bedding foreset azimuths, flute marks and parting lineation. 
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Figure 154 : (A) Google Earth satellite view of the Emirhan mini-basin showing the measured sedimentological sections 

and the location of panorama views (coordinates: 39°42.6440N; 37°13.6680E). (B) Mapping of the Emirhan minibasin, 

showing the location of palaeocurrent data and satellite and panoramic views. 
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 PALAEOCURRENTS AND SEDIMENT PROVENANCE E.

Palaeocurrent data display an azimuthal range from N300° to N80° with a vector mean 

palaeoflow direction towards the north N00° (Figure 154 and Figure 155). The coarse-grained 

sediments and conglomeratic facies observed in the Emirhan minibasin contain a mixture of clastic 

material, including Eocene limestones, ophiolitic rocks, radiolarian chert, evaporitic rocks and quartz 

grains. The dominantly northward-oriented palaeocurrents in the Emirhan mini-basin are within 

ophiolitic-clast rich sandy-pebbly channels indicating a southerly provenance from emerging relief 

made up of ophiolitic and limestone terrains (Figure 152 and Figure 155). The quartz grains could be 

attributed to the dismantling of the basement and the late Cretaceous–Palaeocene intrusion 

localized at the southern margin of the Sivas Basin (Figure 152; Kurtman, 1973). The ophiolitic and 

limestone cobbles are petrographically similar to lithologies exposed in the Gü le ik Daği a d Teçer 

Daği a o ate platfo s in thrust sheets that formed the southern limb of the Sivas Basin during the 

Oligocene (Artan & Sestini, 1971). 
 

 
Figure 155 : Palaeocurrent analyses from four areas of the studied Emirhan mini-basin are plotted as rose diagrams: (i) 

westerly-mid part of the mini-basin; (ii) easterly-mid part of the mini-basin; (iii) westerly-Upper part of the minibasin and 

(iv) easterly-upper part of the mini-basin. The rose diagram petal width is 10°. Vm, vector mean palaeoflow direction and 

n, number of measurements. Locations of these measurements are shown in Figure 154B. 

 

 FACIES ASSEMBLAGES, GEOMORPHIC SETTING AND F.
STRATAL PATTERN 

Six facies associations can be defined based on texture, sedimentary structures, lithofacies, 

lithological alternations, sequence stratigraphic architecture and stratal geometry: (A) fluvial 

floodplain mudstone and conglomerate; (B) fluvial floodplain terminal splay and playa-lake; (C) fluvial 

plain sheet flood; (D1) amalgamated migrating braided channel complex; (D2) non-migrating low 

sinuosity braided channels; and (E) saline lacustrine deposits (Figure 156 and Figure 157; Figure 159 

to Figure 161). The correlation and mapping of these facies associations across the mini-basin are 

based on the recognition of basin-wide surfaces expressed by changes in texture and stratal 

terminations. These facies associations correspond to small scale stratal packages that are genetically 

related, and which are separated by basin-wide surfaces expressed by changes in texture, stratal 

architecture and terminations. In the present study, these stratal packages represent facies 

associations that are herein referred to as individual sequences in the se se of a depositio al 
se ue e . The lithofacies, facies associations, geomorphic settings and sequences are summarized in 

Figure 156 to Figure 158, and Figure 159 to Figure 161, whereas general descriptions and 

interpretations are presented below. 
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Figure 156 : Description and interpretation of 16 lithofacies in the Emirhan mini-basin (modified from Miall, 1985, 1996). 

 

F.1. Facies Association A: Fluvial conglomerate and floodplain 

mudstone 

a. Description 
Facies Association A is typically 3 to 20 m thick and comprises 80% red mudstone and 20% 

sheet-like conglomerate (Figure 158 and Figure 160). This facies association is formed by fine-grained 

mud bodies, red to purple in colour and 0.5 to 20 min thickness, consisting of massive (Fm; Figure 

159G) and laminated (Fl) muds, characterized by fine-grained floodplain architectures (FF; Figure 

157). Bioturbation in the form of vertical and horizontal burrows (Sb; Figure 159E), rippled silty-

sandstone beds (Sr; Figure 159H), palaeosol horizons composed of white to grey calcrete nodules or 

layers (Fp; Figure 156 and Figure 159I) and desiccation cracks (Fb; Figure 159I) are rarely present. The 

conglomeratic beds are internally structureless and contain matrix-supported clasts (Gmd; Figure 

159A). This facies association shows heterogeneous single beds varying in thickness from 50 cm to 

2.5 m, poorly sorted and largely structureless, with moderately erosive bases (GB; Figure 157 and 

Figure 158). Individual conglomerate bodies are laterally persistent (50 to 20 m), displaying a sheet-

like geometry (W/T = 800 to 900; Figure 161). Conglomerate clast types include rounded to sub-

angular limestone, ophiolite, quartzite and evaporite pebble clasts (Figure 159A).  
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b. Interpretation  
The conglomerate beds correspond to broad single- storey sheets that are wide but thin or 

very thin (e.g. Gibling, 2006). The conglomerate beds are characteristic of mass flow deposits, 

interpreted as a product of rapidly decelerating high magnitude flow associated with hyper-

concentrated flash-discharge events on a floodplain (e.g. Miall, 1993). This interpretation is 

supported by the presence of sheet-like structures, gravel clustering, poor sorting and the absence of 

internal stratification (e.g. Nemec & Steel, 1984; North & Davidson, 2012). This facies assemblage 

represents a mud-dominated floodplain with unconfined sandy deposition during flooding events, 

where the muddy portion of each bed records the late stage of the deposit. 
 

 

 
Figure 157 : Description and interpretation of fluvial stratal architectures in the Emirhan mini-basin, modified after Miall 

(1996). 

 

F.2. Facies Association B: Fluvial terminal splay and playa-lake  

a. Description  
Facies Association B is typically 2 to 10 m thick and comprises 70 to 80% mudstone, 20 to 

10% evaporites and 10% sandstone (Figure 158 and Figure 160). The mudstone facies comprises 

laterally very extensive red to green horizontally laminated (Fl; Figure 156) or massive mudstones 

(Fm; Figure 156 and Figure 159G) which are traceable for distances in excess of 800 m. The 

succession is characterized by frequent vertical transitions between red and green mudstones. The 

red mudstones may contain burrows (Fb; Figure 156 and Figure 159I), rippled silty-sandstone beds of 

limited lateral extent and abundant desiccation cracks. Palaeosol horizons are developed composed 

of white to grey calcrete nodules or layers (Fp; Figure 156 and Figure 159I). In some cases, this 

mudstone facies separates sheet-like sandstone and evaporite beds. The red to light-brown fine to 

medium-grained sandstones are characterized by single beds with sheet-like and lenticular 

geometries 01 to 2 m thick, extending laterally for several hundred metres, which are intimately 

interbedded with mudstones (W/T = 800 to 900; Figure 158 and Figure 161).  
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The fine-grained sandstone beds show internal structures including parallel laminations (Sl; 

Figure 156), small-scale symmetrical and asymmetrical ripple laminations with mudstone drapes (Sr 

and Sw; Figure 156 and Figure 159H) and massive sandstone (Sm; Figure 156 and Figure 159G); they 

are generally massive to normally graded and pinch out laterally within the red mudstones. Although 

rare, wood fragments and leaves are present at some localities. The architectural elements include 

laminated sand sheets (LS; Figure 157) and sandy bedforms (SB; Figure 157 and Figure 158). 

Evaporite deposits, composed by anhydrite and gypsum, form laminar or enterolithic facies 

associated with clay laminae in decimetre-thick beds, and can be traced laterally for several 

hundreds of metres (Figure 159K). 
 

 
Figure 158 : Stratigraphic units, facies associations and lithofacies in the Emirhan mini-basin succession. 

 

b. Interpretation 
This facies assemblage, which comprises red to green mudstones with evaporite and sheet-

like sandstone intercalations, suggests a terminal splay deposit on a floodplain such as documented 

in the Ebro Basin, Spain (cf. Nichols & Fisher, 2007). In such an environment, the sheet-like laminated 

and current-ripple sandstone intercalations may represent unconfined sandy deposition during 

flooding events (North & Davidson, 2012). These sandstone bodies correspond to broad single-storey 

sheets that are wide and thin or very thin (Figure 161). Current ripple-laminated sandstones reflect 

sediment bed-load transport, while mud/siltstone facies represent the settling of suspended 

sediments with slackening flow (Miall, 1985). The presence of mudstone drapes on ripples or 

laminated stratification also indicate deposition of very fine-grained material during waning flood 

stages (Miall, 1977; Hampton & Horton, 2007). The close relationship between red mudstones and 

sheet sandstone bodies, as well as the presence of mud cracks, palaeosols and some wood 

fragments, argues for a floodplain environment (e.g. Bridge, 2009).  
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Thin evaporitic layers intercalated in red-green mudstones and associated fluvial sheet-

sandstone bodies are interpreted to represent an ephemeral playa environment or a continental 

saline mudflat in the terminology of Warren (2006; i.e. continental sabkha). Gypsum and anhydrite 

were precipitated by sabkha-related processes in an extensive ephemeral saline-lake more than 200 

m wide (e.g. Warren, 2006). Small-scale symmetrical ripples (Sr) in the siltstone–mudstone 

alternations are thought to be formed by wind-driven waves in water depths of a few centimetres, 

probably within small ponds (Allen, 1980). The colour changes might be explained by the reducing 

conditions in an environment controlled by the flooding of ephemeral ponds on mud flats (Yagmurlu 

& Helvaci, 1994). The mudstone colour, as well as the abundance of desiccation cracks and burrows 

along with loading and water-escape structures, all indicate varying degrees of sediment supply and 

sub-aerial exposure (Miall, 1996). 

 

F.3. Facies Association C: Fluvial terminal splay and floodplain 

mudstone 

a. Description 
Facies Association C is typically 1 to 10 m thick and comprises 60% mudstone and 40% 

sandstone (Figure 158 and Figure 160). This facies association is formed by red to purple mudstones, 

ranging from 0.5 to 10 m in thickness, extending laterally for in excess of 1000 m and being either 

horizon tally laminated (Fl; Figure 156) or massive (Fm). This mudstone facies is characterized by 

finegrained floodplain (FF) architectures (Figure 157 and Figure 158), forming interlayers that 

separate the sand sheets. Bioturbation displaying vertical and horizontal burrows (Sb; Figure 159E), 

palaeosol horizons composed of white to grey calcrete nodules or layers (Fp; Figure 156 and Figure 

159I) and desiccation cracks (Fb; Figure 159I) are abundant in this facies. The thin-bedded sandstone 

is predominantly composed of reddish, very fine to coarsegraine sand and occasional pebbles. 

Although individual beds can be internally structureless, with some massive sets (Sm; Figure 156 and 

Figure 159G), the sandstones mostly display ripple cross-lamination with thin mud-drapes (Sr; Figure 

156), trough-cross-bedded (St; Figure 156 and Figure 159C) and laminated (Sh; Figure 156 and Figure 

159D) stratification. Beds range from 0.5 to 2 m thick and typically extend laterally for 500 m (W/ T = 

500 to 600; Figure 161). The architectures include laminated sand sheets (LS; Figure 157) and sandy 

bedforms (SB; Figure 157). The bases of the sandstone beds are sharp and contain granule-sized sand 

and red mudstone clasts (Ss; Figure 156 and Figure 159F). Climbing ripples and ripple cross-

lamination (Sr; Figure 156) are common in the upper parts of the thin-bedded sandstone units. The 

upper boundaries of the sandstone bodies are mostly flat and show a gradation to red mudstone. 

Sandstone bodies occur as isolated single-storey bodies and poorly amalgamated multi-storey and 

multi-lateral sheets (Figure 158). The thickness of the sandstone bodies, as well as the grain size, 

increase upward within the vertical succession (Figure 158). 
 

b. Interpretation 
Sandstone beds are single-storey broad sheets that are wide and very thin to thin (Figure 

161). The sheet-like geometry indicates non-migratory channel bodies and is attributed to the diffuse 

flow of unchannelized flood waters across the fluvial plain that probably emanated from points 

where fluvial channels terminated on the fluvial plain (e.g. Friend, 1977; Tooth, 2000; Tooth, 2005; 

North & Davidson, 2012).  
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Planar-parallel-laminated and current-rippled sandstone beds indicate rapid episodes of sand 

deposition from high-velocity unidirectional flows and suggest dominant bedload transport 

(Hampton & Horton, 2007). In addition, sediment settling from a suspended load component is 

indicated by the widespread presence of silt-drapes that line current-ripple laminations on many 

bedding surfaces (Reid & Frostick, 1997). Climbing ripples and ripple cross-bedding in the upper fine-

grained intervals of individual sandstone beds indicate decreasing discharge during flood events. The 

abundant burrows were probably developed during periods of emergence of sand sheets between 

floods, and the muddy interval of each bed appears to record a late stage of sedimentation (Miall, 

1996). 
 

 
Figure 159 : Outcrop photographs of representative lithofacies observed in the Emirhan mini-basin and summarized in 

Figure 156 and Figure 157. (A) Lithofacies Gmd, extraformational conglomerate composed predominantly of ophiolite, 

igneous, metamorphic and evaporites clasts in a coarse sand matrix, part of pencil for scale: 010 m.  
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(B) Lithofacies Gt, trough cross-stratified conglomerates, part of pencil for scale: 010 m. (C) Lithofacies St, the picture 

illustrates medium-scale fluvial trough cross-bedding, part of Jacob staff for scale: 080 m. (D) Lithofacies Sh, 

horizontallybedded fine to medium-grained sand, repeated small-scale fining-upwards cycles, part of pen for scale: 010 

m. (E) Lithofacies Sb, bioturbated palaeosoil with horizontal and vertical burrows in fine-grained sandstone, part of 

pencil for scale: 010 m. (F) Lithofacies Ss, intraformational conglomerate representing a pebble channel lag composed of 

mudclasts, sand and silt. The intra-formational clasts are sub-rounded to rounded and between 1 cm and 15 cm in size, 

part of pencil for scale: 010 m. (G) Lithofacies Sm and Fm, massive red mudstone observed at the bottom of the 

photograph and a medium-grained massive sandstone at the top, part of Jacob staff for scale: 030 m. (H) Lithofacies Sw, 

fine-grained to medium-grained sandstone with preserved wave-ripple lamination; these symmetrical ripples indicate a 

bidirectional flow regime typical of wind shear influence on shallow water. Finger is 3 cm in length. (I) Lithofacies Fb, 

fine-grained sandstone to mudstone with desiccation cracks. Pen is 015 m. (J) Calcic soil with calcium carbonate 

accumulation. Pen is 015 m. (K) Lithofacies E, evaporitic beds with laminar and fibrous forms (gypsum and anhydrite). 

Hammer is 03 m. (L) Lithofacies C, dark to blue grey carbonaceous micrite with ostracods and plants. Finger is 3 cm in 

length. See Figure 156 for explanation and interpretation of lithofacies codes. 

 
Figure 159 : Continued. 
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F.4. Facies Association D1: Amalgamated migrating braided 

channel complex 
 

a. Description 
This thick sheet-like fluvial sandstone facies association consists of 5 to 30 m thick 

multilateral and vertically amalgamated beds with high connectivity, comprising 80% sandstone and 

20% mudstone (Figure 160 and Figure 158). These light brown, yellow or red sandstones are of 

medium-coarse grained sandstone with wellsorted limestone, evaporite, ophiolite and metamorphic 

clasts, locally containing red pebblesized mud chips (Ss; Figure 156). The sandstone is embedded 

within red, laminated (Fl; Figure 156) or massive (Fm; Figure 156) mudstones and some examples can 

be traced laterally over 1000 m. Individual sandstone beds are 1 to 10 m thick and show fining-

upward sequences with floodplain mudstone at the top. The sandstone bodies show principally 

sheet-like geometries extending laterally for hundreds of metres (W/T = 800; Figure 161), with little 

evidence of channelization. The internal structure of the beds is characterized by a relatively scoured 

surface at the base overlain by red intraformational mudstone pebbles and conglomerate clasts, 

generally 1 to 5 cm in diameter, aligned along the basal scour (Ss; Figure 156 and Figure 159F). This 

basal unit passes up into intervals with small to medium-scale trough cross-stratification (St and Gt; 

Figure 159C and B), overlain by horizontally stratified sets (Sh) and, at the top, climbing-ripple and 

ripple-cross lamination (Sr). The latter lithofacies are picked out by red to light-grey mud-siltstone 

couplets, a few millimetres thick. Sandy bedforms (SB) and laminated sand sheets (LS) are the most 

commonly developed architectural elements, along with some gravel bars (GB; Figure 157). Scattered 

plant fragments are observed, as well as burrows and a variety of dewatering structures. 
 

b. Interpretation 
This fining-upward sequence forming each depositional cycle suggests sedimentation during 

a single flash flood (e.g. Stear, 1985; North & Davidson, 2012). The vertical succession from internal 

scoured surfaces passing up into trough cross-bedding or horizontal bedding overlain by ripple 

lamination records fluctuations in discharge during a flood event as described by Stear (1983)in the 

Permian Lower Beaufort Group of the Karoo Basin (South Africa). The sandstone beds correspond to 

multi-lateral and multi-storey broad sheets that are of thin to medium thickness (1 to 10 m; Figure 

161), corresponding to frequent channel shifts and erosion of older channel-belt deposits, forming 

vertically and laterally stacked fluvial deposits (e.g. Friend, 1977; Gibling, 2006). The assemblage of 

sandy bedforms (SB), laminated sand sheets (LS) and local gravel bars (GB) is characteristic of a low-

sinuosity channel morphology developed in an unconfined plain setting (e.g. Friend, 1977; Miall, 

1996). The amalgamation of sandstone bodies and the lack of preservation of floodplain beds 

indicates that the channels were mobile, migrating laterally and reworking the adjacent floodplain 

deposits (Nichols & Fisher, 2007). The repeated migration of sandstone bodies may cannibalize most 

of the floodplain, resulting in a relatively high proportion of sandstone (Shanley & McCabe, 1994). 

The abundant intraformational mudclasts and scours suggest erosion of significant amounts of 

cohesive mud of the floodplain facies. The recurrent dewatering structures in the sandstone bodies 

indicate a high sedimentation rate (Plint, 2009). The sheet-like geometry of individual or composite 

sandstone bodies is interpreted as a braided system, where the interbedded red mudstones 

(floodplain fines) and thin sandstones (LS) represent the floodplain. 
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Figure 160 : Representative sedimentary log from sections measured across the Emirhan mini-basin. 
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Figure 161 : (A) Dimensions of sandstone beds from the Emirhan mini-basin determined from mapping and aerial 

photography. The data represent width and thickness values for apparent individual (not stacked) sandstone bodies and 

were corrected for obliquity to palaeoflow. Facies Associations: (F.A. A) fluvial conglomerate and floodplain mudstone; 

(F.A. B) fluvial terminal splay and playa-lake; (F.A. C) fluvial terminal splay and floodplain mudstone; (F.A. D1) 

amalgamated migrating braided channel complex; (F.A. D2) non-migrating low sinuosity channels; and (F.A. E) saline 

Lacustrine deposits. (B) Classical plot of channel thickness versus channel width for 66 sandstone bodies. 

 

F.5. Facies Association D2: Non-migrating low sinuosity 

braided channels  

a. Description  
This facies association is typically comprises 5 to 40 m thick beds and is composed of 50% 

amalgamated sheet-like sandstone and 50% mudstone (Figure 160 and Figure 158). It consists of light 

brown, light yellow and light red, wellsorted medium to very coarse-grained sandstone to gravel with 

limestone, evaporite, ophiolite and metamorphic clasts, and locally containing red pebble-size mud 

chips (Ss). This facies association is close in characteristics to D1, but is less amalgamated, with 

thicker fluvial plain packages separating the individual sand beds. Furthermore, individual sandstone 

beds are less laterally extensive (W/ T = 200 to 300; Figure 161) and possibly more channelized. 

b. Interpretation 
The assemblage of sandy bedforms (SB) and laminated sand sheets (LS) indicates low-

sinuosity channel morphology (Friend, 1977; Miall, 1996). The sandstone beds correspond to 

multilateral and multi-storey sheets that are of medium to large width and of thin to medium 

thickness. The aggrading floodplain architecture, the dominance of vertically stacked channels and 

the aggradation of SB in the floodplain deposits suggest a limited tendency to channel migration 

(Friend, 1977; Miall, 1996). The interbedded red mudstones (FF) and thin sandstones (LS) represent 

the floodplain deposits. 

Chapitre 9 - Le mini-bassin d’Emirhan



190 
 

F.6. Facies Association E: Saline lacustrine deposits 

a. Description 
This facies association is characterized by the occurrence of 10% evaporitic beds in 

association with 70% red-green mudstone, 10% sandstone and 10% calcareous mudstone (Figure 160 

and Figure 158). The facies association consists of 1 to 5 m thick beds of red to green mudstone 

extending laterally for 100 m, with horizontally laminated (Fl) or massive (Fm) mudstones and a few 

separate sand sheets, as well as evaporites and carbonate beds (Figure 158). The succession is 

characterized by frequent lateral and vertical transitions between red and green mudstone. The 

evaporitic beds are laminated gypsum or anhydrite, with a white and uniform macrocrystalline 

at i . The ost o o l  o se ed st u tu es a e hi ke  i e fa i  osai s fo i g losel  
packed anhydrite nodules  to   i  dia ete  E ; Figure 156 and Figure 159K). The fine to coarse-

grained sandstones are grey to light brown in colour, making up sheet and lenticular bodies 0.1 to 1 

m thick extending laterally for hundreds of metres which are intimately interbedded with mudstone 

(W/T = 200 to 300; Figure 161). The fine-grained sandstone intercalations show parallel laminations 

(Sl), small-scale symmetrical and asymmetrical ripple laminations (Sr and Sw), and trough cross-beds 

(St). The architecture elements include laminated sand sheets (LS) and sandy bedforms (SB; Figure 

157). The limestone beds correspond to dark grey dolomitic mudstone, and attain thicknesses of a 

fe  de i et es C ; Figure 156 and Figure 159L). These beds contain ostracods and plant debris, 

such as charophytes (i.e. green alga), but exposure features were not observed in this unit. 

 

b. Interpretation 
This assemblage with dark grey dolomitic mudstone, red-green mudstone, evaporitic facies 

and sandstone bodies represents a progressive transition to a saline lacustrine environment (e.g. 

Dunagan & Turner, 2004). The dolomitic mudstone facies reflects the establishment of a perennial 

lake (e.g. Warren, 2006). This perennial lake records small-scale symmetrical ripples (Sr) in the 

sandstone–siltstone alternations which are thought to be formed by wind-driven waves in water 

depths of a few centimetres (e.g. Allen, 1980). The evaporitic beds represent periods characterized 

by high evaporation rates relative to groundwater and surface water input into the lake (e.g. 

Dunagan & Turner, 2004; Warren, 2006). This saline lake facies association corresponds to the end of 

continental sedimentation in the Emirhan mini-basin. 

 

 

 STRATIGRAPHIC ASSEMBLAGES AND SPATIAL AND G.
TEMPORAL VARIATIONS 

The facies associations discussed above occur stacked together to form six stratigraphic units 

(Figure 158 and Figure 162A). Units 1 to 6 correspond to the vertical stacking of several individual 

facies associations, and are bounded by relatively sharp and/or erosional surfaces at the scale of the 

Emirhan mini-basin. These stratigraphic assemblages exhibit some spatial and temporal variations 

which are described below. 
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G.1. Unit 1: Fluvial conglomerate and floodplain mudstone  
Unit 1 attains a thickness of 100 to 300 m and is dominated by Facies Association A (Figure 

158). This unit consists of clearly defined single-storey sheet-like conglomerate bodies and contains 

80% interbedded mudstone which is distributed into two depocentres in the middle part of the mini-

basin (Figure 162B to Figure 164). The facies association making up Unit 1 exhibits a thinning of strata 

with onlap and low-angle unconformities present towards the basin margin (Figure 163 and Figure 

164). The conglomerate bodies are localized in the central part of the mini-basin and pass laterally 

into floodplain mudstone and very thin silty fine sand bodies (Figure 163). This lateral facies 

transition is recorded on both sides of the basin at a distance of ca 500 m from the margins of the 

mini-basin. The conglomeratic beds comprise a small proportion of rounded to sub-angular white 

anhydrite and gypsum clasts up to 8 cm in diameter evenly distributed throughout the unit (Figure 

159A). These evaporitic clasts are interpreted as diapir-derived detritus (e.g. Lawton & Buck, 2006). 
 

G.2. Unit 2: Fluvial terminal splay and playa-lake 
Unit 2 attains a thickness of 400 to 600 m and is dominated by Facies Association B (Figure 

158). It consists of clearly defined single-storey sheet-like fine-grained sandstone bodies, containing 

80% interbedded mudstone material as well as local evaporitic facies (Figure 162C). This unit is 

characterized by a 600 m thick depocentre in the western part of the mini-basin, which forms 

halokinetic growth strata (Figure 163 and Figure 164; e.g. Giles & Lawton, 2002). This unit shows 

basinwide thinning towards the eastern boundary, with low-angle progressive unconformities 

between stratal packages (Figure 163). The eastern part of the deposit exhibits lateral facies 

transition from fine-grained sandstone beds to floodplain mudstone towards the eastern boundary 

with no evidence of evaporitic facies. The sequences in the western part initially show small low-

angle progressive unconformities onlapped by a succession of upturned stratal packages, with 90° 

unconformities between each small sequence and no thickness variation (Figure 163 and Figure 164). 

The sequences in the small low-angle progressive unconformities also exhibit lateral facies transition 

from fine-grained sandstone beds to floodplain mudstone towards the western boundary with a 

disappearance of the evaporitic facies 700 m from the boundary. However, the overlying stratal 

package records preservation of the sandstone bodies and evaporitic beds until the western salt wall, 

even in the upturned structures. 
 

G.3. Unit 3: Fluvial terminal splay and floodplain mudstone 
Unit 3 attains a thickness of 150 to 350 m and is dominated by Facies Association C, with 

sand content increasing towards the top of the succession (Figure 158 and Figure 162D). This unit 

exhibits a basin-wide gradual thinning from 350 to 150 m towards the eastern basin margin over a 

distance of 2 km (Figure 163 and Figure 164). The mudstone proportion in this unit increases 

progressively towards the east with lateral facies transition from fine-grained sandstone beds to 

floodplain mudstone. This change commences 900 m from the eastern edge of the mini-basin. In 

contrast, the western margin records no thinning of the sequences, although each is individually 

strongly upturned very close to the edge of the mini-basin and is truncated by a younger sequence 

(Figure 163 and Figure 164). The western part of Unit 3 records a preservation of the facies and 

stratal package towards the western salt wall (Figure 163). The sandstone beds contain rare rounded 

to sub-angular white anhydrite and gypsum clasts ranging from 1 to 3 cm in diameter (i.e. diapir-

derived detritus) which are evenly distributed throughout the unit.  
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Figure 162 : Representative views of the Emirhan mini-basin and the six units. Locations of panoramic views are shown in 

Figure 154A.  
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(A) Shows an overview of the Emirhan mini-basin. (B) Unit 1 consists of fluvial conglomerate and floodplain mudstone, 

and reaches a thickness of 100 to 300 m with overturned beds dipping 70° close to the salt diapir until vertical in the 

upper part of the unit. (C) Unit 2 consists of fluvial terminal splay and playa-lake, and reaches a thickness of 400 to 600 m 

with vertical and overturned beds dipping 80°. Representative views of the Emirhan mini-basin and the six Units. 

Locations of panoramic views are shown in Figure 154A. (D) Unit 3 consists of fluvial terminal splay and floodplain 

mudstone and reaches a thickness of 150 to 350 m with overturned beds dipping 80°. (E) Unit 4 consists of amalgamated 

migrating braided channel complex, and reaches a thickness of 400 to 800 m with overturned beds dipping 70. (F) Unit 5 

consists of non-migrating low sinuosity channels, and reaches a thickness of 400 to 900 m with overturned beds dipping 

70°. (G) Unit 5 consists of saline lacustrine deposits and reaches a thickness of 50 to 150 m with overturned beds dipping 

70°. 

 
Figure 162: Continued 
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G.4. Unit 4: Amalgamated migrating braided channel complex  
Unit 4 attains a thickness of 400 to 800 m and is dominated by Facies Association D1 (Figure 

158). This unit is characterized by a high proportion of sheet-like sandstones that are laterally and 

vertically amalgamated, and the lack of preservation of floodplain mudstones (Figure 162E and 

Figure 163). Unit 4 is a largely isopachous deposit, although a minor depocentre is identified in the 

eastern part of the Emirhan mini-basin (Figure 164). This stratigraphic unit is affected by an 

upturning of the sequence sets, which are truncated and onlapped by marine deposits of the 

Karacaören Formation at the eastern boundary of the mini-basin (Figure 163 and Figure 164).  

An upturning of two sequences is observed near the western boundary of the mini-basin, and 

these sequences are truncated and overlain by a younger sequence (Figure 163 and Figure 164). The 

western edge of this unit is partially covered by modern diapir-derived debris, which prevents direct 

observation of the field relations. Unit 4 exhibits a homogeneous facies assemblage and distribution 

all the way along the unit with evaporitic clasts.  
 

 

 
Figure 163 : Map showing distribution of sandstones and six units making up the Karayun Formation in the Emirhan mini-

basin. The map shows the depositional boundaries between the units and the stratal geometries. 

 

 

G.5. Unit 5: Non-migrating low sinuosity braided channels 
 

Unit 5 attains a thickness of 500 to 900 m and is dominated by Facies Association D2 (Figure 

158). Unit 5 comprises both a multi-storey and a sheet-like sandstone body with abundant 

preservation of floodplain mudstone (Figure 162F). The width to thickness ratio of the sandstone 

bodies between Unit 4 and Unit 5 decreases significantly (W/T from 800 to 200; Figure 161). This unit 

is characterized by a depocentre localized in the western part of the mini-basin with a thinning of the 

unit towards the eastern boundary.  
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However, the succession is partly eroded and onlapped by marine deposits of the Karacaören 

Formation (Figure 163 and Figure 164). The lower part of Unit 5 exhibits a lateral facies change from 

sandstone beds to floodplain mudstone, occurring at a maximum distance of 500 m laterally from the 

unconformity in the east (Figure 164B). The termination of sequences at the western boundary does 

not show any upturning, thinning or facies assemblage change; the sandstone bodies abut directly 

against the diapir. 

 
 

 

 
Figure 164 : (A) Stratigraphic and facies assemblage panel for the Emirhan mini-basin, based on field mapping and 

correlation of measured outcrop sections. The panel summarizes major stratigraphic thickness changes and angular 

stratal relationships across the study area. (B) Google Earth satellite view of the eastern part of Unit 5 in the Emirhan 

mini-basin, showing lateral facies changes from sandstone beds to floodplain mudstone, occurring at a maximum of 500 

m from the marine unconformity towards the west. 

 

G.6. Unit 6: Saline lacustrine deposits 
Unit 6 attains a thickness of 50 to 200 m and is dominated by Facies Association E (Figure 158 

and Figure 162G). This unit conformably overlies Unit 5 and thickens towards the west. Unit 6 is 

partly eroded and onlapped by marine deposits of the Karacaören Formation (Figure 163 and Figure 

164). A lack of outcrop prevents a detailed analysis of its geometry. This unit records no obvious 

lateral change in the facies assemblage. 
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 DEPOSITIONAL MODEL H.

The stratigraphic evolution of the Emirhan minibasin has been established via: (i) the 

characterization of facies assemblages and interpretation of the geomorphic significance; and (ii) 

assessment of the significance of stratal stacking patterns of sediment bodies (architectural 

elements). From this analysis, three depositional paleoenvironments are interpreted: (i) playa-lake 

and distal fluvial fan, (ii) braided fluvial; and (iii) saline lacustrine (Figure 163). 
 

H.1. Depositional environment 

a. Units 1, 2 and 3: Playa-lake and distal fluvial fan deposits  
Units 1, 2 and 3 attain a maximum thickness of 1300 m, and consist of red to green floodplain 

mudstone with 10% isolated sandy or conglomerate bodies and evaporite deposits. Sandy and 

conglomerate bedforms (SB and GB) and laminated sand sheet (LS) bodies are characterized by their 

small thickness and large areal extent, being very poorly channelized and mostly isolated from one 

another. The W/T ratio ranges from 500 to 900, corresponding to broad sheets. The architectural 

elements are consistent with ephemeral sheet-flood sand beds deposited in the distal parts of a 

terminal fan (e.g. Miall, 1996; Cain & Mountney, 2009; North & Davidson, 2012) with local 

development of continental saline mudflats environments characterized by evaporite deposition due 

to sabkha-related processes (e.g. Warren, 2006). The vertical facies arrangement records a 

succession of red and green mud and evaporite facies that can be attributed to successive 

progradation and retrogradation of the system (Figure 162C; e.g. Jackson et al., 1990). 
 

b. Units 4 and 5: Fluvial braided deposits with low sinuosity  
The combined thickness of these units varies from 1300 m at the western boundary to 800 m 

at the eastern boundary of the mini-basin. Units 4 and 5 are characterized by sandy bedforms (SB), 

laminated sand sheets (LS) and especially by gravel bars (GB), which result in a marked change in 

mean grain-size. These units are dominated by poorly channelized amalgamated sheet-like 

sandstone bodies interbedded with rare examples of floodplain fines in Unit 4 and more abundant 

floodplain fines in Unit 5 (Figure 163). The W/T ratio of the sand bodies is 200 to 800, corresponding 

to broad sheets. Architectural elements comprise vertically and laterally amalgamated channel 

bodies with multi-storey and multi-lateral sheet sandstones marking a change in the dominant 

stacking pattern. This facies association is characteristic of proximal braided river plains, particularly 

in arid regions where ephemeral run-off forms a network of shallow and poorly defined interacting 

channels (e.g. Miall, 1996; Cain & Mountney, 2009; North & Davidson, 2012). 
 

c. Unit 6: Saline lacustrine deposits  
This unit comprises a 100 m thick succession of dark grey dolomitic mudstone, red-green 

mudstone, evaporitic facies and sandstone bodies representing a progressive transition to a saline 

lacustrine environment with a perennial lake (Figure 163; e.g. Dunagan & Turner, 2004; Warren, 

2006). The dolomitic mudstone facies reflects the establishment of a perennial lake (e.g. Warren, 

2006). Sandy bedforms (SB) and laminated sand sheets (LS) are characteristically thin and form 

moderately wide sheet-like bodies that are mainly isolated from each other. The W/T ratio of these 

bodies is typically 800, corresponding to broad sheets. Sandstone bodies are interpreted as fluvial-

dominated deltas. This facies association is characteristic of a saline lacustrine system with a 

perennial lake (e.g. Dunagan & Turner, 2004; Warren, 2006). 
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H.2. Regional depositional environment: Distributive fluvial 

system 
 

 

Distributive fluvial systems (DFS  ep ese t: deposits of a flu ial s ste  hi h i  pla fo  
displa s a adial, dist i uti e ha el patte  Ha tle  et al., 2010). The fluvial sand bodies of the 

Emirhan mini-basin described here lack the distinct river channel incisions developed in many arid to 

semi-arid climatic settings. As such, they are similar to both modern (Hartley et al., 2010; Weissmann 

et al., 2010; Davidson et al., 2013; Weissmann et al., 2013b) and ancient examples of DFS (Figure 

164; Friend, 1977; Parkash et al., 1983; Stear, 1983; Kelly & Olsen, 1993; Nichols & Fisher, 2007; Cain 

& Mountney, 2009). Recognition of this type of depositional system in the Emirhan mini-basin is 

based on the identification of the following features: (i) evidence for sand deposition largely via non-

confined sheet-like flow; (ii) the occurrence of playa deposits; (iii) the sheet-like geometry and form 

of the sandstone bodies; and (iv) an absence of valley-fills and notably incised channels.  
 
 

 
Figure 165 : Schematic depositional model of a sheet-flood dominated fluvial distributary system representing the 

Karayün Formation, modified after Cain & Mountney (2009). The proximal area is characterized by unconfined flow in 

alluvial environments. The medial area is characterized by ephemeral streams (unconfined terminal splay), and the distal 

area exhibits playa-lake and lacustrine environments. 

 

The radial form of many distributive fluvial systems (DFS) is recorded by the pattern of 

palaeocurrents at a regional scale (e.g. Friend, 1978; Nichols & Fisher, 2007). However, palaeocurrent 

data collected from the Emirhan mini-basin are concentrated from a small area such that a regional 

radial form is not evident. Furthermore, the drainage pathways of the fluvial system can be modified 

at local scale by the salt walls which can compartmentalize the rivers (e.g. Banham & Mountney, 

2013a). The playa-lake deposit of Units 1, 2 and 3, is interpreted as a distal or basinal zone in a DFS 

model, according to the Nichols & Fisher (2007) and Weissmann et al. (2010) classification (Figure 

165).  

The depositional setting is envisaged to be analogous in part to the terminal fluvial systems 

of the modern Lake Eyre basin (e.g. Fisher et al., 2008). The fluvial braided system of Units 4 and 5 

can be associated with the proximal area of a DFS or the distributive zone, which is well-drained, 

whereas the lacustrine deposits of Unit 6 represent the distal part of a DFS (Figure 165). 
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H.3. Evolution in stratigraphy and sedimentary architecture of 

the distributive fluvial systems with time 
 

The continental deposits of the Emirhan minibasin show an upward change from the playa-

lake facies of Units 1, 2 and 3 to large-scale highly amalgamated fluvial facies of Units 4 and 5. This 

vertical succession represents a progradation of the DFS system into the mini-basin. This transition 

from distal to proximal facies is recorded by a marked facies transition that is characterized by an 

abrupt net increase in mean grain size from fine-grained sand to very coarse-grained gravel, and in 

the average number, size and connectivity of sandstone bodies. Furthermore, it is associated with a 

change in channel-body type from single-storey to multi-storey and multi-lateral sheet-like 

sandstones and a decrease in the proportion of floodplain deposits (Figure 166). Highly variable 

discharge during the accumulation of Unit 4 may have been responsible for the poor development of 

incised channels and may ultimately have facilitated an avulsive pattern of channel relocation in 

response to frequent and abrupt channel switching. The rapid aggradation of channels, the strong 

amalgamation and the increase in grain size can be related to more frequent episodic flood events 

accompanied by an intensification of overall discharge. Unit 5 records a decrease in sandstone-body 

connectivity associated with an increase in floodplain preservation (Figure 162E, Figure 162F and 

Figure 163). Unit 5 is overlain by the uppermost continental deposition in the mini-basin, the saline 

lacustrine facies, Unit 6. This transition from multi-storey and multi-lateral sheet-like sandstones to 

single-storey with an increase in the proportion of floodplain deposits, which culminates in the onset 

of lacustrine sedimentation, is interpreted to record a retrogradation of the DFS.  
 

 

 
Figure 166 : View showing very rapid transition from playa-lake facies association (Unit 3) to large-scale fluvial braided 

facies association (Unit 4), displaying an abrupt progradational signature. Location of this panoramic view is shown in 

Figure 154A. 

The Emirhan mini-basin displays numerous changes in the facies assemblages and the 

pattern of stacking of stratal units. Collectively, these record the influence of regional factors that 

influenced the style of sedimentation, including climate and tectonics. Furthermore, the style of 

sedimentation also exhibits lateral variation in the facies assemblage distributions and several 

stratigraphic thickness changes across the minibasin, and an important deformation of the stratal 

packages near the edges of this mini-basin. These features suggest the influence of a local salt-

tectonic control. 
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 DISCUSSION I.

I.1. Controls on sedimentary architecture and pattern 
Based on regional geology and the lack of marine equivalent facies anywhere in the studied 

area, the Sivas Basin is considered to be endorheic (Poisson et al., 2011). The drainage is thus 

dissipated internally as a terminal fluvial fan system and isolated from the Paratethyan domain 

(Poisson et al., 2011). Therefore, eustatic variations cannot be invoked to explain the observed 

cyclicity within the Oligocene succession, the ephemeral nature of the sedimentation – as well as the 

flood events – or the occurrence of evaporitic facies associated with a playa-lake environment in the 

mini-basin. The Emirhan mini-basin appears to be dominated by several allogenic controlling 

mechanisms: sediment supply rate and type, the generation of accommodation, regional tectonics 

(including halokinesis) and climate.  

Sedimentation adjacent to passively-rising salt diapirs results in halokinetic growth strata 

that vary in thickness and in angular relationships (Giles & Lawton, 2002; Giles & Rowan, 2012; 

Rowan et al., 2012). The Emirhan minibasin records variable and localized thickness changes in the 

stratigraphic succession and angular discordances being related to salt tectonic activity such as salt 

withdrawal or fall, evacuation and salt diapir rise or inflation. These features suggest that deposition 

of the Karayün Formation was influenced by salt flowage within diapirs and salt walls that resulted in 

a complex history of generation of localized accommodation development, as discussed further 

below (Figure 164). In the Emirhan mini-basin, the 5 to 50 m thick stratigraphic depositional 

sequences and stratigraphic units have boundaries characterized by the following:  

 Hook geometries characterized by thinning of isopachous sequences or stratigraphic units and 

upturning of drape-folds very close to the mini-basin boundary (within 250 m), with subparallel 

lower and upper boundaries (Figure 164B and C; e.g. Giles & Rowan, 2012). 

 Wedge geometries characterized by thinning of the growth strata of the sequence or 

stratigraphic unit towards the boundary (Figure 164D; e.g. Giles & Rowan, 2012).  

 T-shaped geometries characterized by a straight contact of the sequence stratigraphic unit with 

the salt boundary (Figure 164A). The sedimentological and structural framework, and 

interpretations within the Emirhan minibasin, are discussed below and summarized in Figure 

169. 

 

I.2. Emirhan mini-basin fill stages 

a. Unit 1 
Both margins of Unit 1 demonstrate onlap relationships and wedges that affect each 

sequence and display basin-wide thinning onto salt pillows that represented inflated highs (Figure 

164 and Figure 168). The sandstone bodies are concentrated in the central part of the unit and pass 

laterally on both sides into floodplain mudstone (Figure 163). Thus, the axis of the fluvial system was 

focused into the area of maximum subsidence, which led to differential loading of underlying salt. 

Furthermore, the presence of multiple successive onlaps onto the diapiric topography marks an 

enlargement of the playa-lake system as the mini-basin filled, indicating an increase in the ratio of 

sediment accumulation rate versus the rate of diapiric salt-rise (Figure 168; e.g. Giles & Rowan, 

2012).  
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Finally, diapiric topography generated by salt withdrawal may have been sufficient to shed 

diapir-derived detritus into the mini-basin; the evenly distributed occurrence of evaporitic clasts in 

the conglomeratic beds suggests a diapiric subaerial exposure upstream in the drainage area (Figure 

169; e.g. Lawton & Buck, 2006).  
 

 
Figure 167 : Photographs and satellite views displaying typical interaction between sediment and salt tectonic activity. 

Locations of panoramic views are shown in Figure 154B. (A) Google Earth satellite view of T geometry affecting Unit 5 on 

the western border (diapir). (B) View of hook geometry affecting Unit 4 (400 m) on the eastern border (diapir), truncated 

and onlapped by marine deposits. (C) View of hook geometry affecting a sequence of Unit 3 on the western border 

(weld). (D) Google Earth satellite view of wedge geometry affecting a sequence of Unit 2 on the western border (diapir). 
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b. Unit 2 
The initiation of Unit 2 is marked by a drift of the locus of mini-basin subsidence to the west 

(Figure 168). The playa-lake at this time was restricted to the western area of the mini-basin and the 

succession records wedge geometries onlapping the diapirs on both sides (Figure 164 and Figure 

168). These features imply an enlargement of the playa-lake system, indicating an increase in the 

ratio of sediment accumulation rate versus diapiric salt-rise rate (e.g. Giles & Rowan, 2012). The 

sandstones bodies and the evaporitic facies are concentrated in the central part of the unit and pass 

laterally on both sides into floodplain mudstone. Differential sediment loading within the mini-basin 

can explain this spatial variation. The overlying sequences exhibit a succession of wedge geometries 

onlapping towards the eastern diapir, and these relationships record a small enlargement of the 

playa-lake system (Figure 164 and Figure 168). However, the western part of Unit 2 shows a 

succession of sequences affected by hook geometries (Figure 167D and Figure 168), which together 

with the lack of spatial variation in facies imply that the sediment partly covered the diapir at this 

time (Figure 168). These features indicate that, during the development of each unitary hook 

sequence, the sediment-accumulation rate may have been relatively higher than the rate of diapiric 

salt rise, thereby enabling sedimentation to cover the western diapir at the sequence time scale (e.g. 

Giles & Rowan, 2012). However, at the overall scale of Unit 2, the sediment- accumulation rate was 

low relative to the rate of diapiric salt rise, thereby explaining the succession of hook geometries.  

Finally, during the deposition of Unit 2, the salt wall and diapir were probably expressed at 

the surface as topographic relief. This topographically elevated exposed evaporite material was a 

likely source for mobilization of sulphate-rich fluids feeding the playa-lake environment and thus 

facilitating the precipitation of evaporitic beds in the minibasin (e.g.Lawton & Buck, 2006; Paz & 

Rossetti, 2006). 

 

c. Unit 3 
Unit 3 also exhibits a series of wedge geometries that record an enlargement of the fluvial 

system on the eastern boundary of the minibasin compared to Unit 2 (Figure 164 and Figure 168). 

However, the western part shows five hook geometries with angular unconformities ca 90° and very 

limited thinning close to the diapir (Figure 167C and Figure 168). The hook geometries record no 

variation of sandstone content in the facies assemblage. The absence of distinct facies changes and 

thickness changes within the hook structures suggest that the sedimentary layers partly covered the 

western diapir at the sequence time scale. However, as is the case in Unit 2, at the overall scale of 

Unit 3, the sediment-accumulation rate was low relative to the rate of diapiric salt rise, thereby 

explaining the preserved relationship in the succession of hook geometries (Figure 168; e.g. Giles & 

Rowan, 2012). 

 

d. Unit 4 
Following the episode of playa-lake expansion, the Emirhan mini-basin records a sudden 

change in sedimentation marked by the arrival of coarse-grained sediments with an increase of sand 

content corresponding to the onset of fluvial deposition represented by Unit 4 (Figure 160 and Figure 

166). This influx of sediment modifies the equilibrium between accommodation and sediment supply 

rate. The transition between Unit 3 and Unit 4 is highlighted by a distinctive surface corresponding to 

a sequence boundary (e.g. Martinsen et al., 1999). The sequence boundary corresponds to an abrupt 

decrease in the ratio of accommodation to sediment supply (e.g. Martinsen et al., 1999).  
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This surface represents an abrupt change in the sequence stratigraphic architecture and 

facies assemblage of the succession from mudstone-dominated single-storey sandstone bodies (ca 

20% sand by volume), to multi-storey sheet-like sandstone bodies (ca 80% sand by volume; Figure 

166). This abrupt increase in the grain size and change from isolated single to multi-storey sheet-like 

sandstone bodies reflects a significant rise in sediment supply and higher energy hydrodynamic 

conditions, possibly related to a regional climate change, with more humid conditions potentially 

linked to a tectonic event bringing coarser-grained sediment into the basin (Temiz, 1996; Poisson et 

al., 2010).  

Unit 4 is an isopachous deposit in the central part of the mini-basin, implying a significant 

decrease in the rate of salt displacement during sediment deposition (Figure 164). This unit is 

characterized by a major hook geometry which affects the entire stratigraphic unit with a 90° angular 

unconformity overlain by marine deposits (Karacaören Formation) on the eastern boundary (Figure 

167B). The geometry of the strata within the large hook structure with a broad, 400 to 800 m wide 

zone of thinning and upturn implies that the fluvial system was unrestricted and covered the eastern 

diapir (Figure 168). On this eastern side of the mini-basin, the sediment-accumulation rate was 

higher than the rise of diapiric salt at the time scale of the sequence. The observed large hook 

geometry of this isopachous stratal package abutting against the eastern diapir therefore 

demonstrates a post-depositional halokinetic deformation phase that probably occurred during 

accumulation of Unit 5 (Figure 168). However, although the western part of Unit 4 shows small hook 

geometry at its base, the outcrop of the overlying deposit is partially covered by salt debris and this 

prevents a detailed analysis of the geometrical relationship to the salt wall.  

During deposition of Unit 4, local available accommodation was low and the eastern diapir 

was probably buried to leave only minor topographic surface expression. The sediment accumulation 

rates are being relatively high compared to rates of diapiric salt rise at this time (e.g. Andrie et al., 

2012; Giles & Rowan, 2012). 

 

e. Unit 5 
During accumulation of Unit 5 the sandstone bodies became more isolated, although 

retaining the same grain-size trend (Figure 163). This change may reflect an increase in the 

generation of accommodation. The distinctive surface between Units 4 and 5 might be an expansion 

surface marking a change from a compressed multi-storey to an expanded single-storey fluvial 

architecture (Figure 162E, Figure 162F and Figure 164; e.g. Martinsen et al., 1999). Unit 5 is 

characterized by a depocentre localized in the western part of the minibasin (Figure 164 and Figure 

168). The development of this unit is associated with a wedge geometry in the eastern part partially 

eroded and onlapped by marine deposits (Figure 163). This geometry and the lateral facies change 

from sandstone beds to floodplain mudstone towards the east can be interpreted to indicate 

synsedimentary salt withdrawal and preferential subsidence in the western part of the mini-basin, 

which served to restrict the rivers to the western part of the mini-basin (Figure 164B and Figure 168). 

These features mark a resumption of generation of local accommodation. On the western flank of 

Unit 5, the sequences show some fluvial channels abutting with a straight contact against the diapir, 

forming a T-shaped geometry (Figure 167A and Figure 168). This geometry reflects a continuous 

equilibrium between sediment accumulation and diapiric salt-rise through time. 
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Figure 168 : Diagrammatic cross-section illustrating the subsidence of Emirhan mini-basin through time. Dark lines 

indicate stratigraphic unit boundaries and dashed lines indicate some sequence boundaries. 
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f. Unit 6 
The upper continental Unit 6 is characterized by a progressive transition to a saline lacustrine 

environment indicating a reduction in clastic sediment supply corresponding to a gradual increase of 

the ratio of accommodation to sediment supply (Figure 160). Unit 6 crops out only in the western 

part of the mini-basin (Figure 163, Figure 164 and Figure 168). This unit is also eroded and onlapped 

by marine deposits, and the restricted nature of the outcrop prevents a detailed analysis of the 

geometrical relationship with the salt wall (Figure 163). 

 

 
Figure 169 : Synthesis of depositional environments, stratigraphy, accommodation space/sediment supply ratio and type 

of halokinetic geometry, as well as interpretations of accommodation type and rates of sediment accumulation and salt 

rise for the six units of the Emirhan mini-basin. 

 

I.3. Controls on asymmetrical evolution 
Despite apparently experiencing an approximately constant rate of sedimentation 

accumulation within each sequence, the type of halokinetic geometry is very different from one side 

of the mini-basin to the other (Figure 164 and Figure 168). The greatest degree of stratigraphic 

thickness change occurs in Unit 2 where a thick depocentre records 700 m of sediment fill, which 

thins laterally to 100 m towards the eastern basin margin. Thus, the rate and timing of diaper rise 

varied at each side of the developing mini-basin, thereby giving rise to asymmetrical preserved 

geometries. The diapir-rise rate is a function of subsidence of the Emirhan mini-basin as a whole, but 

is also constrained by adjacent mini-basins (e.g. Quirk & Pilcher, 2012). The diapir-rise rate can be 

also dependent on the regional tectonic shortening (e.g.Trocmé et al., 2011; Callot et al., 2012). 

Indeed, the observed large hook geometry of Unit 4 reflects a post-depositional halokinetic 

deformation phase. This strong and sudden reactivation of salt movement probably is related to a 

renewed regional tectonic shortening. 
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 CONCLUSIONS J.

This investigation of the Emirhan mini-basin characterizes its sedimentary filling, which can 

be divided into six main facies associations, as follows: (A) fluvial floodplain mudstone and 

conglomerate; (B) fluvial floodplain terminal splay and playa lake; (C) fluvial plain sheet flood; (D1) 

amalgamated, migrating braided channel complex; (D2) non-migrating, low sinuosity channels; and 

(E) saline lacustrine deposits. The infill is characterized by: (i) sheet-like sand deposits; (ii) playa-lake 

deposits with evaporites; (iii) saline lacustrine deposit; (iv) progradation of the system from playa-

lake to braided system; and (v) an absence of deeply incised channel forms and pronounced incised 

valleys. At the regional scale, the assemblage of depositional environments identified can be related 

to the evolution of a large distributive fluvial system.  

At a local scale, halokinesis has played an important role in influencing the geometry of the 

individual sedimentary sequences and the facies distributions within these sequences in the Emirhan 

mini-basin. The stratal relationships present both within and between halokinetic sequences record a 

continuous process of salt evacuation during the downbuilding of the mini-basin. Local 

accommodation generation driven by mini-basin subsidence in response to sediment loading by 

initial basin-fill deposits resulted in confinement of the sedimentation due to the down-building of 

the mini-basin and concomitant uplift of surrounding salt, thereby focusing sedimentation over a 

limited surface-area associated with the initiation of depocentres. This confinement restricted the 

extent of the fluvial system and drove spatial variations in the facies distribution recorded in the 

Emirhan mini-basin. Furthermore, the confinement of the fluvial system was probably accentuated 

by the growth of salt walls expressed at the surface as topographic highs which are point source for 

the remobilization of evaporite. The occurrence of evaporitic clasts (i.e. diapir-derived detritus) 

evenly distributed in the sandstone beds suggests a diapiric subaerial exposure upstream in the 

drainage area. 

The Emirhan mini-basin also records significant temporal variation in the stratigraphic 

assemblage. The very sharp transition from playa-lake facies to large-scale highly amalgamated 

fluvial facies records progradation of the distributive fluvial system (DFS) into the mini-basin. This 

change seems to be controlled by regional changes such as climate and tectonic events rather than 

localized factors such as halokinesis. The sedimentation pattern within the mini-basin is related to 

changes in the ratio of sediment accumulation rate versus diapiric salt-rise rate through time (Giles & 

Rowan, 2012). The rate of sediment supply, the accommodation, and the climate and tectonics are 

important factors which influence this ratio and thus control mini-basin evolution and infill (Giles & 

Rowan, 2012).  

The facies distribution and variations are mostly controlled by halokinesis, which influenced 

sandstone-body development and distribution. Many preserved depositional sequences possess 

wedge-like geometries within which smaller internally nested sand bodies have variable distribution, 

many bounded by local unconformities. The sandstone bodies are located in the area of maximum 

subsidence (depocentre axis) and pass laterally to floodplain mudstone. This transition occurs at a 

distance of more than 200 m from the mini-basin margin. By contrast, sequences affected by hook 

geometries are isopachous and lack internal local unconformities, and evidence of lateral facies 

change. The sandstone bodies are evenly distributed throughout the mini-basin and towards the 

diapir.  

This well-exposed case-study succession records both spatial and temporal variations in 

facies distributions and stratal responses to halokinesis at a variety of scales within a developing salt-
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influenced mini-basin. Results from this study have implications for predicting the distribution of 

petroleum reservoirs in analogous continental mini-basins. 
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III. Données complémentaires sur le mini-bassin 

d’Emirhan 
La bordure Nord-Ouest du mini- assi  d E i ha  p se te u e st u tu e u  peu pa ti uli e 

affe ta t l U it  flu iatile . Cette bordure présente une série inférieure, en gris clair sur la Figure 

170A, ui est isopa ue et do t la te i aiso  au o ta t de la sutu e apo iti ue e s l Ouest est 
pas observable sur le terrain, car masquée par des éboulements récents. Au-dessus de cette série 

isopaque, un éventail sédimentaire se développe dans la série supérieure en gris plus foncé sur la 

Figure 170A. Néanmoins, cette géométrie en éventail se rebrousse vers le bas aux abords du diapir 

(Figure 170A). La série inférieure isopaque est séparée de la série supérieure par un niveau 

hi ue, o te a t des apo ites à p o i it  du diapi , ui dispa ait à  e  s loig a t du 
diapir (représentée en pointillé sur la Figure 170A). 

 

 
Figure 170 : (A) carte géologique de la bordure Nord-Ouest du mini- assi  d E i ha , etta t e  ide e u  e tail 
sédimentaire plongeant vers le bas de la série, séparé des séries inférieures par une suture évaporitique ; (B) schéma 

évolutif de la reconstruction de cette structure ; d ap s Kergaravat et al. (Submitted-b). 

La structure particulière et le niveau bréchique évaporitique sont interprétés comme les 

estiges d u  a ie  gla ie  d apo ites is e  pla e à la fi  du d pôt de la s ie i f ieu e Figure 

170B(a)). La série supérieure semble avoir recouvert le glacier avec une géométrie en éventail (Figure 

170B(b)). Lors du chargement de la série supérieure sur le glacier, les évaporites ont dû refluer et 

s a ue  e s le diapi . Cette a uatio  a p o a le e t e t ai  u e d flatio  du gla ie  
e ge d a t u e as ule e s le as de l e tail des s ies sup ieu es Figure 170B(b)).  

Pour conclure, l tale e t en surface des évaporites diapiriques indique que la croissance 

verticale du diapir à la fi  du d pôt de la s ie i f ieu e tait la ge e t sup ieu e à l a u ulatio  
sédimentaire dans cette partie du mini-bassin. 
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IV. Enseignements sur le mini-bassin d’Emirhan 

 Modèle de dépôt de la formation Karayün basé sur A.

le mini-bassin d’Emirhan 

L tude du e plissage du i i- assi  d E i ha  pa  la fo atio  Ka a ü  a pe is d ide tifie   
associations de faciès comprenant :  

(i) des argiles de plaine alluviale et rares passées sableuses à galets ; 

(ii) des argiles de plaine alluviale, évaporites et épandages en nappes de corps sableux ; 

(iii) des argiles de plaine alluviale et épandages en nappe de corps sableux ;  

(iv) des chenaux en tresse très amalgamés verticalement et latéralement ;  

(v) des chenaux en tresse intercalés dans des argiles de plaine alluviale ;  

(vi) des carbonates lacustres, évaporites et séries argilo-marneuse bleu-vert et jaune.  

Ces faciès se le t s o ga ise  da s un système à grande échelle de type fluviatile à 

distributaires, avec des parties proximales comprenant les faciès de chenaux en tresse amalgamés 

les plus grossiers, et dans les parties distales des chenaux plus isolés et e tou s d a giles de plai e 
alluviale. Dans les parties distales se mettent en place des associations de faciès argileux pouvant 

être propices à la p ipitatio  d apo ites ais aussi à l a i e de petites « crachées » sableuses 

distales. Ces associations de faciès sont interprétées comme un sous-environnement distal du 

système fluviatile distributif (DFS) de type playa-lake. Dans ces parties distales, des faciès de 

carbonates lacustres à charophytes, des évaporites et des petits chenaux sont intercalés dans des 

séries argilo-marneuses bleues-vertes et jaunes. Ces associations de faciès sont interprétées comme 

un sous-environnement distal du DFS de type lac pérenne. 

 Organisation verticale de la séquence de dépôt  B.

Les 6 associations de faciès ont été rapportées à 6 unités lithostratigraphiques :  

 Unité 1 : Playa-lake à argiles rouges et rares passées sableuses à galets ; 

 Unité 2 : Playa-lake à argiles rouges, évaporites et épandage en nappes de corps sableux ; 

 Unité 3 : Playa-lake à argiles rouges et épandage en nappes de corps sableux ; 

 Unité 4 : Fluviatile en tresse très amalgamé verticalement avec une forte tendance à la migration 

latérale, et très rare préservation de la plaine alluviale à argiles rouges ; 

 Unité 5 : Fluviatile en tresse avec une faible tendance à la migration latérale et à l amalgamation 

verticale, entrainant une plus forte préservation des argiles rouges de la plaine alluviale ; 

 Unité 6 : Lacustre à tendance sursalée, présentant quelques arrivées fluviatiles intercalées dans 

des argiles et marnes bleu-jaune, boue carbonatée à charophytes et ostracodes, et niveaux 

évaporitiques. 

L e pile e t e ti al de la fo atio  Ka a ü  d uta t pa  des e i o e e ts de pla a-lake 

et fluviatile de type épandage en nappe dans les Unités 1, 2 et 3, et le passage abrupt aux faciès 

fluviatiles en tresse des Unités 4 et 5 est attribué à des changements allogéniques, tel u u  
soulèvement tectonique dans la zone source qui aurait pu modifier le taux d appo t s di e tai e. La 
t a sitio  e t e les U it s  et  flu iatiles et l U it   la ustre est plus progressive ; elle est marquée 

par une diminution du nombre de chenaux associée à une remontée probable du niveau de base, 

soulignée pa  l ta lisse e t de la s.  
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 Influence de la tectonique salifère sur la C.

sédimentation à l’échelle d’un mini-bassin 

L i flue e de la te to i ue salif e su  le s st e s di e tai e à l helle du i i-bassin 

apparait sous la forme de transitions latérales de faciès et de g o t ies li es à l a uatio  des 
évaporites sous-jacentes et en bordure du mini-bassin (Figure 169). 

La subsidence différentielle et syn-sédimentaire du mini-bassin engendre la mise en place 

d e tails s di e tai es dans lesquels les faciès les plus grossiers, généralement des chenaux, vont 

se lo alise  da s l a e de subsidence maximale du mini-bassin o e o  peut l o se e  da s les 
dépôts des Unités 1, 2 et 5 (Figure 169). Au contraire, les faciès les plus fi s d a giles de plai e 
alluviale vont se répartir sur les bordures du mini-bassin. Ces unités semblent se développer durant 

une phase de taux de croissance diapirique relativement plus élevée que le taux de sédimentation 

i duisa t la ise à l affleu e e t probable de diapirs qui définissent des hauts topographiques 

(Figure 169). Ces diapi s o t pou oi  ali e te  l e i o e e t de pla a-lake en eaux riches en 

sulfates issues de la remobilisation des évaporites diapiriques, et par conséquent faciliter leurs 

précipitations dans le mini-bassin. 

A l i e se, les U ités 3 et 4 enregistrent des géométries halocinétiques de type crochets (Figure 

169 . L Unité 3 enregistre des successions de petites séquences halocinétiques, entre 10 et 50m 

chacune, qui sont rebroussées verticalement aux abords du u  d apo ites et t o u es pa  de 
nouvelles séquences halocinétiques (Figure 168). L e se le de l Unité 3 et ces séquences 

halocinétiques sont isopaques et ne présentent pas de variation latérale de faciès li e à l halo i se. 

La g o t ie des s ue es, leu s a a t es isopa ues, et l ho og it  des faciès aux abords des 

diapirs indiquent que, ponctuellement, les sédiments recouvraient le diapir, et que la déformation 

est antérieure aux dépôts. Dans cette configuration, le tau  de s di e tatio  à l helle de la 
s ue e est i f ieu  au tau  de su e tio  diapi i ue. N a oi s, l e egist e e t d u e 
succession de séquences halocinétiques de type crochet implique à l helle de l Unité 3 que le taux 

de sédimentation était plus important que la croissance diapirique.  

Pa  o t e, l e se le de l Unité 4 est rebroussée sur la bordure Est du mini-bassin (Figure 168). 

Comme pour les petites séquences halo i ti ues e  o hets de l U it  , l U it   est isopaque et 

les faciès sont homogènes aux abords des diapirs, indiquant que les sédiments recouvraient le diapir, 

et que la déformation est postérieure aux dépôts. Le taux de surrection diapirique était inférieur au 

tau  de s di e tatio  à l helle de l Unité 4. 

 

A l helle des u it s, le mini-bassin d E i ha  e egist e des ig atio s des dépocentres au 

cours du temps (Figure 168). Ces migrations au cours du temps impliquent un taux de croissance 

diapirique entre les bordures Est et Ouest hétérogènes. La oissa e du diapi  à l Est du i i-bassin 

d E i ha  se le t e plus le e ue elle à l Ouest, e t ai a t u  soul e e t de la o du e Est 
ui a fo e  le s st e s di e tai e à ig e  e s l Ouest (Figure 168). Cette surrection 

différentielle entre diapirs est également indiquée par la présence de séquences s affi a t sous 
fo e d e tail s di e tai e e s l Est alo s ue la partie Ouest enregistre des séquences 

halocinétiques de type crochet, notamment observées du a t l U it   et  (Figure 168). Les 

migrations de dépocentres au cours du temps sont interprétées comme un marqueur de la 

compression durant le développement du mini- assi  d E i ha , agissa t su  les itesses de fluages 

des évaporites dans les diapirs. 
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   Influence de CHAPITRE 10
l’halocinèse sur un système continental 
remplissant plusieurs mini-bassins : 

Cas des mini-bassins de Sivas durant le 

remplissage de la formation Karayün 
 

 

Ce chapitre fait l o jet d u  a ti le sous presse dans la revue Basin Research sous la référence 

suivante : RIBES, C., KERGARAVAT, C., CRUMEYROLLE, P., LOPEZ, M., BONNEL, C., POISSON, A., KAVAK, K., 

CALLOT, J-P. & RINGENBACH, J-C. (in press). Factors controlling stratal pattern and faciès distribution of 

fluvio-lacustrine sedimentation in the Sivas mini-basins, Oligocene (Turkey). Basin Research 

 

I. Introduction et méthodologie 
A t a e s l tude du i i- assi  d E i ha , l i flue e de la te to i ue salif e du a t le 

dépôt de la formation Karayün a été mise en évidence. Le mini- assi  d E i ha  e egist e 
également des variations temporelles qui sont attribuées à des facteurs apparemment allogéniques. 

Cepe da t, l i t g atio  régionale, par comparaison avec les séquences de remplissage des mini-

bassins adjacents, est nécessaire non seulement pour améliorer la compréhension sédimentologique 

régionale de la formation Karayün, mais surtout pou  p ise  l i po ta e elati e de la te to i ue 
salifère par rapport aux facteurs allogéniques. Pou  disso ie  l i flue e des facteurs allogéniques de 

l i flue e de l halo i se su  le s st e s di e tai e, il a été indispensable de comparer les mini-

bassins entre eux, en mettant en évidence en premier lieu les points communs, puis par la suite les 

hétérogénéités.  

Les points communs entre les mini-bassins voisins sont des sous-environnements de dépôts, 

pou a t s o ga ise  da s u  od le de d pôt gio al t pe DF“, ai si u u e olutio  
stratigraphique verticale commune. Pour dégager un signal commun entre mini-bassins, l utilisatio  
de la stratigraphie séquentielle en domaine continental est apparue indispensable. Néanmoins, 

durant le remplissage des mini-bassins par la formation Karayün, le Bassin de Sivas semble être 

déconnecté de toute mer ou océan avec par conséquent un caractère endoréique. Cette 

o figu atio  i pli ue l e iste e d u  i eau de ase est ei t au assi  de “i as, sans lien direct 

avec les variations eustatiques.  

Les paramètres influant sur le système sédimentaire sont au p e ie  o d e l a o odatio  

(s.l.) et l appo t s di e tai e. Les odifi atio s de es pa a t es au ou s du te ps o t 
s e egist e  da s tous les i i-bassins de manières différentes en fonction de leurs positions 

respectives mais surtout au même moment, constituant alors de bonnes lignes temps corrélables 

entre les mini-bassins. Pour ces raisons, un découpage à plus grande échelle du mini-bassin 

d E i ha , basé sur des surfaces régionales délimitant des Membres, a été privilégié par rapport au 
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découpage haute résolution en Unités. Ce découpage au sein des mini-bassins a permis la 

comparaison de séries contemporaines régionalement, mais pour lesquelles le signal local de la 

tectonique salifère rend difficilement corrélables de proche en proche. 

L tude du mini- assi  d E i ha  a is e  e e gue des t a sitio s lat ales de faciès, mais 

aussi d paisseu  au sei  d u  i i-bassin liées à l halo i se. Mais u e  est–il entre mini-

bassins adjacents ? La e ue d a ti les su  l i flue e de la te to i ue salifère en contexte de mini-

bassins sur des systèmes de dépôts continentaux (e.g. Barde et al., 2002 ; Lawton & Buck, 2006 ; 

Prochnow et al., 2006 ; Matthews et al., 2007 ; Buck et al., 2010 ; McKie et al., 2010; Andrie et al., 

2012 ; Giles & Rowan, 2012 ; Newell et al., 2012 ; Banham & Mountney, 2013a ; Banham & 

Mountney, 2013b ; Venus et al., 2014) et l a al se du i i- assi  d E i ha , soulèvent des questions 

importantes qui ont été abo d es da s l a ti le ui suit. En particulier, nous pouvons nous 

demander : 

 Quelle variabilité faciologique peut–il y avoir entre deux mini-bassins adjacents ?  

 Quelle est l i flue e de l halo i se e  su fa e ?  
 Est- e ue les u s d apo ites so t toujou s des hauts topog aphi ues et jouent-ils le rôle de 

barrière en compartimentant ou isolant les mini-bassins les uns des autres ?  

 Est-ce que le paléodrainage est modifié ?  

 Quelle a ia ilit  d paisseu  s di e tai e peut–il y avoir entre deux mini-bassins adjacents ?  

Pour répondre à ces questions, chaque mini-bassin a t  i utieuse e t tudi  au t a e s d u  
travail de cartographie, de levée de log sédimentologique et d tude des t a sitio s lat ales de 

faciès entre le centre et les bordures des mini-bassins, ainsi que la mesure des paléocourants. 

Dans le mini-bassin d E i ha , l i flue e de la o p essio  a pu t e d o t e pa  le 
développement asymétrique du mini-bassin, marquée par des migrations des dépocentres au cours 

du temps.  

 Y a-t-il  a d aut es a ueu s de la o p essio  su  le fluage des apo ites enregistré dans les 

mini-bassins adjacents à Emirhan ?  

Dans le but de fournir une réponse, une comparaison des formes et des géométries de bordures de 

mini-bassins et notamment du type et d helle de séquences halocinétiques a été faite, dans 

l opti ue de souligner le caractère contemporain de certaines déformations observées dans plusieurs 

mini-bassins. 

Les a iatio s d paisseu s des s ies da s le i i- assi  d E i ha  so t att i u es à 
l a uatio  des apo ites sous-jacentes induisant une accommodation locale halocinétique. 

N a oi s, da s u  o te te de assi  d a a t-pa s, il e se ait pas su p e a t d a oi  u e 
accommodation régionale liée à la subsidence flexurale du bassin, et diverses accommodations 

locales liées aux structures tectoniques, ui s ajoute à l a o odatio  liée au fluage des évaporites. 

Cette considération conduit aux questions suivantes : 

 Peut-on distinguer une accommodation induite par le mouvement des évaporites sous les mini-

bassins, d une accommodation régionale ?  

 Quels sont les effets de ces différentes accommodations sur la géométrie des dépôts et sur le 

système sédimentaires ?  

Pour répondre à ces questions, des esu es de a iatio  d paisseu s au sei  comme entre les 

mini-bassins ont été effectuées, permettant de comparer les hétérogénéités ou équivalences 

d paisseu s. Cette analyse avait pou  fi alit  de disti gue  le t pe d a o odatio  do i a t lo al 
ou régional) durant le dépôt des séries étudiées. Finalement, la problématique de ce papier porte sur 

l i flue e de la tectonique salifère sur un système sédimentaire à g a de helle tel u u  DF“. 
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II. Article sous presse dans la revue Basin Research 
 

Fa to s o t olli g st atal patte  a d fa ies dist i utio  of flu io-

la ust i e sedi e tatio  i  the Si as i i- asi s, Oligo e e 
Tu ke  

 
 

  

Cha lotte ‘IBE“* , Cha lie KE‘GA‘AVAT* , Philippe C‘UMEY‘OLLE , Mi hel LOPE) °, Cédric 
BONNEL*, A d  POI““ON , Kaa  “e ki KAVAK §, Jean-Paul CALLOT*and Jean-Claude ‘INGENBACH . 
 
*LFC-‘, U i e sit  de Pau et des Pa s de l Adou ,  Pau cedex, France  
TOTAL “A, C“TJF, a e ue La i au,  Pau, France 

° Université de Montpellier 2, Montpellier Geosciences, 34000 Montpellier, France 
Depa t e t of Ea th “ ie es, U i e sit  de Pa is-Sud, 91405 Orsay cedex, France 

§ Cumhuriyet Üniversitesi, Jeoloji Mühe disliği Bölü ü,  “i as, Tu ke  
 

 ABSTRACT A.

The Sivas Basin, located in the Central Anatolian Plateau of Turkey, is a foreland basin that records a 

complex interaction between sedimentation, salt tectonics and regional shortening during the Oligo-

Miocene leading to the formation of numerous mini-basins. The Oligocene sedimentary infill of the 

mini-basins consists of a thick continental succession, the Karayün Formation, comprising a vertical 

succession of three main sub-environments: (i) playa-lake, (ii) fluvial braided, and (iii) saline 

lacustrine. These sub-environments are seen as forming a large Distributive Fluvial System (DFS) 

modified through time as a function of sediment supply and accommodation related to regional 

changes in climate and tectonic regime. Within neighbouring mini-basins and despite a similar 

vertical stratigraphic succession, subtle variations in facies assemblages and thickness are observed 

in stratigraphic units of equivalent age, thus demonstrating the local control exerted by halokinesis. 

Stratigraphic and stratal patterns reveal in great detail the complex interaction between salt 

tectonics and sedimentation including different types of halokinetic structures such as hooks, wedges 

and halokinetic folds. The regional variations of accommodation/sediment supply led to coeval 

changes in the architectural patterns recorded in the mini-basins. The type of accommodation 

regime produces several changes in the sedimentary record: (i) a regime dominated by regional 

accommodation limits the impact of halokinesis, which is recorded as very small variations in 

stratigraphic thickness and facies distribution within and between mini-basins; (ii) a regime 

dominated by localized salt-induced accommodation linked to the subsidence of each individual 

mini-basin enhances the facies heterogeneity within the DFS, causing sharp changes in stratigraphic 

thickness and facies assemblages within and between mini-basins. 

 

Keywords: Mini-basins, fluvio-lacustrine sedimentation, halokinesis, salt-induced accommodation, 

Sivas Basin, Karayün formation 
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 INTRODUCTION B.

The distribution, type and stacking pattern of fluvio-lacustrine units within a Distributive 

Fluvial System (DFS) in an endorheic basin are controlled by several autocyclic and allocyclic 

processes (Huerta et al., 2011; Weissmann et al., 2013a). A DFS, generally forms at margins of 

sedimentary basins where water that enters into the basin through a feeder channel or valley 

becomes unconfined and free to avulse or/and bifurcate, forming radial channel pattern (Hartley et 

al., 2010; Weissmann et al., 2010). However, DFS do not always have a fan-shape (Hartley et al., 

2010). There are close similarities between modern (Hartley et al., 2010; Weissmann et al., 2010; 

Davidson et al., 2013; Weissmann et al., 2013a) and ancient examples of DFS (Friend, 1977; Parkash 

et al., 1983; Stear, 1985; Kelly & Olsen, 1993; Nichols & Fisher, 2007; Cain & Mountney, 2009). A DFS 

is sensitive to a combination of factors more or less directly related to the palaeoclimatic, 

palaogeographic and tectonic setting (i.e. upstream controls; Hartley et al., 2010). The complex 

relationships between subsidence, sediment supply, base level and climatic change considerably 

modify the sedimentary record observed in a DFS (Weissmann et al., 2013a). Climate changes can 

affect vegetation and rainfall, which in turn affect erosion, sediment source, and discharge not only 

in the sedimentary basin but also in the sediment source-areas, influencing the rate and the pattern 

of sediment supply (Shanley & McCabe, 1994; Huerta et al., 2011). Tectonic events in the source area 

can also modify the sediment supply, and tectonically driven regional subsidence governs the overall 

accommodation (e.g. Catuneanu et al., 2011). 

 

The development of a DFS in a salt province will record a complex interplay between the 

classical controls of sedimentation in a basin and the local influence of salt tectonics. The 

sedimentary successions deposited on top of thick salt layers commonly result in the generation of 

mini-basins in response to differential subsidence related to salt flow initiated and driven by 

sediment loading and tectonics (Hudec & Jackson, 2007; Hudec et al., 2009; Trudgill, 2011). The 

initiation and evolution of salt-related mini-basins involves a variety of local and regional controls. 

Local factors include salt withdrawal, which influences the rate and style of subsidence, and salt-

structure growth, which influences the topographic expression of growing diapirs (Andrie et al., 

2012; Giles & Rowan, 2012). The growth of salt diapirs at the surface, which reflects a subtle 

interplay between sedimentary loading and local stresses, exerts a control on the dispersal and 

distribution of sediment across the mini-basins (Matthews et al., 2007; Trudgill & Paz, 2009; Trudgill, 

2011; Banham & Mountney, 2013b; Banham & Mountney, 2013a; Venus et al., 2014). Thus, mini-

basins will record the interplay between the history of the overall sedimentary system and the 

sedimentary response to contemporaneous local salt movement (Hodgson et al., 1992; Barde et al., 

2002; Prochnow et al., 2006; Buck et al., 2010; Newell et al., 2012; Banham & Mountney, 2013c). 

 

Relatively few continental mini-basins are known and few outcrop examples have been 

described in the literature. Rare subsurface examples have been studied using 2D/3D seismic data 

sets, such as the Triassic Skagerrak Formation in the UK sector of the Central North Sea (Hodgson et 

al., 1992; Smith et al., 1993; McKie et al., 2010), the Precaspian Basin in Kazakhstan (e.g. Barde et al., 

2002), and the Paradox Basin in USA (e.g. Kluth & DuChene, 2009). Few examples are known at 

outcrop showing the associated fluvio-lacustrine infill.  
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Among such mini-basins, the best published examples are the Eocene Carroza Formation of 

the La Popa Basin, deposited in an isolated mini-basin (Mexico; Buck et al., 2010; Andrie et al., 2012; 

Giles & Rowan, 2012), the Pennsylvanian-Jurassic Formations in the Paradox Basin (USA; Bromley, 

1991; Lawton & Buck, 2006; Prochnow et al., 2006; Matthews et al., 2007; Trudgill, 2011; Banham & 

Mountney, 2013a; Banham & Mountney, 2013b; Venus et al., 2014) and the Permian-Cretaceous 

Precaspian Basin (Kazakhstan and Russia; Barde et al., 2002; Newell et al., 2012). 

 

The spectacular assemblage of salt mini-basins described here in the Sivas Basin (Central 

Anatolia, Turkey; Figure 171) is mainly Oligo-Miocene in age (Ringenbach et al., 2013a; Callot et al., 

2014). At least twenty mini-basins compartmentalize the central part of the Sivas Basin and expose 

the entire sedimentary pile largely affected by salt tectonics (Figure 172). In a previous study (Ribes 

et al., 2015), the Emirhan mini-basin was described in great detail using satellite imagery and outcrop 

mapping. The reference section and the depositional environments of the mini-basin infill, 

represented by the Oligocene Karayün Formation, was clearly established. Outcrop investigations 

focussing on the Emirhan mini-basin allow us to distinguish three long-lived vertically stacked 

depositional systems within a large DFS: (i) playa-lake and distal terminal splay, (ii) fluvial braided 

system with low sinuosity and, (iii) saline lacustrine deposits. During deposition of the Karayün 

Formation, halokinesis had an important influence on the geometry of the individual sedimentary 

sequences and facies distributions within the sequences filling the Emirhan mini-basin. This mini-

basin also recorded significant temporal variations in the stratigraphic assemblage attributed to 

apparent allocyclic factors. However, additional data was acquired to define more precisely the 

relative importance of these allocyclic controls and improve our regional understanding of the Sivas 

mini-basins.  
 

This paper provides a comprehensive description and mapping study of ten adjacent mini-

basins, with the purpose addressing the interaction between allocyclic regional factors and local salt-

induced factors in comparison with the previously described Emirhan mini-basin. The aim of our 

study is to focus on the relative influence of regional factors and halokinesis on a DFS during the 

development of salt-related mini-basins, based on spatial and temporal changes in the facies 

assemblages, stratigraphic architecture and thickness, as well as stratal structures related to salt 

movement (i.e. halokinetic structures). In this study, we develop a new tectono-stratigraphic-

paleoenvironmental model for the evolution of the Sivas mini-basins and provide a better 

understanding of the influence of regional factors on the DFS developed simultaneously in the 

different studied mini-basins. Moreover, we attempt to understand how halokinesis isolates 

neighbouring mini-basins and produces salt-induced local accommodation that can modify the 

sedimentary record. Finally, we discuss how tectonically driven regional accommodation can be 

differentiated from salt-induced local accommodation.  

 

 GEOLOGICAL SETTING and STRATIGRAPHY C.

The Sivas Basin is located at the junction between three crustal terranes: the Pontides orogenic belt 

to the o th, the Kı şehi  eta o phi  assif to the est a d the Tau ides to the south, de i ed 
from the Gondwana continent (Figure 171A; Cater et al., ; Yıl az & Yıl az, . The Sivas 

Basin formed afte  the losu e of the o th Neoteth s, a o e the o du ted ophiolite a d the Kı şehi  
and Taurus blocks Yıl az & Yıl az, ; ‘olla d et al., 2010).  
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The sedimentary record starts during the Late Cretaceous-Paleocene with the development 

of a carbonate platform along the southern margin of the Sivas Basin directly on the ophiolite 

(Gürlevik Daḡi and Teçer Daḡi limestones; Figure 171B and Figure 172A; Kurtman, 1973; Cater et al., 

1991). During the Paleocene to Eocene, the Sivas Basin records a general deepening of it southern 

boundary related to the onset of Tauride shortening with the development of a foreland basin 

(Kurtman, 1973; Guezou et al., 1996; Poisson et al., 1996; Kavak et al., 1997; Görür et al., 1998; 

Yıl az & Yıl az, ; O al et al., 2008). The lower part of this succession is thought to have been 

deposited in a quiet marine context in a basin belonging to the obducted ophiolitic basin, while the 

upper part is a flysch type deposit in a context of north-verging shortening, north of the Taurus. 

 

An olistostrome dated as Early Eocene and the Eocene Bahçecik conglomerate with clasts of 

serpentinite, peridotite, marble, red chert, limestone and quartz may record the onset of the first 

compressive event on the southern margin of the Sivas Basin (Figure 172A; Kurtman, 1973). The 

distal facies of the Eocene succession consist of deep-marine turbidites and volcaniclastic sediments 

corresponding to the Bözbel Formation, deposited in an East-West elongated foreland basin (Figure 

172B; Kurtman, 1973; Özçelik & Altunsoy, 1996). The upper part of the Eocene flysch succession 

comprises a calcareous mudstone succession, passing abruptly upward into a coarser and thicker 

shallow-marine facies (Figure 172A; Kurtman, 1973; Cater et al., 1991). This shallowing-up succession 

is capped by an evaporitic unit, which is the mother salt deposit (Figure 172A; Özçelik & Altunsoy, 

1996; Gündogan et al., 2005). In a few places where the section appears relatively unaffected by 

halokinesis, the evaporite unit is composed of alternating beds of anhydrite and gypsum, named the 

Tuzhisar Formation (Figure 172A; Özçelik & Altunsoy, 1996; Gündogan et al., 2005). The Tuzhisar 

Formation is overlain by red-purple to green fine-grained sandstone and shale attributed to a playa-

Lake environment and called the Selimiye Formation (Kurtman, 1973; Poisson et al., 1996). 

 

 After deposition, salt tectonics resulted in large-scale salt movements and the initial salt stock 

appears largely remobilized to above the Selimiye Formation, forming allochthonous salt sheets and 

bodies transported northward below younger mini-basins (Kergaravat et al. submitted). A 1500-m-

thick succession of interbedded shale and salt/anhydrite was encountered in the Celalli-1 borehole 

below the Selimiye Formation and is visible in the subsurface on unpublished seismic data, 

demonstrating the widespread remobilization of the so-called autochthonous Tuzhisar salt Formation 

(Özçelik & Altunsoy, 1996; Gündogan et al., 2005; Onal et al., 2008). The whole basin structure has 

been reconsidered based on larger scale field work integrating part of the unpublished seismic data 

set (Kergaravat et al. submitted and Legeay et al. in prep). The present-day deep basin geometry 

shows a north-verging triangle zone below the autochthonous salt (remobilized Tuzhisar Formation), 

which has acted as a décollement. Following the deposition of the Selimiye Formation, the 

depocentre migrated northwards as the salt became remobilized into a canopy located above the 

Selimiye Formation and below the Karayün and Karacaören Formations. This canopy is visible on 

seismic and can be mapped in the eastern part of the Sivas Basin south of Zara (Figure 171). This 

canopy is widely exposed in the northern part of the Sivas Basin (Figure 172B) and is locally overlain 

by small patches of Karacaören shallow marine deposits. This northern evaporitic unit is called the 

Hafik Formation (Figure 172B; Kurtman, 1973). The youngest salt sheet, not yet totally separated 

from the former occurs above the Benlikaya Fm.  
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Figure 171 : (A) Tectonic setting of Turkey, with main continental blocks, major suture zones and Oligocene-Miocene 

Sivas basin deposits, modified from Okay, 2006. (B) Geological map of the Sivas Basin with the three major tectonic units 

Po tides, Tau us a d Kı şehi  assif  a d lo atio  of the stud  a ea, odified f o  Ba kal, F. & E e töz, C., . 
Distribution of evaporite formations (in black) in the Sivas basin, showing polygonal pattern of outcrops in the study area 

(Figure 172). 

In the central part of the Sivas Basin, the canopy is overlain by a thick succession of red beds 

of the fluvio-lacustrine Karayün Formation, reaching a maximum thicknesses of 2 400 m (Figure 

172B; Kurtman, 1973; Cater et al., 1991; Poisson et al., 1996; Ribes et al., 2015). The deposition of 

the Karayün Formation coincided with the onset of salt tectonics and the subsidence of mini-basins 

lying on top of the basal canopy in the central part of the Sivas Basin (Orange Figure 172B; Ribes et 

al., 2015). Above the Karayün Formation, the deposition of the shallow-marine Karacaören 

Formation marks a regional transgression during the Early Miocene (Kurtman, 1973; Cater et al., 

1991; Özcan et al., 2009; Sirel et al., 2013), expressed as a conformable contact in some places 

(centre of the mini-basins), whereas the marine beds onlap the folded Karayün Formation (in blue, 

Figure 172B) at numerous locations (edges of the mini-basins). The Karacaören Formation contains 

shallow-marine marls and sandstones that are interbedded locally with algal limestone (Figure 172B; 

Kurtman, 1973; Özcan et al., 2009; Poisson et al., 2010; Poisson et al., 2011; Sirel et al., 2013). The 

overlying Benlikaya Formation is characterized by alluvial to fluvial deposits of Middle Miocene to 

Early Pliocene age, composed of reddish sandstone, conglomerate and interbedded mudstone 

(yellow Figure 172A; Poisson et al., 1996; Poisson et al., 2010).  

 

The original evaporite level contains halite, as shown by the presence of salt springs (i.e. the 

Fadlun Tuz area and Bingöl Lake) and borehole data from the Cellali-1 well (Onal et al., 2008). Near 

the surface, however, the diapiric material only contains sulfate residuum (i.e. caprock) left over 

after the emplacement of the salt structure and salt withdrawal. 
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Figure 172 : (A) Regional composite lithostratigraphic column showing average thickness of the various stratigraphic 

units in the central Sivas Basin. (B) Geological map of the central Sivas Basin, showing location of gypsum and anhydrite 

outcrops (black and grey) and the polygonal geometry of gypsum walls surrounding the mini-basins. Mini-basins names 

in red are the studied mini- asi s: E i ha , Ka a ü , Ilki di, A pa azi, Eğ i u ak, Ye ikö , Ya u, Eski oğazkese , Kö , 
and Inceyol. (C) Schematic South-North cross-section across the Sivas mini-basins. 

 

 DATA AND METHODS D.

The paper is mainly based on detailed analyses of outcrop data and geological interpretation 

of colour composite images from the Geoeye satellite. More than 12 km of vertical sedimentological 

sections were measured across the studied mini-basins (Figure 173). The thickness variations and 

lithological features of the fluvio-lacustrine section were collected in the field and mapped onto the 

satellite image. This was done to characterize the lateral and vertical facies relationships as well as 

the architecture of sandstone bodies, as well as the thickness variations and stratal patterns of the 

stratigraphic members across each mini-basin and between them. These mini-basins offer the most 

complete exposure of the stratigraphy and stratal patterns of the Karayün Formation, due to the 

varying degrees of tilting such as observed in the Emirhan mini-basin, which is tilted to vertical 

(Figure 172 and Figure 173). 

The description of lithofacies and facies associations, as well as the criteria for the 

recognition of architectural elements of fluvial origin, follows the classification and interpretation 

scheme established by Miall (1985).  
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A total of 633 palaeocurrent measurements were collected on 16 sites across the 10 mini-basins, 

based on cross-bedding foreset azimuths, flute marks and parting lineation, to determine the 

paleoflow orientation and potential source area of sediment supply (Figure 173). The methodology 

due to Lindholm (2012) was used to calculate the mean vector.  

 

 
Figure 173 : (A) Geological map of the central Sivas Basin, showing location of measured sedimentological sections and 

palaeocurrent data. Dashed-line rectangle area covered in Figure 173B. (B) Geoeye satellite colour composite image of 

some Sivas mini-basins showing location of panoramic views and interpreted zooms given on Figure 178, Figure 179, 

Figure 181, Figure 182, Figure 183 and Figure 184. 
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 KARAYÜN FORMATION REGIONAL STRATIGRAPHY  E.

E.1. Overview of previous studies of the Karayün Formation 
The Karayün Formation was defined in the vicinity of Karayün village (Cater et al., 1991; Poisson et 

al., 1996), and a brief description of the vertical section in terms of an accurate interpretation of the 

depositional environments was given by Çiner et al. (2002). U fo tu atel , the Eğ i u ak se tio  as 
interpreted erroneously as a younger additional unit. Precise structural mapping along the same 

section and facies analogies demonstrate the repetition of the succession cropping out in two 

adjacent mini-basins separated by a salt weld (Ribes et al., 2015). The reference stratigraphic section 

has been adjusted and modified consequently to take into account this structural complexity. 

The regional stratigraphy sub-division of the Karayün Formation adopted here has been described in 

a previous publication focusing on facies interpretation, as well as the stratal and stacking patterns 

and regional depofacies observed in the reference Emirhan mini-basin (Ribes et al., 2015).  

Three long-lived depositional systems have been recognised from base to top of the Karayün:  

(i) Lower member: playa-lake and distal terminal splay deposits corresponding to Unit 1, 2 and 3 

in the Emirhan mini-basin. 

(ii) Middle member: fluvial braided deposits corresponding to Unit 4 and 5 in the Emirhan mini-

basin. 

(iii) Upper member: saline lacustrine deposits corresponding to Unit 6 in the Emirhan mini-basin. 

These three depositional systems fill ten mini-basins in the central area and correspond to large-scale 

genetically related stratal packages that are separated by basin-wide surfaces expressed by changes 

in texture and facies assemblages, as well as stratal and stacking patterns (Figure 173 and Figure 

174). The facies associations of these three members and the transitions between them are detailed 

below based on the study of the Lower, Middle and Upper members in ten mini-basins named after 

lo al illages, i.e.: E i ha , Ka a ü , A pa azi, Eg i uçak, Ilki di, Eski oğazkese , Ya u i i-basin, 

Yeniköy, Inceyol and Old-Emirhan (Figure 173, Figure 174 and Figure 177).  

 

E.2. Lower Member of the Karayün Formation: red oxidized 

playa-lake and sheet flood deposits 

a. Description 
The Lower member is a dominantly reddish shaly interval with interbedded sheet flood and 

playa lake deposits developed at the base of most of the studied mini-basins (Figure 173). This Lower 

member reaches a maximum thickness of 1200 m, with varying proportions of floodplain mudstone 

(65-80%), containing interbedded sandy fine grained single-storey sheet-like bodies with common 

conglomerates (20-30%) and evaporite beds (0-5%; Figure 174, Figure 175D, Figure 176, Figure 177, 

and Figure 178C-D). The mudstone facies consists of red-oxidized purple to green laminated (Fl; 

Figure 174) or massive mudstones (Fm; Figure 174) forming continuous horizons that can be 

correlated. The interbedded red to light-brown fine-to coarse-grained sandstone beds make up 

isolated single-storey bodies with sheet-like geometries and sharp bases with clay chips. Beds range 

from 0.2–2 m thick and typically show a 500 m average lateral extension. Most of these beds display 

small-scale climbing (Figure 175D), symmetrical and asymmetrical ripple laminations (Sr and Sw; 

Figure 174), as well as trough-cross-bedded (St; Figure 174) and parallel laminations (Sh/Sl; Figure 

174). Uncommon sandstone beds appear as massive or structureless (Sm; Figure 174).  
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These sandstone bodies are equivalent to the laminated sand sheets (LS; e.g. Miall, 1985) and 

sandy bedforms in the sense of Miall (SB; 1985).  

Conglomerates occur either as structureless bodies with a sheet-like geometry 20 to 50 m 

long and 0.5 to 1.5 m thick containing matrix-supported clasts (Gmd; Figure 174), or as conglomeratic 

beds 0.5 to 3 m thick containing clast-supported gravel with medium-scale trough cross-stratification 

in tabular beds showing a lateral extent of 50 to 800 m. Both types of conglomerate show a basal 

scoured surface (Ss; Figure 174) capped by red intraformational mudstone pebbles and conglomerate 

clasts (GB; Figure 174). Conglomerate clast types include limestone, serpentinite, peridotite, 

quartzite and evaporite pebbles (1 to 8 cm in diameter). Anhydrite and gypsum occur as dm-thick 

laminated or enterolithic layers associated with clay laminations, and form continuous mappable 

horizons. 

 

b. Interpretation  
The sheet-like geometry of sandstone and conglomerate beds is attributed to the diffuse 

flow of unchannelized sheet floods across the alluvial plain (e.g. Tooth, 2000; 2005; North & 

Davidson, 2012). The conglomerate beds are characteristic of mass flow deposits, interpreted as a 

product of rapidly decelerating high-magnitude flow associated with hyper-concentrated flash-

discharge events on a floodplain (e.g. Miall, 1996). This interpretation is supported by the presence 

of sheet-like structures, gravel clustering, poor sorting and the absence of internal stratification (e.g. 

Nemec & Steel, 1984; North & Davidson, 2012). Planar-parallel-laminated sandstone beds indicate 

rapid episodes of sand deposition from high-velocity unidirectional flows and suggest dominant 

bedload transport (e.g. Hampton & Horton, 2007). Climbing ripples and ripple cross-bedding in the 

upper fine-grained intervals of individual sandstone beds indicate decreasing discharge during flood 

events (e.g. Miall, 1985). Also, small-scale symmetrical ripples (Sr) in the siltstone–mudstone 

alternations are thought to be formed by wind-driven waves in water depths of a few cm, probably 

within small ponds (e.g. Allen, 1968). The vertical facies pattern, showing a succession of red and 

green mud and evaporite facies, can be attributed to successive progradation and retrogradation of 

the distal part of the system (e.g. Jackson et al., 1990), or might be controlled by raising and falling of 

the water table throughout deposition (e.g. Kraus & Aslan, 1999). 

Thin evaporitic layers intercalated in red-green mudstones and associated fluvial sheet-

sandstone bodies are interpreted as representing an ephemeral playa environment also called 

continental saline mudflats by Warren (2006). Gypsum and anhydrite were precipitated by sabkha-

related processes in an extensive ephemeral saline lake (e.g. Warren, 2006). In contrast, the 

evaporitic clasts are interpreted as detritus derived from diapiric highs (e.g. Lawton & Buck, 2006). 

Emerging diapiric topography generated by salt withdrawal was eroded locally allowing reworking of 

diapir-derived detritus in the mini-basin (e.g. Lawton & Buck, 2006). However, the distribution of 

these evaporitic clasts is not restricted to the border of the existing diapir, so it is not possible to 

exclude a diapiric subaerial exposure upstream in the drainage area. 

Facies assemblages making up the Lower member are interpreted as a system of terminal splay 

deposits on a floodplain with associated ephemeral sheet-floods interspersed with local 

development of continental saline mudflats environments (e.g. Warren, 2006; Nichols & Fisher, 

2007). 
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Figure 174 : Description and interpretation of lithofacies and stratal architecture of the Karayün Formation in ten mini-

basins, with a representative sedimentary log of sections measured across the Karayün Formation. 
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Figure 175 : Outcrop photographs of representative lithofacies in the Karayün Formation as observed in several mini-

basins and summarized in Figure 174. (A) Lithofacies Gt and Ss in the Middle member of the Arpayazi mini-basin, trough 

cross-stratified conglomerates (Gt) and scours filled by cobbles, granules and abundant intraformational mudclasts (Ss) 

representing a pebble channel lag. The intra-formational clasts are sub-rounded to rounded and between 1 cm and 20 

cm in size; pencil for scale: 0.10 m. (B) Lithofacies St in the Middle member of the Karayün mini-basin, medium-scale 

fluvial trough cross-bedding in fine- to coarse-grained sandstones; part of hammer for scale: 0.30 m. (C) Lithofacies C in 

the Upper member of the Ilkindi mini-basin, dark to blue grey carbonaceous micrites with ostracods and plants; part of 

hammer for scale: 0.30 m. (D) Lithofacies Sr in the Lower member of the Emirhan mini-basin, fine-grained to medium-

grained sandstones with climbing-ripple lamination; part of pen for scale: 8 cm. (E) Lithofacies E in the Upper member of 

the Eğ i u ak i i-basin, evaporitic beds with laminar and fibrous forms (gypsum and anhydrite), part of Jacob staff for 

scale: 0.30 m. See Figure 174 for explanation and interpretation of lithofacies. 

 

 

E.3. Transition between the Lower and the Middle members of 

the Karayün Formation 

a. Description 
The passage from the Lower to Middle member is expressed by an abrupt change from the 

reddish playa-lake floodplain muds with isolated sand bodies to sharp-based laterally extensive 

multi-storey fluvial sandstones and conglomerates of the Middle member (Figure 174, Figure 176, 

and Figure 177). This sharp surface marks the basal correlative surface of the Middle member 

expressed as a single vertically stacked sandy and conglomeratic bed that can be traced on aerial 

photographs. 

b. Interpretation of faciologic analysis and stratigraphic evolution 
The upward transition between the playa-lake and the braided fluvial system is characterized 

by an abrupt basinward shift of facies, reflecting a significant decrease in the ratio accommodation / 

sediment supply (e.g., Martinsen et al., 1999).  
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This distinctive correlative surface corresponds to a sequence boundary (e.g., Martinsen et 

al., 1999), which can be identified in all the studied mini-basins with a similar lithological and 

architectural expression (Figure 174, Figure 176,Figure 177 and Figure 178B-C).  

The abrupt renewal of coarser sedimentation everywhere in the studied area can be related to an 

uplift in the Teçer and Gürlevik areas to the south, considered as the sources of sediment supply 

(Temiz, 1996; Poisson et al., 2010). 

 

E.4. Middle Member of the Karayün Formation: Fluvial braided 

deposits 

a. Description 
The thickness of the Middle member varies from 200 to 1300 m in the studied mini-basins. 

Sandstone bodies form 5 to 40 m thick intervals within multi-lateral and vertically amalgamated 

channelized units showing high connectivity, comprising sandstones and conglomerates (60-90%) 

and mudstones (10-40%). Individual beds are 1 to 10 m thick and show fining-upward sequences with 

floodplain mudstone at the top. The sandstone bodies show mainly sheet-like geometries extending 

laterally over 2 km, with little evidence of large-scale incision.  

These light brown and red sandstones are made up of medium-coarse grained deposits with well-

sorted limestone, evaporite, serpentinite, peridotite and metamorphic clasts, locally containing red 

pebble-sized mud chips (Ss; Figure 174 and Figure 175A). The sandstone beds are intercalated within 

laminated (Fl; Figure 174) or massive (Fm; Figure 174) red-oxidized mudstones, and can be traced 

laterally for more than 1000 m. The mudstone facies displays uncommon desiccation cracks and 

paleosol horizons composed of root traces with rhizoconcretions or white to grey calcrete nodules 

(Fp; Figure 174). 

The bases of the sandstone beds are characterized by a relatively well-scoured surface overlain 

by red intraformational mudstone pebbles and conglomerate clasts, generally 1 to 10 cm in 

diameter, aligned along the basal scour (Ss; Figure 174 and Figure 175A). This basal unit passes up 

into intervals with small- to medium-scale trough cross-stratification (St and Gt; Figure 174 and 

Figure 175B), with a variety of dewatering structures, overlain by horizontally stratified sets (Sh) and, 

at the top, climbing-ripple and ripple-cross laminations (Sr). The latter lithofacies is picked out by red 

to light-grey mud-siltstone couplets, a few mm-thick. Sandy bedforms (SB) and gravel bars (GB) are 

the most commonly developed architectural elements, along with laminated sand sheets (LS; e.g. 

Miall, 1985). The Middle member shows an overall thinning-upward trend expressing an upward 

decrease in channel amalgamation with thicker alluvial plain muddy intervals.  
 

b. Interpretation 
Each individual depositional cycle suggests sedimentation during flash flood events (e.g. 

Stear, 1985; North & Davidson, 2012). The vertical succession, from internal scoured surfaces passing 

up into trough cross-bedding or horizontal bedding overlain by ripple lamination, records fluctuations 

in discharge during flood events (e.g. Stear, 1985). The abundant intraformational mudclasts and 

scours suggest erosion of mud plain facies. The common occurrence of small scale dewatering 

structures in the sandstone bodies indicates a high sedimentation rate (Plint et al., 2001). The 

assemblage of sandy bedforms (SB), laminated sand sheets (LS), and gravel bars (GB) is characteristic 

of a low-sinuosity channel morphology (e.g. Friend, 1977; Miall, 1996).  
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The amalgamation of sandstone bodies, the lack of preservation of floodplain beds and the 

presence of red mudclasts at channel bases indicate that the channels reworked the adjacent 

floodplain deposits (Nichols & Fisher, 2007). The repeated migration of sandstone bodies may 

a i alize  ost of the floodplai , esulti g i  a elati el  high p opo tio  of sa dsto e (Shanley & 

McCabe, 1994). This highly variable discharge may be responsible for the poor development of 

incised channels and may ultimately facilitate a rapid avulsive pattern of channel relocation. The 

rapid aggradation of channels, the strong amalgamation and the increase in grain size can be related 

to more frequent episodic flood events accompanied by an intensification of overall discharge.  

However, a limited tendency to channel migration is implied by the aggrading floodplain 

architecture, the dominance of vertically stacked channels and the aggradation of sandy bedforms in 

the floodplain deposits recorded by the uppermost part of this member (Friend, 1977; Miall, 1996). 

The sheet-like geometry of individual or composite sandstone bodies is interpreted as a braided 

system, where the interbedded red mudstones (FF) and thin sandstones (LS) represent the 

floodplain.  

This facies association is characteristic of a proximal braided river plain, particularly in semi-

arid regions where ephemeral runoff forms a network of shallow and poorly defined interlacing 

channels (e.g. Miall, 1996; Cain & Mountney, 2009; North & Davidson, 2012).  

 

E.5. Transition between the Middle and the Upper members of 

the Karayün Formation 

a. Description 
In the uppermost part of the Middle member, fluvial deposits show a change from multi-storey and 

multilateral sheet-like sandstones to single-storey units with an increase in the proportion of 

floodplain facies. The first occurrence of a saline lacustrine horizon marks the base of the Upper 

member (Figure 174, Figure 176 and Figure 177).  

b. Interpretation of faciologic analysis and stratigraphic evolution  
The accumulation of thick floodplain mudstones with a progressive transition from an amalgamated 

multi-storey to a single-storey fluvial architecture indicates an increase in the A/S ratio 

(accommodation space/ sediment supply; e.g. Martinsen et al., 1999). This change is recorded in all 

the mini-basins, supporting a regional control of the A/S ratio. The development of evaporitic facies 

is used as a correlative interval [or datum] corresponding to the basal limit of the Upper member 

(Figure 174, Figure 176 and Figure 178A). 

Chapitre 10 - Remplissage des mini-bassins par la formation continentale de Karayün



226 
 

 
Figure 176 : Subregional SW-NE stratigraphic panel for the Karayün Formation based on field mapping and correlation of 

measured outcrop sections. The panel summarizes the main variations in thickness between the ten studied mini-basins. 

The first development of evaporitic facies is used as a correlative interval or datum for the basal limit of the Upper 

member. The measured sections are located in Figure 173. 
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E.6. Upper Member of the Karayün Formation: Saline 

lacustrine deposits 

a. Description 
The Upper Member reaches a maximum thickness of 800 m. It is dominantly made up of floodplain 

deposits mostly composed of green to red mudstones (60-70%), with a few isolated fine- to coarse-

grained sandstone bodies (10-20%) interbedded with lacustrine carbonate (5-20%) and evaporitic 

beds (10-20%; Figure 174, Figure 176, Figure 177 and Figure 178A).  

The evaporitic facies consists of 0.2 to 10 m thick beds of laminated gypsum or anhydrite, with a 

hite a d u ifo  a o stalli e at i . The ost o o l  o se ed st u tu es a e hi ke  
i e fa i  osai s fo i g losel  pa ked a h d ite odules -5 cm in diameter (E; Figure 174 and 

Figure 175E).  

The fine-to coarse-grained sandstones are grey to light brown in colour, forming sheets and lenticular 

bodies 0.2 to 2 m thick extending laterally for hundreds of metres and intimately interbedded with 

mudstone. Sandstone bodies occur as isolated single-storey units displaying a sheet-like geometry. 

The fine-grained sandstone intercalations show parallel laminations (Sl) and trough cross-beds (St), 

as well as small-scale symmetrical and asymmetrical ripple laminations (Sr and Sw).  

The limestone beds consist of beige to dark grey dolomitic mudstone, and attain thicknesses of a few 

dm (C; Figure 174 and Figure 175C). These beds contain ostracods and plant debris such as 

charophytes. In the Upper mem e  e posed i  the Ka a ü , Eğ i u ak, Eski oğazkese , Ilki di a d 
Köy mini-basins, Poisson (2012) recognised charophytes (Lychnothamnus) attributed to the late 

Oligocene.  

 

b. Interpretation 
This assemblage of facies with dark-grey dolomitic mudstone, red-green mudstone, evaporitic beds 

and sandstone bodies represents a progressive transition to a saline lacustrine environment (e.g. 

Dunagan & Turner, 2004; Warren, 2006). In contrast to the Lower member, which is dominated by an 

evaporitic playa-lake environment, the widespread occurrence of dolomitic mudstone facies reflects 

the establishment of a lake during deposition of the Upper member (e.g. Warren, 2006) 

Sheet-like sandstones bodies are interpreted as sheet flood events across the flood-plain. The small-

scale symmetrical ripples (Sr) in the sandstone-siltstone alternations are thought to be formed by 

wind-driven waves in water depths of a few dm (e.g. Allen, 1968). The evaporitic beds represent 

periods characterized by high evaporation rates relative to groundwater and surface water input into 

the ephemeral lake (e.g. Dunagan & Turner, 2004; Warren, 2006). This vertical alternation of sandy 

and carbonate beds can be attributed to high-frequency variations of lake-level through time.  
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Figure 177 : Summary of the stacking patterns within the Lower, Middle and Upper members of the Karayün Formation 

in the studied mini-basins. Content and thickness variation of sand/conglomerate, evaporite, carbonate and floodplain 

mudstone within the Lower, Middle and Upper members in each mini-basin. 

 

E.7. Palaeocurrent analysis and sediment provenance 
Palaeocurrent directions were measured at 16 sites located throughout the Karayün Formation in all 

the studied mini-basins, yielding a range of dip directions from N200° to N80° with a vector mean by 

site ranging from N250° to N30° (Figure 173). A dominantly NW-oriented direction of fluvial transport 

is recorded, parallel to the axis trend in most of the mini-basins (Figure 173). No major changes in the 

palaeocurrent directions are recorded at the different sites from the base to the top of the Karayün 

section. However, some mini- asi s su h as Ilki di, Eski oğazkese  a d A pa azi displa  a la ge 
range of dip directions within the Middle member which are parallel to the mini-basin axis or 

towards the diapirs and salt walls. 

The dominant north-westerly orientation of palaeocurrents observed at the regional scale indicates a 

southerly provenance for the clastic material supplying the Karayün Formation. This is consistent 

with the existence of outcrops further south comprising ophiolites of the neo-Tethyan suture, 

metamorphic and magmatic rocks of upper Cretaceous–Eocene volcanic rocks as well as limestones 

of the Teçer and Gürlevik Daḡi (Figure 173; Kurtman, 1973), all of which could have provided the clast 

types found in the Karayün Formation.  

The scattering of palaeocurrents between the measurement sites is related to the structural 

behaviour of each individual mini-basin (i.e. local ponding) and the time of deposition. Moreover, the 

orientation of paleocurrent indicators were possibly modified by post-depositional rotation of some 

of the studied mini-basins. Also, the shape of the DFS drainage pattern is probably primary controlled 

by the salt topography (e.g. Banham & Mountney, 2013b; Venus et al., 2014). 
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Figure 178 : Views of the Karayün Formation and the Lower, Middle and Upper members. The dashed red lines represent 

the contact between the Lower and Middle member. The dashed black lines represent the contact between the Middle 

and Upper member. Locations of panoramic views are shown in Figure 173. (A) Transition between the Middle member 

(high proportion of fluvial conglomerate and floodplain mudstone) and the Upper member (saline lacustrine deposits 

comprising sandstones, evaporites, dolomudstones and floodplain mudstones) in the Karayün mini-basin. (B) Sharp 

transition between the Lower member (fluvial terminal splay and playa-lake deposits) and Middle member (highly 

amalgamated extensive sandstone bodies) in the Emirhan mini-basin. (C) Lower member in the Emirhan mini-basin 

comprising evaporitic, floodplain mudstone, sandstone and conglomeratic facies. (D) Lower member in the Ilkindi mini-

basin comprising evaporitic, floodplain mudstone and sandstone facies. 
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E.8. Towards a tectonic-forced depositional model: 

Distributive Fluvial System (DFS) 
The mapping and analysis of the three members suggest a fluvio-lacustrine system 

dominated by sheet flow processes during deposition of the Karayün Formation. The deposits of this 

system exhibit laterally extensive, non-erosional sand sheets interbedded with floodplain mudstones, 

sabkha-like evaporites and lacustrine limestones. Deposition of these sand-sheets involves brief 

pulses of rapid sedimentation on unconfined plains, with drastic fluctuations in water discharge and 

sediment transport. The occurrence of sheet-flood sandstones as well as playa-lake and lacustrine 

environments suggests that the basin-scale fluvio-lacustrine setting of the Karayün Formation was 

likely associated with a distributive fluvial system spreading toward the North with a main entry 

point from the South (e.g. Nichols & Fisher, 2007; Hartley et al., 2010; Weissmann et al., 2010). DFSs 

are common in internally drained hydrologically closed basins, being governed by tectonic and 

climatic conditions (Weissmann et al., 2013a). DFSs typically exhibit proximal amalgamated channel 

belts with limited preservation of fine-grained floodplain material, less coarse material in 

intermediate zones within interspersed sheet-flood sandstone units, and distal terminal splay within 

playa-lake or lacustrine environments (Weissmann et al., 2013a). According to the Weissmann et al. 

(2010; 2013a) classification, (i) the red oxidized playa-lake and sheet flood deposits dominantly 

present in the Lower member are interpreted as distal or basinal zones in a DFS model; (ii) the 

amalgamated fluvial Middle member is interpreted as the proximal zone of a DFS with proximal braid 

plain facies; and (iii) the saline lacustrine Upper member is interpreted as the distal part of a DFS in 

an ephemeral lake environment. 

 

 SALT TECTONICS FORCING ON SYN-TO POST-F.
DEPOSITIONAL MINI-BASINS INFILL 

The tripartite infill of the Sivas Basin (i.e. Lower, Middle and Upper members) shows rapid changes in 

thickness from one mini-basin to another, with spectacularly well exposed stratal patterns expressed 

by wedges, erosional truncation and hook geometries along salt walls, welds or diapirs (e.g. Giles & 

Rowan, 2012; Rowan et al., 2012). These thickness changes and the observed stratal geometries are 

interpreted as reflecting salt tectonic activity accompanying salt withdrawal/fall evacuation and salt 

diapir rise/inflation during sedimentation (e.g. Matthews et al., 2007; Giles & Rowan, 2012). The 

observed stratal relationships indicate that deposition of the Karayün Formation was influenced at 

the local scale by the evacuation and inflation of salt diapirs bordering the studied mini-basins. The 

detailed effect of synsedimentary salt movement during the evolution and development of the mini-

basins is discussed based on (a) the distribution of the facies assemblages, (b) the stratigraphic 

thickness changes, and (c) the stratal patterns discussed below. 

 

F.1. Distribution of facies assemblages  
The relative proportion of facies recorded vertically and laterally within each mini-basin 

(playa-lake, braided fluvial system and lacustrine facies) not only vary from proximal to distal zones 

along the N-S axis of progradation of the DFS system, but also appear locally controlled by salt-

induced topography. 
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a. Lower member 
 

The infilling of a mini-basin seems to begin systematically with the early development of 

relatively small thin depocentres of dominantly flood plain shaly sedimentation, with fine-grained 

sheet-like sandstone bodies in most of the mini-basins. Only few conglomeratic beds are observed in 

the Ka a ü , E i ha , Ilki di a d Eski oğazkese  i i-basins (Figure 179A). This early stage is 

followed by a period of coalescence of these small initial depocentres into larger individual 

depocentres occupying the centre of the mini-basins (Figure 179B). The sedimentation remains 

dominated by floodplain mudstone and fine-grained sheet-like sandstone bodies in most of the mini-

basins, with the occurrence of a basal depositional evaporitic interval in the Emirhan and East Ilkindi 

mini-basins, while the Karayün and West Ilkindi mini-basins appear persistently conglomeratic (Figure 

179B).  

Within each mini-basin, coarse-grained sandstone and conglomerates tend to concentrate 

along the axis of the depocentres and pinch out laterally toward the diapir into more shaly facies. 

However, the relative proportion of facies varies significantly between adjacent mini-basins. The 

Karayün, Egribuçak and the western part of the Ilkindi mini-basins appear more prone to sandy 

sedimentation throughout Lower member (Figure 179A, B), in contrast to the Emirhan and the 

eastern part of the Ilkindi mini-basins which record a relatively sand-starved vertical evolution with 

evaporitic beds interbedded with floodplain mudstone facies (Figure 178C, D). In the southern mini-

asi s Eski oğazkese , Ya u a d Ye ikö , the sedi e tatio  is do i a tl  shal  ith o 
evaporites. 

 

The abundance of conglomerates found in the Karayün mini-basin, as well as in the 

neighbouring Egribuçak and western part of the Ilkindi mini-basins, is interpreted as the expression 

of the main transit axis of the main regional DFS fan (Figure 179A, B). On the other hand, mini-basins 

su h as Ye ikö , Ya u a d Eski oğazkese  a e lo ated alo g se o da  d ai age pathways 

characterized by fine-grained terminal splay deposits (Figure 179A, B). In the Emirhan and eastern 

part of the Ilkindi mini-basins, the youngest mini-basins infills are thought to be isolated from the 

main drainage axis, with dominant floodplain mudstone and evaporitic deposits (Figure 179A, B).  

 

Differential subsidence induced by salt evacuation, and possibly influenced by the inherited 

structural pattern, creates local accommodation space in the centre of mini-basins that concentrate 

the coarse-grained sedimentary input. The behaviour of subsiding depocentres linked to a salt 

withdrawal in specific areas is not only expressed by facies assemblages but also by halokinetic 

growth strata (i.e. wedge structure). Furthermore, the particular distribution of the facies 

assemblages between the adjacent mini-basins demonstrates the confinement induced by 

topographically elevated salt walls or diapirs (Figure 179A, B). The diapiric topography generated by 

salt withdrawal segregates and diverts the fluvial pathways, and thus locally controls the sediment 

dispersal and facies pattern (e.g. Banham & Mountney, 2013b; Venus et al., 2014). 
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Figure 179 : Paleogeographic-tectono-stratigraphic diagrams of the Karayün formation in the studied mini-basins. (A) 

Depositional model illustrating sedimentary pattern of the basal part of the Lower member, showing the inception of a 

depocenter filled by small terminal splays. The sediment distribution across this area is influenced by elevated 

topographic highs produced by halokinesis. (B) Depositional model illustrating sedimentary pattern of the uppermost 

part of the Lower member, showing the coalescence of depocenters filled by terminal splays. The sediment distribution 

across this area is still influenced by elevated topographic highs produced by halokinesis. (C) Depositional model 

illustrating sedimentary pattern of the Middle member, showing invasion of voluminous clastic input into this area. This 

isopachous member seems to cover the diapir, and shows very little evidence of syn-sedimentary halokinesis. (D) 

Depositional model illustrating sedimentary pattern of the Upper member, showing establishment of a saline lacustrine 

environment associated with rejuvenation of diapirs leading to disconnection of the mini-basins. 

The topographically elevated exposed evaporite material likely represents a source for the 

remobilization of sulphate-rich fluids feeding the playa-lake environment, thus facilitating the 

precipitation of evaporitic beds in the mini-basins (e.g. Lawton & Buck, 2006; Paz & Rossetti, 2006). 

In addition, some depositional evaporitic beds in close contact with existing salt welds tend to peter 

out laterally at a short distance from these welds and can be interpreted as due to local chemical 

remobilization of evaporites (Figure 178D and Figure 180).  
 

 
Figure 180 : (A) Larger-scale version of the geoeye satellite colour composite image of Figure 173, showing the northern 

border of the Ilkindi mini-basin. (B) Line drawing of the Ilkindi border showing depositional evaporitic beds in close 

contact with existing salt weld. These evaporitic beds tend to pinch out laterally a short distance away from the northern 

weld and can be interpreted as chemically remobilized evaporites formed locally in the playa-lake environment of the 

Lower member. The dashed red lines represent the contact between the Lower and Middle member. 

 

b. Middle member 
The Middle member is dominated by fluvial coarse-grained channelized related deposits. It is 

relatively homogeneous in term of facies distribution and little thickness variation is observed within 

each mini-basin (Figure 178A, B). Some subtle facies changes are noted in relation to large-scale 

proximal to distal evolution of the fluvial system, but without any compartmentalization of the mini-

basin sediment input. 

The development of the fluvial system during this time interval is regarded as unconfined and 

poorly constrained by salt-induced topography, being associated with vertical stacking of the long-

lived depositional system (Figure 179C). 
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c. Upper member 
The Upper member lies conformably on top of the Middle member in five mini-basins 

Eski oğazkese , Ilki di, E i ha , Ka a ü  a d Eğ i u ak , o  fo s i di idual s all i i-basins 

(Figure 173, Figure 176 and Figure 177). The Upper member was probably eroded by recent uplift 

and erosion in the Yavu, Yeniköy and Arpayazi mini-basins. In the Miocene marine unconformable 

bed capping the Arpayazi mini-basin, the presence of angular blocks of lacustrine carbonate may 

indicate an early erosion and re-sedimentation of this lacustrine deposit into the Miocene section 

prior to recent erosion. In the small Inceyol and Köy mini-basins, the Upper member seems to 

overlap directly on top of collapsed salt diapirs (Figure 173). 

The Upper member can be relatively well recognized regionally and appears homogenous in 

terms of facies assemblages. However, some noticeable variations are observed (Figure 177). In the 

Ka a ü  a d Eğ i u ak i i-basins, a higher amount of fine sand is preserved compared to other 

mini-basins, possibly indicating a preferential drainage axis straddling these two mini-basins (Figure 

176, Figure 177 and Figure 179D). In these two mini-basins, thicker and wider evaporitic and 

lacustrine intervals are also recorded. 

Farther south- est, the Uppe  e e  i  the Eski oğazkese  i i-basin is developed with 

some lacustrine mouth bar deposits indicating a possible secondary drainage axis (Figure 176 and 

Figure 177). In the Inceyol and Köy mini-basins, and in the small remaining parts of sections near the 

top of the neighbouring Emirhan and Ilkindi mini-basins, only floodplain mudstone evaporites and 

limestones are present. This could indicate the development of starved mini-basins which are 

nevertheless difficult to understand precisely due to the limited size of the preserved exposures. 

As observed in the Lower member, lateral facies variations across the mini-basins during 

accumulation of the Upper member indicate a renewed influence of salt topography on depositional 

trends (Figure 179D). 
 

 

F.2. Regional isopach patterns and local thickness variations 
The overall Karayün Formation thickens along a West-East axis in the central part of the Sivas 

Basin, with an estimated maximum thickness of more than 3 500 m (Figure 176). The Emirhan mini-

basin shows the thickest preserved continuous section (2400 m). Due to recent erosion and uplift, it 

is difficult to draw up an overall isopach map for the whole region. However, some noticeable 

thickness variations can be pointed out within the Karayün Formation. 
 

a. Lower member 
The Lower member displays pronounced thickness variability within and between the 

neighbouring mini-basins (Figure 176 and Figure 177). The thickest section is in the Emirhan mini-

basin, reaching 1 200 m at a maximum and thinning laterally to 400 m in the eastern part of the mini-

basin (Figure 173 and Figure 177). Compared to the Emirhan mini-basin, the Lower member in the 

Arpayazi mini-basin reaches a maximum thickness of 100 m (Figure 173 and Figure 177). The 

thickness of the Lower member section in other adjacent mini-basins varies between 100 m and 1 

000 m (Figure 173 and Figure 177).  

The thickness variations within and between mini-basins reflect the initial distribution of 

depocentres created by salt withdrawal. However, some mini-basins are only partially tilted showing 

probably only the edge of the Lower member at outcrop and exhibiting only apparent thicknesses 

(Figure 172 and Figure 176).  
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b. Middle member 
The Middle member is present as a broad relatively isopachous (900-1200 m) interval in the 

central part of the Sivas Basin, with thinning toward the border of the studied area (Figure 176 and 

Figure 177 . The Middle e e  is   thi k i.e., Eski oğazkese , Ilki di, A pa azi a d Eğ i u ak , 
being slightly thicker (1 200 m) in the Emirhan mini-basin and thinner (600 m) in the Karayün mini-

basin (Figure 176 and Figure 177).  

Furthermore, an enlargement of the fluvial system is observed towards the salt walls and 

diapi s, lea l  o se ed i  the Eg i uçak, Eski oğazkese  a d Ya u i i-basins (Figure 176 and 

Figure 178C). During deposition of the Middle member, the fluvial system was unconfined by 

surrounding diapirs as these were likely buried with relatively minor topographic expression and/or 

differential subsidence (Figure 179C). The marked enlargement of the fluvial system within a 

regionally isopachous deposit indicates an abrupt increase in the ratio between sediment 

accumulation rate and diapiric salt-rise (Figure 178C; e.g. Giles & Rowan, 2012). The isopachous 

character of the Middle member indicates that local accommodation created by salt diapir 

withdrawal was overwhelmed by sediment supply, both in previously developed mini-basins and 

over former diapirs. 
 

c. Upper member 
The Upper member fully preserved i  the Eski oğazkese    thi k , Eğ i u ak   

thick) and Karayün (800 m-thick) mini-basins displays some marked thickness variations (Figure 176 

and Figure 177). Intra mini-basins thickness variations are limited and expressed by a relative small 

thinning toward the mini-basins borders (Figure 176 and Figure 177). In the particular setting of the 

Inceyol and Köy mini-basins, which directly overlie a present-day salt diapir, a maximum thickness of 

1200 m is observed (Figure 176).  

The development of a very thick depocentre, as observed in the Köy and Inceyol mini-basins, 

could be interpreted as encapsulated or secondary mini-basins. These depocentres formed above an 

original salt feeder crest showing a progressive downbuilding of the mini-basin, leading to isolation 

and tightening of the syncline (e.g. Smith et al., 1993). The development of these secondary mini-

basins is interpreted as due to salt withdrawal directly related to the local accommodation generated 

 salt e a uatio . Ho e e , the o sta t thi k ess a oss the Eski oğazkese , Eğ i u ak a d 
Karayün mini-basins prevents local accommodation directly related to mini-basin downbuilding 

(Figure 179D). The Upper member in the Emirhan mini-basin was also eroded during the Early 

Miocene, while later erosion was enhanced by rotation and tilting of the mini-basin. 

 

F.3. Stratal geometries associated with salt-related 

deformation 
Apart from the thickness variations discussed above, different types of halokinetic stratal 

patterns flanking the borders of the mini-basins are described that record different periods of 

relative salt-structure growth. Three basic types of halokinetic stratal geometry and two associated 

composites halokinetic sequences were defined by Giles & Rowan (2012), and are also recognized in 

the Sivas Basin: 

(i) Small-scale hook-shaped folds are characterized by narrow and steep drape-fold 

geometries very close to the mini-basin border. Beds are folded and thin out over a short 

distance from the diaper, with a bed rotation of up to 90°.  
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Bounding unconformities are correspondingly highly angular with up to 90° of angular 

discordance, but become conformable within a few metres of the diapir. The vertically 

stacking of hook geometry creates a large-scale package with tabular form, named 

tabular composite halokinetic sequences (tabular CHS). 

(ii) Small- to medium-scale wedge structures are characterized by broad and gentle drape-

fold geometries. Folding and thinning of the growth strata occur over a wider zone of 

100–1000 m, with only minor and gradual bed rotation. Bounding unconformities have 

low-angle truncation, but commonly extend for more than 500 m away from the diapir 

before becoming conformable. The vertical stacking of wedge geometry creates a large-

scale package with a broadly folded tapered form, named tapered composite halokinetic 

sequences (tapered CHS). 

(iii) Large halokinetic folds are characterized by steeply dipping strata draped onto the diapir 

flanks over a large vertical interval. Strata in these large halokinetic folds may be of 

constant thickness or thin towards the diapir, whether it is preserved or truncated.  

Erosional truncation on top of the rotated strata are observed between the individual halokinetic 

hooks, wedges or large folds, generating a surface that is subsequently onlapped and overlapped, 

producing a localized angular unconformity.  

 

a. Lower member  
The best examples of small- to medium-scale wedges and composite tapered CHS are seen in 

the Lower member of the Emirhan and Karayün and Ilkindi mini-basins (Figure 176). Near the base, 

the observed wedges form onlap geometries on top of the salt (Figure 179A, Figure 181 and Figure 

182). With migration of the depocentre, several examples of intraformational wedges are seen 

higher up in the sections, being particularly well expressed in the centre of the Karayün mini-basin 

(Figure 182). Several small wedge structures are also observed in the western Ilkindi, eastern 

E i ha  a d o the  Eski oğazkese  i i-basins (Figure 181C). The Lower member near the 

western border of the Karayün mini-basin exhibits a succession of broad and gentle drape-fold 

geometries within 70 to 100-m-thick wedges of conglomerates with associated erosional truncation 

developed near the salt wall (Figure 182A). Folding and thinning occur over a wider zone of 100-300 

m, with only minor and gradual bed rotation. Bounding unconformities have low-angle truncation 

(>30°), but commonly extend for more than 200 m away from the border of the stratigraphic Unit 

before becoming conformable. 

At a smaller scale compared to the wedges, individual depositional sequences, 10 m to 100 m 

thick, show some stratal terminations with narrow and steep drape-fold geometries (i.e. hook 

shaped). Indeed, several small-scale hook structures affecting individual sequences and associated 

tabular CHS are observed in the western Emirhan (Figure 181A, B), the eastern Ilkindi and the 

Eğ i u ak i i-basins. These hook structures display folding and thinning of the beds over a distance 

of 10-50 m from the diaper, with bed rotation of up to 90° and rare overfolding. Bounding 

unconformities are of erosional truncation type corresponding to high-angle discordances (< 90°), 

but become conformable within 50 m of the diapir (Figure 181B). In each small sequence, there are 

no variations in thickness or sand content across the hook structures (Figure 181A, B). 
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Figure 181 : Conceptual block diagram showing the Emirhan mini-basin. The dashed red lines represent the contact 

between the Lower and Middle member. The dashed black lines represent the contact between the Middle and Upper 

member. (A) Larger-scale version of Figure 173B illustrating a succession of hook-shaped stratal geometries and the 

tabular composite halokinetic sequence on the western border of the Emirhan mini-basin Lower member. (B) Photo view 

of a typical succession of small hook structures affecting the playa-lake Lower member. (C) Larger-scale version of Figure 

173B illustrating the wedge-shaped stratal geometry and the tapered composite halokinetic sequence of the eastern 

border of the Emirhan mini-basin Lower member. (D) Photo view of a large hook structure affecting the fluvial Middle 

member, truncated and onlapped by marine deposits. 
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Figure 182 : Conceptual block diagram showing the Karayün mini-basin. The dashed red lines represent the contact 

between the Lower and Middle member. The dashed black lines represent the contact between the Middle and Upper 

member. (A) Larger-scale version of Figure 173B illustrating stratal pattern of the western border of the Karayün mini-

basin western boundary. (B) Larger-scale version of Figure 173B illustrating stratal pattern of the eastern border of the 

Karayün mini-basin. (C) Photo view displaying folding of the fluvial Middle member on the western boundary. 
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However, within individual hook structures, localized destabilisation breccias are observed 

derived from the upturned underlying strata (Figure 183). This facies consists of matrix-supported 

fine to coarse-grained sediment with angular pebbles or cobbles of the underlying strata (Figure 

183C, D). These destabilisation products are formed during the folding and make up small 

accumulations of limited extent from 0.5 to 2 m (Figure 183B). A slight migration is recorded though 

time, within a general drift toward the mini-basin centre, but these facies typically do not extend 

more than a few metres away from the diapir (Figure 183B).  

 

 
Figure 183 : Outcrop photographs illustrating the geometry of the western border of the Emirhan mini-basin. (A) View of 

individual hook structures. (B) Line drawing of detailed hook structures. (C and D) Views of destabilisation breccias 

derived from the upturned underlying strata. This facies consists of matrix-supported fine to coarse-grained sediment 

containing angular pebbles or cobbles of the underlying strata. 

These stratal relationships including small hooks and small to medium wedge structures 

express a continuous process of salt evacuation during downbuilding of the mini-basins, with a low 

sediment-accumulation rate relative to diapiric salt rise on the time scale of deposition of the Lower 

member (e.g. Giles & Rowan, 2012). The development of the mini-basins during the deposition of the 

Lower member is clearly influenced by salt-induced local accommodation generated by salt 

withdrawal (Figure 179A, B). Furthermore, despite an approximately constant rate of sedimentation 

accumulation within the Lower member, different halokinetic sequence and composite halokinetic 

sequence geometries are observed in time-equivalent strata on opposite sides in the Emirhan mini-

basin (Figure 181). This asymmetric mini-basin fill suggest different rate of salt rise between both 

flanking diapirs.  
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b. Middle member 
Only large halokinetic folds are visible in the Middle member, affecting in particular the 300 

m basal interval in the Emirhan, Yavu and Arpayazi mini-basins (Figure 181C, D and Figure 184). Along 

the eastern border of the Emirhan mini-basin, a large fold is seen forming a large upturned group of 

strata which is truncated and onlapped by the marine Karacaören Formation (Figure 181C, D). In the 

Yavu and Arpayazi mini-basins, the halokinetic folds are overlain by the upper part of the Middle 

member (Figure 184).  

On the western border of the Karayün mini-basin, the Middle member is upturned after 

deposition and partially eroded in the vicinity of the salt wall and onlapped by the Upper member 

(Figure 182A). On the eastern flank, near-vertical strata of the Middle member is upturned over a 

distance of about 2 km adjacent to the eastern diapir. Rotation of strata off the top of the growing 

diapir and ongoing minibasin subsidence resulted in the preservation of strata draped along the 

steep flank of the diapir for up to 2 km (Figure 182B, C). The sediment in this structure shows no 

variation in sand content (Figure 182B, C). 

 

The large halokinetic folds affecting the homogeneous and isopachous Middle member 

suggest widespread capping of diapirs and salt walls, followed by post-depositional folding induced 

by a regional increase in the vertical diapiric flow (Figure 179C).  

The coeval development of large-scale halokinetic deformation in numerous mini-basins suggests a 

regional control affecting the net diapir-rise rate (Figure 181C and Figure 184). This halokinetic 

deformation is attributed to a rejuvenation of diapir ascent primarily influenced by shortening 

(Kergaravat et al., Submitted-b). The shortening seems to accentuate the salt flow, amplifying the 

halokinesis and thus influencing the development of mini-basins by diapir rejuvenation (Vendeville et 

al., 1993; Vendeville & Nilsen, 1995; Davison et al., 2000b; Rowan et al., 2003; Trocmé et al., 2011; 

Callot et al., 2012; Ferrer et al., 2012; Saura et al., 2014). In addition, considering the abrupt influx of 

fluvial sediment, the diapir-rise rate change could also represent a slightly delayed response to the 

blanket sediment loading. 
 

 
Figure 184 : (A) Larger-scale version of Figure 173 illustrating the hook-shaped stratal geometry of the Arpayazi mini-

basin in the fluvial Middle member. (B) Larger-scale version of Figure 173 illustrating hook-shaped stratal geometry of 

the Yavu mini-basin in the fluvial Middle member. The dashed red lines represent the contact between the Lower and 

Middle member. 
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c. Upper member 
The Upper member displays thick wedges in the Köy and Inceyol secondary mini-basins 

(Figure 173 . I  o t ast, the Eski oğazkese , Eğ i u ak a d Ka a ü  i i-basins display only very 

gentle wedging, implying limited salt withdrawal during the deposition of the Upper member (Figure 

173 and Figure 177). In the Karayün mini-basin, the overall member forms a wedge upturned on both 

sides (Figure 182). The western border of the Karayün mini-basin records a stratal rotation near the 

western salt wall, with an erosional truncation corresponding to high-angle discordance up to 90° 

(Figure 182A). However, the eastern border of the Karayün mini-basin exhibits an erosional 

truncation with 50-60° angular discordance (Figure 182A). This erosional truncation is onlapped by 

the lowermost marine bed of the Miocene Karacaören Formation (Figure 182A).  
 

The slight wedging and presence of homogeneous facies assemblages across the Karayün, 

Eski oğazkese  a d Eğ i u ak i i-basins imply a capping of salt walls followed by post-depositional 

deformation of strata in the Upper member of the Karayün mini-basin (Figure 179D).  
 

 DISCUSSION G.

During the entire Oligocene, fluvio-lacustrine sediments accumulated in the Sivas Basin with 

no evidence of any marine connection (Poisson et al., 2011). The first and unique marine incursion 

following the Late Eocene retreat and deposition of the thick mother salt is represented by the 

marine Karacaören Formation dated as Aquitanian (Kurtman, 1973; Poisson et al., 1996). At that 

time, the Sivas Basin formed an elongated endorheic Basin isolated from the Paratethyan domain to 

the East (Poisson et al., 1996; Poisson et al., 2011). Therefore, during the Oligocene, sedimentation 

and stratigraphic preservation or sediment bypass and erosion were dependent on local base level 

rather than sea level fluctuations (e.g. Wheeler, 1964; Shanley & McCabe, 1994). The recorded 

sedimentary cycles within the Karayün Formation are controlled by a range of allocyclic factors, 

including tectonically driven regional subsidence, sediment supply, climate impact and tectonic 

setting.  

The concept of base level profile is used to characterize the forcing parameters which control 

depositional sequences. The base level profile, corresponding to the upper limit of the 

accommodation space for sediment accumulation (Blum & Törnqvist, 2000), is determined by the 

balance between tectonic uplift of the hinterland (wedge top) and the correlative subsidence of the 

foreland (e.g. Fisher & Gary, 2013). Here, two distinctive scales and mode of subsidence are recorded 

in the Karayün Formation, and have significant implications on the overall thickness and stratal 

geometry in the studied mini-basins:  

 Tectonically driven regional accommodation attributed to the foreland flexure (Poisson et al., 

1996) induced the deposition of relatively isopachous series draping and finally obscuring the salt 

topography, such as developed in the fluvial braided setting of the Middle member (Figure 185C) 

 Salt-induced local accommodation resulting from salt withdrawal and diapir growth produced 

stratigraphic thickness changes and small-scale halokinetic structures along the mini-basin 

borders, such as developed in the playa-lake setting of the Lower member (Figure 185 A, B). 

However, regional and salt-induced accommodation can coexist, such as during the deposition of the 

Upper member of the Karayün Formation (Figure 179D and Figure 185D). In this case, very small 

thickness and facies changes are recorded across the mini-basins, but secondary mini-basins can 

develop related to local subsidence on top of diapirs driven by salt movement at depth (Figure 179D 

and Figure 185D).  
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The rate of sediment supply is also a key factor that dictates the pattern of mini-basin fill. 

Sediment supply is considered at the first order as a function of climate and tectonic forcing 

(Ethridge, 1998). However, the occurrence of red floodplain mudstones with mud cracks and 

paleosoils throughout the entire vertical succession of the Karayün Formation argues for a persistent 

semi-arid climate.  

The ratio between generated accommodation space and sediment supply (A/S) finds expression in 

the regional changes in the stacking patterns of sandstones bodies in the studied mini-basins (e.g. 

Martinsen et al., 1999; Labourdette & Jones, 2007; Matthews et al., 2007; Kjemperud et al., 2008; 

Huerta et al., 2011).  
 

• A low sediment supply and/or a relatively high accommodation regime implies that the 

sediment supply cannot fill the available accommodation space. Under these conditions, the 

sedimentary sequence is typically composed of broad single-storey sheet–like sand bodies mainly 

isolated in a dominantly alluvial plain type setting containing mudstone, evaporites and lacustrine 

limestones such as observed in the playa-lake Lower member and saline lacustrine Upper member.  
 

• In contrast, a high sediment supply and/or a relatively low accommodation regime implies 

that sediments fill the available space while eroding and bypassing the diapiric mini-basin borders. 

Under these conditions, the sedimentary sequence is typically composed of multi-storey sheet-like 

sand bodies that are vertically and laterally strongly amalgamated, containing a low proportion of 

preserved alluvial plain deposits such as found in the braided fluvial system of the Middle member. 

 

Salt-induced local accommodation produced by salt evacuation can form topographically 

elevated salt walls or diapirs that impose a strong local control on sediment dispersal and the 

resulting facies distributions (Matthews et al., 2007; Banham & Mountney, 2013a; Banham & 

Mountney, 2013b). The effects of topographically elevated salt walls and diapirs are especially well 

expressed when the sediment supply cannot fill the available accommodation space (Figure 185A). In 

contrast, when the sediment supply is able to fill the available accommodation space induced by 

mini-basin subsidence, the salt walls and diapirs are buried and thus do not exert a local control on 

sediment dispersal (Figure 185B). 

 

The studied mini-basins formed in a foreland context and recorded the progression of 

deformation through time. The propagation of shortening in the Sivas Basin during the Oligocene is 

marked first by the abrupt transition from playa-lake dominated setting to a stacked fluvial braided 

system. This abrupt arrival of coarser sedimentation everywhere in the studied area is attributed to 

an uplift in the hinterland of this Sivas foreland Basin. The progression of shortening is expressed by a 

rejuvenation of diapirs producing coeval large halokinetic folds from the end of the Middle member 

to the Upper member.  

 



243 
 

 
Figure 185 : Four conceptual sketch sections showing the role played by halokinesis in the generation of regional 

accommodation. (A) Salt-induced local accommodation with low sediment supply resulting from mini-basin subsidence 

induces changes in stratigraphic thickness which accompany the development of growth strata and small halokinetic 

structures flanking the mini-basin borders, such as during deposition of the playa-lake Lower member. The 

topographically elevated salt walls and diapirs are especially well expressed when the sediment supply cannot fill the 

available accommodation and thus exerts a tight control on the sediment dispersal pattern. (B) Salt-induced local 

accommodation with high sediment supply resulting from mini-basin subsidence induces stratigraphic thickness changes 

accompanying the development of growth strata and small halokinetic structures flanking the mini-basin borders such as 

during deposition of the playa-lake Lower member. When the sediment supply is able to fill the available 

accommodation produced by mini-basin subsidence, the salt walls and diapirs are not topographically elevated and thus 

do not exert a local control on the sediment dispersal, such as in the case of the Black Ledge unit of the Chinle formation 

in the northeast Paradox Basin. (C) Tectonically driven regional accommodation attributed to the foreland flexure leads 

to the deposition of relatively isopachous series draping and finally obscuring the salt topography, such as observed in 

the fluvial braided Middle member. (D) Regional and coeval salt-induced accommodation produce very small changes in 

thickness and facies across the mini-basins, but secondary mini-basins can develop related to local subsidence on top of 

diapirs driven by salt movement at depth, such as during deposition of the Upper member of the Karayün Formation. 

 

Three stages of development are proposed (Figure 186A, C, D) for the Sivas mini-basins filled by 

the Karayün Fm. A missing intermediate stage is compiled by integrating several interpretations of 

analogous salt-controlled basins such as in the Paradox and La Popa Basins (Figure 186B) to 

emphasize the influence of regional and local controls through time in the Sivas foreland Basin. 

Within these three basins, exclusively the ratio between the sediment supply and accommodation is 

compared to understand the various interactions with the salt tectonics in continental settings. 

 

 During deposition of the playa-lake-dominated Lower member in the Sivas mini-basins, 

neighbouring mini-basins exhibited differing styles of infill with either sand-poor intervals 

characterized dominantly by fine-grained sheet-flood and evaporitic facies or sand-rich intervals 

with abundant conglomeratic lenses sandwiched between the floodplain facies (Figure 177 and 

Figure 179B). The lower-slope and upper-slope units of the Chinle Formation in the northeast 

Paradox Basin also displays the same lateral evolution, with various facies assemblage variations 

between and within the mini-basins (USA; e.g. Matthews et al., 2007).  
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During periods of low sediment supply and/or relatively high salt-induced accommodation, 

the   continental system is controlled by salt topography that governs the sediment dispersal 

pattern between paleotopographic diapir highs (Figure 186A). This controlling factor is 

responsible for various facies changes and strongly modifies the architectural pattern from 

one mini-basin to another. The distribution of the facies assemblages is closely related to 

local depocentres, with preferential ponding of coarse sediments in the centre of the mini-

basin (Figure 186A). At the same time, the continued growth of the salt walls and the relative 

downbuilding of mini-basins result in the formation of successive small hook and wedge 

halokinetic geometries (i.e. tabular and tapered CHS) on the mini-basin flanks.  

 

•  Within the context of deformation migration from the south toward the mini-basins, it 

would be logical to assume an increase of the sediment-supply with relatively low salt-

induced accommodation. This type of configuration is not observed in the Sivas mini-basins, 

but is recorded in the Black Ledge unit of the Chinle Formation (Matthews et al., 2007), in the 

Triassic Moenkopi Formation (Banham & Mountney, 2013b) and in the proximal Permian 

Cutler Group (Cain & Mountney, 2009; Venus et al., 2014) - all three occurring in the 

northeast Paradox Basin - and also in the Eocene Carroza Formation of the La Popa Basin 

(Andrie et al., 2012). During these periods, the fluvial system progrades and expands across 

the overall area of the mini-basins (Figure 186B). As salt-induced accommodation potential is 

directly linked to mini-basin subsidence, the salt walls and diapirs are considered as areas of 

zero accommodation with sediment bypass, and thus do not exert a significant 

paleotopographic control on sediment dispersal and distribution (Matthews et al., 2007; 

Banham & Mountney, 2013c). Therefore, the mini-basins share common facies associations; 

however, distribution of facies assemblages between neighbouring mini-basins will not be 

influenced by salt-induced topography (Figure 186B). Nevertheless, the distribution of the 

facies assemblage and the preserved thickness within a mini-basin depend on the differential 

creation of accommodation across the growing salt structures (Matthews et al., 2007). At the 

same time, the continued growth of the salt walls and relative mini-basin downbuilding 

result in the formation of halokinetic structures on mini-basin flanks (Matthews et al., 2007; 

Andrie et al., 2012; Banham & Mountney, 2013b). 

 

• During deposition of the Middle member, corresponding to a period of tectonically driven 

regional accommodation, the fluvial dominated braided depositional system accumulated 

vertically with little lateral variations in architecture or facies (Figure 179D and Figure 186C). 

The resulting architecture is a relatively isopachous interval with little evidence of halokinetic 

stratal patterns such as small hooks and wedges. During this period of high regional 

accommodation rate and high sediment supply, a relatively isopachous interval of strata 

accumulated, draping and finally obscuring the salt topography (Figure 186C). When 

accommodation rate and sediment supply are high, fluvial deposits tend to aggrade vertically 

and are widespread over the whole depositional area leading to a higher lateral continuity of 

sediment bodies between adjacent mini-basins, with limited effects of salt topography on 

drainage pattern (Figure 186C). 
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Figure 186 : Conceptual models of facies distribution, stratal geometries and thickness variations in a distributive fluvial 

system based on interpretations of the Sivas mini-basins as well as the Paradox and La Popa Basins.  
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(A) Salt-induced local accommodation with low sediment supply leads to a strong influence of halokinesis on the 

paleotopography, by diverting the fluvial drainage and isolating certain mini-basins, as observed in the playa-lake Lower 

member. Strong changes in stratigraphic thickness also occur within and between the mini-basins, along with the 

development of halokinetic structures. (B) Salt-induced local accommodation with high sediment supply produces large 

changes in stratigraphic thickness owing to the influence of halokinesis, but has only a weak influence at the surface 

where salt structures correspond to areas of nil accommodation resulting in sediment by-pass (e.g. Matthews et al., 

2007; Banham et al., 2013c). (C) Tectonically driven regional accommodation leads to a weak influence of halokinesis on 

the paleotopography, and sediments can cover the salt structures, such as observed during the initiation of the fluvial 

Middle member. (D) Shortening in the mini-basin domain produces diapir rejuvenation expressed by the occurrence of 

large halokinetic folds and topographic diapir highs, such as developed during deposition of the Upper member. 

 

• Strata at the top of the Middle member and within the Upper member are largely influenced 

by shortening in the mini-basin area, which reactivated salt flow in the diapirs. Large halokinetic folds 

are recorded on the flanks of the mini-basins (Figure 186D). The rejuvenation of diaper-induced salt 

topography exerted a tight control on the sediment dispersal pattern, such as observed in the playa-

lake facies of the Lower member. Neighbouring mini-basins exhibit differing styles of infill, with 

either sand-rich intervals characterized dominantly by fine-grained sheet-flood or sand-poor intervals 

with abundant evaporite and lacustrine carbonate beds (Figure 177 and Figure 179D). 

 

 
Figure 186: Continued 

 CONCLUSION H.

• The depositional setting of the Karayün Formation is interpreted as a distributive fluvial 

system with (i) the Lower member dominated by playa-lake and distal terminal splay deposits, (ii) the 

Middle member formed by highly amalgamated fluvial braided deposits, and (iii) the Upper member 

consisting of saline lacustrine deposits. These three long-lived depositional systems fill ten mini-

basins in the central part of the Sivas multi-basin domain and form large-scale stratal packages which 

are genetically related. The boundaries of these members are correlative basin-wide surfaces 

expressed by changes in texture and facies assemblages as well as stratal and stacking pattern.  
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• The variations in sediment supply and tectonically driven accommodation through time 

cause drastic changes in the architectural pattern of the Karayün Formation recorded coevally in all 

the mini-basins. The sharp transition between the Lower and the Middle member is characterized by 

a change in the channel type from isolated single-storey to multi-storey and multilateral sheet-like 

sandstones, with a net decrease in the proportion of floodplain deposits, interpreted as a basinward 

shift of facies (i.e. sequence boundary). The progressive transition from the Middle to the Upper 

member is characterized by a return to isolated single-storey units with a high preservation of 

floodplain mudstone deposits and the occurrence of evaporites and lacustrine carbonates. 

 

• Tectonically driven regional accommodation (i.e. foreland basin subsidence) induces the 

deposition of relatively isopachous series, at the scale of the multi-basin domain, draping and finally 

obscuring the salt topography such as observed in the fluvial braided Middle member. The fluvial 

deposits tend to aggrade vertically, leading to a higher lateral continuity of sediments between 

adjacent mini-basins with salt topography having a limited effect on drainage pattern.  

 

• When the accommodation is salt-induced, salt tectonics locally influences the stratigraphic 

thicknesses, the facies distribution and the stratal geometry at the mini-basin borders. Salt 

withdrawal below mini-basins results in differential local accommodation causing strong variations of 

stratigraphic thickness between adjacent mini-basins. Salt rise along the mini-basin edges results in 

halokinetic stratal geometries (i.e. small wedge and hook structures). When the sediment supply is 

low, transient topographies above salt ridges exert a local control on sediment dispersal. This 

paleotopographic control partitions and guides fluvial pathways across some mini-basins, while 

others become isolated from the drainage pathway, such as observed in the Lower and Upper 

members. On the contrary, when sediment supply is able to fill the available accommodation 

produced by mini-basin subsidence, the salt walls and diapirs show little topographic elevation and 

thus do not exert a local control on sediment dispersal. This is analogous to the situation observed in 

the Black Ledge unit of the Chinle Formation in the northeast Paradox Basin (Matthews et al., 2007). 

 

• Shortening in the mini-basin domain leads to a rejuvenation of diapirs and salt walls, thus 

producing large halokinetic folds observed in coeval deposits such as the Middle member.  
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III. Compléments sur l’étude de la formation Karayün 

 Premiers dépôts sur la canopée : Formation de A.
Selimiye ? 

Le remplissage de la formation Karayün dans au moins 5 mini-bassins repose sur une série un 

peu particulière, de uel ues t es jus u à une centaine de mètres de puissance, séparant les 

évaporites diapiriques de la formation Karayün sensu stricto. Cette série, que nous avons assimilée à 

la formation Selimiye (en rose pâle sur la Figure 187), est toujours séparée de la formation Karayün 

pa  u  o ps apo iti ue d u e dizai e de t es d paisseu  et pou a t t e assez étendu 

latéralement. 

  

 
Figure 187 : Carte géologique de la zone à mini-bassin mettant en évidence les dépôts de la formation Selimiye en base 

des mini-bassins ; les cadres rouges correspondent aux zooms des figures suivantes. 

Cette série, présente à la base des mini-bassins d Ilki di, E i ha  et Ka a ü , est constituée 

p i ipale e t d a giles au  couleurs lie-de-vin et verte (Figure 188). Quel ues i eau  d apo ites 
dépositionnelles sont observés ainsi que des bancs gréseux fins, de quelques centimètres à 

d i t es d paisseu , relativement étendus. Les stratifications internes sont majoritairement des 

litages plans et des rides de courant ascendantes. La couleur des niveaux argileux et gréseux est 

différente de celle des argiles couleur brique de la formation Karayün, mais elle se rapproche 

visuellement des couleurs observées dans le œu  du monoclinal de Selimiye au Sud de la zone à 

mini-bassins (Figure 188). Malgré cette nuance de couleur, les environnements de dépôts de ces 

deux dernières séries sont similaires et interprétés comme étant un système de playa-lake.  
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Cepe da t, il est i po ta t de ote  u e  plus des apo ites d positio elles, des petits 
i eau  d apo ites hi ues so t i te al s a e  les a giles de la fo atio  “eli i e su  de 

faibles extensions latérales. Par exemple, sur la photographie B de la base du mini-bassin de Karayün 

(Figure 188 , u  petit i eau d apo ites hi ues est i te al  da s la s ie de “eli i e.  
Ce i eau se o e te lat ale e t e s l Ouest au u  d apo ites o stitué de faciès 

semblables. Ce t pe de o figu atio  i pli ue la ise e  pla e e  su fa e d u  petit gla ie  
d apo ites a ua t u e oissa e du diapi  plus apide ue le tau  de s di e tatio  da s le 
mini- assi . D aut es i i-bassins, tels Emirhan et Ilkindi, présentent des évidences de petits glaciers 

contemporains à cette phase initiale de dépôts de la formation Selimiye. 
 

 
Figure 188 : Exemples du contact entre les évaporites diapiriques de base de mini-bassins en noir, et la succession : 

Formation de Selimiye, niveau évaporitique puis formation de Karayün, mettant en évidence les nuances de couleurs 

entre les deux formations (localisation sur la Figure 187). (A) Panorama à la base du mini-bassin de Karayün mettant en 

évidence les nuances de couleurs entre les séries attribuées à la formation Selimiye en rouge lie-de-vin et celle de la 

formation Karayün. (B-C-D) Images satellite Geoeyes montrant la série Selimiye séparée de la formation Karayün par un 

niveau évaporitique. 
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Le changement de couleur entre les formations Selimiye et Karayün peut être attribué à un 

changement climatique mais aussi à une modification dans la composition des apports. Néanmoins 

les compositions des niveaux gréseux prélevés dans la formation Selimiye au Sud de la zone à mini-

bassin, p s du illage de “aklı, da s la s ie e  ase de i i-bassins assimilée à la formation 

Selimiye, ainsi que dans les premiers niveaux de la formation Karayün dans les mini-bassins 

d E i ha  et Ka a ü , ne présentent pas de changement significatif au premier ordre (Figure 189). 

 

 
Figure 189 : Ta leau apitulatif des p opo tio s i alogi ues d ha tillo s p le s da s la fo atio  Seli i e au 
sud de la zone à mini-bassins, à la base des mini-bassins sous le niveau évaporitique et également juste au-dessus 

stratigraphique dans la formation Karayün, analyse RX réalisée par Jean-Pierre Girard de TOTAL. 

Dans les mini- assi s d Isha ı et Bi göl plus à l Ouest, u e s ie fi e est p se te e t e les 
évaporites diapiriques, (noir et gris sur la Figure 190B) et la formation Karayün (orange sur la Figure 

190B). Cet intervalle est séparé de manière conforme de la formation Karayün par un niveau 

évaporitique comme dans les autres mini-bassins, représenté en rouge sur la Figure 190B. 
 

 
Figure 190 : (A) Image satellite Geoeyes du mini- assi  d Isha ı a e  la fo atio  de Seli i e e tou  e  poi till , B  
Carte géologique détaillée de ce mini-bassin montrant la présence de la formation de Selimiye sous la formation Karayün 

séparé par un niveau évaporitique (localisation sur la Figure 187).  

Cette série est constituée majoritairement d a giles de ouleu s leut es dans lesquelles 

s i te alent quelques bancs plus gréseux (Figure 191). Ces bancs sont généralement assez fins en 

épaisseur, autour de quelques dizaines de centimètres et relativement étendus latéralement, de 

l o d e de la dizai e de t es Figure 191). Les bancs sont des grès fins à moyens bien triés, sans 

stratification apparente évidente, hormis des litages plans et rides de courant frustes.  

Mini-bassin Nom de Fm théorique Quartz Albite + Plagio Calcite Dolomite Analcime Illite + I/S Chlorite Vermiculite

w% w% w% w% w% w% w% w%

Sud Sakli Selimiye Monoclinal Est 15 25 20 0 0 0 5 35

Sud Sakli Selimiye Monoclinal Ouest 25 25 25 0 0 traces 5 20

Emirhan Selemiye base mini-bassin 25 35 20 0 5 5 10 traces

Karayün Selemiye base mini-bassin 20 35 20 traces traces 10 15 traces

Emirhan Karayün base mini-bassin 25 20 25 0 traces 0 0 30

Karayün Karayün base mini-bassin 20 20 30 0 0 traces 30 0
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Aucun fossile, i t a e de te ie  o t t  et ou s da s ette s ie, i te p t e o e la 

partie distale de la formation Selimiye. Les argiles bleutées pourraient être le produit de la 

décantation de particules fines dans un lac ; les niveaux gréseux seraient de petits lobes et leurs 

franges distales se déposant sous une t s fai le t a he d eau. 
 

 
Figure 191 : (A) Panorama du mini-bassin d Isha ı, a e  à la ase les a giles leues de la fo atio  Seli i e, u  i eau 
évaporitique (trait pointilé rouge), la formation Karayün et les falaises de carbonates à algues rouges de la formation 

marine de Karacaören ; (B) Zoom des bancs gréseux intercalés dans les argiles bleues de la formation Selimiye. 

Pour conclure, le premier intervalle sédimentaire à la base de certains mini-bassins présente, 

dans plusieurs cas, de fortes analogies faciologiques et granulométriques avec la formation Selimiye 

telle que décrite originellement par Kurtman (1973) autour de la localité de Selimiye. En effet, cette 

dernière formation est constituée de grès fins et argileux dans tout le monoclinal (15km en pendage 

de ~40°) au Sudde la zone à mini-bassins. A l i e se, dès le début de la formation Karayün, les 

niveaux gréseux contiennent des gravillons, microconglomérats ou même des galets. Ce changement 

granulométrique et de couleur marque, selon nous, la transition entre la formation Selimiye et 

Karayün dans la zone à mini-bassins.  

Néanmoins, il est intéressant de noter que ces deux formations sont systématiques séparées par 

un niveau évaporitique dans les mini-bassins. Nous allons donc décrire brièvement la faciologie de 

es apo ites et dis ute  de l e i o e e t de dépôts associés dans le paragraphe suivant.  

 

 Niveau évaporitique entre les formations Selimiye et B.
Karayün dans les mini-bassins : mise en place de 

glaciers ou lacs pérennes ? 

La première génération de mini-bassins, remplie par la formation Selimiye, est séparée des mini-

assi s de se o de g atio , e plie pa  la fo atio  Ka a ü , pa  u  i eau d apo ites 
allochtones correspondant à une canopée (Figure 148). Toutefois, dans les mini-bassins de seconde 

génération, le remplissage semble débuter par la série Selimiye séparée de la formation Karayün par 

un niveau évaporitique fin (Figure 192). Ce niveau évaporitique est toujours présent au contact entre 

les formations Selimiye et Karayün dans les mini-bassins. La transition entre les faciès de playa-lake 

de la formation Selimiye et le niveau évaporitique est très abrupte et nette (Figure 192). 

Chapitre 10 - Remplissage des mini-bassins par la formation continentale de Karayün
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 Au u  sig e p u seu  d u  dess he e t est o se  incluant une précipitation de nodules 

évaporitiques dans les sédiments sous-jacents, ou une remontée de la nappe d eau a u e 
g ale e t pa  le d pôt d a giles e tes, juste a a t la p ipitatio  d apo ites.  

 

 
Figure 192 : Photographies de la base du mini-bassin de Karayün et plus précisément du contact entre la formation 

Selimiye et le niveau évaporitique la séparant de la formation Karayün.  

Par contre, très ponctuellement et sur de très faibles extensions, uel ues t es d e te sio  
sur uel ues dizai es de e ti t es d paisseu , ous a o s pu e a ue  la p se e de fa i s 
dolomitique fortement dissous et bréchifié (Figure 193). Ce faciès est fortement cataclasé et 

p se te des galets d a giles ou g s ouges provenant de la série inférieure (Figure 193). Les mêmes 

types de faciès sont observés sur les bordures des mini-bassins au contact entre les évaporites 

diapiriques et les sédiments, et sont interprétés comme des produits de circulation et de 

précipitation de fluides carbonatés au contact évaporites-sédiments, en bordure de structure 

d apo ites o iles.  
Ces faciès de « caprock », p o hes d u  fa i s de a g eule, p ipita t e  o du e de diapi s, 

sont connus dans de nombreux bassins évaporitiques soumis à de la tectonique salifère (e.g. Hallager 

et al., 1990; Kyle & Posey, 1991 ; Warren, 2006). Néanmoins, ils sont généralement connus pour 

p ipite  le lo g de diapi s et u  d apo ites, et non au sein des mini-bassins. 
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Figure 193 : Photographies du faciès de « caprock » observé ponctuellement au contact entre la formation Selimiye et le 

niveau évaporitique. 

Les litages dans ce niveau évaporitique sont quasi-inexistants. Le niveau est principalement 

cisaillé, bréchique, ou même ultra-cataclasé (Figure 194 . Au u e o ga isatio  est isi le, ise à 
part une possible intensification de la déformation vers la base de ce corps (Figure 194).  

 

 
Figure 194 : Photographies du niveau évaporitique séparant la formation Selimiye de la formation Karayün dans le mini-

bassin de Karayün.  

Chapitre 10 - Remplissage des mini-bassins par la formation continentale de Karayün
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Par contre, il est intéressant de noter que dans le mini- assi  d Ilki di, e o ps 
d apo iti ues hi ues se o e te lat ale e t au u  d apo ites Figure 188C et Figure 

195).  
 

 
Figure 195 : I age satellite Google Ea th P o du u  d apo ites s pa a t les assi s de Ka a ü  d Ilki di, et etta t e  
évidence la connexion des niveaux évaporitiques au sommet de la formation Selimiye avec le mur évaporitique. 

Cette configuration, équivalente à celle présentée précédemment, suggère la mise en place 

de petits gla ie s, d e tensions minimales de quelques dizaines à centaines de mètres, au même 

moment dans plusieurs mini-bassins à la fin du dépôt de la formation Selimiye (Figure 196). La mise 

e  pla e de gla ie s d apo ites e  su fa e, d ota t d u  taux de croissance vertical des diapirs 

plus rapides que la sédimentation adjacente, est commune en contexte compressif (Figure 196). 

  

 
Figure 196 : Modèles évolutifs très schématique de mise en place de glaciers entre les mini- assi s d Ilki di et Ka a ü , 

odifi  d ap s Kergaravat (2012). 



255 
 

Ce phénomène justifierait la forte déformation des évaporites observée, qui pourrait être 

a e tu e pa  la possi le p se e d halite ui se ait dissoute à la su fa e et produirait des brèches 

de dissolutio . Il e se ait do  pas su p e a t u u  pisode o p essif gio al soit à l o igi e de 
l e pulsio  o te po ai e d apo ites e  su fa e da s plusieu s i i-bassins. De plus, les premiers 

dépôts de la formation Karayün dans les mini-bassins sont plus grossiers que les dépôts de la 

formation Selimiye, changements qui suggère également un évènement tectonique. 

 

 Géométries des grandes structures en bordure de C.
mini-bassins 

Le pli halocinétique de la bordure Est du mini- assi  d A pa azi a t  d taill  da s l opti ue 
de mieux comprendre les interactions fines entre le rebroussement de série en bordure de mini-

assi s et leu  e ou e e t e  dis o da e pa  u e ou elle s ie à l o igi e de s ue es 
halocinétique de grande échelle (e.g. Giles & Rowan, 2012). Les séries fluviatiles basales du membre 

moyen dans ce mini-bassin sont rebroussées à 90° et recouvertes en discordance angulaire par la 

série supérieure du membre moyen. 

A l aide d u e a tog aphie et de le es de logs sédimentologique sériés, nous avons pu 

ett e e  ide e l paississe e t e s le “ud-Ouest de la série qui repose en discordance de 90° 

sur les séries sous-ja e tes. L e tail s di e tai e o espo d à la s ie e t e la su fa e osi e et 
le trait rouge sur la Figure 197. Les séries plus jeunes, limitées par les traits orange et jaunes, sont 

isopaques (Figure 197).  

Cette géométrie implique soit (i) le soulèvement de la bordure Nord-Est du mini-bassin par 

fluage vertical des évaporites, soit (ii) une subsidence différentielle entre le Sud-Ouest et le Nord-Est 

du mini- assi . Da s les deu  as, et e tail s di e tai e se ait le a ueu  d u e atio  lo ale 
d espa e dispo i le li e à la te to i ue salifère. Les séries justes au-dessus sont isopaques, et nous 

avons vu que durant le dépôt de cette série fluviatile dans les autres mini-bassins, les séries 

fluviatiles sont également isopaques.  

Cette a a t isti ue t oig e d u e a o odatio  gio ale et fute l i flue e d u e 
subsidence locale du mini- assi  du a t le d pôt des s ies flu iatiles. La ise e  pla e lo ale d u  
e tail s di e tai e au o ta t d u  g a d pli halo i ti ue se ait do  plutôt att i u e à la 

poursuite du soulèvement de la bordure Nord-Est du mini-bassin. 

 

A la même époque, dans le mini- assi  d E i ha  le e p o essus s o se e du a t le 
e plissage de l U it  flu iatile  Figure 198). En effet le soulèvement de la bordure Est du mini-

bassin, induit une migration du dépocentre progressive a e  la ise e  pla e d u  la ge e tail 
s di e tai e s ou a t e s l Ouest Figure 198). 

 

Chapitre 10 - Remplissage des mini-bassins par la formation continentale de Karayün
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Figure 197 : (a) Image satellite geoeyes du pli halocinétique de la bordure Nord-Est du mini- assi  d A pa azi 
(localisation Figure 187), (b-c) photographies du contact érosifs et du faciès, et logs sédimentologiques sériés de la série 

recouvrant en discordance le pli halocinétique. 

 
Figure 198 : S h a illust a t la ig atio  du d po e t e de l U it   du a t le soul e e t de la o du e Ouest du 
mini- assi  d E i ha , d ap s Ribes et al. (2015). 



257 
 

IV. Enseignements sur le remplissage des mini-

bassins de Sivas par la formation Karayün 

 Modèle de dépôt de la formation Karayün A.

La p se e d u  DF“ à g a de helle, durant le dépôt de la formation Karayün, est confirmée 

par l i t g atio  de euf i i-bassins adjacents au mini-bassin de référence Emirhan.  

Les parties distales comprennent des systèmes de playa-lake caractérisés principalement par le 

d pôt d a giles rouges de plaine alluviale et la p ipitatio  d apo ites. Ces systèmes reçoivent 

l a i e de uel ues he au  conglomératiques dans certains mini-bassins ou, majoritairement, 

d pa dages sableux fins en nappes. Dans ces parties distales, des environnements lacustres, 

pérennes dans le temps, peu e t gale e t s ta li  a e  le d pôt de séries argilo-marneuses 

bleu/vert et jaune et de a o ates d eau dou e à ha ophytes. Des dépôts évaporitiques et des 

corps sableux sous-aquatiques peuvent également être présents. Des chenaux de fluviatile en tresse 

très étendus latéralement se mettent en place dans les parties plus proximales de la source. Ceux-ci 

vont s a alga e  erticalement et latéralement pour former des ceintures continues de chenaux 

d u  o d à l aut e des i i-bassins, avec une érosion constante des argiles de plaines alluviales.  

Dans ces zones proximales, les chenaux, probablement un peu plus distaux et pérennes dans le 

temps, peuvent être moins soumis à la migration latérale et laisser les argiles de plaines alluviales se 

développe  de pa t et d aut es des chenaux. 

 Organisation verticale de la séquence de dépôt B.

Trois environnements de dépôts durables dans le temps ont ainsi permis de définir 3 Membres, 

partant de la base de la formation Karayün vers son sommet (Figure 177) : 

 le Membre inférieur, dominé par des environnements de playa-lake, correspondant à des parties 

distales du DFS; 

 le Membre moyen, dominé par un système fluviatile en tresse très amalgamé, correspondant à 

des parties plus proximales du DFS ;  

 le Membre supérieur, dominé par des environnements lacustres à fluvio-lacustres à tendance 

sursalée, correspondant aux parties distales du DFS. 

Ces trois membres sont séparés entre eux par des surfaces régionales correspondant à des 

lignes temps qui soulignent des changements faciologiques et/ou architecturaux dans les mini-

bassins. La limite membre inférieur/moyen est exprimée par un changement faciologique et 

a hite tu al a a t is  pa  le passage d e i o e e t de pla a-lake aux faciès fins en 

granulométrie et corps gréseux isolés intercalés dans de la plaine alluviale et des chenaux en tresses 

très amalgamés verticalement et latéralement. Cette transition très abrupte est attribuée à une 

aug e tatio  de l appo t s di e tai e pa  appo t à l a o odatio  elati e g a t u e limite 

de séquence corrélable dans tous les mini-bassins.  

Au contraire, la limite membre moyen/supérieur est exprimée par un changement 

faciologique et architectural beaucoup plus progressif, caractérisé par le passage de chenaux de 

fluviatiles en tresse de moins en moins amalgamés, jus u à l i te alatio  de s ies apo iti ues et 
carbonatées. Cette t a sitio  est att i u e à u e aug e tatio  de l a o odatio  pa  appo t à 
l appo t s di e tai e elatif, et o espo d à u e « expansion surface » (e.g. Martinsen et al., 1999).  

Chapitre 10 - Remplissage des mini-bassins par la formation continentale de Karayün
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 Influence de la tectonique salifère sur le système C.
sédimentaire dans une zone à mini-bassins 

Le Membre inférieur est a a t is  pa  des diff e es fa iologi ues et d paisseu s assez 

conséquentes au sein comme entre mini- assi s. De plus, les d pôts s o ga ise t e  e tail 
s di e tai e, s a i issa t e s les o du es des mini-bassins et enregistrant de petites séquences 

halocinétiques sur les bordures. Ces caractéristiques impliquent un fort contrôle de la tectonique 

salif e du a t le d pôt de ette s ie, à la fois pal otopog aphi ue a e  l e iste e de u s 
d apo ites hauts topographiquement qui modifient la distribution des faciès, mais aussi en termes 

de atio  d espa e dispo i le di e te e t i duite pa  l a uatio  des apo ites sous les i i-
bassins. 

Le Membre moyen est caractérisé par un dépôt isopaque avec une homogénéité de faciès sur 

l e se le des i i-bassins étudiés. De plus, les géométries en bordure de mini-bassins indiquent 

ue les d pôts flu iatiles e ou aie t les diapi s et u s d apo ites. Ces pa ti ula it s 
indiqueraie t ue la atio  d espa e disponible, homogène, serait liée à l a o odatio  
régionale et non à l a o odatio  halocinétique associée au fluage différentiel des évaporites, 

diff e t d u  i i- assi  à l aut e. 

Enfin, le Membre supérieur marque une combinaison des processus observés dans les deux 

membres précédents. En effet, la distribution des faciès au sein des mini-bassins est homogène au 

sein des mini-bassins, mais elle reste hétérogène entre les mini-bassins. De plus, certains mini-

bassins présentent de fo ts ha ge e ts d paisseurs au sein du mini-bassin, alors que d aut es sont 

isopaques. L a o odatio  est do  interprétée comme locale, liée aux fluages des évaporites, 

dans certains mini-bassins et plus régionale da s d aut es i i-bassins, associée à la flexure du 

bassin. 

 

  Accommodation induite par le fluage des évaporites D.
versus accommodation régionale 

La disti tio  e t e la atio  d espa e li e à l a o odatio  i duite pa  le fluage des 
évaporites ou celle liée à une subsidence régionale implique certaines caractéristiques sur la 

distribution des faciès et par conséquent des réservoirs. 

 Une accommodation régionale induit le dépôt de séries isopaques extensives, qui recouvrent les 

diapirs et murs d apo ites (Figure 185C). Le système sédimentaire peut donc aggrader 

verticalement partout dans la zone à mini-bassins, générant une continuité et homogénéité des 

dépôts à grande échelle, sans influence directe de la tectonique salifère (Figure 185C). La 

répartition des réservoirs sera ainsi dépendante des réponses autogéniques du système 

sédimentaire. 

 A l i e se, ua d la atio  d espa e dispo i le est di e te e t li e au fluage des apo ites, 
i.e. l a o odatio  i duite pa  l halo i se, celle-ci influence la distribution des faciès, les 

épaisseurs des séries et les géométries des bordures des mini-bassins. E  effet, l paisseu  des 
séries va dépendre de la subsidence différentielle du mini-bassin. De plus, en fonction du ratio 

tau  d a o odatio  e sus tau  d a u ulatio  s di e tai e, l i flue e de la te to i ue 
peut être amplifiée localement. Plus le tau  d a u ulatio  s di e tai e est fai le pa  appo t à 
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l a o odatio  halocinétique, plus les diapi s et u s d apo ites seront relativement hauts 

topographiquement et joueront le rôle de barrière sur le réseau de drainage (Figure 185A). Cette 

configuration va localiser les réservoirs dans la zone de subsidence maximale du mini-bassin. Au 

o t ai e, si le tau  d a u ulatio  s di e tai e est équivalent ou plus élevé que 

l a o odatio  halocinétique, le s st e s di e tai e o le l espa e dispo i le et peut 
t a site  pa  les u s d apo ites ui e fo e t ue des eliefs t s i i es (Figure 185B). La 

répartition des réservoirs dans cette configuration est faiblement affectée par la tectonique 

salifère.  
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   Influence de CHAPITRE 11
l’halocinèse sur un système marin peu 
profond et une émersion : Cas du 

remplissage des mini-bassins de Sivas 

par la formation marine de Karacaören 

et la formation continentale de 

Benlikaya 
 

Ce hapit e fait l o jet d u  a ti le prochainement soumis dans la revue Sedimentary Geology 

avec le titre suivant : « Facies partitioning and stratal pattern on salt tectonics controlled shallow-

marine to continental mini-basins : Examples from the Miocene Formations of the Sivas Basin, 

Turkey. »  

 

I. Introduction et méthodologie 
La zone à mini- assi s o ait u e t a sg essio  à la fi  de l Oligo e-début Miocène, puis 

une émersion au milieu du Miocène, faisant suite au remplissage des mini-bassins par la formation 

Karayün. La faciologie des deux formations suivantes, nommées formations marine de Karacaören et 

continentale de Benlikaya, a été définie a a t de d te i e  l i flue e de l halo i se du a t leu s 
dépositions.  

L tude i di iduelle du e plissage des i i- assi s s est as e su  u e a tog aphie de 
détails effectuée conjointement avec des levées de logs sédimentologiques. L i t g atio  de es 
données a permis de proposer u e su essio  d e i o e e ts de d pôts oh e ts à l e se le 
des mini-bassins pour les formations Karacaören et Benlikaya. Néanmoins, cette analyse a mis en 

ide e d i po ta ts ha ge e ts fa iologi ues et d paisseu s au sei  comme entre les mini-

assi s. L la o atio  d u e olo e st atig aphi ue gio ale o u e au  i i-bassins de cette 

zone a par conséquent nécessité la reconnaissance de surfaces régionales faisant office de lignes 

temps corrélables entre mini- assi s. L utilisatio  de la stratigraphie séquentielle est alors apparue 

i dispe sa le pou  s aff a hi  de l i flue e lo ale de la te to i ue salif e. Les g a ds 
changements de tendance faciologiques sont ainsi attribués à des variations du niveau eustatique et 

à des évènements tectoniques régionaux liés à la dynamique de propagation de la chaîne de 

he au he e ts et de plis e s le assi  d a a t-pays, couplés à des effets halocinétiques plus 

locaux. Ces deu  pa a t es odifie t utale e t à l helle des te ps g ologi ues la bathymétrie 

et la ua tit  d appo t sédimentaire arrivant dans la zone à mini-bassins, ce qui engendre le 

développement de surfaces corrélables régionalement.  

Chapitre 11 - Remplissage des mini-bassins par la formation marine de Karacaören et continentale de Benlikaya
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Cependant, la paléotopographie étant influencée par la tectonique salifère, ces surfaces vont 

se présenter sous différentes formes dans les différents mini-bassins mais également au sein de ces 

mini-bassins. L i te alle st atig aphi ue iso h o e li it  par ces surfaces est définie dans ce travail 

comme une Unité. Ces Unités vont exprimer les tenda es gio ales à l app o disse e t 
ath t i ue s ue e t a sg essi e  et à l e sio  s ue e g essi e  pou  la formation 

marine de Karacaören ; ou à la progradation et la rétrogradation du système sédimentaire pour la 

formation continentale de Benlikaya. Elles pou o t t e o l es d u  i i- assi  à l aut e alg  
des différences faciologiques majeures. 

L ta lisse e t d u e o latio  gio ale e t e i i-bassins a permis dans un second 

te ps d alue  l i flue e de la te to i ue salif e sur les systèmes de dépôts des formations 

Ka a aö e  et Be lika a. Il e iste ue peu d e e ples de te ai  pe etta t d alue  l i fluence 

de la tectonique salifère, tant en domaine marin peu profond (e.g. Aschoff & Giles, 2005 ; Shelley & 

Lawton, 2005b; Giles et al., 2008 ; Kernen et al., 2014) u e  continental (e.g. Barde et al., 2002 ; 

Lawton & Buck, 2006 ; Prochnow et al., 2006 ; Matthews et al., 2007; Buck et al., 2010 ; Andrie et al., 

2012 ; Giles & Rowan, 2012 ; Newell et al., 2012 ; Banham & Mountney, 2013a ; Banham & 

Mountney, 2013b ; Venus et al., 2014). La e ue des a ti les o sid a t l i flue e de la te to i ue 
salifère sur le système sédimentaire principalement dans le bassin du Paradox (USA), de La Popa 

(Mexique) et des Flinders Ranges (Australie) soulève ainsi les questions suivantes : 

 Quelles sont les variations spatiales de distribution de faciès associés à la subsidence du mini-

assi  et à la su e tio  des u s d apo ites ?  

 Est- e u u e su side e diff e tielle au sei  comme entre les mini-bassins peut produire des 

différences bathymétriques ? 

 Quelle est l i flue e de l halo i se e  su fa e ?  
 Est- e ue les u s d apo ites so t hauts topographiques et jouent le rôle de barrière en 

compartimentant ou isolant les mini-bassins les uns des autres ?  

 Est-ce que le paléodrainage est modifié ? 

Pour répondre à ces questions, plus encore que pour la formation continentale précédente, les 

transitions de faciès au sein des mini-bassins, mais aussi les différences faciologiques entre les mini-

bassins ont été investiguées. 

La variabilité des faciès rencontrés dans la zone à mini-bassins semble être influencée par la 

subsidence différentielle, mais celle-ci va aussi induire une préservation des séries sédimentaires 

différentielles et des déformations sur les bordures de mini-bassins, amenant aux questions 

suivantes : 

 Quel type de déformation est enregistré sur les bordures des mini-bassins associé au fluage 

vertical des évaporites ? Y-a-t-il une organisation en séquences halocinétiques ?  

 Quelle variabilit  d paisseu  s di e tai e peut-il y avoir entre deux mini-bassins adjacents ?  

A plus g a de helle, l tude du Bassi  de “i as implique des questions plus spécifiques à la zone 

d tude telles que : 

 De quelle manière les changements allogéniques, comme des changements de flux sédimentaire, 

de l a o odatio , oi  e o e l effet d une transgression, ou d u e compression régionale, se 

manifestent-ils dans des mini-bassins adjacents ? 

 Quel est l i pa t de la p opagatio  de la d fo atio  de la chaîne de plis et chevauchements 

vers la zone à mini-bassins et de la déformation dans la zone à mini-bassins sur le système 

sédimentaire et sur la localisation des dépocentres au cours du temps ? 
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II. Article en préparation 

Facies partitioning and stratal pattern on salt tectonics controlled 

shallow-marine to continental mini-basins: Examples from the 

Oligo-Miocene Formations of the Sivas Basin, Turkey. 

 

Cha lotte ‘IBE“* , Mi hel LOPE) §, Philippe C‘UMEY‘OLLE , Cha lie KE‘GA‘AVAT* , André 
POI““ON , Jean-Paul CALLOT*and Jean-Claude ‘INGENBACH . 

 
*LFC-‘, U i e sit  de Pau et des Pa s de l Adou ,  Pau ede , F a e  
TOTAL “A, C“TJF, a e ue La i au,  Pau, France 

§ Université de Montpellier 2, Montpellier Geosciences, 34000 Montpellier, France 
Depa tment of Earth Sciences, Université de Paris-Sud, 91405 Orsay cedex, France 

 

 ABSTRACT A.

The Sivas Basin, located in the Central Anatolian Plateau of Turkey, is a foreland basin that records a 

complex interaction between sedimentation, salt tectonics and regional shortening leading to the 

formation of numerous mini-basins. The infill of Sivas mini-bassin begun with the Oligocene fluvio-

lacustrine sedimentation (Karayün formation) during a relatively prolonged period. This fluvial 

dominated succession is abruptly capped by an Oligo-Miocene shallow marine succession 

(Karacaören Formation), through a basal correlative conformable to unconformable surface 

expressed with various types of shallow marine facies and stratal relationships. The Karacaören 

Formation comprises two main sub-environments: (i) mixed deltaic and carbonate ramp, (ii) coastal 

plain and restricted lagoon. The marine Miocene section that constitute the focus of this paper form 

the upper part of the sedimentary infill of the studied mini-basins consisting of a more than 1500m 

thick shallow marine succession that pass vertically to a continental succession, the fluvial dominated 

Benlikaya Formation. During the period of marine sedimentation, carbonate and clastics compete not 

only in relation with salt tectonics inherited topography but also in relation with relative sea level 

variations expressed by two large-scale transgressive regressive cycles. We propose to analyse these 

complex facies and stratal relationship to depict the salt tectonics induced modifications related to 

varying subsidence rate in the axis of the mini-basins compared to the salt inherited topographies 

present along the mini-basin margins. This study is based on extensive fieldwork mapping based on 

numerous measured cross sections and aerial photos over a large area comprising more than fifteen 

adjacent outcropping mini-basins in order to detail the stratigraphic relationships, correlations and 

sedimentary systems distribution in mini-basins during the Oligo-Miocene shallow marine and 

continental interval. The main goal is first to clarify the vertical stratigraphic succession of the Oligo-

Miocene marine and continental interval and establish correlation panels between the studied mini-

basins. The compartmentalisation of each individual mini-basin between salt wall and diapirs and the 

spectacularly well-exposed flanks of the mini-basins reveal in detail the complex synsedimentary 

interactions and the varying record of the Chattian transgressive event in relation with salt tectonics. 

 

Keywords: Mini-basins, salt tectonics, shallow marine and continental sedimentation, stratigraphy 
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 INTRODUCTION B.

The sedimentary pile of salt-withdrawal basins is strongly influenced by halokinesis. The 

understanding of the vertical and lateral facies partitioning and stacking pattern of a basin infill is a 

powerful tool to constrain and quantify the mechanisms, duration and intensity of salt tectonics. The 

Sivas Basin is a foreland Basin which records the development of salt-related mini-basins associated 

to halokinesis through the Oligocene to Miocene time (Callot et al., 2014; Ribes et al., 2015; 

Kergaravat et al., Submitted-b). The preponderant role of the salt tectonics on the sedimentary 

pattern in the Sivas mini-basins during the Oligocene has been already detailed (Ribes et al., in 

press). However, surprisingly few published works exist about the Miocene Formation, considering 

the quality of the outcrop (Kurtman, 1973; Poisson et al., 1996; Çiner et al., 2002; Poisson et al., 

2010). Previous works only focus on the lithology, stratigraphy and paleoenvironments of this area, 

but not consider the salt tectonics impact on the regional tectonic and sedimentary system during 

the deposition of the Miocene formations. In the case of the Sivas mini-basins, the sedimentary pile 

records the complex interplay between the overall flexural subsidence of the regional foreland basin, 

the development of a fold-and-thrust belt and the local movement of a thick salt canopy.  

Previous works on such salt-related mini-basins point out a variety of local and regional 

controls. In particular, local factors include (i) salt withdrawal, which influences the rate and style of 

subsidence; and (ii) salt inflation, which influences the topographic expression of growing diapirs and 

thus exerts a control on the dispersal and distribution of sediment across the mini-basins and above 

diapir (e.g. Aschoff & Giles, 2005; Shelley & Lawton, 2005a; Matthews et al., 2007; Giles et al., 2008; 

Giles & Rowan, 2012; Banham & Mountney, 2013c). Thus, mini-basins will record the interplay 

between the history of the overall sedimentary system and the sedimentary response to 

contemporaneous local salt movement (e.g. Hodgson et al., 1992; Barde et al., 2002; Prochnow et al., 

2006; Buck et al., 2010; Newell et al., 2012; Banham & Mountney, 2013c). The salt levels act also as 

decollement surfaces in this type of fold-and-thrust belt basins (e.g. Farhoudi, 1978; Teixell & Muñoz, 

2000; Jahani et al., 2009). In this case, the fold belts domain developed above salt layer record 

generally a faster propagation of the deformation front with symmetrical and elongated fold and 

thrusts structures (e.g. Letouzey et al., 1995; Rowan & Applied, 1997; Jahani et al., 2009). These 

structures induce a regional and local control on the sedimentary partitioning such as uplift and 

possible erosion during thrust propagation. Despite the regional analysis based on seismic 

architecture, few mini-basins have been described on outcropping analogues. The best published 

examples are (i) for the shallow marine environments: the late Cretaceous-Paleocene Potrerillos 

Formation of the La Popa Basin (Aschoff & Giles, 2005; Shelley & Lawton, 2005a; Giles et al., 2008) 

and the Neoproterozoic Wonoka Formation Central Flinders Ranges (Kernen et al., 2014); (ii) for the 

continental environments: the Eocene Carroza Formation of the La Popa Basin (Mexico; Buck et al., 

2010; Andrie et al., 2012; Giles & Rowan, 2012), the Pennsylvanian-Jurassic Formations in the 

Paradox Basin (USA; Lawton & Buck, 2006; Prochnow et al., 2006; Matthews et al., 2007; Trudgill, 

2011; Banham & Mountney, 2013c; a; Venus et al., 2014) and the Permian-Cretaceous Precaspian 

Basin (Kazakhstan and Russia; Barde et al., 2002; Newell et al., 2012). 

 

The Sivas basin (Central Anatolia, Turkey; Figure 199) is a particularly relevant example of 

well-exposed salt-related mini-basins. Twenty of them, the most outcropping, have been the subject 

of detailed mapping and a comprehensive description of the post-salt deposits permitted to 

distinguish two major salt-controlled megacycles.  
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The first one, during Oligocene time, represents an overall continental sequence passing 

from playa-lake to fluvial and at least lacustrine deposits on top. During Miocene time, the mini-

basins were drowned by shallow marine deposits (Karacaören Fm) passing upward to alluvial fan and 

playa-lake/sabkha deposits (Benlikaya Fm).  

The aim of this paper is to accurate the stratigraphic succession, facies partitioning and 

depositional systems of the Miocene megacycle into the contiguous studied mini-basins, in order to 

characterize and balance the local effect of salt withdrawal regarding the regional forcing associate 

to the flexural subsidence, tectonic shortening and sea-level changes. A sedimentological fieldwork 

including detailed facies mapping was carefully conducted in order to constrain spatial and temporal 

changes in the facies associations, stratigraphic thicknesses and stratal patterns related to salt 

movement (i.e. halokinetic structures). Finally, we discuss how tectonic shortening, influence also the 

distribution and the stratigraphic thickness in the studied mini-basins. 

 

 GEOLOGICAL SETTING AND PREVIOUS WORKS ON THE C.
MIOCENE SERIES OF THE SIVAS MINI-BASINS 

C.1. From Neotethys closure to salt deposition  
The 200km long and 50 km Sivas basin is a Cenozoic basin located on the eastern Anatolian 

plateau at the junction between three crustal terranes: the Pontides orogenic belt to the north, the 

Kı şehi  eta o phi  assif to the est a d the Tau ides to the south, derived from the Gondwana 

continent (Figure 199A; Guezou et al., 1996; Görür et al., 1998). The Sivas Basin formed after the 

losu e of the o th Neoteth s, a o e the o du ted ophiolite a d the Kı şehi  a d Taurus blocks (e.g. 

Guezou et al., 1996; Görür et al., 1998; Robertson et al., 2013a).  

The northern margin of the Sivas Basin is defined by the Izmir-Ankara-Erzincan suture zone 

(IAESZ) lying between the Taurides-A atolides a d the Ki şehi  assif to the south, and the Pontides 

to the north Yıl az & Yıl az, ; ‘olla d et al., 2009; Rolland et al., 2010). The IAESZ is the trace 

of the Late Cretaceous subduction of the northern Neotethys, which to the east of the basin, is marks 

by the obduction of a nappe composed of peridotites thrust southward onto the Taurus (Okay et al., 

2006a; Rolland et al., 2010; Hässig et al., 2013b). The southern margin is defined by the Inner-Tauride 

suture zone (ITSZ) separating the Taurides-Anatolides to the south and southeast f o  the Ki şehi  
massif to the north and northwest (Guezou et al., 1996; Görür et al., 1998). The ITSZ is commonly 

considered as a record of a small Mesozoic oceanic basin, the Inner Tauride Ocean (Görür et al., 

1998; Robertson et al., 2013c).  

Following obduction, carbonate platforms, namely the Tecer and Gürlevik Fms, developed on 

topographic highs of the ophiolitic basement on the southern margin of the Sivas Basin during the 

Maastrichtian to Paleocene (Figure 199B; Kurtman, 1973; Cater et al., 1991). During the Paleocene to 

Eocene, the Sivas Basin records a general deepening of it southern boundary related to the onset of 

Tauride shortening with the development of a foreland basin (Kurtman, 1973; Guezou et al., 1996; 

Poisson et al., ; Yıl az & Yıl az, ; O al et al., 2008). Early Eocene Bahçecik conglomerate 

with clasts of serpentinite, peridotite, marble, red chert, limestone from the Tecer and Gürlevik Fms 

are deposited on the paleocène limestone and may record the onset of the first compressive event 

on the southern margin of the Sivas Basin (Figure 200A; Kurtman, 1973).  
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The distal facies of the Eocene succession consist of deep-marine turbidites and volcaniclastic 

sediments corresponding to the Bözbel Formation, deposited in an East-West elongated foreland 

basin (Figure 200B; Kurtman, 1973; Özçelik & Altunsoy, 1996). The upper part of the Eocene flysch 

succession comprises a calcareous mudstone succession, passing upward into a coarser and thicker 

shallow-marine facies (Figure 200B; Kurtman, 1973; Cater et al., 1991; Gündogan et al., 2005). This 

shallowing-up succession is capped by an evaporitic unit, which is the mother salt deposit, namely 

the Tuzhisar Fm, dated as Late Eocene (Figure 200A; Özçelik & Altunsoy, 1996; Gündogan et al., 

2005). In a few places where the section appears relatively unaffected by halokinesis, the evaporite 

unit is composed of alternating beds of anhydrite and gypsum (Figure 200A; Özçelik & Altunsoy, 

1996; Gündogan et al., 2005 #1823). 
 

 
Figure 199 : (A) General tectonic setting of Turkey, with main continental blocks, major suture zones and Oligocene-

Miocene Sivas basin deposits, after Ribes et al. (2015), modified from Okay (2006). (B) Geological map of the Sivas Basin 

showing the stratigraphic distribution within the three major structural units of the study area, after Ribes et al. (2015), 

modified from Baykal, F. & Erentöz, C., 1966. The distribution of evaporite deposits (in black) shows the polygonal 

pattern associate to the salt withdrawal (Figure 200). 

 

C.2.  Sivas salt-related Basin 
The Tuzhisar Formation is overlain by red-purple to green fine-grained sandstone and shale 

attributed to a playa-lake environment and called the Selimiye Formation (Kurtman, 1973; Poisson et 

al., 1996). After deposition, salt tectonics resulted in large-scale salt movements and the initial salt 

stock appears largely remobilized to above the Selimiye Formation, forming allochthonous salt sheets 

and bodies transported northward below younger mini-basins (Kergaravat et al., Submitted-a). A 

1500-m-thick succession of interbedded shale and salt/anhydrite was encountered in the Celalli-1 

borehole below the Selimiye Formation and is visible in the subsurface on unpublished seismic data, 

demonstrating the widespread remobilization of the so-called autochthonous Tuzhisar salt Formation 

(Onal et al., 2008; Kergaravat et al., Submitted-b). The whole basin structure has been reconsidered 

based on larger scale field work integrating part of the unpublished seismic data set (Legeay et al., in 

prep; Kergaravat et al., Submitted-b).  
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The present-day deep basin geometry shows a north-verging triangle zone below the 

autochthonous salt (remobilized Tuzhisar Formation), which has acted as a décollement. Following 

the deposition of the Selimiye Formation, the depocentre migrated northwards as the salt became 

remobilized into a canopy located above the Selimiye Formation and below the Karayün and 

Karacaören Formations. This canopy is visible on seismic and can be mapped in the eastern part of 

the Sivas Basin south of Zara (Figure 199; Kergaravat et al., Submitted-a). This canopy is widely 

exposed in the northern part of the Sivas Basin (Figure 200B) and is locally overlain by small patches 

of Karacaören shallow marine deposits.  

In the central part of the Sivas Basin, the canopy is overlain by a thick succession of red beds 

of the fluvio-lacustrine Karayün Formation, reaching a maximum thicknesses of 2 400 m (e.g. 

Kurtman, 1973; Cater et al., 1991; Ribes et al., 2015; Ribes et al., in press). The deposition of the 

Karayün Formation coincided with the onset of salt tectonics and the subsidence of mini-basins lying 

on top of the basal canopy in the central part of the Sivas Basin (Orange Figure 200B; Ribes et al., 

2015).  

Above the Karayün Formation, the deposition of the shallow-marine Karacaören Formation 

marks a regional transgression during the late Oligocene (Sirel et al., 2013). This transgression is 

expressed as a conformable contact in some places (centre of the mini-basins), whereas the marine 

beds onlap the folded Karayün Formation (in blue, Figure 200B) at numerous locations (edges of the 

mini-basins). The Karacaören Formation contains shallow-marine marls and sandstones that are 

interbedded locally with algal limestone (Figure 200A; Kurtman, 1973; Özcan et al., 2009; Poisson et 

al., 2010; Sirel et al., 2013). The overlying Benlikaya Formation is characterized by alluvial to fluvial 

deposits of Middle Miocene to Early Pliocene age, composed of reddish sandstone and conglomerate 

interbedded with floodplain mudstone (yellow Figure 200; Poisson et al., 1996; Poisson et al., 2010).  
 

 
Figure 200 : (A) Regional composite column showing the general stratigraphy, facies assemblage and depositional 

environments of the central Sivas Basin. (B) Detailed geological map of the central Sivas Basin, showing in particular the 

location of gypsum and anhydrite outcrops (black and grey) and the polygonal distribution of the gypsum walls 

surrounding the mini-basins. (C) Schematic South-North cross-section across the Central Sivas basin showing the canopy 

overlying situation of some mini-basins. 
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C.3. Previous works on the Karacaören and Benlikaya Fms in 

the Sivas mini-basins 
The Karacaören and Benlikaya Formations, defined in the vicinity of Karacaören and 

Benlikaya village (Kurtman, 1973; Poisson et al., 1996). A geographical and partial description of 

these formations was given by several authors, but without stratigraphic correlation and without 

taking salt tectonics account (e.g. Kurtman, 1973; Özcan et al., 2009; Poisson et al., 2010; Poisson et 

al., 2011; Sirel et al., 2013). A brief description of the Karacaören Formation vertical section in terms 

of an accurate interpretation of the depositional environments was given by Çiner et al. (2002). 

U fo tu atel , the Eğ i u ak se tio  as i te p eted e o eousl  as a younger additional unit. 

Precise structural mapping along the same section and facies analogies demonstrate the repetition of 

the succession cropping out in two adjacent mini-basins separated by a salt weld (Ribes et al., 2015; 

Ribes et al., in press). The reference stratigraphic section has been adjusted and modified 

consequently to take account of this structural complexity. 
 

 DATA AND METHOD D.

This work is based on the detailed study of relevant outcrops, field cross-sections and 

mapping completed by the geological interpretation of colour composite images from the Geoeye 

satellite. The resulting geological map was built with the support of previous maps of the area 

(Kurtman, 1973; Poisson et al., 2010), completed by our detailed mapping of the salt structures and 

mini-basin boundaries. The age of the series was constrained by biostratigraphic dating. The first 

marine interval and thus the transgression in the Sivas Basin was attributed to Chattian age by Sirel 

(2013). This initial interval, comprising red algal carbonate disseminated in numerous mini-bassins, 

was investigated in five mini-basins by strontium 87Sr/86Sr isotope method and confirms an 

approximate age of 24.5±0.5Ma. Two volcanic ash layers within the Benlikaya Fm. was also 

investigated by U-Pb dates of zircons method and indicate ages of 18.85 ± 0.19 Ma for the lower 

series and 11.63 ± 0.15 Ma for the upper series.  

More than 14 km of detailed sedimentological sections were measured through the Miocene 

Karacaören and Benlikaya Fms in seventeen mini-basins named after the main local villages, i.e.: 

E i ha , Ka a ü , A pa azi, Eğ i u ak, Ya u, Ağilka a, Akpı a , Bi göl, “akli, Fadlu , Kizilka az, 
Ça gö e , Tuzhisa , Celallı, Isha ı, Küpe ik, Eski oğazkese  Figure 200). The sedimentary facies, 

paleontological content and sedimentary fabric were studied at each mini-basin, both in the field and 

in thin sections, to reconstruct the depositional conditions. This detailed sedimentological study 

permitted to characterize the lateral and vertical facies relationships as well as the thickness 

variations and stratal patterns of individual stratigraphic units across each mini-basin and to compare 

them from one to another. The limestone suite was described according to the Dunham classification 

(1962). 

In order to characterize, date and quantify the local effect of salt tectonic on each mini-

basins, allogenic markers such as eustatic sea-level changes, regional tectonic events or associate 

variations of the siliciclastic input were tracked in the stratigraphic succession, considering that they 

produce coeval changes in the overall area. In this sense, the main changes of the stratigraphic 

tendency locally calibrated by biostratigraphic dating is considered to represent an isochronous 

basin-wide time-line delimiting large-scale genetically related stratal packages (named Units in this 

work) that can be followed across lateral facies changes and salt structures.  
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These surfaces were identified using the criteria outlined by Embry and Johanessen (1993) 

and the sequence stratigraphic analysis is focused using the transgressive-regressive model. The 

nature and hierarchy of the different surfaces recognized between the different Units include: (i) 

Sequence boundary, (ii) transgressive surface, (iii) shoreline ravinement and maximum regressive 

surfaces, and (iii) maximum flooding surface. The deepening or shallowing trends of the units were 

respectively identified by a normal or reverse triangle on the sedimentological sections. 

Palaeocurrent measurements were complementarily collected on 21 sites across 11 mini-basins, 

based on high-angle clinoforms, cross-bedding foreset azimuths, flute marks and parting lineation, in 

order to determine the paleoflow orientation and potential source area for sediment supply (Figure 

201). The methodology due to Lindholm (2012) was used to calculate the mean vector. 

 

 FACIES ANALYSIS AND DEPOSITIONAL E.
ENVIRONMENTS 

A large variety of lithology, facies assemblages and depositional environments were observed 

across the studied mini-basins through the Miocene Karacaören and Benlikaya Fms. Twenty-five 

facies associations have been identified based on texture, sedimentary structures, lithofacies and 

stratal geometry. The facies associations are summarized in Figure 202, whereas general descriptions 

and interpretations are presented below.  

The stratigraphic distribution of the twenty five facies association observed in the studied 

mini-basins permitted to characterize two specific regional depositional models during the 

Karacaören Fm: (1) mixed siliciclastic-carbonate ramp separated into two subenvironments : Deltaic 

mouth subsystem and open to restricted carbonate ramp subsystem ; and, (2) restricted bay to 

coastal plain; and a specific depositional model during the Benlikaya Fm: (3) distributive fluvial 

system. The Tuzhisar mini-basin in the north-eastern part of the domain represents the most 

comprehensive succession of the Miocene pile and is used in this work as the stratigraphic reference 

to illustrate the vertical succession and depositional models (Figure 203). 
 

E.1. Mixed siliciclastic-carbonate ramp 

a. Facies analysis 

Siliciclastic Facies Association (FA K*S) 

Facies K1S: Thin massive to parallel stratified siltstone to sandstone 

The facies association K1S is represented by siltstone to fine-grained, massive to plane-

parallel laminated sandstone alternating with shales (Figure 202 and Figure 204C). Beds are 0.2 to 

0.8m thick and are highly bioturbated by Teichichnus and Planolites. They generally exhibit a sharp 

base and transitional top passing to the shale facies. 

The facies association K1S is interpreted as the fringe of a distributary mouth-bars front 

sandwiched into pro-delta shales. The last represents suspension fallout processes of suspended 

fine-grained material during fair-weather periods, below fair-weather wave base (e.g. Seilacher & 

Aigner, 1991). The gentle transition on top would reflect the waning flow stage after of storm-

generated currents (e.g. Brenchley et al., 1993). 
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Figure 201 : (A) Detailed sedimentological map of the Central Sivas Basin of the Miocene series. Four stratigraphical units 

(in shades of blue on the map) have been distinguished in the marine Karacaören Fm; and two stratigraphical units (in 

shades of yellow on the map) have been distinguished for the continental Benlikaya Fm. The measured sedimentological 

sections and main palaeocurrents are indicated. The rectangles bordered by a figure number show the position of the 

sites illustrated in this paper. 
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Figure 202 : Synthesis of the facies associations evidenced in the Karacaören and Benlikaya Formation of the seventeen 

mini-basins. 
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Figure 202: Continued 

 

Facies K2S: Thick massive to parallel stratified bioclastic sandstone 

The facies association K2S consists of meter-thick, well-sorted very fine to coarse sandstone 

interstratified with thin gravel to pebble layers, and echinoderm accumulations such as Clypeaster 

acclivis (Figure 202 and Figure 204E). Gravel to pebble clast-supported conglomerates are 

structureless and composed of polymictic sub-rounded to well-rounded, centimetre- to decimetre-

size clasts. Matrix is composed by medium- to coarse-grained sand. These conglomerates pass gently 

upward to well sorted, massive to low-angle to parallel laminated, fine to coarse-grained sandstone 

forming an overall fining-upward sequence. Fine- to medium-grained sandstones are commonly 

bioturbated by Ophimorpha, and the rare siltstone intervals on top are mostly bioturbated by 

Teichichnus.  

This facies association is reported as distributary mouth-bars deposits in fluvial and wave-

dominated deltas as described by Mutti et al. (2003). Multiple fining-upward sequences suggest 

autocyclic compensation processes, with possible winnowing of indigenous communities, and in 

particular echinoderms, forming local pavements (e.g. Dabrio, 2009). The gravel to pebble interval is 

attributed to the dispersal of a coarse fraction during flood-events. 
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Figure 203 : Sedimentary log of the Tuzhisar mini-basin. This section represents the most complete succession 

encountered among the seventeen Sivas mini-basins and is used as the reference section. 
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Facies K3S: Sigmoid cross-bedded bioclastic sandstone 

The facies associations K3S is conspicuous similar to Facies K2S with dominating coarse-

grained sandstone and occasional pebbles forming large-scale clinoforms, up to 15m-high. The 

clinoforms are composed of stacked decimetre- to meter-thick oblique parallel bedsets, (Figure 202 

and Figure 204B-D) truncated or passing progressively upward into sub-horizontal parallel sandstone 

of Facies K2S. Clinoforms downlap with high angle (up to 25-35°) on the underlying Facies K2S 

showing a dispersal pattern from conglomerate on the topset to sandstone and siltstone toward the 

bottomset. These deposits can rework the coralgal boundstone and coralline red algal rudstone 

facies associations, respectively K2C and K3C, indicating the juxtaposition of carbonate associations 

in the depositional system (see below). 

The facies association K3S refers to the foreset system of a highly constructive progradational 

birdfoot delta. The absence of traction features together with the steepness of the foresets, and the 

upward transition of the sigmoïdes into nearly horizontal topset beds of facies K2S, all suggest 

Gilbert-type delta (Postma & Roep, 1985). 

Facies association K4S 

The facies association K4S consists of medium- to thick-bedded, poorly sorted light yellow 

sandstone with abundant granules and few pebbles (Figure 202 and Figure 204A). The sandstone 

bodies are sharp based, mostly flat with local erosive scours filled by a lag of bivalves debris mainly 

oysters, granules and pebbles. They display a broadly lenticular shape of 2 to 8 m thick and 20 to 200 

m wide, composed of low-angle trough cross-bedded cross strata sets forming an overall fining 

upward sequence topped by climbing ripples.  

This facies is commonly interbedded with the distributary mouth-bars K2S and the brackish 

foraminiferal grainstone K4C or more rarely with the coralgal boundstone FA K3C; it is interpreted as 

subaqueous distributary channel sequences. The low-angle clinoform-shaped bodies argue for a 

braid delta type system (e.g. Liangqing & Galloway, 1991). 

 

Carbonate Facies Association (FA K*C) 

Facies association K1C: Bryozoan-Lepidocyclinid-Echinoderm packstone to grainstone 

The facies association K1C corresponds to a packstone to grainstone dominated by bryozoan 

of erect rigid to flexible growth form-type, lepidocyclinid and echinoderms (Figure 202 and Figure 

205A; e.g. Nelson et al., 1988). Other biota includes lamellibranches and benthic foraminifera such as 

Amphistegina and Myogypsina (Özcan et al., 2009; Sirel et al., 2013). This facies association forms 

massive 0.5m to 2m thick beds extending over several tens of meters.  

The occurrence of rigid growth form-type bryozoan argues for a hard substrate, with low 

sedimentation and moderate water energy (e.g. Nelson et al., 1988). The abundance of well-

preserved rigid bryozoan colonies as well as large benthic foraminifer species suggests a 

parautochthonous origin of the sediment, probably below the fair-weather wave action on the distal 

mid-ramp at about 40-30m water depth (e.g. Brandano et al., 2012). This facies association is 

epo ted to the B o ode  iofa ies  defi ed by Nelson et al. (1988). 
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Figure 204 : Outcrop views of representative deltaic facies associations in the Karacaören Formation from several mini-

basins. (A) Subaqueous distributary channels facies association K4S in the Emirhan mini-basin (a; FA K4S). This channel 

uncomformably overlay the Karayün Fm with intense bedrock blocks reworking (b). It is covered by well sorted 

distributary mouth-bars (c; FA K2S). (B) Medium-scale sigmoids of the facies association K3S in the Bingöl mini-basin (a). 

This facies is conformably covered by distributary mouth-bars of facies association K2S (b). (C) Delta front facies 

asso iatio  K S i  the Ağılka a i i-basin recording an alternation between distal distributary mouth-bars fringes pulses 

and pro-delta shales suspension setting. (D) Large-scale sigmoids of the facies association K3S in the Bingöl mini-basin 

forming a Gilbert-type delta structure (a). The 15-m-high clinoforms show oblique parallel wedge planar foresets 

downlapping on the underlying distributary mouth-bars FA K2S with a down-transport facies transition from 

conglomerate to sandstone toward the bottomset (b). (E) Distributary mouth-bars facies association K2S in the Yavu 

mini-basin. The escarpment corresponds to decimetre- to meter-thick stacked fining-upward sandstone bedsets forming 

an overall coarsening-upward sequence passing to gravel and pebble conglomerates on top. 
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Facies association K2C: Coralline red algal Rudstone 

  Coralline red algae, corresponding to Melobesiae, are the dominating component of this 

rudstone facies association K2C (Figure 202 and Figure 205B). The red algae are identified as 

monospecific spherical rhodoliths nodules. Other bioclasts include encrusting bryozoans and benthic 

foraminifera such as Myogipsinids, Rotaliid, and Textulariid (Özcan et al., 2009; Sirel et al., 2013). The 

other minor biota consists of particles of scleractinian corals such as Favites and Theosgiastraea 

(personal communication Christian Chaix), echinoid, and bivalves. Beds are massive or amalgamated, 

ranging from 0.5m to several tens of meters with a large lateral extension of several hundred of 

meters. 

This o alli e ed algal asso iatio  is att i uted to the fa ies à p âli e  des i ed  Basso 
(1998). The spherical shape of the rhodoliths is the result of low sedimentation rates in high energy 

environment allowing the growth of the rhodoliths in all directions (e.g. Bassi, 1998; Basso, 1998). 

The paleontological content of this facies is classified, according to the definition of Carannante 

(1988), as a ‘hodalgal iofa ies  lo ated elo  the fair-weather wave base on the proximal mid-

ramp. At large scale, the shape and internal geometry of these beds possibly suggest hydraulics 

dunes as defined by Reynaud et al. (2006). However, the detailed geometry is difficult to observe in 

the field due to their size and their tilting (mostly vertical) of the possible dunes. 

Facies association K3C: Coralgal boundstone 

Small isolated massive limestone bodies constitute the facies association K3C (Figure 202 and 

Figure 205C). The well-pronounced mounded shape is almost entirely made up of in situ growing 

scleractinian corals colonies with rare occurrences of solitary corals that form a densely massive 

intergrown framework with flat bases and tops. Corals species comprise mainly Porites and 

occasionally Theosgiastraea, Phyllocaenia and Syzygophyllia, determined by Christian Chaix. The reef-

associated fauna is characterized by encrusting coralline red algal, benthic foraminifers, bivalves and 

gastropods.  

 This facies association represents isolated coralgal patch reefs developed on specific area 

where the light intensity, hydrodynamics, turbidity and sediment balance is optimum (e.g. Insalaco et 

al., 1997).  

Facies association K4C: Brackish Foraminiferal grainstone 

         The facies association K4C consists of 0.2 to 2m thick light grey to blue, massive to sandy 

grainstone beds , alternating with grey-blue silt to shales (Figure 202 and Figure 205D). This facies 

association contains a very rich palaeontological suite including porcellaneous benthic foraminifers 

such as, Peneroplis, Miliolidae and Archaiadae. Other biota includes gastropods and dasyclad green 

algae. The bioclasts show generally a micritic coating or concentric laminae drape. 

           The foraminiferal assemblage of facies association K4C is attributed to lagoonal to very shallow 

water environment by Sirel et al. (2013). This facies is thus interpreted as formed on a restricted 

inner ramp under medium energy condition facilitating the development of bacterial coating. 

Facies association K5: Thin massive to laminated evaporites 

The facies association K5 consists of massive to laminated white to grey anhydrite and 

gypsum beds, (Figure 202) with nodular (chicken wire) or enterolithic form. These evaporitic beds are 

interbedded with the foraminiferal Facies association K4C. 

The evaporitic facies K5 is interpreted as coastal sabkha deposits involving a drastic isolation 

of the restricted lagoon on the delta plain (e.g. Warren, 2006).  
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Figure 205 : Close-up views from selected outcrops and associate thin sections of representative carbonate ramp facies 

associations in the Karacaören Formation observed in several mini-basins. (A1-2) Bryozoan-Lepidocyclinid-Echinoderm 

facies association K1C with abundant bryozoans with erect rigid form (a), Lepidocyclinid (b) and Echinoderm (c) probably 

deposited below the fair-weather wave base at about 40-30m water depth on a distal mid ramp. (B1-2) Coralline red 

algal rudstone facies association K2C known in the literature as the facies à prâline. (B3-4) Coralline red algal (a) mixed 

with extra-formational grain (b) and other biota (c: lamellibranches; d: Echinoid) corresponding to mixed facies 

association K2CS. (C1-2) Small, isolated patch reef mound-like almost entirely composed of in situ growing scleractinian 

corals colonies with rare occurrences of solitary corals attributed to the coralgal facies association K3C. C1 coral 

correspond to Phyllocaenia species, C2 coral correspond to Porites species, determined by Christian Chaix. (D1-2) 

Brackish foraminiferal grainstone of the facies association K4C, constituted by a very rich palaeontological suite including 

porcellaneous benthic foraminifers such as Peneroplis (a) and Miliolidae (b) coated with common concentric micritic 

laminae. (D3) Brackish foraminiferal grainstone with variable content of detrital grains (a) attributed to the mixed facies 

association K4CS. 

Chapitre 11 - Remplissage des mini-bassins par la formation marine de Karacaören et continentale de Benlikaya



278 
 

Mixed siliciclastic and carbonate facies association 

The winnowing and dispersal of the deltaic material from inshore by coastal currents in 

parallel to the in situ growing of bryozoans, coralline red algae, coralgal and brackish foraminiferal 

facies result in various mixed carbonate-siliciclastic facies from the mid to restricted inner ramp 

(Figure 203 and Figure 206). In particular, very fine quartz grains are observed mixed with partially 

broken bryozoan, Lepidocyclinid, echinoderm and rare coralline red algae. This facies exhibits a 

conspicuous bioclasts assemblage than FA K1C but with siliciclastic content. This mixed facies 

association between FA K1C and FA K1S is named FA K1CS (Figure 206). 

 

In the same way, the distributary mouth-bars deposits K2S can contain a large amount of 

reworked coralline red algal (FA K2C) and pass laterally to a siliciclastic-rich facies à prâline or are 

interbedded with this facies association. These facies association is named K2CS (Figure 206). In the 

Arpayazi mini-basin, a 30m thick and 400m wide bed shows the alternation between coralline red 

algal Facies association K2C and coarse-grained coralline red algal rich sandstone named Facies 

association K2CS (Figure 206).  

 

Within the Bingöl Gilbert-type delta (FA K3S) a high proportion of coralgal fragments (FA 

K3C), is observed in the foresets of the clinoforms, linked to the reworking of lateral coralgal patch 

reefs (Figure 204D). Furthermore, these coral patch reefs are laterally interbedded with subaqueous 

distributary channels of Facies association K4S. This mixed facies association is named FA K3CS 

(Figure 206). 

 

Subaqueous distributary channels of facies association K4S, can also rework a high 

p opo tio  of a kish fo a i ife s att i uted to the Fa ies asso iatio  K C su h as i  the Eğ i u ak 
mini-basins, and are named FA K4CS (Figure 206).  

 

Accessory types of mixing are found in the mini-basins area, highlighting the coeval 

development between the deltaic system and the carbonate production (Poisson et al., 1996). 

 
 

 
Figure 206 : Triangular diagram showing the bathymetric facies partitioning and associate facies associations between 

the carbonate and siliciclastic pole of the depositional model 1. 
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b. Depositional Model 1: Mixed siliciclastic-carbonate ramp 
The majority of the coastal facies of the mini-basins of Sivas records the interplay between a deltaic 

systems fed by a distributary channel network and a carbonate ramp system including different biota 

depending of the bathymetry and confinement (Figure 207). In particular, the in situ carbonate 

production includes lagoonal foraminifers, coralgal patch reefs, coralline red algal flats and Bryozoan-

Lepidocyclinid-Echinoderm facies associations. The establishment of distributary channels, 

distributary mouth-bars and delta-front facies characterizes the deltaic environment. Progressive 

lateral and vertical facies changes and mixing indicate reworking processes by storms or wave-

induced currents and led to the rich mixed facies association suite K*CS. These facies associations are 

inferred to have formed between 0 and 30 m water depths, based on the types and morphologies of 

bioclasts (Figure 207). Facies containing Bryozoans and benthic foraminifer such as Lepidocyclid are 

thought to coincide with the deepest facies and have accumulated around 40 to 30 m water depth 

(e.g. Wilson & Vecsei, 2005). 
 

 
Figure 207 : Schematic block for mixed deltaic and carbonate ramp depositional model 1 of the Karacaören Fm. This 

system is both controlled by the terrestrial input and the carbonate in situ production, depending of the position and flux 

rate of the river network. Mixed facies develop on the transitional domains or on area submitted to coastal currents. 

Local uplifts and/or faulting by salt rise led to possible Gilbert delta-type depositional wedge. 

 

E.2. Coastal plain and restricted lagoon 

a. Facies analysis 

Facies association K6: Dark blue azoic shales to marls 

The facies association K6 corresponds to massive to thinly laminated dark blue shale to marl 

containing numerous plant debris, ostracods, and common carbonate nodules and concretions. 

Locally it is intersected by pyritic levels (Figure 202 and Figure 208F). Rare Globigerina are also 

observed. This facies association reaches a thickness of several tens of meters with a large lateral 

extension. It includes thin lenticular siltstone to very-fine sandstone beds.  

The dark blue shale to marl facies K6 is interpreted as suspension fall-out in anoxic to suboxic 

deep restricted lagoon permitting the controlled oxidation of the organic matter. 

Chapitre 11 - Remplissage des mini-bassins par la formation marine de Karacaören et continentale de Benlikaya
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Facies association K7: Brackish fauna-bearing blue shale to marl 

The facies association K7 consists of bioclastic blue shales to marls containing in particular 

well-preserved gastropods such as Potamides (Terebralia and Tympanotonus), Cerithiids, and oyster 

biostromes (Figure 202 and Figure 209). Benthic foraminifers such as Peneroplis, Ammonia becarri, 

and Austrotrillina have been recognised in these facies by Çiner et al., (2002). It is locally interbedded 

with thin lenticular siltstone to fine-grained sandstone beds. The FA K7 is interbedded with the FA K8, 

K9 and K10. 

The gastropod suite found in this facies is typically associated to brackish environment 

(Poisson et al. 2010) and the benthic foraminifers were attributed to very shallow water to lagoonal 

environment (e.g. Alve & Murray, 1999). This facies is interpreted as suspension fall-out on shallow 

brackish restricted bay.  

Facies association K8: Open-marine fauna-bearing blue shale to marl 

The facies association K8 consists also of bioclastic blue shales to marls but containing open 

marine fauna including well-preserved Turritella (Figure 208E), Melongena, Veneridae (Pelecyora and 

Dosinia) and Tellina species (Figure 202 and Figure 209). Open-marine benthic foraminifers such as 

Miogypsina sp., Lepidocyclina sp. and Amphistegina sp in these shale to marl intervals were 

recognised by Çiner et al., (2002). This facies is locally interbedded with thin lenticular siltstone to 

fine-grained sandstone beds. The facies association K8 is interbedded with the facies association K7, 

9 and 10. 

The bivalves, gastropods and benthic foraminifers found in this facies are generally 

associated to littoral shallow marine waters (Poisson et al., 2010) and are coherent with suspension 

fall-out in open marine coastal lagoon. 

Facies association K9: Thin massive to stratified sandstone 

The facies association K9 consists of light grey well sorted fine-to medium-grained tabular 

sandstone beds containing scarce bioclasts reworked from the surrounding FA K7 and K8 facies 

association (Figure 202 and Figure 208H). The sandstone beds are 0.05 to 0.8m thick, with sharp 

bases and transitional top. They are interbedded with siltstone intervals and display planar to 

medium-scale 3D megaripple stratification topped by current or wave-ripples. Locally, water-escape 

structures have been observed. Moreover, this facies is organized in thickening-thinning upwards 

bed sequence loops from 0.1 to 0.8m and vice versa. 

The FA K9 facie association is interpreted as lobe fringes submitted to successive flooding 

and waning flow sequences on a delta front system. 

Facies association K10: Thick trough cross-bedded mud-clast-bearing sandstone 

The facies association K10 consists of extensive thick, well sorted, medium-grained sandstone 

beds, showing both tangential and though cross-stratification (Figure 202 and Figure 208G). Beds are 

generally erosional based, including sub-rounded shale rip-up clasts and present a channel shapes 

ranging from 2 to 10m thick and 20 to 200m width. This facies is sandwiched both into the thin 

sandstone beds FA K9 and the shale to marl FA K6, K7 and K8. 

The thick sandstone units of the facies association K10 are attributed to erosive distributary. 

The abundant intraformational mudclasts and scours suggest erosion of significant amounts of 

cohesive shale and marl of the interdistributary facies. This facies K10 probably record the proximal 

or lateral part of the FA K9. 
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Figure 208 : Outcrop views and close-up photos of restricted bay to coastal plain facies association in the Karacaören 

Formation as observed through the mini-basins. (A) Trough cross-stratification (a) topped by climbing ripples (b) in a 

sandy braided channel FA K13; detailed view of photograph D. (B) Oysters bioherm in costal floodplain of the facies 

association K11 ; detailed view of photograph D. (C) Charophytes and ostracodes limestone of the lacustrine facies 

association K12 in the Akpinar mini-basin. (D) General view showing a sandy braided channels (a) sandwiched in the 

coastal and interdistributary bay shales of the facies association K  i  the Celallı i i-basin. (E) Turritella-rich lobes 

fringe deposits of the facies association K9 and K8 in the Emirhan mini-basin. (F) Pyritic level (a) and siltstone beds (b) in 

the dark blue azoic interdistributary bay shale to marl of the facies association FA K  i  the Celallı i i-basin. (G) Thick 

erosive subaqueous distributary channels of the facies association FA K10 containing abundant intraformational 

mudclasts scraped on lateral levees or on the basal interdistributary shally sequence. (H) Lobe fringe deposits from facies 

association FA K9 showing a thickening-thinning upward loop sequence interpreted as a flooding-waning flow event in 

the interdistributary bay. This deposit is often topped by wave-ripples (a). 
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Facies association K11: Alternating blue-green to red-purple shales 

The facies association K11 consists of massive to thinly laminated red/purple, green to light 

blue and yellowish, shale to siltstone (Figure 202 and Figure 208B-D). It is often intersected by thin 

fine-grained sandstone beds, showing sharp base, tabular-planar stratification and current to wave-

ripple lamination. This facies is sometimes fossiliferous, comprising Veneridae (Pelecyora and 

Dosinia) and Potamides (Tympanotonus and Terebralia) fauna (Figure 209). 

The alternating blue-green to red-purple shales facies association K11 is interpreted as 

coastal plain deposits with possible brackish environment attested by typical fauna (Poisson et al. 

2010). The thin sandstone layers are attributed to crevasse play deposits possibly reworked as wind-

driven oscillatory ripples within small ponds (e.g. Allen, 1980). 

 

Facies association K12: Silt-bearing fresh water mudstone 

The facies association K12 is characterized by 0.1 to 0.3m thick massive, blue to light grey, 

ostracod and charophyte bearing limestone extending laterally on several hundred of meters and 

interbedded with the blue to yellow shale facies of FA KA11 (Figure 202 and Figure 208C).  

The limestone facies association K12 is interpreted as a fresh-water carbonate deposition in 

coastal quiet-water lakes (e.g. Alonso-Zarza & Tanner, 2009) during possible more humid phases or 

relative water-table rise.  

 

Facies association K13: Thick reddish cross-bedded sandstone 

The facies association K13 consists of light yellow to reddish, fine- to medium-grained, well-

sorted sandstone beds (Figure 202 and Figure 208A-D). The beds are tabular shaped with flat base 

and possible occasional erosional scours filled by bivalve fragments, extra- and intra-formational 

pebbles clast (i.e. lag deposit). The internal fabric shows large scale though cross-stratification. These 

beds interpreted as 2 to 6 m-thick and 50 to 500m-wide channel network interbedded with the 

various coloured shales of FA K11.  

These channels are interpreted as multi-storey undifferentiated coastal channels.  

 

 

 
Figure 209 : Distribution of the fauna relative to salinity in the Restricted bay to coastal plain (depositional model 2 facies 

associations). The conjunction of terrigenous starvation and large fresh water on fully isolated lagoon led to the 

development of fresh water conditions. 
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b. Depositional Model 2: Coastal plain and restricted lagoon environment 
 

The second depositional environment evidenced into the Miocene pile corresponds to the 

establishment of a restricted to open interdistributary lagoon to coastal plain, dominated by 

suspension settling (Figure 210). The periodic changes of the fauna from fresh, to brackish and to 

open marine is reliable to a distal threshold that control the salinity and/or oxygenation changes in 

the lagoon at close bathymetric conditions (i.e. distal lobes fringes and distributary channels). 

These shaly facies are interbedded with distributary subaqueous channels and lobes fringes 

connected upstream to fluvial channel networks and lateral red/purple floodplain shales in the upper 

deltaic plain (e.g. Coleman & Prior, 1982). The occurrence of freshwater lake limestones or sabkha 

evaporites on the upper deltaic plain is reported to the potential of connection with the marine 

realm and/or the runoff rate during periods of maximum confinement (Figure 210).  
 

 

Figure 210 : Schematic depositional model of the Restricted bay to coastal plain environments representing the 

depositional model 2 for the Karacaören Fm. The Restricted bay to coastal plain environment records successive 

restricted, open-marine and brackish conditions through time depending of the importance of the threshold. The coastal 

plain environment exhibits fluvial channels with crevasse splay, coastal floodplain and occurrences of ephemeral fresh-

water lake deposits. 

 

E.3. Distributive fluvial system 

a. Facies analysis 

Facies association B1: Thick massive to laminated evaporites 

The facies association B1 is characterized by massive to laminated decimetre-thick gypsum to 

anhydrite beds extending laterally for several hundreds of metres (Figure 202 and Figure 211B-F). 

These facies is interbedded with green or red/purple floodplain mudstone corresponding to FA B2 

and B4 respectively.  

Thin depositional evaporitic layers (B1) intercalated with red-green floodplain deposits 

represent an ephemeral playa-lake environment or a continental saline mudflat. Gypsum and 

anhydrite were precipitated by sabkha-related processes in ephemeral saline-lakes (e.g. Warren, 

2006), where colour change from red/purple to green is indicator of the reducing conditions in an 

environment controlled by periodical flooding (e.g. Yagmurlu & Helvaci, 1994).  
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Facies association B2: Greenish laminated shales 

The facies association B2 consists of laminated green to yellowish siltstone to pelite (Figure 

202 and Figure 211F). Anhydrite nodules up to 10 mm in diameter occur commonly encased in these 

green shales. This facies is commonly interbedded with the evaporitic FA B1. 

The presence of horizontal-lamination within graded very fine-grained sediments indicates 

dominant suspension settling processes on quiet water, with occasional weak currents input in 

wetland to lacustrine mud flat. Anhydrite nodules are interpreted as early gypsum replacement in 

the capillary zone of the shales (e.g. Warren, 2006).  

Facies association B3: Parallel laminated well-sorted sandstone 

The red to light-brown fine to medium-grained sandstones facies association B3 is 

characterized by 0.1 to 1 m thick sheet-like and lenticular geometries (Figure 202 and Figure 211F). 

These beds are intimately interbedded with red/purple pelites and extend laterally for several tens to 

hundred metres. The fine-grained sandstone bed fabric shows parallel and small-scale though cross-

lamination, asymmetrical ripple lamination with mudstone drapes, and massive sandstone. 

Sandstone beds are generally massive to normally graded and pinch out laterally within the reddish 

pelites (FA B4). They occasionally show a basal lag with pebbles and mud cracks on top. 

The sheet-like laminated sandstone facies association is interpreted as unconfined sandy 

deposition during flooding events (e.g. North & Davidson, 2012). Current ripple-laminated 

sandstones reflect sediment bed-load transport, while mud/siltstone facies represents suspension 

settling with slackening flow (e.g. Miall, 1985). The abundance of mud-cracks and mud-drapes on 

ripples or laminae confirms waning flow stages (e.g. Miall, 1977; Hampton & Horton, 2007) on a 

terminal splays environment (e.g. Bridge, 2009) 

Facies association B4: Massive reddish pelites  

The facies association B4 consists of massive bioturbated and pedogenetized reddish pelites 

(Figure 202 and Figure 211D-F), showing common vertical and horizontal burrows, desiccation crack 

and white to grey calcrete nodules or horizons. This facies is locally intersected by rippled siltstone to 

sandstone layers and it is commonly interbedded with the well-sorted sandstone FA B3. Anhydrite 

nodules up to 10 mm in diameter occur commonly encased in these reddish pelites. 

The occurrence of reddish pelite, as well as the presence of mud cracks and paleosols argues 

for a floodplain environment (e.g. Bridge, 2003). The rippled silty-sandstone beds are interpreted as 

crevasse splays deposits. Anhydrite nodules are probably associate to gypsum replacement in the 

capillary zone of the pelites (Warren, 2006). 

Facies association B5: Laminated gypsarenite sandstone 

The facies association B5 consist of gypsarenite sandstone recording thin irregular horizontal 

lamination and roughly cross-bed sets with tangential lower contact (Figure 202). The lamination and 

stratification are highlighted by grain-size changes. This facies is locally mixed with siliciclastic grains 

confirming the detrital origin of the material. This facies occurs interbedded with the fluvial FA B3 

and B7 and the evaporitic FA B2. 

The gypsarenite sandstone is attributed to eolian gypsum transport by wind deflation on 

seasonal dried saline mudflat (e.g. Fryberger et al., 1990). Under such conditions evaporitic dunes 

form due to displacive salt crystal growth at the sand-air interface (Fryberger et al., 1990).  
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The horizontally laminated gypsum facies is interpreted as amalgamated subcritical climbing 

ripples in interdunes, and the cross-bedded gypsum facies is attributed to wedge planar cross-strata 

sets from the avalanche face of eolian dunes (e.g. Simpson & Loope, 1985). 

 

Facies association B6: Palustrine mudstone 

The facies association B6 consists of 0.5 to 1.5m thick carbonaceous mudstones containing 

numerous ostracods, gastropod moulds, vertical roots and rootlets with a typical fenestrae fabric 

(Figure 202 and Figure 211C). This mudstone is commonly interbedded with green mudstone or 

occurs on top of the thick stratified conglomerates of the FA B7.  

The palustrine mudstone is interpreted as the periodic rise of the fresh water table in the 

continental realm that can led to shallow ponds development without clastic input and precipitation 

of carbonate mud. Because of the shallow subemersive conditions with repeated wetting and drying 

periods this domain is colonised by photosynthetic algae responsible for carbonate precipitation and 

hydromorphous plants (e.g. Alonso-Zarza & Tanner, 2009) that penetrated deposited mud to reach 

the water table (e.g. Armenteros et al., 1997). 

 

Facies association B7: Trough cross-bedded poorly sorted sandstone to conglomerate 

The facies association B7 consists of 0.5 to 3m poorly sorted and disorganized, coarse 

polymictic conglomerate (Figure 202 and Figure 211D-E). Beds are laterally extensive with a tabular 

to broadly lenticular shape with flat to erosive bases. The internal fabric includes massive to crude 

horizontal parallel and though cross-stratification with the occurrence of basal lag deposit. These 

beds are sometimes covered by palustrine mudstone corresponding to the FA B6. 

The FA B7 strongly suggests braided channels (e.g. Miall, 1996; Jo et al., 1997), and episodic, 

unconfined, sediment-charged flash floods (North & Davidson, 2012). The sheet-like geometry 

indicates non-migratory channel bodies and is attributed to diffuse unchannelized flows across a 

terminal fan, when the channel network reach the regional base level with a remnant high flow 

power (e.g. Friend, 1977; Tooth, 2005; North & Davidson, 2012). In this system, the planar-parallel-

laminated bedding indicates rapid episodes of sand deposition from high-velocity unidirectional 

flows and suggests dominant bedload transport (e.g. Hampton & Horton, 2007). 

 

Facies association B8: Massive matrix-supported conglomerate 

This facies association consists in 0.5 to 4m thick lenticular beds, extending laterally on about 

several tens of meters with a regular to slightly erosive lower contacts and flat to convex-up tops 

(Figure 202 and Figure 211A). Beds are unsorted and disorganized with sub- to well-rounded, cobble- 

to boulder-sized clasts of varying proportions floating into coarse-grained sandstone. The blocs are 

sourced from different stratigraphic horizons including Selemiye Fm., ophiolitic and carbonate blocs 

of the Palaeocene and Eocene Fms, and occasionally red alga pebbles. Cross-laminated medium- to 

coarse-grained sandstone is occasionally preserved on top of the massive matrix supported 

conglomerate indicating periodic waning flow stages with poorly preserved potential.   

This immature massive matrix-supported conglomerate is interpreted as a proximal debris-

flow-dominated alluvial fan (e.g. Miall, 1977; Blair & McPherson, 1994). This texturally (Arzani, 2005; 

Nichols, 2005; Nichols & Thompson, 2005).  
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Figure 211 : Main facies of the distributive fluvial system of the Benlikaya Fm observed in different mini-basins. (A) 

Massive matrix-suppo ted o glo e ate fa ies asso iatio  B  i  the Saklı i i-basin. This facies shows sub- to well-

rounded, cobble- to boulder-sized clasts of varying proportions and comprising blocks of the Selemiye Fm. and ophiolitic 

rocks and carbonates from the Palaeocene and Eocene Fms. (B) Evaporitic beds with laminar and fibrous fabric (a: 

gypsum and anhydrite) interbedded with green shales (b) corresponding to the FA B1 observed in the Çaygören mini-

basin. (C) Ostracodes and gastropod (b) bearing carbonaceous mudstone showing moldic cavities and vertical root and 

rootlet traces (a) associated to a fenestrae fa i  of the fa ies asso iatio  FA B  o se ed i  the Saklı i i-basin. (D) 

Extensive amalgamated braided channels corresponding to facies association FA B7 interbedded into the reddish 

floodplai  pelites FA B  deposits, o se ed i  the Celallı i i-basin. (E) Poorly sorted and graded pebbly conglomerate 

channel base of facies association FA B7. Close-up view of photo D. (F) Panoramic view of the Benlikaya Fm in the 

Kizilkavraz mini-basin, showing a complete 1000 m thick megasequence (Unit 1 and 2) from braided channel deposits at 

the base (a) passing to reddish floodplain pelites (b), terminal splays (c) and evaporates on top (d and e). 
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b. Depositional model 3: Distributive fluvial system environment 
 

The facies associations corresponding to the Benlikaya Fm comprise proximal braided channels 

and terminal splays interbedded with palustrine mudstone and eolian gypsum dunes, and finally 

thick floodplain mudstone deposits and common depositional evaporite (Figure 203 and Figure 212). 

The red-purple and green shales with sheet-like sandstone, palustrine, depositional evaporites and 

eolian evaporite intercalations suggest a playa-lake environment (Figure 212; e.g. Nichols & Fisher, 

2007). In such environment, the sheet-like laminated sandstone intercalations may represent 

unconfined sandy deposition during flooding events (North & Davidson, 2012). The recording of 

evaporitic deposition suggests saline mudflat development probably related to seasonal elevation of 

the ground water table in the distal or lateral part from the terminal splay system (e.g. Davidson et 

al., 2013). Finally, the proximal braided system (FA B5 and B6) is interpreted as the proximal area 

feeding in sediment the terminal splays system in the alluvial plain. 

The distribution of these facies association, within the proximal medial and distal facies 

association, is attributed to a Distributive Fluvial System in a semi-arid climate (DFS; Figure 212; e.g. 

Nichols & Fisher, 2007; Cain & Mountney, 2009; Davidson et al., 2013; Weissmann et al., 2013a). 
 

 
Figure 212 : Schematic depositional model of a sheet-flood dominated distributive fluvial system representing the 

Benlikaya Formation. The proximal area is characterized by unconfined flow in alluvial environments. The medial area is 

characterized by ephemeral streams (unconfined terminal splay) palustrine limestone, and eolian gypsum dunes. The 

distal area exhibits playa-lake and saline mudflat environments. 

 

 STRATIGRAPHIC ARCHITECTURE AND REGIONAL F.
CORRELATION BETWEEN THE DIFFERENT MINI-

BASINS  

The Chattian transgression occurs in the Sivas Basin in a complex inherited paleotopography, 

overlying uncomformably or conformably the Selemiye and Karayün Fms, and evaporitic 

allochthonous canopy (Figure 201). This complex pattern imposes a local control on the sediment 

transfer. As evidenced in the previous part, the stratigraphic units from the different mini-basins 

present important facies and thickness changes depending both of the local subsidence rate and the 

proximity or isolation from the terrigeneous influx. In order to define time lines and to correlate the 

stratigraphic successions from the different mini-basins, we used sequence stratigraphy criterions as 

defined by Embry (1993), permitting to fix a chronostratigraphic framework and to characterize and 

quantify local base-level changes.  
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In this sense, the major transgressive and regressive tendencies were evidenced along each 

sedimentological succession and defined as individual units bounded by four major types of 

isochronous surfaces: Transgressive surface (TS), Shoreline Ravinement Surface (SR), Maximum 

Flooding Surface (MFS) and Sequence boundary (SB) (Figure 213). Additionally, the series were 

punctually calibrated by biostratigraphic or geochronological data. 

At regional scale, the marine Karacaören Fm shows two Transgressive-Regressive (T-R) 

sequences (Figure 213 and Figure 214). Each transgressive system tract is marked at its base by a 

transgressive ravinement surface (sensu Nummedal, 1987) or shoreline ravinement surface (SR; 

Embry & Johannessen, 1993), marking the subsequent deepening upward of the deposits (Figure 

213). These transgressive system tracts record a maximum flooding surface (Van Wagoner, 1988; 

Embry & Johannessen, 1993) marking the end of the transgression tendency and indicating the limit 

between the transgressive system tract and the regressive system tract (Figure 213). The top of the 

Karacaören Fm shows a sharp contact with thick continental coarse clastic deposits interpreted as a 

sequence boundary at the base of the Benlikaya Fm (Figure 213 and Figure 214). The Benlikaya Fm is 

only composed of continental deposits showing first an aggrading coarse-grained sequence followed 

by an overall retrograding evaporitic sequence (Figure 213 and Figure 214).  

 

F.1. Marine Karacaören Fm 

a. Transgressive-Regressive sequence 1 

Unit 1: Mixed siliciclastic-carbonate ramp - Depositional Model 1 

The base of Unit 1 is marked by an erosional surface which is visible in the mini-basins where 

the marine deposits overlain the Karayün (Figure 215A-B) or Selemiye Fms (Figure 215C-D). This 

erosional surface is generally capped by a lag conglomerate reworking the underlying deposits and 

mixed with the newly marine sediments including shoreface sandstone such as in the Bingöl mini-

basin (Figure 215A-B  o  a o ates su h as i  the Isha ı a d Celallı i i-basins (Figure 215C-D). This 

surface is interpreted as a transgressive ravinement surface. However, this surface is not observed 

he  the t a sg essio  o u s o  the salt a op  su h as i  the Akpı a  a d Tuzhisa  i i-basins 

because of the possible cut off the base during the growing of the salt (Figure 201). 

This first marine unit in the Sivas mini-basins reaches a maximum thickness of 700m, with 

varying proportions of deltaic and carbonate facies associations attributed to the siliciclastic-

carbonate ramp model (depositional model 1) and exhibiting a transgressive tendency with a 

deepening-upward trend (Figure 213 and Figure 214 . I  the Akpı a  i i-basin, the base of Unit 1 

presents stacked distributary channels passing upward to mouth-bars and delta front facies on top 

(Figure 213). The mouth-bars and delta front facies are intercalated with thick shale intervals toward 

the top of Unit 1 (Figure 213). Laterally, these mouth-bar deposits are, mixed with bryozoan and 

coralline red algal facies associations (FA K1CS / K2CS; Figure 213 . I  the Eğ i u ak i i-basin, Unit 1 

begins with lagoonal deposits showing an alternation between brackish foraminifer bearing 

limestone, thin distributary mixed siliciclastic-carbonate channels and depositional evaporites (Figure 

213). 

In some mini-basins, Unit 1 is only constituted by deltaic deposits such as in the Karayün or 

E i ha , o   a o ate deposits su h as i  the Celallı o  Isha ı oth e o di g a deepe i g up a d 
sequence (Figure 213). In the other mini-basins, the deltaic facies is interbedded with the carbonate 

ramp facies or shows a lateral transition corresponding to mixed facies (Figure 213).  
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In this sense, the delta front FA K1S and the bryozoan FA K1C on to top of Unit 1 are 

considered as water depth and lateral equivalent (Figure 207). The carbonate and siliciclastic 

material suddenly stop on top of Unit 1 and is capped by azoic dark blue shales and marls indicating 

an overall confinement of the mini-basins towards a restricted lagoon at the base of the regressive 

cycle of Unit 2 (Figure 213). For these reasons, the top of unit 1 is interpreted as a maximum flooding 

surface (Figure 215E). Unit 1 is attributed to Chattian after the fauna determination within the 

coralline red algal facies by (Sirel et al., 2013) and recent strontium analysis, which confirm the red 

algal a o ate i te al age i  the Eğ i u ak, A pa azi, Celallı, Akpi a  a d Tuzhisa  i i-basin to 

24.5±0.5 Ma. 
 

Unit 2: Coastal plain and restricted lagoon - Depositional Model 2 

The thickness of the Unit 2 attains a maximum 1400m in the Karayün mini-basin and can be 

particularly restricted to a few hundred meters or less in some other mini-basins like Celalli, Yavu and 

Çaygören (Figure 213). The initiation of Unit 2 consists of thick deposit of azoic dark blue shales and 

marls in a restricted coastal lagoon (Figure 213). Progressively, this shaly facies shows an upwards 

fauna development with open-marine and brackish bioclasts of FA K7 and K8. In some mini-basins 

such as the Bingöl, distributary channels and mouth-bars are observed interbedded with the fauna-

rich shales to marls (Figure 208G-H and Figure 213). In the upper part of Unit 2, the blue shales pass 

toward an alternating blue-green to red-purple shale facies (FA K11; Figure 213). These various 

coloured shales are interbedded with lacustrine limestone and reddish sandy braided to meandering 

channels (FA K12 and 13; Figure 213).  

Unit 2 records a shallowing-upward sequence with a transition from restricted coastal lagoon 

to coastal plain deposits (Figure 213). This regressive tendency is stopped on top by a shoreline 

ravinement surface marked by an abrupt facies change with the development of an open marine 

carbonate ramp and deltaic environments (Figure 213, Figure 214 and Figure 215d). 
 

b. Transgressive-Regressive sequence 2 

Unit 3: Mixed siliciclastic deltaic and carbonate sedimentation - Depositional Model 1 

The transition between Unit 2 and Unit 3 record the initiation of a new transgressive 

sequence separated by a shoreline ravinement surface (Figure 215d and e). The initiation of Unit 3, is 

evidenced by the deepening-upward trend of the depositional system, from coastal plain and lagoon 

facies of Unit 2 to deltaic and open marine carbonate facies of Unit 3 (Figure 215d and e). Unit 3 

exhibits similar facies assemblages than Unit 1, attributed to the depositional model 1 including delta 

and open-marine carbonate ramp in a more thinner sequence around 50 and 150 m (Figure 207 and 

Figure 213). In the Karayün mini-basin, the coastal plain deposits are eroded and covered by 

distributary mouth-bars (Figure 213 and Figure 215d). I  the Akpı a  a d Tuzhisa  i i-basins, the 

erosive surface was not observed, but the delta plain deposits are covered conformably by Bryozoan 

rich and coral patch reef open-marine carbonates (Figure 213 and Figure 215e). I  the Akpı a  a d 
Karayün mini-basin, Unit 3 deposits stop on salt walls, which mask the upward evolution within this 

Unit (Figure 201). However in the Tuzhisar mini-basin, the coral patch reef deposits are covered by 

distributary channels presenting a very high content in lagoonal foraminifers (FA K4CS). This last 

interval of coral patch reef seems to correspond to the maximum flooding surface, before the 

beginning of the new regressive sequence of Unit 4 (Figure 213 and Figure 215e). 
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Figure 213 : Subregional stratigraphic correlations through the Miocene deposits (Karacaören and Benlikaya Fms) of the 

Sivas mini-basins, based on field mapping, correlation of measured outcrop sections, and confirmed by biostratigraphic 

and volcanic ash dating. This panel summarizes the main variations in thickness and facies assemblages between the 

time-liner markers of the fifteen studied mini-basins. The measured sections are located in Figure 201. 
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Figure 213: Continued 
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Figure 214 : Summary of unit occurrences in the studied mini-basin. Content variation of sand/conglomerate, evaporite, 

carbonate and floodplain mudstone within the Karacaören and Benlikaya Fm in each mini-basin are detailed. 

 

 Unit 4: Delta Plain - Depositional Model 2  

The Unit 4 records the last shallowing-upward trend in the marine Karacaören Fm (Figure 213 

and Figure 215f). This unit is well exposed on the northern border of the studied area, within the 

Çaygö e , Tuzhisa  a d Celallı i i-basins (Figure 201 and Figure 214). The maximum thickness of 

the Unit 4 is visible in Tuzhisar mini-basin and is around 300m. It and consists of distributary channels 

with a high content in lagoonal foraminifer at the base passing progressively upward to reddish 

sandy-braided to meandering channels on the delta plain (Figure 213).  

The vertical succession of Unit 4 visible on other mini-basins show the same transition 

toward mainly red/purple floodplain shales with occurrences of green mudstone, evaporitic deposits 

and fine-grained sandstones attributed to crevasse splays deposits on the coastal plain (Figure 213). 

The sequence of Unit 4 is attributed to the depositional model 2, and record the progressive 

transition from coastal lagoon to coastal plain deposit into a regressive system (Figure 210). It is 

stopped by the arrival of coarse-grained sediments of the Benlikaya Fm (Figure 213). 
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F.2. Continental Benlikaya Fm 

Unit 1: Progradation and aggradation of a proximal DFS  
 

The transition between the Karacaören and the Benlikaya Fm is marked by the sudden arrival 

of coarse-grained sediment in the overall studied area (Figure 213). The base is defined as a 

sequence boundary (e.g. Embry & Johannessen, 1993; Posamentier & Allen, 1999).  

I  the southe  pa t of the studied a ea o espo di g to the “aklı ini-basin, Unit 1 reworks 

uncomformably the Selemiye Fm with exclusively pebble to boulder-sized clasts from the Selemiye 

Fm, and ophiolitic and limestone cobbles (Figure 201 and Figure 213). In this area, Unit 1 consists of 

massive matrix supported conglomerates interbedded with reddish floodplain pelites and 

occasionally palustrine limestones. 

In the northern part of the studied area, the Unit 1 of the Fadlun and Kizilkavraz mini-basins 

is mainly constituted by fluvial braided system interbedded with reddish floodplain pelites and 

depositional evaporites (Figure 201 and Figure 213 . I  the Celallı i i-basin, Unit 1 is mainly 

composed by fluvial braided deposits with occurrences of eolian gypsum dunes, both interbedded 

with reddish floodplain pelites (Figure 201 and Figure 213). In the northern Çaygören mini-basin, Unit 

1 is composed by terminal splays deposits interbedded with reddish floodplain mudstones (Figure 

201 and Figure 213). A in the upper part of this unit in the Çaygören mini-basin is dated at 18.9 Ma 

(Burdigalian) by the U-PB from zircon dating methods (Figure 213). 

Unit 1 is attributed to the proximal to medial area of the DFS model 3. There is no obvious 

upward-changes in the facies association and grain-size in this unit and it is thus interpreted as an 

overall aggradation of the DFS during the Unit 1 sedimentation (Figure 212). 

 

Unit 2: Retrogradation of distal DFS  
 

The initiation of Unit 2 is evidenced by the disappearance of the conglomeratic deposits, 

which are replaced by reddish to green shales, and frequent evaporitic deposits, indicating an overall 

retrogradation (Figure 212 and Figure 213). The southern and south-eastern parts of the mini-basins 

a ea o p isi g the “akli, Ya u a d Celallı i i-basins, record an alternation of red floodplain pelites 

with depositional evaporites and thin sheet-like sandstone beds (Figure 201 and Figure 213) 

indicating the permanence of subaerial conditions. Whereas in the west and northern parts of the 

mini-basins area comprising the Fadlun, Kizilkavraz, Çaygören and Küpecik mini-basins, green 

mudstones with depositional evaporites and rare sheet-like sandstones indicate more permanent 

wet to a weakly drowned area (Figure 201 and Figure 213).  

This unit is attributed to the distal part of a DFS submitted to floodplain to sabkha deposits 

and subject to rare distal terminal splays flooding (Figure 212). The spatial repartition between the 

greenish and the reddish floodplain mudstone deposits is compatible with the position of the water 

table; the deeper the reddish it is. This repartition marks a probable variation of the paleotopography 

with a south-eastern part uplifted compared to the north-western part.  

 

 

 

 

Chapitre 11 - Remplissage des mini-bassins par la formation marine de Karacaören et continentale de Benlikaya



294 
 

 
Figure 215 Overview of the correlative surfaces in the studied mini-basins, replaced on Figure 213. The transgressive 

ravinement surface at the Unit 1 base is detailed i  the Bi göl a  a d Cellalı (b) mini-basins, but is quite similar in the 

Yavu, Ishani and Emirhan mini-basins. The maximum floodi g su fa e et ee  U it  a d  is detailed i  the Cellalı i i-
asi  , a d is uite si ila  i  the Eğ i u ak, Tuzhisa  a d Isha ı i i-basins. The shoreline ravinement surface 

between Unit 2 and 3 is detailed in the Karayün mini-basin (d). The maximum flooding surface between Unit 3 and 4 is 

detailed in the Tuzhisar mini-basin (e). The sequence boundary between the Karacaören and the Benlikaya Fms is 

detailed in the Celalli mini-basin (f). 
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 PALAEOCURRENT ANALYSIS AND SEDIMENT G.
PROVENANCE 

Palaeocurrent directions were measured at 14 sites located throughout the Karacaören Fm 

and 7 sites located throughout the Benlikaya Fm in all the studied mini-basins according the 

criterions defined at §3 (Figure 201). A dominantly NW trending direction for deltaic and fluvial 

transport was recorded in the Karacaören Fm and a dominantly N trending direction for fluvial 

transport was recorded in the Benlikaya Fm (Figure 201 and Figure 216). No major changes in the 

palaeocurrent directions were evidenced at the different sites from the base to the top of the 

Karacaören and Benlikaya section (Figure 201). This dominant northerly orientation observed at the 

regional scale indicates a southerly source for the siliciclastic material supplying the Miocene series. 

This is consistent with the existence of outcrops further south including ophiolites of the neo-

Tethyan suture, metamorphic and magmatic rocks of late Cretaceous–Eocene volcanic and plutonic 

intrusions as well as limestones of the Teçer and Gürlevik Daḡi (Figure 199; Kurtman, 1973). Rock 

fragments of these lihologies were found in the Karacaören and Benlikaya Fm. The scattering of 

palaeocurrents between the measurement sites is probably influenced by salt topography and 

emerged structures between each individual mini-basin (Figure 201). 
 

 
Figure 216 : Palaeocurrent analyses from 14 sites located throughout the Karacaören Fm and 7 sites located throughout 

the Benlikaya Fm in all the studied mini-basins. Data are plotted as rose diagrams by individual sites. The rose diagram 

petal width is 10°. Vm, vector mean palaeoflow direction and n, number of measurements. Locations of these 

measurements are shown in Figure 201. 

 

 DISCUSSION H.

H.1. Comparison of the stratigraphic architecture and stratal 

pattern between the different mini-basins 
The infill of the Sivas mini-basins during the marine Karacaören Fm shows rapid lateral 

variations in the facies distribution and major stratigraphic thickness changes from one mini-basin to 

another and across the mini-basin itself. Important deformation of the stratal packages near the 

edges of the mini-basins are also recorded (Figure 201, Figure 213 and Figure 214). These thickness 

changes and the observed stratal geometries are interpreted as reflecting salt tectonic activity 

accompanying salt withdrawal and salt diapir inflation during sedimentation (e.g. \Giles & Rowan, 

2012). As a contrary, the Benlikaya Fm do not exhibits major lateral variation in the facies 

distributions, stratigraphic thickness changes or important deformation related to salt movement on 

mini-basin borders (Figure 201, Figure 213 and Figure 214). 
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The detailed effects of the synsedimentary salt movement during the Karacaören Fm infill are 

discussed below: based on (a) the lateral facies association variability, (b) the stratigraphic unit 

thickness variability, and (c) the local halokinesis deformation. The Benlikaya Fm is then investigated, 

and the importance of regional tectonics on the localization of the depocentres of both Fms is 

discussed. 
 

a. Marine Karacaören Fm 

Importance of facies association lateral variability 

The spatial distribution of the facies associations not only varies from proximal to distal zones 

along the South-North provenance axis. The relative proportion of facies varies significantly between 

adjacent mini-basins implying bathymetric variations between these mini-basins and the topographic 

control on the sediment dispersal. These bathymetric changes between the studied min-basins 

exclude a direct influence on the regional accommodation and rather indicate a local control on the 

accommodation attributed to the salt-induced accommodation. 

The a u da e of deltai  fa ies fou d i  the Ağılka a a d Akpı a  i i-basins through Unit 1 

is interpreted as the expression of the main transit axis (Figure 201 and Figure 213). Mini-basins such 

as Karayün, Yavu and Tuzhisar are located in distal or lateral position from the main transit axis (i.e. 

Akpı a  a d Ağılka a  a d record finer grained sandstone (Figure 201 and Figure 213). On the other 

hand, some mini-basins record the intercalation of deltaic environment with coralline red algal and 

o al pat h eef fa ies asso iatio , hile so e othe s su h as the Isha i a d Celallı a e al ost filled 
by open-marine carbonate facies (Figure 201 and Figure 213).  

The facies association distribution appears not controlled by the conventional facies 

association distribution in a mixed environment but demonstrates the influence of a topographic 

control exerted on sedimentary system between neighbouring mini-basins. This particular 

distribution proves the confinement induced by topographically elevated salt walls and diapirs 

generated by salt withdrawal. This confinement is highlighted by the establishment of restricted 

lago al e i o e t du i g U it  su h as i  the Eğ i u ak i i-basin whereas the surrounding 

mini-basins record deltaic environments (i.e. Tuzhisar, Emirhan and Karayün; Figure 217). The 

development of coral patch reef, coralline red algal or bryozoan facies association in mini-basins 

argue also for the occurrence of diapiric topography that segregates and diverts the sediment 

pathways, and thus locally controls the sediment dispersal and facies pattern.  

Furthermore, lateral facies association transition between the central part and the borders of 

the mini-basins are common. The clastic sediments are mainly localized in the central part of the 

mini-basin and can pass laterally into shaly or carbonate facies association. This configuration is well 

e p essed i  the Eğ i u ak, Akpı a , a d Tuzhisa  i i- asi s. I  the Eğ i u ak i i-basin, the 

eastern border exhibits brackish foraminifer limestone during Unit 1 which passes laterally to small 

distributary channels that rework a high content of brackish foraminifer (Figure 217A). Also during 

Unit 1, the distributary mouth- a s o se ed i  the e t al pa t of the Akpı a  i i-basin, pass 

laterally toward the eastern border to coralline red algal limestone. In the Tuzhisar mini-basin, during 

Unit 1 distributary channels and mouth-bars are observed in the central part of the mini-basin that 

pass laterally to pro-delta mud toward the borders, while during Unit 3, coral patch reef are observed 

on the western border which are laterally equivalent to distributary channels in the central part of 

the mini-basin (Figure 217A). 
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This lateral facies association transition between the central part and the borders of the mini-

basins argue for differential loading. This downbuilding allow the axis of the clastic system to focus 

into the area of maximum subsidence, and thus the development of carbonate facies on the 

relatively elevated borders away from the clastic axis (Figure 217A). 
 

 
Figure 217 : A  Detailed geologi al ap of the Eğ i u ak, Ça gö e  a d Tuzhisa  i i-basins, showing the lateral facies 

association variation between the central part and the mini-basin borders, location on Figure 201. The red stars in the 

Tuzhisar mini-basin Unit 3 show the lateral transition between the coralgal patch reef toward the western border and 

the distributary channels in the central part of the mini-basin. The red circles in the Tuzhisar mini-basin Unit 1 highlight 

the lateral transition between the distributary mouth-bars FA K2S in the central part and the shales facies toward the 

este  o de . The ed he ago s i  the Eğ i u ak U it  sho  the late al t a sitio  etween red algal FA K2C on the 

north-eastern border and the distributary mouth-bars FA K2CS in the central part of the mini-basin. The red squares in 

the Eğ i u ak U it  highlight the late al t a sitio  et ee  the a kish fo a i ife al g ai sto e FA K C restricted to 

the north-eastern border and the distributary channels FA K4CS in the central part of the mini-basin. (B) Panorama view 

of the Caygören mini-basin with the intercalated salt sheet. Location view of the panorama is indicated in the Figure 

217A. 

 

Importance of stratigraphic unit thickness variability 

The overall Karacaören Fm thickens along a West-East axis in the central part of the Sivas 

Basin, with an estimated maximum thickness of more than 2000 m around the Emirhan, Karayün, 

Akpı a  a d Tuzhisa  a is Figure 201 and Figure 213 . The Akpı a  i i-basin shows the thickest 

preserved continuous section (2300 m; Figure 213). Due to recent erosion and uplift, it is difficult to 

draw up an overall isopach map for the whole region. However, some noticeable thickness variations 

can be pointed out within the Karacaören Fm. 
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Pronounced thickness changes are observed between the central part and the borders of the 

mini-basins (Figure 201). When the Karacaören Fm is deposited directly on the allochthonous 

a op , su h as i  the Akpı a , Tuzhisa  o  Ağilka a i i-basin, the intra mini-basins thickness 

variations are significant. For example, the thickest section in the Tuzhisar mini-basin reaches 1 500 

m and thin laterally to 800 m in the eastern part of the mini-basin. Whereas, when the marine 

deposits overlay an initial mini- asi s i.e. Ka a ü  F , su h as the E i ha , Eğ i u ak, Ka a ü  o  
Bingöl mini-basins, the intra mini-basins thickness variations are limited and expressed by a relative 

small thinning toward the mini-basins borders (Figure 201).  

The intra mini-basins thickness variations are interpreted as due to salt withdrawal directly 

related to the salt-induced accommodation just below the mini-basin. These variations are thus well 

expressed when the Karacaören deposits are developed directly above the salt canopy.  

The thickness changes between the adjacent mini-basins are also well expressed. For 

example, Unit 1 and 2, reach a maximum thickness of 2100 m in the Akpı a  i i-basin, while the 

same section in the Tuzhisar mini-basin reaches a maximum thickness of 1400m (Figure 213). These 

thickness variations between the mini-basins are attributed to differential loading between adjacent 

mini-basins. The Unit 1 records the best examples of differential loading between the mini-basins. 

Indeed, when Unit 1 overlays the initial mini-basins filled by the Oligocene Karayün Fm (i.e. Emirhan, 

Karayün, Arpayazi, Ishani, and Bingöl) the thicknesses of Unit 1 never exceed 200 m. As a contrary, 

when unit 1 is deposited directly on allochthonous canopy, such as in the Akpinar, Tuzhisar or 

Ağilka a i i-basins, the thicknesses is between 400m and 700m. This difference highlight the strong 

salt-withdrawal influence in newly initiated mini-basins compared to the primary Oligocene mini-

basins.  

As demonstrated above, the differential loading, both within and between mini-basins, 

induces important lateral facies association changes probably due to bathymetric changes. 
 

Importance of local halokinetic deformation 

The infill of the Sivas mini-basins during the marine Karacaören Fm shows rapid changes in 

thickness from one mini-basin to another, with spectacularly well exposed stratal patterns expressed 

by wedges geometries along salt walls, welds or diapirs. These thickness changes and the observed 

stratal geometries are interpreted as reflecting salt tectonic activity accompanying salt withdrawal 

and salt diapir inflation during sedimentation (e.g. \Giles & Rowan, 2012). 

Broad and gentle drape-fold geometries are observed at mini-basin-scale with folding and 

thinning of the growth strata occurring over a wide zone of 500–1000 m. These structures, named 

wedge geometry by Giles and Rowan (2012), are observed in several studied mini-basins. The best 

examples of mini-basin-s ale edges a e see  i  the Tuzhisa , Bi göl a d Ağilka a i i-bassins. In 

the Tuzhisar mini-basin, folding and thinning of Unit 1 and 2 occur over a wide zone of 500-1000 m, 

with gradual bed rotation (Figure 201). Bounding unconformity with the overlaying Unit 3 have a 

medium-angle truncation between 40 and 50° and extend for more than 500 m away from the 

border of the stratigraphic Unit before becoming conformable (Figure 217B). In the Bingöl mini-

basin, the border is tilted to vertical corresponding to unit 1 and the overlying Unit 2 exhibit bed 

rotation until 20° in the central part of the mini-basins. This wedge shape observed around the 

exposed border forms a large syncline (Figure 201). The same type of halokinetic growth strata is 

o se ed i  the e t al pa t of the Ağilka a i i-basin during the unit 1 infill, and through the entire 

Tuzhisar mini-basin (Figure 218 and Figure 219).  
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Figure 218 : Panoramic view of the Akpinar and Tuzhisar mini-basins contact. The salt wall at the akpinar mini-basin 

correponds to a north vergent major thrust developed during a late regional compressive stage. 

 

 
Figure 219 : Pa o a i  ie  of a haloki eti  g o th st ata i  the Ağılka a i i-basin in Unit 1. 

At a smaller scale compared to the mini-basins wedges scale, individual depositional intervals 

of 100 m to 300 m thick intra-unit, record also broad and gentle drape-fold geometries (i.e. wedge 

shaped). Indeed, several small-scale wedges structures with migration of the depocentre are 

o se ed fo  e a ple i  the Akpı a  i i-basin (Figure 220). Furthermore, halokinetic complex 

deformations are also o se ed su h as i  the easte  o de  of the Eğ i u ak a d E i ha  i i-
basins, highlighting the synsedimentary interplay with the halokinesis (Figure 201 and Figure 217A). 

The development of medium to mini-basin-scale wedges in the Karacaören Fm confirms the 

synsedimentary salt-withdrawal. 

 
Figure 220 : Geoeye satellite colour composite and line drawing associated below, showing the western border of the 

Akpinar mini-basin Unit 1. The mini-basin border record complex synsedimentary halokinesis interaction showing 

successive wedging toward the salt wall, onlap and toplap with erosional truncation on top of the rotated strata. 
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b. Continental Benlikaya Fm 
 

The repartition of the facies association during the Benlikaya Fm is regionally concordant 

with a South-North sediment transit within proximal facies association of the DFS system to the 

south and the distal facies association of the DFS system to the North. Evidences of synsedimentary 

halokinesis, such as local lateral facies association transition or halokinetic geometry related to salt 

inflation or evacuation, are not observed through the Benlikaya Fm (Figure 201). 

However, the repartition of the depocentres and the paleocurrent analysis suggests a 

paleotopographic control during the Benlikaya Fm sedimentation (Figure 201). A large elongated 

depocentre is present in the southern part of the mini-basins area and around the Celalli anticline; 

another depocentre is around the Fadlun mini-basin and, finally, on the northern mini-basins area 

border. However, no Benlikaya Fm deposits are visible on the central part of the mini-basin area. 

 

H.2. Regional tectonics influences on the mini-basins area 
 

The active compression in the studied area can be evidenced by a salt sheet spreading at 

surface during the deposition of the Benlikaya Unit 1 in the Çaygören mini-basin (Figure 220B). 

Allochthonous salt sheets are currently observed in compressional orogens (e.g. Hudec and Jackson, 

2006).  

This salt extrusion should be associated to a shortening phase or could be a local 

o p essio al effe t at the o ta t et ee  the Eğ i u ak a d Ça gö e  i i-basins (Figure 217; 

Kergaravat et al., Submitted). Furthermore, the accumulation of the Benlikaya Fm all around the 

central mini- asi s a ea i.e. E i ha , Ka a ü , Eğ i u ak, Akpi a  a d Tuzhisa  i i-basins) 

probably indicate the emergence of the active thrusts and the tilting to vertical of the central mini-

basins area during the early stage of the Benlikaya Fm deposits and have probably generated an 

uplift of this central area (Figure 218). 

 

At larger scale a migration of the depocenter through time is observed during the Karacaören 

and Benlikaya Fms. The transgressive deposits of Unit 1 are present in all the study area, and mark 

the flooding of the Sivas Basin. The regressive following Unit 2 is observed in almost all the area but 

ot i  the e t e el  south Ağilka a a d “aklı i i-basin. The second transgressive-regressive 

sequence is partially recorded in the middle area by the Karayün and Akpinar mini-basins and well 

recorded by the Cellali anticline and the northern mini-basin, Çaygören and Tuzhisar. 

 This migration of the depocenters through time toward the north is interpreted as a 

progressive uplift of the southern Sivas margin. The foreland context of this basin can justify a 

migration of the deformation and thus of the depocentre through time and toward the north. 

Furthermore, the deformation front propagation towards the foreland recorded by tectonic activity 

in the mini-basins area through the Karacaören Fm can produce a flexural subsidence allowing the 

establishment of marine conditions and the stacking of 2300m of marine sediments in some mini-

basins. The abrupt upward shit in facies between the fine-grained sandstone of the Karacaören Unit 

4 to the conglomeratic facies of the Benlikaya Unit 1 is attributed to a probable tectonic event in the 

Sivas basin southern margin producing a major input of siliciclastic sediment supply. The possible 

migration of the hinterland induces a distance decrease between the source area and the mini-

basins, and thus can justify the transition with the coarse continental Benlikaya Fm. 
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H.3. Global eustatic sea-level influence on the Sivas Basin 
The last stage of foreland infill records commonly a clastic fluvial and eventually alluvial 

sedimentation (e.g. Covey, 1986). This stage in the Sivas Basin is attributed to the continental 

Oligocene Karayün Fm and Miocene Benlikaya Fm. However, the marine incursion of the Karacaören 

Fm is present. This early Miocene transgression in the Sivas basin was first described by several 

authors based on the fauna determination (Stchepinsky, 1939, Nebert, 1956 #1473). Then, few 

authors correlated the determined fauna with the Miocene Foraminifers of Iran, Iraq and Syria 

(Dizer, 1962; Erentöz, 1966). This transgression is coincides with a global sea-level rise that affect the 

eastern Turkey, Iran, Iraq and Syria (Haq et al., 1987).  

 

H.4. Impact of halokinesis on the allogenic factors control 
The variability across time of the Miocene stratigraphic sequence as well as the facies 

association type and repartition and the architecture within the Sivas mini-basins are at the first 

order depending on regional controls occurring across the entire mini-basins area. Regional controls 

reflect sedimentation patterns associated with global eustatic sea-level/base level changes and 

subsidence/uplift variations generated by the foreland and the fold-and-trust belt propagation. 

However, we show in this paper that coeval deposits present a possible high variability related to 

both the influence of the salt-induced topography and to the variations of the local salt-induced 

accommodation between the mini-basins. For example, the variation of bathymetry between 

compartmentalized mini-basins induces major facies association changes. Nevertheless, the key 

surfaces associate to the major allogenic tendency changes remain preserved, even if the 

depositional system and associate facies succession linked to the local halokinesis-driven 

accommodation conditions are different. For example, the regional rejuvenation of the reliefs during 

tectonic pulses and thrust front propagation is responsible for an abrupt grainsize increase and 

overall fining upward sequence visible for example in the Çaygören mini-basin. The allogenic surfaces 

remain primordial for stratigraphic correlation in a mini-basins area such as the Sivas Basin. 
 

 Conclusion I.

Two depositional environments were observed in the Miocene of the Sivas mini-basins: 

(1) The marine Karacaören Fm at the lower part composed of (i) mixed deltaic and carbonate 

ramp environment, and (ii) restricted lagoon and coastal plain.  

(2) The continental Benlikaya Fm in the upper part including is distributive fluvial systems with 

alluvial/fluvial and playa-lake sub-environments. 

At regional scale, the Karacaören Fm includes two extensive deepening- shallowing-upward 

loops which both correspond to two majors transgressive-regressive sequences. At the base of each 

sequence, a transgressive ravinement surface or shoreline ravinement surface marks the beginning 

of the deepening of the depositional system up to a maximum of deep marine to clayey facies 

reported to the a maximum flooding surface that marks the beginning of the regressive system tract. 

Both, facies association and thickness greatly change from one mini-basin to another, but the 

allogenic tendency is respected. The sedimentary pattern of the Karacaören Fm is dominated by the 

interplay of the regional accommodation (seal-level vs flexural response) and the local halokinesis. 
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The Benlikaya Fm corresponds to a regional erosional surface reported to a sequence 

boundary that marks the sudden extensive development of a coarse clastic wedge during a major 

phase of relief rejuvenation in the thrust belt. The overall fining upward Benlikaya Fm includes an 

earlier aggrading phase, marked by widespread coarse multi-storey channel networks deposits (DFS), 

interpreted as the relief building in the source area. It is followed by a retrograding phase showing 

the transition to alluvial plain and playa lake deposits interpreted as the progressive relief 

dismantling in the source area. 

Regional transgressive or regressive tendency for the marine Karacaören Fm and 

progradation/aggradation and retrogradation trend in the continental Benlikaya Fm were delimited 

by key surfaces separating individual Units. We demonstrated in this work that these key surfaces 

cross the different mini-basins and can be considered as time lines through the regional synthetic 

succession. However, the sedimentary facies associations of time-equivalent units between these 

surfaces through contiguous mini-basins can be quite different because of the complex 

synsedimentary interplay between the halokinesis and the foreland dynamics. We can in particular 

highlight the following results : 

(1) The major lateral facies change between the central part and the borders of the mini-

basins is attributed to differential loading. This differential loading induces generally the location of 

the terrigenous input axis in the central part of the mini-basin and allows the development of 

carbonate deposition in the more protected and shallow zones of the mini-basin borders. 

(2) Furthermore, the intra-mini-basin differential loading produces important variability 

of the stratigraphic unit thickness within halokinetic growth strata (i.e. wedge), between the central 

part and the border of the mini-basins. 

(3)  The major lateral facies change between the mini-basins is attributed to the 

occurrence of topographically elevated diapir and salt walls which segregates and diverts the 

sediment pathways, and thus locally controls the sediment dispersal and facies pattern. Additionally, 

the variation of differential loading between the mini-basins produces bathymetric changes and thus 

facies association changes in the neighbouring mini-basins. The variation of differential loading 

between the mini-basins is confirmed by the major stratigraphic thickness variability from one mini-

basin to another. 

(4) The development of thrusts between mini-basins in the central area occurs probably during 

the early Benlikaya, uplifting the central mini-basin area and forcing the Benlikaya DFS to avoid this 

area. The development of a salt sheet during the Benlikaya Fm is consistent with a compression 

pulse. 
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III. Donnés complémentaires sur les formations de 

Karacaören et de Benlikaya 

 Datations paléontologiques et isotopiques A.

A.1. Les dents de requins 
Quatre dents de requins ont été retrouvées dans la formation marine de Karacaören et plus 

précisément dans des lo es deltaï ues de l U it   da s les i i- assi s d Ağilka a et d Isha ı 
(Figure 221). Ces dents ont été identifiées et une proposition de datation a été faite par Fabrice 

Mo eau du Mus u  d Histoire Naturelle de Paris (communication personnelle). Ces dents de requins 

pou aie t s appa e te  à des esp es p o hes du ge e Carcharias. Elles sont présentes de 

l Oligo e au Plio e. 
 

 
Figure 221 : Photographies de dents de requins, (A-B et C) dents de Lamniformes, probablement de la famille des 

Odontaspididae prélevée dans le mini- assi  d Isha ı et d Ağilka a D  de t de la fa ille des Ca ha hi idae prélevée 

dans le mini- assi  d Ağilka a ; détermination effectuée par Fabrice Mo eau du Mus u  d Histoire Naturelle de Paris. 

 

A.2. Les coraux 
De nombreuses espèces de coraux ont été observées dans les mini-bassins. Dans l opti ue de 

les dater puis de caractériser les environnements des dépôts, quelques échantillons ont été prélevés 

(Figure 222). Ces derniers proviennent des séries marines de la formation Karacaören et plus 

précisément des Unités 1 et 3 des mini-bassins de Tuzhisar, Bingöl, Caygören et de la colline 

d Uzu Tepe à l Est de la ville de Sivas. Les déterminations et datations ont été effectuées par 

Christian Chai  du Mus u  d Histoi e Naturelle de Paris (communication personnelle). Les espèces 

observées comprennent des Favites detecta (Michelotti in Sismonda, 1871), Thegioastraea 

variabilis et speciosa (Sismonda, 1871), Phyllocaeniella eggenburgensis (Chevalier, 1975), Porites 

collegniana (Michelin, 1842), et Syzygophyllia (Aquitanophyllia) Grandistellae (Chevalier, 1961). 

Toutes les espèces présentes à Sivas sont connues da s l A uita ie  et le Bu digalie , ce sont tous 

des coraux récifaux qui nécessitent des eaux chaudes (~25°C), très oxygénées, les moins turbides 

possibles et peu profondes (inférieurs à 50m) mais seuls les Porites peuvent supporter des conditions 

de vie difficiles. Ces informations sont cohérentes avec la localisation des massifs récifaux que nous 

avons observés sur le terrain localisés sur les bordures de mini-bassins, en hauteur par rapport aux 

apports clastiques, focalisés pour leur part au centre des mini-bassins. 
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Figure 222 : Photographies des coraux appartenant à la formation Miocène de Karacaören ; (A) Favites 

detecta (Michelotti in Sismonda, 1871) ; (B) Thegioastraea variabilis (Sismonda, 1871) ; (C) Phyllocaeniella 

eggenburgensis (Chevalier, 1975) ; (D) Favites detecta (Michelotti in Sismonda, 1871) ; (E) Porites collegniana (Michelin, 

1842) ; (F) Thegioastraea speciosa (Sismonda, 1871) ; (G) Phyllocaeniella eggenburgensis (sensu Chevalier, 1975) ; 

détermination effectuée pa  Ch istia  Chai  du Mus u  d Histoire Naturelle de Paris. 
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A.3. Les Algues rouges 
Les dépôts marins de la formation Karacaören dans le bassin de Sivas présentent un 

intervalle carbonaté à algues rouges. Ce niveau repère est utilisé dans les mini-bassins comme une 

surface corrélable. Afin de vérifier cette interprétation des échantillons de ces intervalles répartis 

dans les mini- assi s de Tuzhisa , Akpi a , Celallı, A pa azi et Eğ i u ak o t t  dat s. La thode 
de datation utilisée est le rapport isotopique du strontium (87Sr/86Sr). Le ratio de cet isotope 

e egist e d i po ta tes a iatio s au ou s du ozoï ue et s a e t e u  o  outil de datatio  
(e.g. McArthur et al., 2012). Les valeurs obtenues pour ces échantillons se situent entre 0.708147 et 

0.70822 avec une incertitude inférieure à 0.000015 (Figure 223).  
 

 
Figure 223 : Tableau synthétisant les valeurs du rapport isotopique du strontium (87Sr/86Sr) obtenues pour 5 

échantillons répartis dans 5 mini-bassins. 

En se référant à la courbe de McArthur et al. (2012), les valeurs du rapport isotopique du 

strontium de ces carbonates indiquent un âge entre 24Ma et 25Ma (Figure 224). 
 

 
Figure 224 : Evolution du rapport isotopique du Strontium au cours du Cénozoïque, d ap s McArthur et al. (2012). 

Ces datations sont en accord avec les travaux de biostratigraphie de Sirel et al. (2013), qui 

ont daté le niveau à algues rouges dans les mini- assi s de d Eğ i u ak et de Ça gö e  du Chattie  
supérieur (Figure 225 . La t a sg essio  da s le assi  se ait do  d âge Chattie .  
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Figure 225 : Distribution stratigraphique des espèces de larges foraminifères benthiques prélevés dans les mini-bassins 

de Ça gö e  et Eğ i u ak, d ap s Sirel et al. (2013). 

 

 Influence de la tectonique salifère B.

B.1. Fluage des évaporites à l’origine d’une morphologie de 
type Gilbert-delta  

Le mini-bassin de Bingöl forme un large synclinal dont les bordures sont rebroussées. Cette 

g o t ie a ue la su side e et l a uatio  des apo ites su  les o du es de e i i-bassin. 

Des clinoformes de 10-   de puissa e a e  des pe dages alla t jus u à 5° sont observés au 

niveau de la bordure Ouest du mini- assi  de Bi göl et so t i te p t es o e faisa t pa tie d u  
petit Gilbert-delta (Figure 226).  

 

 
Figure 226 : Coupe de la bordure Ouest du mini-bassin de Bingöl, (A) panorama du Gilbert delta de Bingöl, et (B) zoom de 

la bordure Nord-Ouest. 
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La pente de ces clinoformes et leur raccord tangentiel sont la caractéristique principale des 

Gilbert-deltas (e.g. Postma & Roep, 1985; Flores, 1990). Les faciès du Gilbert-Delta sont équivalents 

granulométriquement aux dépôts sous-jacents mais aussi aux dépôts au Nord-Ouest de la ride 

d apo ites Figure 226). 

Les o ditio s essai es à la fo atio  d u  Gil e t-delta d ap s Post a (1990) sont un 

fo t appo t s di e tai e, u  flu  d eau i po ta t, u e fo te atio  d espa e d a o odatio  et, 
dans une moindre mesure, un pendage des dépôts antérieurs au Gilbert-delta e s le assi  d u  
minimum de 3°. Ces o ditio s s o se e t g ale e t à la p o i it  d u  elief ou d u  
escarpement de faille (e.g. Colella, 1988; Nemec & Steel, 1988). 

Au u e faille a pu t e o se e e  a i e de e petit Gilbert-delta. Les faciès sous-jacents 

sont équivalents à ceux observé au niveau du Gilbert-delta et celui-ci est localisé sur la bordure du 

mini- assi  au  a o ds d u  u  d apo ites. L halo i se pou ait-elle, dans ce cas, avoir permis la 

mise en place de ce Gilbert-delta seule e t pa  atio  d espa e disponible ? 

 

La première série marine, localisée sous les foresets du Gilbert-delta, présente une 

géo t ie e  e tail, s a i issa t e s le No d-Ouest e  di e tio  du u  d apo ites Figure 226 

et Figure 227). Une subsidence différentielle elati e e t fai le pou ait a oi  pe is d e egist e  
une géométrie divergente (Figure 227). La mise en place de la série supérieure, marquée par 

l o ga isatio  des d pôts e  Gil e t-delta pourrait, quant à elle, être liée à une forte subsidence du 

mini- assi  espo sa le d u  diff e tiel de ath t ie e t e la zo e de t a sit su  la ide 
d apo ites et le i i-bassin lui-même (Figure 227). Ce différentiel de bathymétrie pourrait être à 

l o igi e de la mise en place des petits clinoformes. 
 

 
Figure 227 : Coupes schématiques illustrant la mise en place du Gilbert-delta du mini-bassin de Bingöl, (A) mise en place 

de la série inférieure en éventail sédimentaire, (B) mise en place du Gilbert-delta dans la série supérieure. 

 

B.2. Influence de plis halocinétiques sur les premiers dépôts 

marins : exemple de la bordure Est du mini-bassin 

d’Emirhan 
La surface de transgression chattienne est observée dans une zone à la paléotopographie 

complexe. Le mini- assi  d E i ha  est un o  e e ple de l i flue e des plis halo i ti ues su  u e 
bordure de mini-bassin durant la transgression. En effet, les séries fluviatiles du membre moyen de la 

formation Karayün sont rebroussées à 90° et recouvertes par les premiers dépôts de la formation 

marine de Karacaören (Figure 228).  
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Figure 228 : Image satellite Google Earth interprétée du contact entre la formation continentale de Karayün et la 

formation marine de Karacaören en discordance au niveau de la bordure Est du mini- assi  d E i ha . 

 La première série marine déposée en discordance sur la série fluviatile est très discontinue. 

Cette dernière forme des paquets sableux, de faible extension latérale, qui semblent être 

localisés au niveau des intervalles de plaines alluviales et donc entre les chenaux de la formation 

Karayün (Figure 229B et C). Dans la zone où la discordance est proche de °, e s l Est, les 
paquets sableux ne font que quelques mètres de large (Figure 229B), alors que vers l Ouest, où la 

discordance angulaire est plus faible, les pa uets sa leu  s la gisse t jus u à uel ues dizai es 
de mètres (Figure 19C). 

 La seconde série a i e s te d su  l e se le du i i- assi  d E i ha  d Est e  Ouest, 
recouvrant la première série marine. 

 

 
Figure 229 : (B) Photographie du contact discordant à 90° entre les chenaux fluviatiles de la formation Karayün et les grès 

deltaïques les recouvrant, avec la présence de paquets sableux très discontinus à la base des grès deltaïques. (C) 

Photographie du contact discordant entre les chenaux fluviatiles de la formation Karayün et les grès deltaïques de la 

formation Karacaören. 
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Les faciès de la première série marine sont caractérisés par une matrice de gréseuse assez 

claire pouvant contenir des granules et galets de quelques centimètres de diamètre, ainsi que de 

rares débris de lamellibranches (Figure 230 C1 et B1). Dans cette matrice flottent des blocs mesurant 

jus u à , composés de grès rouges à granules, ainsi que des galets de grès plus fin, dans lesquels 

des rides de courants ont été observées (Figure 230 C1 et B1). Ces blocs présentent une forte 

similitude avec les niveaux chenalisés ou ceux de la plaine alluviale de la formation Karayün située 

juste en dessous. Ces faciès sont interprétés comme des chenaux distributaires sous-aquatiques 

remaniant les produits de démantèlement de la formation Karayün impliquée dans le pli 

halocinétique. 

Les faciès de la seconde série marine sont des grès propres, moyens, très bien triés, dans 

lesquels sont observés des débris végétaux ainsi que des terriers de type Ophiomorpha (Figure 230 

C2). Dans cette seconde série, on observe de rares blocs de grès se rapprochant des faciès observés 

dans la formation sus-jacente (Figure 230 B2). Ces faciès sont interprétés comme des barres 

d e ou hu es. 

 
Figure 230 : (C1 et B1) Photographies de la première série marine qui remanie de nombreux blocs de grès de la formation 

Ka a ü  o espo da t p o a le e t à l osio  des riffles. (C2 et B2) Photographies de la seconde série marine 

principalement constituée de grès deltaïques bien triés à terriers de type Ophiomorpha et débris végétaux. Cette série 

peut remanier par endroits des blocs de grès de la formation Karayün. 

Ces observations faciologiques et morphologiques suggèrent que le dépôt de la première 

série marine a été influencé par la paléotopographie générée par l halo i se da s ette zo e. Les 
d pôts de la fo atio  Ka a ü  o t pas été érodés avec la même intensité durant la transgression. 

En effet, les chenaux gréseux pourraient avoir formé des pools and riffles compartimentant les 

alternances argilo-gréseuses fluviatiles sous-jacentes avec un affouillement préférentiel dans les 

a giles de plai e d i o datio . La p se e de lo s de la fo atio  Ka a ü  da s les p e ie s g s 

marins pou ait ai si p o e i  d u  e a iement sur place, sans réel transport (Figure 231A).  
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La se o de s ie a i e pa aît e ahi  l e se le du i i- assi  d E i ha  a e  le 
d eloppe e t d u  e i o e e t de barres d e ouchures, qui remanient à de rares endroits 

des blocs de la formation Karayün (Figure 231B). 

 
Figure 231 : (A) Schéma très simplifié de la bordure Est du mini- assi  d E i ha  du a t l pisode t a sg essif, qui se 

dépose entre les riffles constitués par les chenaux fluviatiles de la formation Karayün. (B) Schéma très simplifié de la 

bordure Est du mini- assi  d E i ha  ap s les p e ie s d pôts a ins. 

 

B.3. Preuve de la suture de la canopée sous le mini-bassin 

d’Emirhan durant le dépôt de la formation Karacaören 
 

Le mini- assi  d E i ha  se d eloppe de faço  as t i ue au ou s de so  e plissage. Il 
présente un fort épaississement des séries dans sa partie Ouest, durant le remplissage par la 

formation Karayün, puis le d po e t e se d ale e s l Est, du a t le d pôt de la fo atio  
Karacaören (Figure 232). 

 
Figure 232 : Restauration du remplissage du mini- assi  d E i ha  sous fo e de s h as, a  à la fi  du dépôt de la 

formation Karayün, puis (b) à la fin du remplissage de la formation Karacaören. 
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Ce type de géométrie a été décrit dans le bassin du Paradox (USA) par Kluth & Duchene 

(2009). Ces structures, nommées « Heel-Toe », e  f e e au ou e e t d u  pied durant la 

marche, témoignent de la suture basale des évaporites du côté le plus épais du mini-bassin (Figure 

233). Quand un mini-bassin se développe asymétriquement dans des évaporites, la partie la plus 

épaisse va subsider jus u à e u il  ait plus d apo ites sous-jacentes sous cette partie du mini-

bassin (Figure 233a), comme observé durant le dépôt de la formation Karayün (Figure 232a). Puis, le 

mini-bassin va bascule  e s la pa tie la plus fi e, où u e i po ta te ua tit  d apo ites est 
présente, générant une nouvelle accommodation halocinétique et donc un nouveau dépocentre 

(Figure 233b), comme observé durant le dépôt de la formation Karacaören (Figure 232b). 

La p se e de ette st u tu e i di ue u à la fi  du e plissage de la fo atio  Ka a ü  
dans le mini- assi  d E i ha , les apo ites de la a op e sous e i i-bassin sont très amincies et 

forment probablement une suture.  
 

 
Figure 233 : Schémas évolutifs de structure en « Heel-Toe » basés sur des observations faites dans le bassin du Paradox 

USA , d ap s Kluth & Duchene (2009). 

 

B.4. Variations d’épaisseurs de l’Unité 1 de la formation de 

Karacaören 
A la fin du Chattien, la formation marine de Karacaören se dépose soit sur les mini-bassins 

préexistants soit directement sur la canopée. Cette distinction va produire des variations 

d paisseu s e t e i i-bassins relativement importantes du a t le d pôt de l U it   Figure 234 et 

Figure 235). 

Pour des durées de temps équivalentes, le mini-bassin de Karayün accumule une épaisseur 

d e i o   alo s ue le i i- assi  adja e t d Akpi a  en présente plus de 650m (Figure 235). 

Cette diff e e est lai e e t a u e e t e les d pôts de l U it   lo alis s su  les i i-bassins 

préexistants qui oscillent entre 40m et 150m, et les d pôts de l U it   se lo alisa t sur la canopée, 

oscillant entre 400m et 650m (Figure 235). 
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Figure 234 : Carte géologique de la province à mini- assi s du assi  de Si as, etta t e  ide e e  leu lai  l U it   
de la formation Karacaören. 

Cette diff e e d paisseu  pou  des s ies ui ale tes i pli ue des a iatio s de 
subsidence entre les mini-bassins préexistants et les nouveaux mini-bassins. Il semblerait donc que 

les mini-bassins préexistants subsident moins vite dans les évaporites de la canopée que les 

nouveaux mini-bassins. Le paragraphe précédent sur le mini- assi  d E i ha  a soulig  la possi le 
suture de la canopée sous-jacente au mini-bassin dès la fin du remplissage continental (Figure 232 et 

Figure 235). Cette épaisseur restreinte de canopée sous les mini-bassins préexistants pourrait donc 

ralentir la subsidence de ces mini- assi s p e ista ts du a t le d pôt de l U it   Figure 235). Au 

co t ai e, les fo tes ua tit s d aporites de la canopée présentes en latéral des mini-bassins 

préexistants vont permettre la subsidence rapide de nouveaux mini-bassins, tel que le mini-bassin 

d Akpi a  Figure 234). 
 

 
Figure 235 : S h a o eptuel de d pôt de la fo atio  a i e de Ka a aö e  et ta leau des paisseu s de l U it   
dans certains mini-bassins en fonction de leur localisation sur des mini-bassins préexistants ou sur la canopée. 
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B.5. Soulèvement de la zone centrale à mini-bassins et Suddu 

bassin durant le dépôt de la formation Benlikaya 
La formation Benlikaya remanie en grande partie les formations sous-jacentes, donnant des 

indications sur la paléotopographie durant le dépôt de cette formation. Près de la bordure Sud de la 

zone à mini- assi s, à ôt  du illage de “aklı, la fo atio  Be lika a o p e d de o eu  lo s 
issus de la formation Selimiye ; mais aucune trace de remaniement de faciès de la formation 

Ka a aö e  est o se e Figure 236). Nous supposons donc que les dépôts marins de la formation 

Karacaören ne se sont pas d pos s plus au “ud ue la zo e du illage de “aklı. Le monoclinal de 

Selimiye au Sud de la zone à mini-bassins devait ainsi être topographiquement élevé durant la mise 

en place de la transgression et au cours du dépôt des séries marines de Karacaören. 

 
Figure 236 : Photographies de la formation Benlikaya au Sud de la zone à mini- assi s, p s du illage de Saklı, o t a t 
des galets de carbonates fini-Crétacé et Paléocène appartenant aux formations Teçer et Gürlevik (A et B), des blocs de la 

fo atio  Seli i e C , ai si ue des galets d ophiolites, ua tz, he t et . A et C . 

Par contre, dans la zone à mini-bassins, la formation Benlikaya remanie des galets de carbonates 

à algues rouges appartenant à la formation Karacaören (Figure 237). La présence de ces galets 

i di ue do  la ise à l affleu e e t des fa i s de a pes a o at es du a t le d pôt de la 
formation Be lika a. Cette ise à l affleu e e t pou ait i pli ue  la as ule de e tai s i i-
assi s pa  l i te diai e de he au he e ts lo alis s da s les u s d apo ites. La zo e à i i-

bassins a ainsi dû être surélevée, ou du moins déformée, par des chevauchements ayant mis à 

l affleu e e t les p e i es s ies a i es de la fo atio  Ka a aö e , du a t le d pôt de la 
formation Benlikaya. 

 

 
Figure 237 : Photographies de la formation Benlikaya dans zone à mini-bassins montrant des galets de carbonates à 

algues rouges appartenant à la formation de Benlikaya dans les mini-bassins de Caygören (A), Tuzhisar (B) et Fadlun (C). 
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B.6. Remaniement intense des évaporites durant le dépôt de la 

formation Benlikaya 
 

La formation de Benlikaya présente de nombreuses intercalations évaporitiques 

dépositionnelles da s l U it  , l U it   ais su tout à la fi  de l U it  . E  effet, da s le i i-
assi  de Fadlu  pa  e e ple des i eau  apo iti ues de  à  d paisseu  so t o se s 

intercalés avec des he au  de flu iatile e  t esse et des a giles ouges de plai e d i o datio  
o espo da t à l U it   Figure 238A). Dans les mini-bassins de Kizilkavraz et Caygören, les 

apo ites appa aisse t à la fi  de l U ité 1. Cette dernière est principalement constituée de chenaux 

e  t esses et a giles ouges ui aug e te t e  p opo tio  da s l U it  , jus u à la p ipitatio  
d i po ta tes quantités d apo ites i te al es a e  des a giles e tes Figure 238B). Enfin, dans la 

ville de Sivas, au Nord de la zone à mini-bassins, les épaisses masses évaporitiques dépositionelles se 

situent stratigraphiquement à la fi  de l U it   (Figure 238C).  
 

 
Figure 238 : Pa o a as de la fo atio  Be lika a, p se ta t d pais i eaux évaporitiques dans le mini-bassin de 

Fadlun (panorama A - Unité 1), dans le mini-bassin de Kizilkavraz (panorama B - Unité 2), ou dans le Nord-Est de la ville 

de Sivas (panorama C- Unité 2). 

Les séquences évaporitiques sont généralement constituées de gypse sélénitique ou laminé, 

d a h d ite odulai e ou osaï ue hi ke -wire) et d a giles plus ou moins gypsifiées (Figure 239). 

Ces alternances faciologiques traduisent des variations climatiques et phréatiques périodiques dans 

u  e i o e e t de d pôt a a t is  pa  u  pla  d eau de fai le p ofo deu  pelli ulai e à 
décimétrique), périodiquement asséché et réalimenté en eau, typique des systèmes de sabkha 

continentale (e.g. Warren, 2006). Des faciès de e a ie e t de g a ules et galets d apo ites so t 
également observés ; ils peuvent former localement des niveaux de gypsarénites (Figure 239D).  
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Figure 239 : Panorama de séries évaporitiques de la formation Benlikaya retrouvées dans le mini-bassin de Fadlun, (A) 

da s l U it  , et B  da s l U it  . C  Fa i s d a h d ite osaï ue dite « hi ke  i e», D  petits i eau  gréseux de 

t pe pa dage e  appe o te a t des galets d apo ites, E  G pse la i . 

Il est i t essa t de ote  ue la pa titio  des p opo tio s d apo ites da s l U it   est 
très hétérogène à travers les différents mini-bassins. Certains mini-bassins tels que celui de Fadlun 

sont très riches en évaporites durant tous leu  e plissage alo s ue l Unité 1 dans le bassin de 

Kizilka az est d pou ue d apo ites su  p es ue  d paisseu . La p ipitatio  des apo ites 
est liée principalement à des contrôles régionaux, tel ue l a idit , ui e de aie t pas ha ge  
d asti ue e t d u  i i- assi  à l aut e.  
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L i flue e de la ise à l affleu e e t des diapi s et u s d apo ites est do  pas à 
négliger. Cette influence a été démontrée dans le bassin de la Popa au Mexique, où les paléosols 

apo iti ues so t o l s a e  les phases de ise à l affleu e e t des apo ites (Buck et al., 

2010). Les paléosols évaporitiques et gypsarénitiques ont été aussi utilisés dans le bassin du Paradox 

aux USA, pour d te i e  les ises à l affleu e e t des diapi s (Lawton & Buck, 2006). 

Une comparaison peut être faite avec l a tuel da s le assi  de “i as puis ue de o eu  
diapi s, u s d apo ites et gla ie s so t à l affleu e e t. La e o ilisatio  a i ue mais aussi 

chimique des évaporites de surface ainsi que la re-précipitation dans des sabkhas périphériques est 

visible de nos jours. De plus à la fi  de l t , les o ds de i i es et les lacs présentent souvent des 

p ipitatio s d apo ites, g ale ent des petits cristaux de halite (Figure 240A). Les dépôts 

saisonniers de halite sont exploités dans de nombreuses salines dans la zone à mini-bassins (Figure 

240B, C et D).  
 

 
Figure 240 : E e ples de p ipitatio  a tuelle d apo ites da s la zo e à i i-bassins du bassin de Sivas, sur les berges 

du lac de Bingöl (A), et dans les salines de Bingöl (B) et de Fadlun Tuz (C et D). 
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La présence de cette halite à la surface témoigne de son existence en profondeur dans les 

diapi s et u s d apo ites, alg  son absence à l affleu e e t da s les o ps salif es. La 
circulation de fluides météoriques à travers les corps évaporitiques mais aussi sur les flancs des 

diapirs pourrait être à l o igi e de ette e o ilisatio . De plus, les apo ites da s les diapi s so t 
en général bréchiques. En effet, de nombreuses brèches de gypse ont été observées sous la forme 

d e pile ents complètement désorientés de cristaux gypseux centimétriques et pluri-décimétriques 

ou sous la forme de méga-brèches constituées de blocs métriques de gypse laminé. Ces faciès 

diapiriques présentent une organisation chaotique et sont interprétés comme des brèches 

d effo d e e t-dissolution issues du collapse des couches de gypses intercalées au toit des couches 

de halite (Pichat, 2013). Le lessivage des évaporites, et plus particulièrement de la halite pourrait 

e ge d e  l effo d e e t et la hifi atio  des apo ites da s les diapi s et u s d apo ites. 
Ces types de faciès sont également observés da s des gla ie s d apo ites ui se se aie t 
possi le e t pa h s e  su fa e e t e l U it   et l U it   du i i-bassin de Caygören (Figure 

217 , et à la fi  de l U it   da s le i i-bassin de Kizilkavraz. 

 

La présence de fo tes paisseu s d apo ites d positio elles pa ties de manière 

hétérogène dans les mini-bassins durant le dépôt de la formation Benlikaya pourrait donc être 

att i u e à u e ise à l affleu e e t i po ta te des diapi s et u s d apo ites o e o se  
dans des analogues de terrains anciens (le bassin de La Popa et le bassin du Paradox) et les 

ph o es o se s à l a tuel da s le assi , Figure 241). 

 

 

Figure 241 : Mod le s h ati ue de e o ilisatio  a i ue et hi i ue des apo ites diapi i ues à l affleu e e t, 
vue en paysage et en coupe. 

 

La sous-partie précédente a montré que la formation Benlikaya remaniait des carbonates de 

la formation marine de Karacaören dans la zone à mini-bassins. La bascule vers le Nord des mini-

assi s pa  l i te diai e de he au he e ts da s les apo ites pou ait a oi  pe is le 
e a ie e t de la fo atio  Ka a aö e , ai si ue l e ge e de o eu  u s d apo ites e  

base de mini-bassins. La propagation de la déformation dans la zone des mini-bassins pourrait donc 

a oi  a e tu  la ise à l affleu e e t de o eu  u s d apo ites et diapi s, à l o igi e de ette 
forte remobilisation dans les mini-bassins. 
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IV. Enseignements sur le remplissage des mini-

bassins de Sivas par les formations Miocène 

 Modèle de dépôts des formations Karacaören et A.
Benlikaya 

La formation marine de Karacaören est interprétée comme étant un système alternant entre 

une rampe mixte deltaïque et carbonatée, et des dépôts de plaines littorales et de lagunes côtières. 

La rampe est caractérisée par la mise en place de chenaux sous-aquatiques de type distributaires 

deltaïques, qui alimentent des dépôts de lobes deltaïques et de franges distales, interdigités avec des 

faciès plus carbonatés. Ces derniers compren e t d u e pa t des carbonates à foraminifères de 

lagune côtièreà tendance sursalée, et d aut e pa t des systèmes ouverts à récifs coralliens, algues 

rouges ou encore prairies à bryozoaires dans les parties plus distales. Les p ofo deu s d eau da s les 
mini-bassins ne semblent pas dépasser les 30-40m de bathymétrie. 

Les dépôts de lagunes se caractérisent principalement par des argilites et des marnes très 

sombres, riches en débris végétaux. Les organismes, tels que les bivalves et les gastéropodes, 

présentent généralement des affinités alternantes entre des espèces d eau dou e et des espèces 

d eau  de salinité normale. Quelques petits deltas comprenant des distributaires sous-aquatiques, 

lobes et franges distales sont aussi intercalés avec les séries argilo-marneuses. Dans les parties plus 

émergées, on observe des chenaux méandriformes et en tresses sableuses, intercalés dans des 

alte a es d a giles ouges et vertes ainsi que de rares carbonates lacustres se développant sur la 

plaine côtière.  

La formation Benlikaya est interprétée comme un système fluviatile distributif (DFS). Les 

parties proximales sont gouvernées par des dépôts torrentiels très grossiers provenant 

probablement de petits cônes de déjections au front de la chaîne de plis et de chevauchement plus 

au Sud. Dans les parties plus distales, es d pôts s o ga ise t en chenaux en tresse plus ou moins 

g ossie s i te al s a e  des a giles ouges de plai e allu iale. Il est pas a e d o se e  des 
carbonates palustres, ainsi que des niveaux de sables éoliens constitués de gypse. La présence de ce 

sa le g pseu  da s les pa ties p o i ales est oh e te a e  l e iste e de sa khas o ti e tales 

dans les parties distales où précipitent des évaporites. Dans ces parties, les corps sableux sont fins, 

étendus latéralement, proches de systèmes de t pe pa dage e  appe et i te al s e t e d pais 
i te alles d a giles de plai e allu iale ouges ou e tes. L o ga isatio  « en crachée » des dépôts 

sableux semble fortement dépendante des variations pluviométriques et donc du climat. La couleur 

des dépôts, majoritairement rouge brique, la p se e d apo ites d positio elle et de fentes de 

dessiccations plaident en faveur de conditions climatiques arides à semi-arides. 

 

 Organisation verticale de la séquence de dépôts B.
Miocène dans les mini-bassins  

Le remplissage des mini-bassins par la formation Karacaören débute en général par une 

première séquence transgressive, Unité 1, marquée par un approfondissement des faciès deltaïques 

et a o at s jus u à u e p iode d e oie e t a i al i.e. maximum flooding surface).  
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Puis la seconde unité est caractérisée par une émersion progressive qui conduit à la mise en 

place de dépôts de lagune, puis de plaine côtière. Cette Unité 2 se termine sur une surface de 

ravinement littoral (i.e. shoreline ravinement surface , ui e p i e le d ut d u  se o d pisode 
transgressif à dépôts de rampe mixte deltaïque et carbonatée o espo da t à l U it  . La fi  du 
remplissage de la formation Karacaören au ou s de l U it   se caractérise par l e sio  
p og essi e du s st e et l a i e a upte et assi e de s di e ts g ossie s qui marquent la base 

de la formation continentale de Benlikaya (i.e. sequence boundary). Cette dernière formation est 

a a t is e pa  u e p og adatio  à l o igi e de l ta lisse e t d u  s st e e  DFS, son 

agg adatio  du a t l Unité 1 et enfin sa rét og adatio  du a t l Unité 2. Ces grands changements 

so t des a ueu s des a iatio s eustati ues ais aussi d e ents tectoniques dans la zone 

source et la zone des mini-bassins. 

Cependant, la tectonique salifère a fondamentalement modifié de manière locale 

l o ga isatio  et la dist i utio  des faciès en comparaison avec un système sédimentaire classique. 

 

 Influence de la tectonique salifère versus la C.
tectonique régionale sur le système sédimentaire 

Les variations latérales de faciès entre le centre et les bordures des mini-bassins sont 

attribuées à la subsidence différentielle intra-mini-bassins. En effet, celle-ci induit des différences 

bathymétriques qui gouvernent la localisation des systèmes clastiques dans le centre du mini-bassin 

et le développement de faciès plus carbonatés sur les bordures. Cette subsidence différentielle 

engendre aussi des diff e es d paisseurs relativement importantes au sein des mini-bassins, 

enregistrés par de larges éventails de croissance.  

Les changements de faciès entre mini-bassins sont attribués à plusieurs paramètres : 

 la p se e de u s d apo ites topog aphi ue e t hauts ui séparent certains mini-bassins 

entre eux et détournent les apports sédimentaires clastiques. Cette compartimentation isole 

certains mini-bassins des apports et par conséquent modifie considérablement la séquence de 

remplissage par rapport aux mini-bassins adjacents. 

 la subsidence différentielle entre mini-bassins qui engendre des variations bathymétriques à 

l o igi e du d eloppe e t de a o ates du type des récifs coralliens ou à algues rouges dans 

certains mini-bassins, alors que le mini-bassin voisin enregist e la p ipitatio  d apo ites de 
sabkhas côtières. 

Cette subsidence différentielle entre mini-bassins produit aussi de fo ts ha ge e ts d paisseu  
entre des mini-bassins adjacents. En effet, les mini-bassins, se développant directement sur la 

canopée, présentent des accumulations sédimentaires plus importantes que celles observés dans les 

mini-bassins préexistants pour des séries équivalentes.  

 

A plus grande échelle, durant le dépôt la formation continentale de Benlikaya, la 

déformation compressive de la ceinture de plis et chevauchements atteint la zone à mini-bassins. 

Cette d fo atio  se le utilise  les u s d apo ites pou  l e a i e e t des he au he e ts, 

ce qui conduit à la bascule progressive des mini- assi s p i ipale e t à l Est i.e. Tuzhisar et 

Akpinar) durant le dépôt de la formation continentale de Benlikaya. De plus, la localisation des 

dépôts au Nord et au Sud de la zone à mini-bassins pourrait indiquer un soulèvement de la zone 

centrale à mini-bassins forçant le système sédimentaire à contourner ce haut topographique. 
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   Discussion générale CHAPITRE 12
et synthèse 
 

Da s ette pa tie, l olutio  te to o-sédimentaire du bassin de Sivas est discutée en 

s appu a t su  des oupes s h matiques évolutives et des blocs diagramme, découlant des travaux 

o joi ts alis s a e  Cha lie Ke ga a at. A pa ti  de ette olutio , l i po ta e elati e des 
principaux facteurs exerçant un contrôle sur le système sédimentaire de Sivas au cours du temps sera 

discutée et comparée à d aut es p o i es salif es. E fi , ous e a i e o s l i po ta e elative 

de ces facteurs de contrôle identifiés sur la distribution des corps et des séquences réservoirs. 

 

I. Histoire tectono-sédimentaire du Bassin de Sivas 
L tude s di e tologi ue et st u tu ale de te ai , ai si ue l i t g atio  des do es de 

subsurface, permettent de proposer un modèle tectono-sédimentaire pour le remplissage du bassin 

de Sivas. Cette évolution est basée sur une coupe régionale évolutive Nord-“ud ui illust e l i fluence 

d u  i po ta t d pôt d apo ites su  le d eloppe e t d u  assi  d a a t-pays incorporé dans 

u e ei tu e de plis et he au he e ts. Malg  l appo t des do es de su su fa e Figure 242) et 

la qualité des affleurements permettant de bâtir une carte géologique détaillée (Figure 243), 

l histoi e te to o-s di e tai e este o ple e due à la p se e d apo ites. Le od le 
d olutio  p opos  de a t e ai si o sid  o e u e h poth se de t a ail Figure 244). 

 

 
Figure 242 : Coupe structurale régionale passant par la zone à mini-bassins du Bassin de Sivas, à partir de données de 

te ai  et l i t g atio  de do es de su su fa e p o e a t de la o pag ie p t oli e T a sAtla ti , d ap s Ke ga a at 
et al. (Submitted-a). Trait de coupe localisé sur la Figure 2. 
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Figure 243 : Ca te g ologi ue du assi  de Si as, d ap s Ke ga a at et al. (Submitted-a). 
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 Evolution du bassin à partir du dépôt des évaporites A.
autochtones 

 

Le modèle tectono-s di e tai e p opos  d ute à l Eo e sup ieu , a e  le d pôt de la 
couche évaporitique autochtone de la formation Tuzhisar, et se termine par le dépôt de la formation 

de Benlikaya au Miocène (Figure 244). Une synthèse est présentée à partir des coupes évolutives 

traversant la partie centrale du Bassin de Sivas du Sud au Nord (Figure 243 et Figure 244).  

 
Figure 244 : Coupes s h ati ues o t a t l olutio  du assi  de Si as depuis l Eo e i f ieu  jus u au Mio e 
te i al, d ap s Ke ga a at et al. (Submitted-a). 
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A.1. Remplissage du bassin d’avant-pays et dépôt des séries 

évaporitiques autochtones  
 

A pa ti  de l Eo e, le assi  de “i as est o sid  o e u  assi  fle u al, de di e tio  
Ouest/Sud-Ouest– Est/Nord-Est, associé à une ceinture de plis et de chevauchements progressant 

vers le Nord (Figure 242 et Figure 244). A la suite du dépôt des formations turbiditiques de Bözbel, le 

bassin enregistre le dépôt de faciès évaporitiques qui composent la formation Tuzhisar (Figure 244A). 

L e te sio  gio ale des apo ites ta t diffi ile e t o t aig a le, ous p oposo s ue elles-ci 

s a i isse t e  di e tio  du ou elet p iph i ue e s le No d Figure 244A . L paisseu  i itiale 
d apo ites est fai le e t o t ai te. N a oi s, le d eloppe e t d u e p e i e g atio  de 
mini- assi s puis la ise e  pla e d u e a op e et e fi  la ise e  pla e d u e se o de g atio  
de mini- assi s sugg e t u e ua tit  i po ta te d apo ites i itiales.  

 

A.2. Développement de la première génération de mini-bassins 

et mise en place de la canopée 
 

Les premiers dépôts recouvrant la couche évaporitique autochtone sont les séries 

o ti e tales de la fo atio  “eli i e. Ils so t a a t isti ues d e i o e e ts de pla a-lake et 

flu iatiles, o stitu s à l affleu e e t d u e alte a e de a s g seu  et de p lites, et 
o p e e t des i te alles apo iti ues o se s da s le fo age de Celallı (e.g. Kurtman, 1973 ; 

Onal et al., 2008). L ho og it  lat ale et e ti ale de la granulométrie de cette formation à 

l affleu e e t sugg e u e fai le a ti it  te to i ue du a t so  d pôt da s la pa tie e t ale du 
bassin. 

Au Sud de la zone à mini-bassins, la formation Selimiye forme un large monoclinal Est-Ouest 

présentant un pendage relativement constant de 40° vers le Nord-Ouest sur plus de 15km 

latéralement, et localement affecté par des failles normales syn-sédimentaires. Ce monoclinal est 

li it  à l Ouest pa  u e i po ta te ua tit  d apo ites, ou a t u  e se le de te ai s 
autochtones comprenant des séries Eocènes et des unités ophiolitiques. Cette masse évaporitique 

comprend des mini-bassins constitués par les séries de la formation Selimiye, tel que le mini-bassin 

de Budlaki (Figure 243). Ce large et épais dépocentre évaporitique au Nord-Ouest est probablement 

lié à la progradation de la formation Selimiye sur les évaporites autochtone. En effet, le chargement 

différentiel engendré par les sédiments de la formation Selimiye formant un large monoclinal au Sud 

du assi  pou ait t e à l o igi e de la e o ilisatio  des apo ites e s le No d-Ouest. L e pulsio  
des apo ites e s le No d au ait pe is l paississe e t des s ies apo iti ues fa o isa t la 
formation de mini-bassins primaires (Figure 243). Ce type de mécanisme est observé dans le bassin 

du Paradox au Permien dans des environnements de dépôts similaires (Figure 64 ; Kluth & DuChene, 

2009 ; Trudgill, 2011).  

Vers le Nord de ce large monoclinal, la formation Selimiye semble également remplir des 

mini-bassins partiellement imagés sur les données de sismiques (Figure 242 et Figure 244B). Ces 

mini-bassins formeraient une première génération de mini-bassins de grande taille mais dont la 

forme linéaire ou polygonale est difficilement interprétable. Le développement de mini-bassins 

remplis par la formation Selimiye au Nord du monoclinal, nécessite aussi une forte épaisseur initiale 

d apo ites da s ette zo e. U  se o d a is e pou ait s t e ajout  au ha ge e t 
différentiel pour justifier cette accumulation évaporitique.  
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E  effet, l e pile e t d ailles affe ta t la fo atio  Eo e sous les apo ites au “ud du 
Bassin pourrait avoir généré le soulèvement des séries au Sud du bassin de Sivas entrainant le fluage 

des évaporites vers le Nord (Figure 243). Ce soulèvement pourrait être accommodé par du 

glissement gravitaire durant le dépôt de la formatio  “eli i e à l o igi e d u e o e ge e des 
apo ites da s le œu  du assi  de “i as et le d eloppe e t des i i-bassins (Figure 244B).  

A la suite du dépôt de la formation Selimiye, une canopée émerge en surface à partir des 

murs et diapirs délimitant les mini-bassins primaires dans la zone centrale du bassin de Sivas. Le 

t oi  ajeu  de ette a op e est la p se e d u  i eau apo iti ue uasi-systématique entre 

la formation de Selimiye et les formations de Karayün, Karacaören et Benlikaya observé sur les lignes 

sismiques et sur le terrain (Figure 242 et Figure 243). De plus, la forme polygonale des mini-bassins 

secondaires est une caractéristique commune aux mini-bassins développés sur canopée, comme 

observé dans le Golfe du Mexique (Figure 61; Hudec & Jackson, 2009) et dans le bassin de Sverdrup 

au Nord du Canada (Figure 59 ; Harrison & Jackson, 2014). 
 

 
Figure 245 : Blo  diag a e o eptuel de l o ga isatio  e  i i-bassins linéaires Est-Ouest de la formation Selimiye sur 

les évaporites autochtones. 

 

 Développement de la seconde génération de mini-B.
bassins sur la canopée 

B.1. Dépôt de la formation Karayün : Le système fluviatile 

distributif 
La seconde génération de mini- assi s s i itie a e  le d pôt d u e fi e ou he de la fo atio  

“eli i e e ou e te pa  u  i eau d apo ites allo hto es de uel ues dizai es de mètres (Figure 

196). Ce i eau d apo ites a ue la ise e  pla e de petits gla ie s ui se o t e suite e ou e ts 
par les dépôts plus grossiers de la formation Karayün. Ces mini-bassins sont caractérisés par des 

formes subcirculaires de petites tailles, quelques kilomètres de diamètre, sont entourés par des murs 

d apo ites et diapi s o stitua t u  seau pol go al Figure 243 et Figure 246). Le développement 

de mini-bassins su  u e a op e duit l i flue e des o t ai tes te to i ues, li e à 

l a o odatio  p f e tielle des apo ites, se t aduisa t pa  u e dist i utio  pol go ale des 
u s d apo ites et diapi s, o e o se  da s la pa tie distale de la a ge No d du Golfe du 

Mexique ou dans le bassin de Sverdrup (e.g. Diegel et al., 1995 ; Harrison & Jackson, 2014). La 

canopée de Sivas semble découpler la déformation entre les mini-bassins secondaires et les séries 

pré-évaporites autochtones et les mini-bassins primaires. Ainsi, la géométrie héritée des séries pré-

évaporites, liée à la compression, a probablement une faible influence sur la mise en place des mini-

bassins sur la canopée se traduisant par une distribution polygonale aléatoire des murs et des dépôts 

centre (Figure 244 et Figure 246).  
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Durant le remplissage des mini-bassins par la formation Karayün, le bassin de Sivas semble 

être déconnecté de toute mer ou océan avec, par conséquent, un caractère endoréique (Poisson et 

al., 1996 ; Poisson et al., 2011). Cette o figu atio  i pli ue l e iste e d u  i eau de ase est ei t 
au bassin de Sivas, sans lien direct avec les variations eustatiques. Les paramètres influant sur le 

syst e s di e tai e so t do  au p e ie  o d e l a o odatio  halo i ti ue et l appo t 
sédimentaire. 

 
Figure 246 : Blo  diag a e o eptuel illust a t l o ga isatio  pol go ale des i i-bassins durant leur remplissage par 

la formation Karayün sur les évaporites de la canopée. 

 

a. Membre inférieur dominé playa-lake  
Les mini-bassins secondaires seraient donc principalement influencés par la subsidence 

différentielle durant le dépôt du Membre inférieur. Cependant, le caractère hétérogène de la 

su e tio  diapi i ue, d u  o d de i i- assi  à l aut e, alg  u e s di e tatio  ui ale te, 
souligne la possible influence de la compression localement ou la subsidence des mini-bassins 

adjacents (Figure 168). Ce Membre, dominé par des environnements de playa-lake correspondant à 

des pa ties distales du DF“, s o ga ise e  petits d po e t es plus ou oi s d o e t s les u s des 
autres par des hauts topographiques g s pa  des ides d apo ites Figure 247).  

 

 
Figure 247 : Bloc diagramme représentant le paysage sédimentaire durant le dépôt du Membre inférieur de la formation 

Ka a ü , d ap s ‘i es et al. (in press). 
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La subsidence syn-sédimentaire et halocinétique de es d po e t es s e p i e pa  
l e egist e e t d e tails s di e tai es ai si ue pa  des g o t ies e  o het su  les o du es 
de mini-bassins (Figure 247). Cette compartimentation paléotopographique exerce une influence 

importante sur la distribution du système sédimentaire. En effet, certains mini-bassins sont isolés des 

apports clastiques et développent des sous-environnements de playa-lake à dominante argileuse et 

apo iti ue, alo s ue d autres concentrent les apports fluviatiles. Les dépôts évaporitiques dans les 

mini-bassins sont très probablement alimentés par la remobilisation en surface des évaporites 

diapiriques (Figure 180).  

Ces caractéristiques impliquent u  fo t o t ôle pa  l halo i se du a t le d pôt de ette 
série, en terme, à la fois : 

(i) de pal otopog aphie, a e  la p se e e  su fa e de u s d apo ites ui 
constituent des hauts topographiques modifiant la distribution des faciès,  

(ii) de atio  d espa e dispo i le, di e te e t i duite pa  l a uatio  des 
évaporites sous les mini-bassins (Figure 247). 

 

Le principal facteur de contrôle gouvernant le dépôt du Membre inférieur est 

l a o odatio  halo i ti ue, induite par un fluage des évaporites relativement plus importante 

ue le tau  d appo t s di e tai e, e ui i pli ue u  fo t o t ôle pal og og aphi ue su  la 
distribution des dépôts. 

 

b. Membre moyen dominé fluviatile 
Le Membre moyen, dominé par un système fluviatile en tresses très amalgamé, correspond 

aux parties proximales du DFS. Le Membre moyen se caractérise par un dépôt isopaque, avec une 

homogénéité des faciès à l helle de la p o i e des i i-bassins, recouvrant à la fois les mini-

bassins et certains diapirs (Figure 248).  

 
Figure 248 : Bloc diagramme représentant le paysage sédimentaire durant le dépôt du Membre moyen de la formation 

Ka a ü , d ap s ‘i es et al. (in press). 

En effet, les géométries en bordure de mini-bassins (i.e. megaflap, larges séquences 

halocinétiques ; Figure 181 et Figure 182) indiquent que les dépôts fluviatiles recouvraient les diapirs 

et u s d apo ites (Figure 248).  
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Ces pa ti ula it s i di ue t u au ou s de ette p iode, la atio  d espa e dispo i le est 
do i e pa  l a o odatio  gio ale. Cette de i e peut t e li e à de la su side e fle u ale 
du assi , ai si u à u e e o t e du niveau de base induite par la surrection de relief lors de 

l e pile e t de appes su  la o du e “ud du assi  (e.g. Fisher & Gary, 2013). Dans notre cas, il est 

diffi ile de t a he  su  le oteu  p i ipal de l a o odatio , p o a le e t i flue e pa  ces 

deu  pa a t es. L a hite tu e st atig aphi ue des he au , fo te e t a alga s e ti ale e t et 
lat ale e t, i pli ue ue la atio  d espa e dispo i le tait p o he du tau  d appo t 
sédimentaire dans le bassin. La similarité faciologique, la présence de paléosols, ainsi que la 

préservation de la couleur rouge brique dans les dépôts de plaines alluviales sur toute la séquence de 

remplissage de la formation Karayün suggèrent le maintien des conditions climatiques semi-arides 

durant tout le dépôt de cette formation. Le climat ne semble pas avoir influencé le changement 

d appo ts s di e tai es e t e le Me e i f ieu  et o e . Pa  o t e, u  soul e e t te to i ue 
de la marge Sud du bassin de Sivas, en lien avec la propagation de la chaîne de plis et 

chevauchements, pourrait en être la cause (Figure 244C). Cette activité tectonique pourrait 

gale e t a oi  pe is l i itiatio  d u e i po ta te a o odatio  gio ale e  lie  a e  le 
chargement tectonique (Figure 244C). 

 Le principal facteur de contrôle influençant le dépôt du Membre moyen est la mise en 

pla e d u e a o odatio  gio ale a o pag e d u  fo t appo t s di e tai e, 
probablement en lien avec le développement de la ceinture de plis et chevauchements.  

 L effet de es pa a t es su  le s st e s di e tai e pa ti ipe à la t s fai le 
e p essio  de l halo i se.  

 

c. Membre supérieur dominé fluvio-lacustre 
Le Membre supérieur, dominé par des environnements lacustres à fluvio-lacustres à 

tendance sursalée, correspond aux parties distales du DFS. La série est caractérisée par une faible 

p opo tio  de o ps g seu , i te al s e t e d pais i te alles a gileu  o p e a t des i eau  
évaporitiques et carbonatés. La distribution des faciès est homogène au sein des mini-bassins mais 

hétérogène entre mini-bassins (Figure 249).  
 

 

 
Figure 249 : Bloc diagramme représentant le paysage sédimentaire durant le dépôt du Membre supérieur de la formation 

Karayün, d ap s ‘i es et al. (in press). 
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L i itiatio  de i i-bassins encapsulés se développant sur des diapirs est observée durant le 

dépôt du Membre supérieur lacustre. Les mini- assi s d I e ol, Kö  et Pi a a pa  e e ple, se 
mettent en place en latéral du mini- assi  p e ista t d E i ha  Figure 250). Ils semblent se 

lo alise  le lo g d u e zo e de t a sfe t d o ha te de di e tio  No d-Ouest – Sud-Est (Kergaravat 

et al., Submitted-b). Ce s st e, ui s appa e te à u  assi  e  pull-apart, aurait pu engendrer de 

l e te sio  au i eau du diapi , pe etta t la d flatio  de elui-ci et son comblement par des mini-

bassins secondaires (Figure 250). 
 

 
Figure 250 : carte structurale de la zone à mini-bassins de Sivas, illustrant les décrochements dextres entre les mini-

assi s, d ap s Ke ga a at et al. (Submitted-a). 

Le développement de mini-bassins secondaires sur les crêtes de diapirs est également 

observé au Trias dans le bassin de Mer du Nord (Figure 251 ; Smith et al., 1993). L i itiatio  de es 
mini-bassins secondaires est liée, dans ce cas, au jeu de failles normales durant une phase 

d ti e e t, e t ai a t la d flatio  des diapi s Figure 251 ; e.g. Smith et al., 1993).  
 

 
Figure 251 : Exemple de développement de mini- assi s se o dai e su  des u s d apo ites du a t les d pôts 
t iasi ues da s le assi  de la e  du No d, d ap s S ith et al. (1993). 

 

Le Membre supérieur dans ces mini-bassins encapsulés présente des forts changements 

d paisseu s entre le centre et les bordures alors que dans les mini-bassins « préexistants » ces 

dépôts sont isopaques (Figure 249). Le développement des mini-bassins encapsulés est ainsi lié aux 

fluages des évaporites probablement facilités par des contraintes tectoniques décrochantes. Par 

contre, le dépôt du Membre supérieur dans les autres mini-bassins semble influencé par une 

accommodation régionale. 
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Le rebroussement des séries fluviatiles et lacustres sur les bordures de mini-bassins 

intervenant à la fin du dépôt du Membre moyen et du Membre supérieur suggère une réactivation 

du diapirisme (Figure 249). Ces larges plis halo i ti ues pou aie t t e l e p essio  de l a a e de 
la déformation compressive vers la zone à mini-bassins accommodée préférentiellement par le 

fluage des apo ites. E  effet, la fai le sista e a i ue des diapi s et u s d apo ites a 
focalisé le raccourcissement, engendrant leur croissance verticale et le rebroussement des bordures 

de mini-bassins. 

Le soulèvement des bordures de mini-bassins et les différences faciologiques entre mini-

bassins suggèrent la présence de hauts topographiques isolant certains mini-bassins des apports 

clastiques (Figure 249). 

 

 Le p i ipal fa teu  de o t ôle i flue ça t le Me e sup ieu  est la supe positio  d u e 
accommodation halocinétique, liée au fluage des évaporites, avec la supe positio  d u e 
accommodation régionale contrôlée par la flexure. 

 L a hite tu e st atig aphi ue i di ue ue les appo ts s di e tai es so t elati e e t 
fai les pa  appo t à l a o odatio .  

 Enfin, le raccourcissement tectonique semble réactiver le fluage vertical des évaporites 

dans les diapirs et murs, produisant de larges plis halocinétiques probablement exprimés 

en surface comme des hauts topographiques. 

 
 

B.2. Dépôt de la formation Karacaören : La transgression 

Chattienne et le remplissage marin peu profond 

a. Géométrie des structures évaporitiques limitant les bassins marins  
 

Au Chattien, le bassin de Sivas enregistre une transgression permettant le dépôt de la 

formation marine de Karacaören (Figure 223; Sirel et al., 2013). Les dépôts marins sont présents 

p i ipale e t à l Est et au No d du assi  de “i as, et se le t se te i e  e s le “ud e  e tail 
sur le monoclinal de Selimiye (Figure 146 et Figure 242). Dans la zone à mini-bassins, ces dépôts 

marins vont soit (i) recouvrir en conformité ou en forte discordance angulaire, près des corps salifère, 

les séries de la formation antérieure de Karayün (cf. mini- assi s d E i ha  et Ka a ü  ; Figure 243 

et Figure 244D), soit (ii) initier de nouveaux dépocentres sur la canopée, en latéral des mini-bassins 

préexistants, formant par la suite de nouveaux mini-bassins (cf. mini- assi s de Akpi a  et Ağılkaya ; 

Figure 243 et Figure 244D). Globalement, trois grands dépocentres sont définis dans la zone à mini-

assi s, l u  à l Ouest autou  du i i- assi  de Bi göl, u  se o d au “ud autou  de elui d Ağilkaya, 

et le troisième au Nord-Est autour de celui de Karayün (Figure 243). 

Les mini-bassins prennent des formes beaucoup plus linéaires que pendant le remplissage 

continental antérieur (Figure 243 et Figure 253). Cette transition de distribution des murs 

d apo ites, e t e le d pôt de la fo atio  Ka a ü  e  s st e pol go al et le d pôt de la 
fo atio  a i e de Ka a aö e  e  s st e li ai e, sulte p o a le e t d u  ha ge e t 
important. 

La formation Karayün se développerait dans des mini-bassins polygonaux grâce à une 

i po ta te paisseu  d apo ites allo hto es, pe etta t u  d ouplage e t e les o t ai tes 
te to i ues s e e ça t su  les s ies p -évaporitiques, les mini-bassins primaires et les mini-bassins 

secondaires sur la canopée (Figure 244C et Figure 246).  
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Ces derniers sont comme isolés des contraintes tectoniques par la masse évaporitique, 

accommodant préférentielle e t la d fo atio . Pa  o t e, o e l e pli ue Ja kso  & Tal ot 
(1991), u e dist i utio  li ai e des u s d apo ites t oig e soit i  d u  chargement différentiel 

anisotrope (i.e. progradation sédimentaire), soit (ii) de contraintes tectoniques syn-sédimentaires, 

soit iii  d u e morphologie des séries pré-évaporites héritées : 

(i) le dépôt de la formation Karacaören ne semble pas correspondre à une progradation 

s di e tai e, puis ue plusieu s poi ts d e t e d appo ts s di e tai es so t o se s dans le bassin 

(Figure 201).  

ii  Da s u  assi  d a a t-pays comprenant une ceinture de plis et chevauchements bien 

développée comme dans le bassin de Sivas, le dépôt des séries flexurales est soumis aux contraintes 

compressives. N a oi s, ous o se o s pas de a i e s st ati ue de iseau s di e tai e 
parallèle à la direction de transport tectonique dans ces mini-bassins. En effet, seul les mini-bassins 

se d eloppa t di e te e t su  la a op e p se te t des e tails s a i cissant vers le Nord. Par 

ailleu s, es e tails s a i isse t gale e t e s l Est et l Ouest i.e. Tuzhisa , Ça gö e  ; Figure 

243 . De telles g o t ies pou aie t do  t e att i u es à l effet de l halo i se. Les i i-bassins 

de Ka a ü  et d Akpi a , ui so t à l a tuel as ul s à °, e p se te t pas de g o t ie e  
éventail parallèle à la compression, suggérant une bascule du mini-bassin post-dépôt de la formation 

marine de Karacaören. 

(iii) La morphologie des séries pré-évaporitiques dans le bassin de Sivas est faiblement 

contrainte. Un plissement syn-dépôt Est-Ouest de la partie supérieure de la série turbiditique Eocène 

de Böz el est o se  à l affleu e e t (Kergaravat et al., Submitted-a) et suggère que le dépôt des 

évaporites a eu lieu dans de larges dépocentres de direction Est-Ouest. De plus, le large monoclinal 

de Selimiye au Sud de la zone à mini-bassins évoque un chargement différentiel des évaporites à 

l o igi e d u e dist i utio  linéaire des murs dans la zone Nord du bassin, comme observé dans le 

bassin du Paradox (Figure 64; Kluth & DuChene, 2009 ; Banham & Mountney, 2013a). Cependant, la 

dist i utio  li ai e des u s d apo ites auto hto es s pa a t les i i-bassins de la formation 

Selimiye est difficilement observable sur les données de sismique mais reste envisageable. 

 

Il est do  possi le ue la dist i utio  li ai e des u s d apo ites, du a t le d pôt de la 
formation marine de Karacaören, soit en grande partie li e à l i flue e de l h itage st u tu al des 
apo ites auto hto es. E  effet, la dist i utio  li ai e des u s d apo ites Est-Ouest délimitant 

les mini- assi s p i ai es o t ôlait p o a le e t l o ga isatio  li ai e des u s d apo ites 
durant le remplissage marin des mini-bassins secondaires.  

 

Cependant, au début du remplissage marin des mini-bassins secondaires, la géométrie des 

derniers dépôts laisse supposer la présence de suture basale de la canopée, tout en continuant à se 

développer ent e les u s d apo ites Figure 233 et Figure 234 . L ali e tatio  apo iti ue e 
venant plus de la subsidence des mini- assi s da s la a op e, u e ou elle sou e d apo ites est 

essai e afi  d e tretenir leur croissance verticale. Nous suggérons donc que certains murs 

d apo ites Est-Ouest so t est s e  o e io  e ti ale di e te a e  les u s d apo ites 
primaires (Figure 252 et Figure 253).  
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Figure 252 : Coupes structurales de la zone à mini- assi s de Si as o st uites à pa ti  de do es d affleu e e t et de 
sub-su fa es, illust a t la elatio  e t e les u s d apo ites p i ai es séparant les mini-bassins de première génération 

de Seli i e et les u s d apo ites se o dai es s pa a t les i i-bassins de seconde génératio , d ap s Ke ga a at et 

al. (Submitted-a). 

Le raccourcissement Nord-Sud, durant le dépôt de la formation marine de Karacaören, doit 

exercer un serrage préférentiel des structures diapiriques héritées primaires et secondaires Est-

Ouest. L e pulsio  des olu es apo iti ues o e s a pe is d e t ete i  la oissa e e ti ale 
des u s d apo ites Est-Ouest durant le dépôt de la formation marine, malgré la suture basale de 

la canopée sous certains mini-bassins secondaires. Les anciens murs polygonaux, hérités du 

remplissage initial sur la canopée, auraient quant à eux accommodés la déformation la déformation 

transpressive liée à la translation des mini-bassins. 

 

 

Figure 253 : Bloc diagramme conceptuel illustrant la distribution linéaire du remplissage des mini-bassins au cours du 

dépôt de la formation Karacaören sur les mini-bassins préexistants et sur les évaporites de la canopée. 
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b. Unité 1  
L U it   est o stitu e pa  des d pôts de a pes i tes deltaï ues et a o at es, elle 
est caractérisée par des dépôts soit : 

 fins en épaisseur et isopaques, autou  d u e i ua tai e de t es, uand elle recouvre la 

formation Karayün tel que dans les mini- assi s d E i ha  et Ka a ü  (Figure 234) ; 

 épais et s o ga ise e  biseau avec des discordances progressives, jus u à plus de  
d paisseu , ua d elle se dépose sur les évaporites de la canopée comme dans les mini-bassins 

d Ağilka a, Tuzhisa  et Akpinar (Figure 234). 

 

La diff e e ajeu e d paisseu  e t e es deu  t pes de assi s sugg e u e a o odatio  
induite par le fluage des évaporites pour les mini-bassins se développant directement sur la canopée. 

Par contre, le caractère isopaque mais beaucoup plus fin des dépôts sur les mini-bassins préexistants 

indique une forte diminution de la subsidence individuelle des mini-bassins. Cette diminution de 

l a o odatio  i duite pa  le fluage des apo ites pou ait t e li e, da s e tai s i i-bassins, à 

la disparition des évaporites de la canopée sous ces mini-bassins, formant alors une suture basale 

(Figure 232 et Figure 235). 

 

Le p i ipal fa teu  de o t ôle i flua t su  le d pôt de l U it   se ait la o i aiso  
d u e a o odatio  halo i ti ue i duite pa  le fluage siduel des évaporites pour les mini-

bassins se développant sur la canopée avec une accommodation régionale du bassin pour les mini-

bassins préexistants. 

 

c. Unités 2, 3 et 4  
 

Les Unités 2, 3 et 4, caractérisés par des environnements de lagunes et plaines côtières et 

localement de rampes mixtes, sont principalement observées dans le dépocentre Est de la zone à 

mini-bassins.  

Da s ette zo e, l U it   fo e u  large dépocentre isopaque e ou a t l u it   des i i-
assi s de Ka a ü  et d Akpi a  Figure 201). Cette configuration indique que le mini-bassin 

d Akpi a  stoppe sa su side e da s les apo ites de la a op e i.e. sutu e asale  et ue la 
atio  d espa e dispo i le de ie t gio ale, pe etta t l la gisse e t du d pôt e s le mini-

bassin de Karayün (Figure 201 . A la fi  de l U it   et le d ut de l U it  , il  a p o a le e t 
plus d apo ite sous es i i-bassins permettant leur subsidence individuelle.  

La suture de la canopée au niveau des mini-bassins préexistants est confirmée, dans le mini-

assi  as t i ue d E i ha  pa  la g o t ie e  « heel-toe » (Kluth & DuChene, 2009), durant le 

d pôt de l U it   Figure 232).  

Néanmoins, les bordures de mini-bassins enregistrent toujours des rebroussements en 

bordure au contact des évaporites, témoignant de la poursuite de la remontée verticale des diapirs le 

long des dépôts. Ces géométries suggèrent la remobilisation des structures diapiriques héritées sous 

l effet des o t ai tes o p essi es. Aut e e t dit, l paisseu  siduelle de la a op e est t op 
faible pour que les mini- assi s su side t sous l effet de la ha ge.  

Cependant, il reste probablement des évaporites mobilisables entre les mini-bassins. Sous 

l effet du a ou isse e t, les u s d apo ites o t t e p f e tielle e t se s, pe etta t le 
ai tie  d u e te to i ue salif e a ti e a e  l a uatio  e ti ale des apo ites depuis les u s 

et diapirs (Rowan & Vendeville, 2006 ; Trocmé et al., 2011). 
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 Le raccourcissement régional Nord-Sud favorise probablement le serrage des murs 

d apo ites Est-Ouest. Les u s d apo ites No d-Sud, tel que celui séparant les mini-bassins de 

Ka a ü  et d Akpi a , ai si ue elui au e t e de Tuzhisa , so t p o a le e t oins actifs (Figure 

243).  

Par contre, le mini-bassin de Tuzhisar localisé plus au Nord sur la canopée semble poursuivre 

sa subsidence différentielle, marquée par la présence de larges éventails sédimentaires Est-Ouest et 

Nord-Sud (Figure 243). Cette subsidence différentielle est également exprimée par des variations 

latérales de faciès entre le centre et les bordures de mini- assi s, ota e t du a t l U it  .  
 

 

 Le principal facteur de contrôle influençant le dépôt des Unités 2, 3 et 4 semble être (i) une 

accommodation halocinétique induite par le fluage des évaporites dans quelques mini-bassins 

se développant sur la canopée, mais surtout (ii) une accommodation régionale permettant le 

dépôt extensif de cette formation.  

 La canopée étant probablement suturée sous certains mini-bassins dans la partie centrale, le 

fluage e ti al des apo ites p o ie d ait de l effet du a ou isse e t p f e tiel su  les 
u s d apo ites Est-Ouest pe etta t d e t ete ir le fluage vertical des évaporites. 

 

 

B.3. Dépôt de la formation Benlikaya : Emersion de la zone et 

rotation des mini-bassins. 
 

La propagation de la ceinture de plis et chevauchements dans la zone à mini-bassins 

s e p i e p i ipale e t pa  (Figure 244E et Figure 254) : 

 la mise en place de rétro-chevauchements à vergence Sud le long des murs évaporitiques 

préexistants Est-Ouest ;  

 l ase e t des u s apo iti ues fo a t des sutu es ; 
 le développement de zones en décrochement majoritairement dextre, empruntant les murs 

d apo ites d o ie tatio  glo ale e t Est-Ouest ; 

 la bascule de certains mini-bassins. 

 

 
Figure 254 : Bloc diagramme conceptuel illustrant le développement des chevau he e ts da s les u s d apo ites Est-

Ouest engendrant la rotation des mini-bassins et le dépôt de la formation Benlikaya au front et en arrière de ces 

chevauchements. 
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Cette d fo atio  est oupl e à l a i e de s di e ts t s g ossie s de t pe ô e alluviaux 

et fluviatiles en tresses (Unité 1) se déposant, en discordance angulaire sur le monoclinal de Selimiye 

au Sud, et localement dans la zone à mini-bassins et principalement au Nord de cette zone (Figure 

243). Ces dépôts grossiers remanient des blocs et galets de carbonates du Paléocène, des péridotites 

et serpentines affleurant sur la marge du Sud du bassin, ainsi que des blocs de la formation Selimiye, 

dans les dépôts au Sud, et des galets de la formation Karacaören dans les dépôts au Nord (Figure 236 

et Figure 237). Dans la zone à mini-bassins, ces dépôts ne montrent pas de marqueurs typiques de 

l i flue e de la te to i ue salif e is à part dans le mini-bassin de Çaygören au Nord qui enregistre 

un large éventail sédimentaire (Figure 243 . Pa  o t e, la p se e de fo te ua tit  d apo ites 
dépositionnelles dans certains mini-bassins (i.e. Fadlun), et notamment du a t le d pôt de l U it   
au Nord de la zone à mini- assi s sugg e la ise à l affleu e e t des diapi s et u s d apo ites 
qui auraient alimenté en sulfates les environnements de sabkhas continentales (Figure 241; Figure 

243 et Figure 254 . Cette ise à l affleu e e t des diapi s est gale e t i di u e pa  la p se e 
d u  gla ie  d apo ites da s le i i-bassin de Çaygören (Figure 217). 

 

 

 

 Le principal facteur de contrôle influençant le dépôt de la formation Benlikaya serait le 

a ou isse e t et ota e t la p opagatio  des plis et he au he e ts, à l o igi e de la 
bascule des mini-bassins centraux et de la migration des dépocentres de manière centrifuge, 

principalement vers le Nord, le Sud et Sud-Ouest.  

 Ce a ou isse e t e t ai e l a i e de d pôts lasti ues t s g ossie s et l i itiatio  de 
chevauchements qui entrainent la rotation des mini-bassins. 

 L e ge e des apo ites e  su fa e, sous l effet du a ou isse e t, i duit u e fo te 
remobilisation de celle-ci dans la formation Benlikaya.  
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II. Les facteurs de contrôle s’exerçant sur un système 
sédimentaire dans des mini-bassins 
L a al se des i i-bassins de Sivas a souligné le ôle de l halo i se, o jugu  à deu  

mécanismes influençant de manière significative le système sédimentaire dans les provinces 

salifères : l accommodation et le taux apports sédimentaires. Nous avons distingué deux types 

d a o odatio  : 

 l a o odatio  régionale liée à la flexure du bassin et aux variations eustatiques ou du niveau 

de base, en domaine marin et continental respectivement ; 

 l a o odatio  halo i ti ue générée par le fluage des évaporites lors de la subsidence du 

mini-bassin, induisant également une surrection des diapirs et murs entourant le mini-bassin. 

Le atio e t e l a o odatio  et les appo ts s di e tai es A/“  o t ôle ai si l a hite tu e 
stratigraphique des dépôts dans les mini-bassins (e.g. Matthews et al., 2007 ; Kjemperud et al., 2008 ; 

Banham & Mountney, 2013a). En stratigraphie continentale, trois principales configurations du ratio 

A/S sont connus (Martinsen et al., 1999) : 

 Un ratio A/S élevé (>1), autrement dit une forte accommodation et/ou de faible apport 

sédimentaire, i pli ue ue l appo t s di e tai e est pas suffisa t pou  e pli  l espa e 
disponible et préserve donc des faciès distaux pouvant entrainer une rétrogradation du système 

sédimentaire. 

 Un ratio A/S faible (<1), autrement dit une faible accommodation et/ou de fort apport 

s di e tai e, i pli ue ue l appo t s di e tai e e plit apide e t l espa e dispo i le e  
amalgamant des faciès proximaux et peut entrainer une progradation du système sédimentaire. 

 Un ratio A/S très faible (proche de 0), autrement dit une très faible accommodation et/ou de 

très fort apport sédimentaire, implique que le système sédimentaire est en bypass, sans 

a u ulatio  s di e tai e, et pou a t e g e  des su fa es d osio s ou des li ites de 
séquences régionales. 

La balance entre l a o odatio  gio ale et halo i ti ue, et so  uili e a e  les appo ts 
s di e tai es so t des fa teu s ui o t ai si a plifie  ou au o t ai e li ite  l i flue e de 
l halo i se su  le s st e s di e tai e. Pou  d i e l i flue e de la te to i ue salifère sur une 

province à mini- assi s, ous a o de o s les effets d u  atio A/“ le , puis d u  atio A/“ fai le e  
do ai e o ti e tal puis e  do ai e a i , e  disti gua t les effets d u e a o odatio  
halocinétique ou régionale. 

 

 Accommodation par fluage des évaporites  A.

L a o odatio  halo i ti ue pa  fluage des apo ites sulte de l a uatio  des 
évaporites sous-jacentes aux mini- assi s e s les u s d apo ites et diapi s. La su side e 
différentielle dans les évaporites produit des cha ge e ts d paisseu s des séries au sein des mini-

bassins mais aussi entre mini-bassins. De plus, le fluage vertical des évaporites dans les murs et 

diapirs, lié à la subsidence du mini-bassin, va provoquer des déformations syn-sédimentaires sur les 

bordures du mini-bassin, tels des séquences halocinétiques.  
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Cette i flue e de l halo i se su  les paisseu s et la d fo atio  des o du es est 
observée quel que soit le ratio A/S. Par contre, la valeur de ce ratio va impacter la distribution du 

système sédime tai e à l helle d u  i i-bassin et de la province à mini-bassins. 
 

A.1. Domaine continental  
E  do ai e o ti e tal, l a o odatio  d pe d du i eau de ase ui o espo d à la 

li ite sup ieu e pou  l a u ulatio  s di e tai e (e.g. Blum & Törnqvist, 2000). 

a. Accommodation halocinétique > Apport sédimentaire 
L a uatio  des apo ites sous-jacentes aux mini-bassins peut générer la mise en place de 

hauts topographiques o espo da t au  toits des u s d apo ites et des diapi s à l affleu e e t 
(Figure 255). Ces hauts topographiques vont alors modifier le drainage du système sédimentaire en 

isolant certains mini-bassins et en déviant les axes de transports. Ces effets vont produire des 

changements de faciès entre mini-bassins adjacents pouvant être importantes (Figure 255). 
 

 

Figure 255 : Schéma conceptuel de mini-bassins se développant par subsidence dans les évaporites en domaine 

o ti e tal a e  u  tau  d appo t s di e tai e elati e e t fai le. Da s e as, l a o odatio  halo i ti ue est 
sup ieu e au  appo ts s di e tai es e t ai a t la ise e  pla e de diapi s et u s d apo ites topog aphi ue e t 
hauts autour des mini-bassins. Les deux cadres latéraux représentent des dépôts associés aux mini-bassins respectifs. 

Cette configuration est observée durant le dépôt du Membre inférieur de la formation 

Karayün (Figure 247).  

 

Figure 256 : Diag a e o eptuel d u e p o i e à ini-bassins avec une accommodation halocinétique liée au fluage 

des apo ites et de fai le appo t s di e tai e. Les ha ge e ts d paisseu s au sein comme entre mini-bassins sont 

i po ta ts et l halo i se p oduit des hauts topog aphi ues diapi i ues à la surface influant fortement la distribution du 

s st e s di e tai e, d ap s ‘i es et al. (in press). 
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Les mini- assi s p se te t alo s des fa i s oh e ts a e  le d eloppe e t d u  
environnement de playa-lake mais avec une distribution particulière par rapport à un DFS classique. 

E  effet, les p opo tio s d a gilites, g s et apo ites d positio elles o t t e extrêmement 

variables en fonction de la compartimentation des mini-bassins pa  les u s d apo ites Figure 

256). Certains mini-bassins vont être isolés des axes de transport du système sédimentaire et ne 

d eloppe  u u e s di e tatio  a gileuse et apo iti ue Figure 256). La précipitation 

d apo ites da s les i i- assi s peut t oig e  d u  démantèlement chimique des murs 

d apo ites. 
 

La configuration, comprenant une forte accommodation halocinétique et un faible apport 

sédimentaire en domaine continental, est observée également (i) dans le bassin du Paradox durant le 

dépôt des Unités « lower-slope » et « upper-slope » de la formation triasique Chinle (Figure 71; e.g. 

Matthews et al., 2007) ; et (ii) dans les mini-bassins du Bassin Precaspien également au Trias (Figure 

66; e.g. Barde et al., 2002). 

Ces périodes, durant lesquelles les diapirs affleurent, sont propices à la remobilisation 

mécanique et chimique des évaporites diapiriques dans des environnements de sabkhas 

continentales se développant dans les centres de mini-bassins (e.g. Lawton & Buck, 2006).  

 

b. Accommodation halocinétique < Apport sédimentaire 
Qua d le tau  d appo t s di e tai e est suffisa e t le  pou  e pli  l espa e dispo i le 

généré par la subsidence des mini- assi s, les diapi s exercent pas de contrôle paléogéographique 

sur la dispersion des axes de transit ou sur la distribution générale du système sédimentaire. En effet, 

ie  ue la su e tio  des diapi s et u s d apo ites puisse t e plus le e ue le tau  de 
sédimentation, ces derniers seront érodés par le système sédimentaire quand ils dépassent le niveau 

de base et permettront au système sédimentaire de transiter au-dessus (Figure 257). 
 

 

Figure 257 : Schéma conceptuel de mini-bassins se développant par subsidence dans les évaporites en domaine 

o ti e tal a e  u  tau  d appo t s di e tai e elati e e t fo t. Da s e as, l a o odatio  halo i ti ue est 
i f ieu e au  appo ts s di e tai es e t ai a t l osio  pa  le s st e s di e tai e des diapi s et u s d apo ites 
affleurant. Les deux cadres latéraux représentent des dépôts associés aux mini-bassins respectifs. 

Cette configuration, comprenant une faible accommodation halocinétique par rapport à de 

forts apports sédimentai es, e s o se e pas da s le assi  de “i as, ais est e egist e pa  les 
séries permiennes de la formation Cutler (e.g. Venus, 2012), par la formation triasique Moenkopi 

(e.g. Banham & Mountney, 2013a) et pa  l u it  t iasi ue « Black Ledge » de la formation Chinle (e.g. 

Matthews et al., 2007), toutes trois dans le bassin du Paradox (USA). 
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Du a t es p iodes, le s st e s di e tai e, e  l o u e e flu iatile, te d à s te d e 
dans la zone des mini- assi s sa s ue les ides d apo ites, ui so t constamment érodées, ne 

puissent modifier le drainage (Figure 258). La distribution des faciès au sein du système sédimentaire 

a p se te  la e zo atio  u u  s st e lassi ue puis ue l appo t s di e tai e est 
suffisamment éle  pou  o le  l espa e dispo i le Figure 258). Les faciès seront donc quasiment 

équivalents entre mini-bassins adjacents. 

 

 

Figure 258 : Diag a e o eptuel d u e p o i e à i i-bassins avec une accommodation halocinétique lié au fluage 

des apo ites et de fo t appo t s di e tai e. Les ha ge e ts d paisseu s au sein comme entre les mini-bassins sont 

i po ta ts ais l halo i se a pas d effet e  su fa e su  la dist i utio  du s st e s di e tai e, d ap s ‘i es et al. 

(in press). 

Néanmoins, il est possible dans certains cas précis, que les diapirs se déflatent et permettent 

le d eloppe e t d u  i i-bassin secondaire sur leur crête.  

 

A.2. Domaine marin peu profond 
 

E  do ai e a i , l a o odatio  est d fi ie o e l espa e dispo i le à la 
sédimentation, dépendant des variations eustatiques et du taux de subsidence du bassin, et dont la 

limite supérieur est assimilable au niveau marin relatif (e.g. Posamentier, 1988). 
 

a. Accommodation halocinétique > Taux de sédimentation  
E  do ai e a i , les u s d apo ites et diapi s so t g ale e t e ou e ts pa  des 

sédiments. La subsidence différentielle des mini-bassins va produire des changements 

bathymétriques entre les centres de mini-bassins et les diapirs (centaine de mètre dans le Golfe du 

Mexique, e.g. Madof et al. 2009; Figure 259). En effet, les centres de mini-bassins, plus bas 

bathymétriquement, concentrent généralement le système clastique, alors que les bordures de mini-

bassins et les diapirs vont pouvoir développer une sédimentation carbonatée par exemple (; Figure 

43, Figure 68 et Figure 259). De plus, ces topographies générées par les diapirs vont compartimenter 

certains mini-bassins, en les isolants des apports clastiques et produire des différences de faciès 

entre deux mini-bassins adjacents (Figure 259).  
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Figure 259 : Schéma conceptuel de mini-bassins se développant par subsidence dans les évaporites en domaine marin 

peu p ofo d a e  u  tau  de s di e tatio  elati e e t fai le. Da s e as, l a o odatio  halocinétique est 

supérieure aux apports sédimentaires générant des différences bathymétriques entre le centre du mini-bassin et les 

diapi s et u s d apo ites. Les deu  ad es lat au  ep se te t le t pe de d pôts o se s ua d les appo ts 
sédimentaires so t fai les da s le e t e d u  i i-bassin gauche et sur un diapir à droite. Les teintes bleutées sur les 

diapirs symbolisent le développement de faciès carbonatés, alors que les dépôts clastiques se déposent dans le centre 

des mini-bassins. 

Ce type de o figu atio  est o se  du a t le d pôt de l U it   de la fo atio  Ka a aö e  
dans le bassin de Sivas, mais aussi dans le mini-bassin de Potrerillos au Paléocène dans le bassin de 

La Popa (Figure 68; Shelley & Lawton, 2005b). 

 

b. Accommodation halocinétique < Taux de sédimentation  
 

Qua d le tau  d appo t s di e tai e est suffisa e t le  pou  e pli  l espa e dispo i le 
généré par la subsidence des mini- assi s, les d pôts o t o le  l espa e dispo i le et ecouvrir 

les diapirs produisant une bathymétrie homogène de plus en plus lissée (Figure 260). Les diapirs ne 

vont pas exercer de contrôle paléogéographique sur la dispersion des axes de transits ou sur la 

distribution générale du système sédimentaire (Figure 260). La répartition des faciès sera 

dépendante de variations autogéniques et allogéniques du système sédimentaire et non plus 

i flue e pa  l halo i se e  su fa e. 
 

 

Figure 260 : Schéma conceptuel de mini-bassins se développant par subsidence dans les évaporites en domaine marin 

peu p ofo d a e  u  tau  de s di e tatio  elati e e t fo t. Da s e as, l a o odatio  halo i ti ue est i f ieu e 
aux apports sédimentaires générant des différences bathymétriques entre le centre du mini-bassin et les diapirs. Les 

deu  ad es lat au  ep se te t à tit e d e e ple le t pe de d pôts pou a t t e o se s ua d le tau  de 
sédimentation est fort tel que des rampes carbonatées ou silicoclastiques.  
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 Accommodation régionale  B.

Da s les p o i es salif es, la atio  d espa e dispo i le peut gale e t t e do i e 
par la flexure régionale du bassin. Dans ce cas le ratio A/S va influer, comme dans un bassin 

classique, sur le type de dépôts distau  ou p o i au  et l a hite tu e de es de ie s.  

Quand le ratio A/S est faible, le système sédimentaire a tendance à prograder vers la zone à 

mini-bassins avec le dépôt de faciès proximaux tels que des chenaux fluviatiles.  

A l i e se, ua d le ratio A/S est élevé, le système sédimentaire a tendance à rétrograder 

avec le dépôt de faciès distaux tels que des environnements lacustres. 

 

Cepe da t, u  aut e atio a se su i pose  à e p e ie  da s le as d u e a o odatio  
gio ale, est le atio liant tau  d appo t s di e tai e S  et tau  de su e tio  diapi i ue ‘ . 

Comme définis par Giles & Lawton (2002) notamment, deux configurations sont possibles : 

 Une accumulation sédimentaire inférieure à la surrection du diapir (S/R faible) entraine une 

oissa e e ti ale du diapi . A l app o he du diapi , les ou hes s di e tai es so t 
rebroussées, entrainées par sa surrection.  

 Une accumulation sédimentaire supérieure à la surrection du diapir (S/R élevé) entraine un 

recouvrement progressif du diapir, formant une couverture sédimentaire, qui subit une légère 

déformation liée à sa remontée.  

 

a. Taux de sédimentation < Surrection diapir  
 

Da s le as d u  atio “/‘ fai le, la su e tio  des diapi s leu  pe et de este  à la su fa e ou 
de former des hauts topog aphi ues. Ces u s d apo ites et diapi s, hauts topog aphi ue e t, 
vont alors modifier le drainage du système sédimentaire en isolant certains mini-bassins et déviant 

les axes de transports. Ces effets vont produire des différences de faciès entre deux mini-bassins 

adjacents (Figure 261). Cependant, les séries seront isopaques au sein des mini-bassins mais aussi 

régionalement. Ces dépôts pourront présenter un amincissement aux abords des diapirs ainsi que 

des rebroussements marquant la surrection verticale des diapirs (Figure 261). 

 
Figure 261 : Schéma conceptuel de mini-bassins se développant avec une accommodation régionale et un taux de 

sédimentation inférieur à la surrection des diapirs.  

 

b. Taux de sédimentation > Surrection diapir 
 

Da s le as d u  atio “/‘ le , l a o odatio  a pe ett e au s st e s di e tai e de 
se déposer uniformément autant dans les mini-bassins que sur les diapirs si le taux de surrection 

diapi i ue est i f ieu  au tau  d a o odatio  gio ale Figure 262). Les dépôts seront alors 

relativement isopaques à l helle de la p o i e à i i-bassins (Figure 262).  
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Figure 262 : Schéma conceptuel de mini-bassins se développant avec une accommodation régionale et un taux de 

sédimentation supérieur à la surrection des diapirs. 

Une accommodation régionale avec de forts apports sédimentaires (S/R élevé) est observée, 

par exemple, durant de dépôt du Membre moyen de la formation Karayün (Figure 248). Durant ce 

dépôt, dominé par des faciès de fluviatile en tresse, le système sédimentaire envahit alors la zone, 

recouvrant les diapirs. La série est quasiment isopaque dans la zone à mini-bassins (Figure 263). Les 

a iatio s lat ales de fa i s so t t s l g es d u  i i- assi  à l aut e et di e te e t li es au  
facteurs autogéniques propres au système sédimentaire (Figure 263). 

Le as d u  tau  de su e tio  diapi i ue plus le  ue le tau  d a o odatio  p odui a 
u e o figu atio  p o he de elle p se t e da s le pa ag aphe p de t. Toutefois, le as d u e 
su e tio  diapi i ue sup ieu e au tau  d a o odatio  gio ale a ja ais t  o se  et 
semble donc purement théorique. 

 

 
Figure 263 : Diag a e o eptuel d u e p o i e à i i-bassins avec une accommodation régionale liée à la flexure du 

bassin. Le dépôt est isopaque et recouvre sans distinction les mini- assi s et les diapi s, d ap s ‘i es et al. (in press).  

 

Le d pôt apide d u e ou he isopa ue su  les diapi s peut ale ti  leu  su e tio , ais si 
des évaporites sont toujours présentes sous les mini-bassins, cette surrection peut reprendre par la 

suite sous l i flue e de fa teu s e te es, da s ot e as des o t ai tes o p essi es (e.g. Mohr et 

al., 2005 ; Dooley et al., 2009).  
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En effet, une réactivation diapirique est observée dans le bassin de Sivas à la fin du dépôt du 

Membre moyen fluviatile (Figure 264), probablement influencée par les contraintes compressives 

gio ales s e e ça t su  les diapi s. 
 

 
Figure 264 : Diag a e o eptuel d u e p o i e à i i-bassins illustrant une réactivation diapirique après le dépôt 

d u e ou he isopa ue. Ce lo  s i spi e des g o t ies et e i o e e ts o se s à Si as du a t le d pôt du Me e 
sup ieu  la ust e, d ap s ‘i es et al. (in press).  

 

 Les déformations halocinétiques en bordure de mini-C.
bassins 

Le type des séquences halocinétiques (crochet ou éventail), définies par Giles & Lawton 

(2002) et Giles & Rowan (2012), est dépendant du ratio taux de sédimentation autour du diapir / 

croissance verticale du diapir. Par exemple, le taux de croissance verticale des diapirs dans le bassin 

de La Popa est considéré comme constant et équivalent entre diapirs au cours du temps. Le type de 

séquences halocinétiques dans ce bassin est donc dépendant, au premier ordre, du taux de 

sédimentation autour des diapirs (Giles & Rowan, 2012). Ces auteurs arrivent à proposer un lien 

entre la stratigraphie séquentielle dans les dépôts marins autour des diapirs et la géométrie des 

séquences halocinétiques (Figure 35). 

 

Néanmoins, dans le bassin de Sivas, durant le dépôt de la formation continentale de Karayün, 

des a ueu s i di ue t ue la oissa e e ti ale des diapi s est h t og e d u  o d à l aut e de 
certains mini-bassins. Par exemple, dans le mini- assi  d E i ha , la o du e Ouest e egist e des 
géométries proches des séquences halocinétiques en crochet (Figure 265). Par contre, la bordure Est 

du mini- assi  d E i ha  e egist e des g o t ies e  e tail s di e taire (Figure 265). Pourtant, 

du a t le d pôt des U it s  et , le tau  de s di e tatio  d u  o d à l aut e du i i-bassin doit 

être approximativement équivalent. Ces différences de géométries semblent donc être un indice de 

croissa e diapi i ue h t og e e t e deu  diapi s autou  d u  i i-bassin.  
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Figure 265 : coupe schématique illustrant la subsidence du mini- assi  d E i ha  a e  o e datu  ho izo tal le 
passage du Membre inférieur au Membre moyen, d ap s ‘i es et al. (2015). 

La croissance verticale des diapirs dans le bassin de Sivas est peut-être influencée par le 

raccourcissement induit par la compression régionale (e.g. Vendeville & Nilsen, 1995) ainsi que par la 

subsidence différentielle des mini-bassins alentours (e.g. Quirk & Pilcher, 2012). Dans ce cas, bien 

que le type de séquences halocinétiques dépende du ratio taux de croissance diapirique/taux de 

sédimentation, le taux de sédimentation seul ne va pas contrôler le type des séquences 

halocinétiques comme dans le bassin de La Popa (Figure 35 et Figure 38). Le taux de croissance du 

diapir va également être un paramètre important contrôlant la géométrie de séquences 

halocinétiques dans le bassin de Sivas. 

 

Le terme « séquence » a été employé dans le bassin de La Popa car les séries rebroussées en 

bordure de diapir présentent systématiquement la même organisation faciologique ainsi que des 

épaisseurs proches directement liées aux cycles des variations eustatiques (Figure 35). De plus, les 

bases de ces séquences halocinétiques débutent par des coulées de débris provenant du 

démantèlement des dépôts sur les diapirs (Figure 34). Ces dépôts se mettent généralement en place 

durant les cycles transgressifs qui sont caractérisés par des périodes de faible accumulation 

sédimentaire favorisant le soulèvement et le remaniement du diapir et des séries sédimentaires 

déposées au-dessus (Figure 35).  

 

Les faciès de démantèlement du diapir se déposent en discordance sur les dépôts sous-

ja e ts et a ue t le o e e e t d u e ou elle s ue e halocinétique (Figure 35). La 

s ue e a ue alo s la ise e  pla e d u  haut-niveau marin caractérisé par des périodes de 

fortes accumulations sédimentaires qui recouvrent le diapir (Figure 37). Ces coulées de débris ont été 

initialement décrites en domaine marin par Giles & Lawton (2002 ; Figure 34), mais une seule coulée 

de débris de taille restreinte a été décrite en continental par Andrie et al. (2012) dans le bassin de La 

Popa.  

 

Dans les mini- assi s de “i as, es fa i s de d a t le e t o t pas t  o se s 
lai e e t. Quel ues fa i s de d sta ilisatio  o t t  lo alis s su  la o du e Ouest d E i ha  Fig. 

Figure 183). Le remaniement sur place des séries fluviatiles dans les premières séries marines a été 

observé sur la discordance continental- a i  à l Est du i i- assi  d E i ha  Figure 228 et Figure 

230). Néanmoins, les coulées de débris observées en domaine marin par Giles & Lawton (2002) ne 

semblent pas avoir été préservées en domaine continental dans les mini-bassins de Sivas, si tant est 

u elles se soie t d pos es. La e o aissa e de es ph o es dans le domaine marin de Sivas 

devra être approfondie. 
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La taille des séries affectées par des rebroussements dans le bassin de Sivas est très variable 

(Figure 266 . L paisseu  des s ies e ouss es autou  de ° e  o du e de mini-bassins 

s helo e e t e uel ues t es jus u à la e tai e de t es Figure 266). Les séries affectées 

par les rebroussements peuvent correspondre soit à une séquence dépositionnelle, soit à une 

amalgamation de séquences dépositionnelles, soit enfin à une unité stratigraphique entière. 
 

 

Figure 266 : Photographie et images satellites illustrant les différentes tailles des géométries halocinétiques observées 

dans les mini-bassins de Sivas. 

Le terme « séquence », qui fait appel au concept de stratigraphie séquentielle, ne semble pas 

opportun pour nommer une série affectée par une déformation halocinétique dans le cas des mini-

bassins de Sivas. Pour cette raison, nous avons décrit, dans les articles, les structures observées dans 

les mini-bassins comme des «géométries halocinétiques» et non des «séquences halocinétiques». 

Enfin, seul le bassin de Sivas présente des géométries halocinétiques en crochet enregistrées en 

domaine continental. En raison de cette absence dans le bassin de La Popa (Mexique), Giles & Rowan 

(2012) avaient conclu que la formation de séquence halocinétique de type crochet en domaine 

o ti e tal tait p o a le e t pas possi le à ause de l osio . Cepe da t, le i i-bassin 

d E irhan présente des géométries équivalentes à celles décrites en domaine marin et semble donc 

bien correspondre à des géométries halocinétiques en crochet (Figure 266). 
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III. Prédictions sur la distribution des réservoirs 
La partie précédente, focalisée sur les facteurs de contrôle s e e ça t su  u  s st e 

sédimentaire dans une province à mini-bassins, montre que la connaissance du type 

d a o odatio , halo i ti ue Al  ou gio ale A , du tau  d appo t s di e tai e “  et de la 
vitesse de surrection diapirique (R) dans une province à mini-bassins peut permettre de déterminer 

la localisation, la distribution, et la connectivité des réservoirs dans des mini-bassins. Ces facteurs de 

contrôle influencent le système sédimentaire mais aussi l halo i se et o t odifie  la lo alisatio  
des corps sableux et leur homogénéité faciologique entre mini-bassins. Les conditions de remplissage 

des mini-bassins peuvent être divisées en six grands types qui vont être détaillées ci-dessous. 

Dans ces exemples, la surrection des diapirs peut leur permettre de dépasser 

topog aphi ue e t le i eau de ase, ais es diapi s se o t d auta t plus sou is à l osio . 
 

 Contexte de faible apport sédimentaire A.

A.1. Accommodation halocinétique > apport sédimentaire 
Quand le tau  d a o odatio  g  pa  le fluage des apo ites est plus fo t elati e e t 

que les apports sédimentaires, une forte compartimentation faciologique se développe entre mini-

bassins (Figure 267A). La présence de réservoirs dans un mini-bassin sera donc aléatoire et 

dépendante des effets paléo-topog aphi ues s e e ça t su  le s st e s di e tai e Figure 267A). 

De plus, dans les mini-bassins de Sivas les corps sableux se localisent préférentiellement dans les 

centres des mini- assi s et so t i te al s a e  de fo tes paisseu s d a giles ou a es i.e. 
Membre inférieur formation Karayün dominé par un système de playa-lake). Enfin, la connexion 

entre les corps sableux est très faible dans ce type de configuration (Figure 267A). 
 

A.2. Accommodation régionale > apport sédimentaire 
Qua d l a o odatio  gio ale est plus i po ta te ue les appo ts s di e tai es 

arrivant dans une province à mini-bassins, les dépôts sont isopaques, au sein comme entre les mini-

bassins. 

a. Apport sédimentaire > surrection diapirique 
“i le tau  d appo t s di e tai e este plus le  ue la oissa e e ti ale des diapi s, les 

dépôts vont les recouvrir et former des unités stratigraphiques étendues latéralement. Néanmoins, 

u  fai le tau  d appo t s di e tai e du a t u e p iode de fo te a o odatio  elati e a plutôt 
produire des dépôts riches en argiles et marnes avec de rares réservoirs dans certains mini-bassins 

(Figure 267B). La localisation des corps sableux sera dépendante des processus internes au système 

sédimentaire tel que les avulsions, la compensation etc. Ces facteurs autogéniques vont limiter avec 

e titude la lo alisatio  des o ps sa leu  d u  i i- assi  à l aut e. 

b. Apport sédimentaire < surrection diapirique 
Qua d l appo t s di e tai e est fai le pa  appo t à la su e tio  diapi i ue, les diapi s o t 

compartimenter faciologiquement les mini-bassins, en les isolants les uns des autres. Ces dépôts 

o t s a i i  faiblement près des diapirs.  
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Co e da s le as p de t, le fai le tau  d appo t s di e tai e a plutôt p odui e des 
dépôts riches en argiles et marnes avec de rares réservoirs dans certains mini-bassins (Figure 267C).  

La localisation des corps sableux sera dépendante des processus internes au système 

sédimentaire mais aussi de la compartimentation des mini- assi s li e au  u s d apo ites 
topographiquement hauts. Cette compartimentation et les facteurs autogéniques vont limiter la 

lo alisatio  a e  e titude des o ps sa leu  d u  i i- assi  à l aut e. 
 

 

Le faible taux de sédimentation associé à une forte accommodation, halocinétique ou 

gio ale, est pas id al pou  la fo atio  des se oi s. Quelle ue soit la itesse de surrection 

des diapirs, la localisation des réservoirs est difficilement prédictible entre mini-bassins.  

 

 

 Contexte de fort apport sédimentaire B.

U  tau  de s di e tatio  sup ieu  à l a o odatio  pe et le d pôt p f e tiel de 
systèmes clastiques très amalgamés verticalement et latéralement avec une très faible préservation 

des faciès argileux, formant de bons réservoirs connectés. 

 

B.1. Accommodation halocinétique < apport sédimentaire 
 

Quand le taux de sédimentation est suffisamment élevé pour combler la cr atio  d espa e 
dispo i le, l i flue e de l halo i se su  le s st e s di e tai e e  su fa e est i i e Figure 

267D). Les axes de transit sont libres de se déplacer dans la province à mini-bassins en passant au-

dessus des diapirs (Figure 263 . Da s e as, les fa i s so t ho og es d u  i i- assi  à l aut e et 
présentent un épaississement vers le centre du mini-bassin et un amincissement vers les bordures 

des mini-bassins (Figure 267D). 

 

B.2. Accommodation régionale < apport sédimentaire 
 

a. Apport sédimentaire > surrection diapirique 
“i le tau  d appo t s di e tai e est plus le  ue la oissa e e ti ale des diapi s, et ue 

la su e tio  diapi i ue est i f ieu e au tau  d a o odation, les dépôts vont les recouvrir et 

former des unités stratigraphiques étendues latéralement. Les faciès seront relativement homogènes 

à l helle de la p o i e à i i-bassins, et dépendants des processus internes au système 

sédimentaire (Figure 267E). 

Pa  o t e, si le tau  de su e tio  diapi i ue est i f ieu  au tau  d a o odatio , la 
configuration sera équivalente à celle développée dans le paragraphe suivant.  

 

b. Apport sédimentaire < surrection diapirique 
Qua d l appo t sédimentaire est faible par rapport à la surrection diapirique, les diapirs 

forment des hauts topographiques qui vont compartimenter les mini-bassins, les isolant les uns des 

aut es. Ces d pôts o t s a i i  fai le e t p s des diapi s.  
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La localisation des corps sableux sera dépendante des processus internes au système 

sédimentaire mais aussi de la compartimentation des mini- assi s li e au  u s d apo ites hauts 
topographiquement. Cette compartimentation, associée aux facteurs autogéniques va limiter la 

lo alisatio  des o ps sa leu  a e  e titude d u  i i- assi  à l aut e alg  le fo t tau  d appo t 
sédimentaire. 

Dans ce cas, nous estimons que la surrection diapirique est inférieure au taux 

d a o odatio , a  u e su e tio  diapi i ue sup ieu e au tau  d a o odatio  a ja ais t  
observée et semble donc purement théorique. 

 

 

La formation de réservoirs est favorisée par les forts apports sédimentaires permettant 

l a alga atio  des o ps g seu . Ces i eau  se o t p se ts da s les i i-bassins adjacents 

avec des faciès proches permettant une bonne prédiction. 

  

 

Figure 267 : Mod les o eptuels o t a t l i flue e d u e a o odatio  halo i ti ue ou gio ale e  fo tio  des 
apports sédimentaires et du taux de surre tio  des diapi s su  la pa titio  des se oi s. L i te alle o sid  da s le 
texte est entouré en orange sur les schémas. Les modèles A-B-C illust e t l effet d u e a o odatio  halo i ti ue A , 
et d u e a o odatio  gio ale a e  u e fai le surrection diapirique (B) et une forte surrection diapirique (C) pour 

des appo ts s di e tai es elati e e t plus fai les ue l a o odatio . Les od les D-E-F illust e t l effet d u e 
a o odatio  halo i ti ue A , et d u e a o odatio  gio ale a e  une faible surrection diapirique (B) et une 

fo te su e tio  diapi i ue C  pou  des appo ts s di e tai es elati e e t plus fo ts ue l a o odatio . 
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IV. Enseignements 
L a al se des i i-bassins de Sivas suggère que plusieurs éléments gouvernent la distribution du 

s st e s di e tai e, l a hite tu e st atig aphi ue des s ies, la g o t ie des d pôts et les 
déformations en bordures de mini-bassins. Comme principaux facteurs de contrôle identifiés dans les 

mini-bassins de Sivas, nous retenons : 

 les apports sédimentaires, qui conditionnent le taux de sédimentation dans les mini-bassins ; 

 l a o odatio  gio ale, ui est li e à la fle u e du assi  et d te i e l a hite tu e 
stratigraphique à grande échelle et la géométrie globale des séries ; 

 l a o odatio  halocinétique, qui est liée à la subsidence individuelle des mini-bassins du fait 

du fluage salifère comme de la déformation, conditionne l a hite tu e st atig aphi ue et la 
géométrie des séries localement ; 

 la surrection des diapirs, qui engendre des déformations syn-sédimentaires en bordures des 

mini-bassins. 

 

Ces quatre facteurs fondamentaux présentent de fortes interactions entre eux. Cependant, le cas 

du assi  d a a t-pa s de “i as soulig e aussi l i flue e des o t ai tes te to i ues o p essi es 
sur le développement des mini-bassins et du système sédimentaire associé. En effet, l olutio  de 
ette ei tu e de plis et he au he e ts a fo te e t i pa t  i  la ua tit  d appo ts s di e tai es 

arrivant dans la zone à mini-bassins, (ii) la position du niveau de base régionale et la flexure du bassin 

odifia t l a o odatio  gio ale, et e fi  iii  le tau  de su e tio  des diapi s. La compression 

est do  aussi u  pa a t e pou a t odule  l i pa t de l halo i se su  le d eloppe e t de i i-
bassins. 
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CONCLUSIONS GENERALES 
ET PERSPECTIVES 

 

 

Ce t a ail de th se po te su  l a al se des i te a tio s e t e la te to i ue salif e et la 
sédimentation, en contexte de mini-bassins qui segmentent le bassin flexural de Sivas en Turquie. 

L histoi e te to o-sédimentaire du bassin de Sivas s i t g e da s u e olutio  de assi  d a a t-
pays ; elle comprend un épisode important de dépôt d apo ites auto hto es pe da t l Eo e qui 

va ensuite conditionner la mobilité des mini-bassins. Suite à ce dépôt, le bassin de Sivas enregistre la 

supe positio  d e e ts halo i ti ues ajeu s, ui d utent par le développement de mini-

assi s p i ai es, du a t l Eo e te i al-Oligocène, avec le dépôt de la formation Selimiye. 

Durant la compression, les évaporites autochtones sont remobilisées pour former une canopée sur 

laquelle des mini- assi s de se o de g atio  o t se d eloppe  au ou s de l Oligo e et du 
Miocène inférieur. Nous nous sommes parti uli e e t atta h s à l tude de es i i-bassins, dont 

le remplissage initial est dominé par des systèmes fluvio-lacustres évoluant vers un environnement 

marin peu profond.  
 

La o p he sio  de l halo i se e  o te te de i i-bassins a nécessité au préalable une 

cartographie et une analyse détaillée du remplissage, permettant de dégager une évolution 

st atig aphi ue gio ale o u e à l e se le des i i-bassins par rapport aux les spécificités des 

environnements de dépôts. L ide tifi atio  de marqueurs stratigraphiques régionaux nous a ainsi 

permis de distinguer les tendances transgressive ou régressive en domaine marin, ou progradante 

aggradante et rétrogradante en domaine continental. Des surfaces stratigraphiques isochrones, 

propres aux systèmes sédimentaires régionaux, nous ont permis d ta li  des o latio s 
stratigraphiques de mini-bassins à mini-bassins. La mise en évidence de ces surfaces, analysées dans 

un cadre de stratigraphie séquentielle, a permis de s aff a hi  da s u  p e ie  te ps des effets de 

la tectonique salifère, et s a e u  p ala le i dispe sa le à u e eilleu e discrimination des 

contrôles halocinétiques locaux versus le contrôle allogéniques régional. 

 

 

 

I. Les mini-bassins secondaires de Sivas 
Les mini-bassins de Sivas constitue t le œu  du t a ail cette thèse ; mais il faut rappeler que 

la tectonique salifère à Sivas ne se limite pas à cette période géologique. De manière à dégager les 

principaux résultats de mon travail, je p se te ai tout d a o d les caractéristiques 

sédimentologiques des principales formations étudiées en soulignant les marqueurs halocinétiques, 

avant de p opose  u e s th se des pa a t es l s ui o ditio e t l olutio  de e t pe de 
système sédimentaire mobile.  
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La formation continentale de Karayün 
 

Le remplissage de mini- assi s pol go au  de se o de g atio  d ute à l Oligo e pa  
la fo atio  Ka a ü , ui s appa e te à u  système fluviatile distributif (DFS). Ce système présente 

une grande continuité à travers les mini-bassins étudiés, offrant ainsi un schéma global et cohérent à 

u e helle gio ale. L e pile e t e ti al de la s ue e de e plissage, ui d ute pa  des 
environnements de type playa-lake, évolue en systèmes fluviatiles en tresse et se termine par des 

dépôts lacustres à tendance sursalée.  

U e telle olutio  s i s it atu elle e t da s l olutio  te po elle d u  DF“ sou is à des 
fa teu s allog i ues da s u  assi  d a a t-pays.   Nous avons montré dans ce travail que les 

grands changements faciologiques et/ou architecturaux dans les mini-bassins présentaient des 

surfaces régionales correspondant à des lignes temps qui ont permis de séparer la séquence de 

remplissage en trois membres. 

 

Le Membre inférieur est dominé par des environnements de playa-lake. Il est constitué 

principale e t d a giles de plai es allu iales et de uel ues a es pass es sa leuses à galets et 
niveau évaporitiques, correspondant aux parties distales du DFS. Ce Membre est caractérisé par des 

différences faciologiques et d paisseu s assez conséquentes au sein même, comme entre, les mini-

assi s. Les d pôts s o ga ise t e  e tail s di e tai e, s a i issa t e s les o du es des i i-
bassins, qui présentent de petites séquences halocinétiques. Ces caractéristiques impliquent un fort 

contrôle de la tectonique salifère durant le dépôt de cette série, à la fois paléotopographique, avec 

l e iste e de u s d apo ites hauts topog aphi ue e t ui partitionnent la distribution des 

faciès ; mais aussi en termes de atio  d espa e dispo i le, di e te e t i duite pa  l a uatio  
des évaporites sous les mini-bassins. 

La limite membre inférieur/moyen est e p i e pa  le passage d u  e i o e e t de 
playa-lake à des chenaux en tresses. Cette transition très abrupte est attribuée à une augmentation 

brutale des appo ts s di e tai es pa  appo t à l a o odatio  en lien avec un épisode de 

surrection de la chaîne, générant une limite de séquence corrélable dans tous les mini-bassins.  

 

Le Membre moyen est dominé par un système fluviatile en tresse très amalgamé 

verticalement et latéralement avec une très faible préservation des argiles de plaine alluviale entre 

les chenaux. Ces dépôts correspondent aux parties plus proximales du DFS, ils sont globalement 

isopaques et montrent une grande homogénéité de faciès su  l e semble des mini-bassins étudiés. 

Les larges plis halocinétiques en bordure des mini-bassins indiquent que les dépôts fluviatiles 

e ou aie t les diapi s et u s d apo ites. Ces pa ti ula it s montrent ue la atio  d espa e 
dispo i le se ait li e à l a o odatio  gio ale et o  à l a o odatio  halo i ti ue, li ita t 
ai si l i pa t des pal otopog aphies salif es su  la dist i utio  du s st e flu iatile.  

La limite membre moyen/supérieur est exprimée par un changement faciologique et 

architectural beaucoup plus progressif, caractérisé par le passage de chenaux de fluviatiles en tresse 

de moins en moins amalgamés, à des séries évaporitiques et carbonatées intercalées. Cette 

t a sitio  est att i u e à u e aug e tatio  de l a o odatio  pa  appo t à l appo t s di e tai e 
relatif, elle traduirait, probablement, le retour vers un épisode de quiescence du front de chaîne. 
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Le Membre supérieur est dominé par des environnements lacustres à fluvio-lacustres à 

tendance sursalée, correspondant aux parties distales du DFS. Les dépôts sont principalement 

o stitu s d u e s ie a gilo-marneuse intercalée avec de rares chenaux fluviatiles, des carbonates 

lacustres et des niveaux évaporitiques. La distribution des faciès est homogène et pratiquement 

isopaque au sein des mini- assi s, ais h t og e et d paisseu  a ia le e t e i i-bassin. De 

manière anecdotique, on observe des mini-bassins encapsulés sur diapirs, isolés des apports 

clastiques, et contrôlés par une accommodation halocinétique relative à la déflation des structures 

salifères. 

 

La formation marine de Karacaören 

A la fi  de l Oligo e, le assi  de “i as e egist e u e t a sg essio  utale, sa s 
enregistrement de la rétrogradation des systèmes continentaux, et constituant les dépôts de la 

formation Karacaören. Ces dépôts marins vont soit : (i) recouvrir en conformité ou en forte 

discordance angulaire près des corps salifères, les séries de la formation de Karayün ; soit (ii) initier 

de nouveaux dépocentres sur la canopée, formant de nouveaux mini-bassins adjacents aux mini-

bassins préexistants. Dans les deux cas, ces mini-bassins prennent des formes beaucoup plus 

li ai es, d allo ge e t Est-Ouest. Les grands changements faciologiques permettent ainsi de 

distinguer 4 Unités au sein de cette formation. 

 

L Unité 1 est une séquence de rampe mixte deltaïque et carbonatée transgressive, 

caractérisée par des chenaux sous-aquatiques de type distributaires deltaïques, alimentant des lobes 

deltaïques et leurs franges distales, interdigitées avec des faciès carbonatés. Ces derniers 

o p e e t d u e pa t des a o ates à fo a i if es de lagu e ôti e su sal e, ui sig ent 

l a i e d eau dou e, et d aut e pa t des dépôts de systèmes ouverts à récifs coralliens, algues 

rouges ou encore prairies à bryozoaires da s les pa ties plus distales. L u it   e egist e u  

app ofo disse e t des fa i s deltaï ues et a o at s jus u à u e p iode d e oie e t a i al 
a ua t la fi  de l U it  .  

 

L U it   est caractérisée par un isolement et une émersion progressive qui conduit à la mise 

en place de dépôts de lagune, puis de plaine côtière. Les dépôts de lagune se caractérisent 

principalement par des argilites et des marnes riches en débris végétaux. Les organismes, tels que 

bivalves et gastéropodes alternent entre espèces d eau dou e et de sali it  o ale, soulig a t e 
mélange lagunaire. Quelques petits deltas, comprenant des distributaires sous-aquatiques, lobes et 

franges distales, sont également intercalés avec les séries argilo-marneuses. Dans les parties plus 

émergées, on observe des chenaux méandriformes ou en tresses sableuses, alternant avec des 

argiles de plaine côtière, et de rares carbonates lacustres. Cette unité 2 se termine par une surface 

de a i e e t litto al a ua t le d ut d u  se o d pisode t a sgressif à dépôts de rampe mixte 

deltaï ue et a o at e, o espo da t à l U it  . 
 

 

Les dépôts de l U it   so t se la les fa iologi ue e t au  s ies de l U it  . Le passage 
à l U it   est si ilai e e t a u  pa  u e su fa e a i e d e oie e t. La formation Karacaören 

se termine par le dépôt de l U it  , a a t is e pa  l e sio  p og essi e du s st e a e  le 
retour des environnements de plaine côtière à chenaux méandriformes ou en tresses sableuses, 

i te al s d a giles de plai e allu iale e  alternances. 
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La te to i ue salif e a fo da e tale e t odifi  l o ga isatio  et la dist i utio  lo ale des 
faciès, par rapport aux systèmes sédimentaires classiques. Nous observons en effet de fortes 

variations latérales de faciès entre cœur et bordures des mini-bassins, attribuables à la subsidence 

différentielle intra-mini-bassin. Par la génération de topographies salifères locales, celles-ci 

concentrent les systèmes clastiques au centre du mini-bassin, repoussant les faciès plus carbonatés 

sur les bordu es. Cette su side e diff e tielle e ge d e gale e t des diff e es d paisseu s 
relativement importantes au sein des mini-bassins, soulignées par de larges éventails de croissance. 

Les changements de faciès entre mini-bassins sont attribués de manière similaire à la présence de 

u s d apo ites ui d tou e t les appo ts s di e tai es lasti ues ; mais aussi à la subsidence 

différentielle entre mini- assi s, ui e ge d e des a iatio s ath t i ues à l o igi e du 
développement de carbonates du type récifs coralliens ou platier à algues rouges dans certains mini-

assi s, alo s ue d aut es e egist e t la p ipitatio  d apo ites de sa khas ôti es.  
 

 

La formation continentale de Benlikaya 
 

L a i e a upte et assi e de s di e ts g ossie s a ue la base de la formation 

u digalie e de Be lika a, a a t is e pa  u e p og adatio  d u  ou eau s st e e  DF“. La 
s ue e de e plissage est o stitu e d u e p e i e s ie agg ada te o espo da t à l U it  , 
sui ie d u e s ie t og ada te o espo da t à l U it  . 

 

Les parties proximales de l U it  , au Sud du bassin, sont gouvernées par des dépôts 

torrentiels très grossiers provenant probablement de petits cônes de déjections au front de 

structures tectoniques. Dans les parties plus distales, es d pôts s o ga ise t e  he au  e  t esse 
plus ou oi s g ossie s i te al s a e  des d pôts de plai e allu iale. Il est pas a e d o se e  des 
carbonates palustres, ainsi que des niveaux de gypsarénite éolienne. Dans ces parties distales, les 

corps sableux sont fins, étendus latéralement, proches de systèmes de type épandage en nappe et 

i te al s e t e d pais i te alles d a giles de plai e allu iale. L o ga isatio  « e  a h e » des 
dépôts sableux semble caractériser un climat à saisons fortement contrastées avec une alternance de 

p iodes de fo te plu io t ie et de p iodes d a idit .  

 

L U it   est p i ipale e t o stitu e d pais i te alles d a giles de plai e allu iale, 
i te al s a e  u e p opo tio  oissa te de i eau d apo ites. Pour les deux unités, la couleur des 

d pôts, ajo itai e e t ouge i ue, la p se e d apo ites d positio elles, et de fe tes de 
dessiccation plaident en faveur de conditions climatiques arides à semi-arides.  

 

La répartition spatiale des dépôts de la formation Benlikaya, principalement au Nord et au 

Sud de la zone à mini-bassins, suggère un contrôle des dépôts par un soulèvement du domaine à 

mini-bassin secondaire, forçant le système sédimentaire à contourner ce haut topographique. 

L i flue e de la te tonique salifère durant le dépôt de cette formation est exacerbée par la 

localisation des chevauchements qui se propagent en utilisant préférentiellement les anciens murs 

d apo ites, o duisa t à la as ule p og essi e de e tai s i i-bassins.  
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Intér t de l’ tude du remplissage de ces mini-bassins par rapports aux travaux existants 

Le assi  de “i as off e ai si la possi ilit  d tudie  les i te a tio s e t e la te to i ue 
salifère dans des mini-bassins (i) à la fois pour une série continentale semi-aride proche de celles 

observées dans les bassins du Paradox (USA ; e.g. Matthews et al., 2007 ; Venus, 2012; Banham & 

Mountney, 2013a), du Precaspien (Kazakhstan ; e.g. Barde et al., 2002), ou encore du Central Graben 

(Mer du Nord ; e.g. Hodgson et al., 1992 ; McKie et al., 2010) ; mais également (ii) pour une série 

marine peu profonde proche de celles observées dans le bassin de La Popa (Mexique ; e.g. Giles & 

Lawton, 2002; Aschoff & Giles, 2005) ou la chaîne des Flinders (Australie ; e.g. Kernen et al., 2012 ; 

Hearon et al., 2014). Le bassin de Sivas présente également un intérêt pour sa transition entre un 

système sédimentaire initialement influencé par une tectonique salifère locale et progressivement 

contrôlé par une déformation compressive régionale, à savoir :  

 Le dépôt de la formation Karayün dans les mini-bassins polygonaux est majoritairement 

contrôlé par le fluage local des évaporites, et présente de fortes analogies avec les formations 

Permo-Triasiques du bassin Precaspien (Kazakhstan ; e.g. Barde et al., 2002).  

 La fo atio  a i e de Ka a aö e  est d a o d sou ise au  effets salif es locaux, hérités du 

système continental. Son développement est progressivement influencé par le 

a ou isse e t gio al, d a o d pa  l aug e tatio  des tau  de fluage des évaporites, puis 

par le développement de systèmes chevauchants, localisés entre les mini-bassins. Cette 

configuration est proche de ce qui est observé dans les séries paléocènes du bassin de Sverdrup 

au Canada (e.g. Harrison & Jackson, 2014).  

 

 

 

 

II. Facteurs de contrôle d’un système sédimentaire en 
contexte de mini-bassins salifères 
L a al se des i i-bassins de Sivas illustre le rôle de quatre facteurs de contrôle primordiaux, 

ui i flue e t de a i e sig ifi ati e le s st e s di e tai e. Tout d abord, nous avons distingué 

deu  t pes d a o odatio s, l a o odatio  gio ale liée à la flexure du bassin et 

l a o odatio  locale générée par le fluage des évaporites, dite accommodation halocinétique. A 

ces deux facteurs, nous ajoutons les apports sédimentaires, et la surrection diapirique. Le ratio 

entre le taux d a o odatio  et le tau  d appo ts s di e tai es est le paramètre qui matérialise 

l i flue e elati e de l halo i se su  le s st e s di e tai e pa  effet de o pe satio  isostati ue 
sur le sel.  

L a al se des i i-bassins de Sivas, ainsi que la comparaison de nos résultats avec différents 

e e ples ie  do u e t s, pe et d e isage  plusieu s as de figu es e  e ui o e e 
l i po ta e elati e de es pa a t es et leu  e p essio  Figure 268) 
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Figure 268 : Modèles schématiques illustrant le remplissage de mini-bassins en fonction des effets des différents 

paramètres de contrôle. (a) Exemples du remplissage du Membre inférieur de la formation Karayün dans le bassin de 

Si as ou de l U it  lower-slope de la fo atio  Chi le da s le assi  du Pa ado  a e  u  tau  d a o odatio  
halo i ti ue sup ieu  au tau  d appo t s di e tai e.  E e ple du d pôt de l U it  black-ledge de la formation 

Chi le da s le assi  du Pa ado  a e  u  tau  d a o odatio  halo i ti ue i f ieu  au tau  d appo t s di e tai e. 
 E e ple du d pôt du Me e o e  de la fo atio  Ka a ü  a e  u  tau  d a o odatio  gio al i f ieu  au 

tau  d appo t s di e taire. (d) Exemple du dépôt des Unités 2,3 et 4 de la formation Karacaören pour des mini-bassins 

do t l paisseu  d apo ites asale est t s fai le, a e  u  tau  d a o odatio  gio ale sup ieu e au tau  d appo t 
sédimentaire et enfin où la surrection diapi i ue est ai te ue pa  le a ou isse e t des diapi s et u s d apo ites 
hérités. 

 

L a o odatio  halo i ti ue sulte de l a uatio  pa  fluage des apo ites sous-jacentes 

au mini-bassin pendant son chargement sédimentaire. Ce fluage va alime te  les u s d apo ites 
et les diapirs entourant les mini-bassins (Figure 269). Ce type de phénomène produit : (i) à grande 

échelle des ha ge e ts d paisseu s des séries au sein des mini-bassins mais aussi entre mini-

bassins ; et, à plus petite échelle, (ii) des déformations syn-sédimentaires de petite amplitude sur les 

bordures de mini- assi s. L i flue e de l halo i se su  le s st e s di e tai e est : 
 maximale ua d le tau  d a o odatio  halo i ti ue est pas compensée par le taux 

d appo t s di e tai e Figure 268a . Les u s d apo ites et diapi s o t alo s odifie  le 
drainage du système sédimentaire en isolant certains mini-bassins, déviant les axes de 

transports, et produisant des différences de faciès entre mini-bassins adjacents. Cette 

configuration rend difficile la prédiction faciologique et donc la localisation des réservoirs 

dans des mini-bassins adjacents. 

 limitée quand le taux de sédimentation est suffisamment élev  pou  o pe se  l espa e 
disponible (Figure 268b). Les axes de transit sont alors libres de se déplacer dans la province à 

mini- assi s i d pe da e t des diapi s. Da s e as, les fa i s se o t ho og es d u  
mini- assi  à l autre, permettant une prédiction de la localisation des réservoirs. 
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L accommodation régionale, générée par la flexure du bassin et/ou la remontée du niveau de 

base/niveau marin, permet au système sédimentaire de se déposer uniformément et de manière 

isopaque dans les mini-bassins (Figure 268 . Da s e as, le atio tau  d a o odatio  / tau  
d appo t s di e tai e a i flue , o e da s u  assi  lassi ue, su  le a a t e distal ou p o i al 
des d pôts et su  l a hite tu e de es derniers.  

 Qua d le tau  l a o odatio  gio ale est fai le pa  appo t au tau  d appo t 
sédimentaire, le système enregistre une p og adatio  e s l a al. Dans le cas de forts apports 

s di e tai es pe etta t l a alga atio  des o ps g seu , les s st es réservoirs présents 

dans les mini-bassins seront corrélables régionalement (Figure 268c). 

  A l i e se, ua d le tau  d a o odatio  gio ale est fo t pa  appo t au tau  d appo t 
sédimentaire, le système sédimentaire enregistre une rétrogradation. Le fort taux 

d a o odatio  li ite a la fo atio  des se oi s et leu  o e io , ui e se o t ue 
faiblement corrélables de bassin à bassin. 

 

La surrection diapirique est dépendante au premier ordre de la subsidence des mini-bassins et 

de la disponibilité des évaporites. Cependant cette surrection peut être entretenue, même quand la 

quantité des évaporites sous-jacente au mini- assi  est plus suffisa e t paisse pou  t e 
e o ilis e, pa  l effet du a ou isse e t su  les orps salifère hérités (Figure 268d). 

 

Le taux d a o odatio  halo i ti ue et gio al, le tau  d appo t s di e tai e et le tau  de 
surrection diapirique gouvernent ainsi de a i e o joi te l olutio  s di e tai e d u e p o i e 

à mini-bassins (rectangles gris clair sur la Figure 269 , et la p odu tio  d u e s ue e de d pôt. La 
a ia ilit  des fa i s, l a hite tu e, les paisseu s, et les d fo atio s e  o du e de i i-bassins 

dépend o t de l uili e e t e es diff e ts pa a t es e ta gle g is fo  su  la Figure 269). Par 

e e ple, les appo ts s di e tai es p oduise t u  ha ge e t diff e tiel à l o igi e de la 
subsidence locale des mini-bassins. Cette subsidence halocinétique alimente à son tour la surrection 

des diapi s et u s p iph i ues, ui peu e t ai si i te agi  a e  l environnement de dépôt.  

Du ratio e t e tau  d a o odatio  halo i ti ue i o  du tau  d a o odatio  gional, 

et du tau  d appo t s di e tai e d pe d o t les a a t isti ues a hite tu ales et fa iologi ues du 
bassin résultant.  

 

A es effets lo au  s ajoute t l i flue e de fo çages e te es plus lassi ues tels ue: le li at, 
la tectonique régionale, la su side e fle u ale, et les a iatio s du p ofil d uili e i.e. i eau 
eustati ue et i eau de ase . Ces fa teu s i flue e t d u e pa t des fa teu s allog i ues de 
contrôle du système sédimentaire (apport et accommodation régionale) ainsi que des facteurs plus 

autog i ues, p i ipale e t le fluage salif e et les p op i t s i t i s ues de l e i o e e t 
sédimentaire (Figure 269). 

Par exemple, les modifications climatiques, eustatiques, ou encore le développe e t d u e 
chaîne de plis et de chevauchements vont engendrer des variations au cours du temps du ratio entre 

le tau  a o odatio  et le tau  d appo t s di e tai e e t ai a t des p og adatio s ou 
rétrogradations du système sédimentaire régional. Ces changements auront pour conséquence une 

modification régionale des taux de sédimentation, à même de modifier les subsidences locales des 

mini- assi s, do  la su e tio  diapi i ue et l e egist e e t s di e tai e lo al. 
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Figure 269 : Synthèse des facteurs de contrôle et de leur rétroaction influant sur la distribution des faciès au sein comme 

entre les mini- assi s, l a hite tu e de la s ue e de e plissage et la g o t ie des s ies a e  leu  d fo atio  e  
bordure de mini-bassin. 

 

Deu  t pes de p op i t s so t do  à o sid e  lo s de l a al se d u  s st e de i i-bassin 

(Figure 269) : 

 d u e pa t les fa teu s de fo çages, allo- comme autogéniques, 

 d aut e pa t les a is es e  o p tition dans le développement des mini-bassins.  
 

La distinction entre ces différents paramètres est possible dans le cas du bassin de Sivas car leurs 

effets sont amplifiés par le raccourcissement régional. La plupart des analogues de terrain 

présentant des mini-bassins se sont formés dans des contextes tectoniques de faible intensité, tels 

que le bassin cratonique du Precaspien (Kazakhstan ; Barde et al., 2002) ou l a a t-pays « immobile » 

du Paradox (USA ; Barbeau, 2003 ; Kluth & DuChene, 2009). A l i e se, le bassin de Sivas enregistre 

une forte déformation compressive durant le développement des mini-bassins de seconde 

génération. Cette compression influence au cours du temps les liens mutuels de causalité qui relient 

nos différents paramètres (Figure 269): 

 en facilitant le fluage vertical des évaporites dans les murs et diapirs qui modifient la surrection 

diapi i ue ui se su i pose à l effet de la su side e des i i-bassins et altère le lien entre 

chargement sédimentaire et fluage des évaporites (Figure 269) ; 

 en favorisant la flexure régionale du bassin par surcharge crustale en surimposant un 

ou e e t e ti al glo al au  effets d a o odatio  halo i ti ue lo au  Figure 269) ; 

 en augmentant les apports sédimentaires délivrés dans le bassin qui modifient ainsi le rapport, 

encore une fois local initialement, entre accommodation et chargement (Figure 269).  
 

Da s u  assi  d a a t-pays, les contraintes tectoniques amplifient et enrichissent ainsi 

l e se le des elatio s e t e fluage apo iti ue et s st e s di e tai e (Figure 270). 
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Figure 270 : Coupe s h ati ue illust a t les diff e ts fa teu s de o t ôle s e e ça t da s u e p o i e salif e à i i-
bassins. Les paramètres en bleu sont les principaux facteurs de contrôle influençant le système sédimentaire en plus des 

contrôles classiques (tectonique, variations eustatiques et climat). 

 

 

III. Quelle influence exerce la tectonique salifère sur 

un système sédimentaire d’avant-pays ? 
 

L a al se des i i- assi s de “i as o t e u u e te to i ue salif e, e i po ta te et 
conte po ai e du d eloppe e t du assi , alt e ue peu la o p he sio  glo ale du s st e 
s di e tai e d a a t-pays. Les modèles classiques de répartition des faciès, fonction de la proximité 

à la source, amont-aval ou latéral, de la bathymétrie en domaine marin ou du niveau de base en 

domaine continental, restent prédictifs régionalement. De la même manière, la distribution des 

fa i s au sei  d u  s st e s di e tai e o se e so  a a t e ausal à l helle du assi .  
 

L halo i se e i hit la a ia ilit  du s st e lo ale e t. Les st u tu es salif es s e p i a t 
e  su fa e o t a plifie  l h t og it  p op e du s st e s di e tai e, off a t ai si u e i hesse 
beaucoup plus importante dans la variabilité des environnements, tout en préservant la cohérence 

du s st e s di e tai e gio al. De plus, l halo i se o ple ifie la p di tio  des paisseu s et 
géométries des séries, tant intra-mini- assi  u e t e i i-bassins.  

 

E fi , la o p essio  asso i e au d eloppe e t d une chaîne de plis et chevauchements 

da s u  assi  d a a t-pays, comme le bassin de Sivas, exacerbe certains facteurs de contrôle. En 

effet, la compression : 

 Amplifie la surrection des diapirs et u s d apo ites par serrage tectonique des structures 

salifères héritées ; 

 Favorise le d eloppe e t d u e a op e ai si ue des mini-bassins secondaires associés ; 

 Favorise des taux de remplissage important par surrection de la chaîne ; 

 A plifie l a o odatio  gio ale pa  la fle u e assi  d a a t-pays et la remontée du profil 

d uilibre. 
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IV. Perspectives 
Dans ce travail de thèse, nous avons explicité les interactions entre tectonique et 

s di e tatio  à l helle d u  i i- assi , puis d u e p o i e à i i-bassins. Cette analyse a permis 

de souligner le rôle des principaux facteurs de contrôle qui interagissent avec le système 

sédimentaire. Cette compréhension du cadre tectono-sédimentaire permet de dégager plusieurs 

poi ts plus sp ifi ues, ui o t pas t  app ofo dis ou abordés à ce stade du travail : 
 

1 - A l helle assi , il se ait i t essa t d te d e l tude s di e tologi ue à l Est et à 
l Ouest de la zo e d tude, afi  d esti e  l i flue e de l halo i se, o  plus su  des i i-bassins 

polygonaux (cette étude), mais sur des mini-bassins linéaires de grande taille, semblables à des 

structures de croissance syn-te to i ues. La a tog aphie des apo ites, ota e t da s l Ouest 
du assi , o t e l e iste e de i i-bassins linéaires de très large extension.  

D u e pa t, l tude de l i pa t de la dist i utio  des u s d apo ites linéaires sur la 

répartition des faciès, comme sur la localisation des réservoirs, da s le as du s st e d a a t-pays 

de “i as, pe ett ait de d te i e  l i flue e elati e de la dist i utio  des ides d apo ites su  
des s st es s di e tai es o ti e tau  et a i s ide ti ues. D aut e pa t, es sultats se aie t à 
mettre en parallèle avec ceux obtenus dans le cas du bassin du Paradox par Banham & Mountney 

(2013a).  
 

2- La o p he sio  de la dist i utio  des se oi s au sei  de pi ges d h d o a u es, 
essite d i t g e  p is e t l i flue e lo ale de la te to i ue salif e su  le s st e 

sédimentaire. Dans cette optique, il serait judicieux de tenter de compléter le concept de séquence 

halocinétique, défini par Giles & Lawton (2002), qui permet de prédire la localisation des réservoirs 

en bordure de corps salifères qui est contrôlée au premier ordre par les variations eustatiques. Il 

se ait oppo tu  gale e t d app ofo di  l tude des g o t ies halo i ti ues e  o du e des i i-
bassins de Sivas afin de déterminer si une séquence halocinétique continentale « type » peut être 

définie. Cette étude permettrait ainsi de préciser si, les facteurs de contrôle allogéniques 

prédominent également en domaine continental, ou si des contrôles autogéniques, à déterminer, 

pourraient se surimposer aux facteurs de contrôle régionaux.  
 
 

3- L a al se des i i-bassins de Sivas a souligné la multitude de facteurs de contrôle qui 

o ditio e les fa ies, l a hite tu e, les paisseu s et la g o t ie des d pôts da s les i i-bassins. 

L utilisatio  de od les a alogi ues sa le/sili o e  ou u i ues pe ett ait de o t ai d e 
l influence relative de ces paramètres. 
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A. Abstract  

In the central Sivas basin, a cluster of 15 minibasins (MBs), filled with Oligocene to Mid Miocene 

deposits, are separated by evaporite walls and form a wall and basin structure that is spectacularly 

exposed over a large surface (45x25km). This polygonal assemblage of walls and MBs is studied, 

using aerial photos and detailed geological mapping, in order to discuss the various type of 

geometries and interactions between salt and sediment along the diapiric salt walls. Details 

geological mapping of Sivas MBs and salt-sediment contacts revealed a large variety of salt structures 

associated with large scale and small scale synsedimentary deformation usually unresolved with 

standard seismic data sets, comprising: symmetric and asymmetric MBs flanked with a range of 

internal structures near diapiric structures, supra-salt and encapsulated MBs, evaporite cored 

anticline, walls and welds. Internal structures form stacked tapered and tabular composite 

halokinetic sequences (CHS) associated with megaflap and small Hook halokinetic sequences (HS), 

allochthonous salt bodies, and stratal collapses. The base of MBs contain tapered CHS which can pass 

upward to tabular CHS or laterally on the opposite side of MB in time-equivalent strata within 

constant sediment-accumulation rate. The type of CHS appears primarily controlled by diapir rise 

rate and suggests the influence of the loading of adjacent MBs and the shortening-induced squeezing 

of diapir. Beneath salt sheet, strata beneath the flat contact appear undisturbed and strata terminate 

against the ramp contact record a small shear zone of few meters wide. Along the various observed 

salt tectonics features, a particular attention is given to the Karayün Megaflap, to the Çaygören salt 

sheet and the stratal collapse within deceptive salt wing in the central part of the Sivas basin. 
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B. Introduction 

Minibasins (MBs) (e.g. Worrall and Snelson, 1989), hi h a e defi ed as s ki e ati  asi  
subsiding into relatively thick evaporitic layer (either allochthonous or autochthonous) are relatively 

s alle , up to fe  te s of kilo ete s i  dia ete  tha  lassi al sedi e ta  asi s  (e.g. Hudec et al., 

2009b; Jackson and Talbot, 1991 ). The MBs have been described in a large variety of tectonics 

settings/basins types, comprising : (i) Cratonic basins such as the Pricaspian basin  (e.g. Barde et al., 

2002; Volozh et al., 2003); (ii) Rifts basins such as the Zechstein salt basin (e.g. Mohr et al., 2005; 

Stewart, 2007), the Flinders Ranges (e.g. Hearon et al., 2015a; Kernen et al., 2012); (iii) Passives 

margins such as the offshore of Brazil (e.g. Cobbold et al., 1995; Guerra and Underhill, 2012), the 

northern Gulf of Mexico (GoM) , (e.g. Diegel et al., 1995; Hudec et al., 2009a; Rowan and Weimer, 

1998; Worrall and Snelson, 1989); the Yemeni Red Sea (e.g. Heaton et al., 1995); West Africa (e.g. 

Brun and Fort, 2004; Hudec and Jackson, 2004);  and the High Atlas (e.g. Saura et al., 2014); and (iv) 

Foreland basin such as the Paradox Basin (e.g. Barbeau, 2003; Trudgill, 2011). At small scale, MBs 

margins record the interplay between salt flow and sedimentation, expressed by unconformity-

bounded drape-folded strata. These structures are termed halokinetic sequences and formed in 

response to variations between sediment accumulation rate v. diapir-rise rate (Giles and Lawton, 

2002; Giles and Rowan, 2012). At larger scale, MBs record the salt flow through migration of 

depocenters and internal unconformities (e.g. Hudec et al., 2009a; Rowan et al., 2003). Furthermore, 

MBs can record the formation of halokinetic folds and megaflap along steep diapir flanks, defined as 

packages of deep MB strata that extended originally far above the diapir body and have been folded 

with vertical relief up to 5 km and sometimes overturned during diapir growth (e.g. Giles and Rowan, 

2012; Graham et al., 2012; Rowan et al., 2015). Allochthonous salt levels can develop and form 

sheet-like salt bodies, which the base has variations in steepness as ramp and flats, emplaced upon 

younger strata above the original autochthonous source layer and primary salt related structures 

(Hudec and Jackson, 2006; McGuinness and Hossack, 1993 ).  
A better understanding of MBs and especially salt related geometries along steep diapir flank and 

beneath salt layer has become more and more important since the last two decades due to the 

increased exploration effort in salt bearing basins such as the GoM, offshore Brazil and Western 

Africa (e.g. Mohriak et al., 2012; Sullivan et al., 2004). In these settings, salt structures and associated 

sedimentation exert a major control on traps configuration, reservoir distribution and seals, 

especially along diapirs/MBs contacts (e.g. Giles and Rowan, 2012; Hearon et al., 2015a). Because of 

the limited seismic resolution along steep diapir flank and within sub-salt strata, as well as through 

one-dimensional well sampling, there is currently a need for outcrop-based studies providing 

detailed observations, in order to refine and test salt-related geometries and salt tectonic models 

imaged with seismic data. 

Few, high-quality field analogues of salt structures have been or are currently study. They include: 

(i) the Proterozoic Flinders Ranges in south Australia composed by an amalgamation of salt walls and 

former diapirs, welds, salt sheets, and MBs in a shallow-water settings (e.g. Dyson, 2005; Hearon et 

al., 2015a; Hearon et al., 2015b; Kernen et al., 2012); (ii) the La Popa basin in Mexico which exposes 

diapirs, welds, and MBs associated with halokinetic sequences in shallow-water to nonmarine 

settings (e.g. Giles and Lawton, 2002 ; Rowan et al., 2003); (iii) the Great Kavir in Iran, which exposed 

diapirs and a salt canopy (e.g. Jackson et al., 1990); (iv) the Central High Atlas in Morocco, which 

shows MBs in a marine setting (e.g. Saura et al., 2014); (v) the Sverdrup basin in Axel Heiberg Island 

(Arctic Canada) which is an exceptionally well exposed egg-shape, secondary MBs province, 
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emplaced above allochthonous salt canopy (e.g. Harrison and Jackson, 2014); (vi) the paradox basin 

in Utah and Colorado, which is a foreland basin with salt diapirs associated to linear salt walls and 

MBs  (e.g. Hudec, 1995; Lawton and Buck, 2006; Trudgill, 2011); (vii) the Fars province of the Zagros 

Mountains, which exposes squeezed diapirs and salt glaciers (e.g. Callot et al., 2007; Sherkati et al., 

2005 ; Talbot and Pohjola, 2009). Among them, only the Flinders Range and the Sverdrup basin 

exhibit well exposed MBs with polygonal shape in an approximately cross-section view due to 

shortening and associated tilting. 

The Sivas Basin in central Anatolia has recently joined these well exposed MB analogs: it has been 

revisited since 2013 for its exceptional (both in quality and number) exposures of salt features and 

geometries (e.g. Callot et al., 2014; Ribes et al., 2015; Ribes et al., In press; Ringenbach et al., 2013). 

The Sivas foreland basin, developed in a convergent setting, records the development of evaporitic 

conditions in the early stages, allowing the development of salt tectonic structures during the 

Oligocene and the Miocene. The central part of the Sivas basin exhibits a wall and basin structure 

(WABS) comprising a 2D high-quality exposure of at least 15 MBs, due to their tilting.  

This study presents new data of salt features and geometries from the central part of the Sivas basin. 

Based on extensive field work, we describe a large variety of salt related structures within contrasting 

sedimentary environments (fluvial, continental sabkha, lacustrine and shallow marine), from large 

scale geometries of diapir and MBs to local geometries of flanking strata, such as, unitary halokinetic 

sequences (HS), stacked composite halokinetic sequences (CHS) and megaflap, salt wall and welds, 

salt cored anticline, symmetric and asymmetric MBs, supra-salt and encapsulated MBs and 

allochthonous salt. Most of them appear comparable to sub-surface equivalent objects imaged in salt 

bearing productive basins. 

The results of this study will serve as important analogs to increase understanding and better 

evaluate and predict the strata geometries and scales of traps that wells are susceptible to traverse 

along steep diapir and weld flank and beneath salt sheet.  

 

C. Geological Setting 

C.1. Regional tectonic history 
 

The 200km long and 50 km large Sivas basin is a strongly deformed Cenozoic basin located in eastern 

Anatolia, in the corner between the North Anatolian and East Anatolian active strike-slip faults (Fig. 

. The p e asi al ase e t histo  i ol es the a etio  of the Kı şehi  eta o phi  assif a d 
Anatolide-Taurides continental blocks against the Pontides magmatic arc which developed on the 

southern rim of Eurasian plate during the Neotethys closure  (e.g. Robertson et al., 2012). 

 

a. From Neotethys closure to salt deposition:  

The closure of the Neotethys and related marginal basins is characterized by three suture zone; 

from north to south: the Izmir-Ankara-Erzincan suture zone (IAESZ), the Inner-Tauride suture zone 

(ITSZ) and the Bitlis-Zagros suture zone (BZSZ), (Fig. 1). The IAESZ, defining the north margin of the 

Sivas basin, is the trace of the Late Cretaceous subduction of the northern Neotethys, which to the 

east of the basin, is marks by the obduction of a nappe composed of peridotites thrust southward 

onto the Taurus over a distance of 100 km (Hässig et al., 2013; Okay et al., 2006 ; Rolland et al., 2010 
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). The ITSZ, defining the south margin of the Sivas basin, is commonly considered as a record of a 

small Mesozoic oceanic basin, the Inner Tauride Ocean (Görür et al., 1998 ; Robertson et al., 2013). 

The BZSZ is the trace of the southern branch of the Neotethys closed by the Arabian collision which 

age is proposed to be Late Eocene-Oligocene (e.g. Rolland et al., 2012). The Sivas basin is floored by 

the Ki şehı  assif eta o phi  asement in the west and by the ophiolitic nappe in the east (e.g. 

Karaoğla  et al., ; Poisson et al., 1996 ) 

After the obduction during the Maastrichtian to Paleocene, carbonate platform emplaced above 

the ophiolitic basement on the southern margin of the Sivas Basin, namely the Tecer Fm (Cater et al., 

1991; Kurtman, 1973 ). Then the Eocene Sivas basin evolved as an east-west foreland basin in the 

peripheral setting of the Tethyan subduction (Cater et al., 1991 ; Görür et al., 1998; Guezou et al., 

1996 ; Kurtman, 1973 ; Poisson et al., 1996 ). The Paleocene Tecer platforms is overlaid by very 

coarse conglomerates with clasts of ophiolite and Tecer platforms, and rare marble and radiolarite 

defining the Bahçecik Fm which is thought to record the onset of compression on the southern 

margin of the Sivas Basin (Cater et al., 1991; Kurtman, 1973 ; Poisson et al., 1996 ). Volcanoclastic 

turbidites with local olistostromes forming the Bözbel Fm overlain the Bahçecik Fm during Eocene 

(Artan and Sestini, 1971; Cater et al., 1991; Kurtman, 1973; Özçelik and Altunsoy, 1996). The upper 

part of the Eocene flysch succession comprises a calcareous mudstone succession, passing rapidly 

upward into a coarser and thicker shallow-marine facies (Cater et al., 1991; Kurtman, 1973). The end 

of the Eocene is characterized by calcareous claystone-bituminous shale alternations deposits 

passing up into evaporites forming the mother evaporite level, namely the Tuzhysar Fm, dated as 

Late Eocene to Early Oligocene (Gündogan et al., 2005; Kurtman, 1973; Özçelik and Altunsoy, 1996; 

Poisson et al., 2010) Fig. 3). Similar major evaporitic events are also recorded in other Anatolian 

Cenozoic salt basins, such as the Tuz Gölü or Çankiri basins, west of the Sivas Basin during roughly the 

same period (Görür et al., 1998 ; Ka akçı et al., ). 

 

C.2. Stratigraphy of Sivas Salt basin 
 

The mother Tuzhysar evaporite level accumulated in an environment evolving progressively 

from shallow marine to sebkha and is composed mainly of secondary gypsum and minor anhydrite 

(Gündogan et al., 2005).  

a. First continental series: Selimiye  

In the south and southeast of the basin, the extensive outcrops of the Selimiye Fm are red-

purple dominantly fine-grain sandstones and shales dated Oligocene which attains thicknesses of 

2000 m (Figs. 3 and 4) (Kurtman, 1973 ; Poisson et al., 1996). I  the Cellalı-1 well (Figs.2 and 3), the 

Selimiye is a strongly folded sequence of 2100m of shale, with interbedded sandstone (Onal et al., 

2008). In the MBs core area (Fig. 2, location 3), the Selimiye Fm. is likely limited to a thin fine-grain 

level at the base of Karayün Fm separated by an evaporitic level of massif gypsum.  

b. Second continental series:  Karayün Fm 

This formation is characterized from base to top by three depositional environments 

associated to a distributive fluvial system: (i) Playa-lake and distal terminal splay named the lower 

member; (ii) Fluvial braided deposits named the middle member; (iii) Saline lacustrine deposits 

named the upper member (Ribes et al., 2015). Because of their high degree of tilting, up to vertical, 
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some MBs expose more complete stratigraphic successions with up to 4 km of sediments (2400 m for 

the Karayün Fm alone (Ribes et al., 2015).  

c. Shallow-water Karacaören Fm 

After this continental episode, a transgression invaded the basin during the Early Miocene 

from the east, leading to the deposition of the Karacaören Fm (Cater et al., 1991 ; Poisson et al., 

1996; Sirel et al., 2013). The Karacaören marine sequence is composed of shallow marine limestones, 

fine clastics and marls, that are interbedded locally with algal limestone and benthic foraminifera, 

dated Aquitanian-Burdigalian (Poisson et al., 2010 ; Sirel et al., 2013). The shallow marine Karacaören 

Fm covers the Selemiye Fm., the Karayün Fm. and locally the evaporites outcropping in the northern 

part of the basin and originally described as the Hafik Fm (Figs. 2 and 3, location 2) (Kurtman, 1973). 

d. Continental Benlikaya Fm 

The end of the Karacaören Fm is marked by a return to fluvio-lacustrine environment which 

transitionally overlies the Karacaören Fm. and evaporites (Poisson et al., 1996)  Fig. 3). The Benlikaya 

Fm. is made up of red sandstones and conglomerates grading upward to more and more floodplain 

mudstone and subordinated intercalation of evaporites and carbonates (Fig.3). 

 

D. Observation of strata and structural geometries (from 

large to small scale) 

In the next sections, we summarize our observations in the core of the Sivas basin exposing MBs 

(see Fig. 2, location 3). Due to tilt of many MBs allowed by orogenic NS shortening (e.g. Kurtman, 

1973), the map of surface exposures represents an oblique cross-section. We describe our 

observation from large scale geometries of diapirs and MBs, to local geometries of flanking strata. 

We refer to composite Hook and Wedge halokinetic sequences (CHS), which are characterize by 

vertical stack of unconformity-bounded sequences of drape-folded, upturned strata along diapirs, 

which form in response to variations between sediment accumulation rate v. diapir-rise rate (Giles 

and Lawton, 2002; Giles and Rowan, 2012). Tabular CHS, formed by stacked Hook halokinetic 

sequences are characterized by drap-folding within 200m of the diapir, and are bounded 

unconformities which may have up to 90° angular discordance. Tapered CHS comprise stacked wedge 

halokinetic sequences, in which the drap-folding occurs within a distance of up to 1km of the diapir, 

and internal discordances have low-angle truncation, with up to 30°. We refer to megaflap, which are 

pa kages of deep i i asi  st ata that e te d fa  up the sides of diapi s. The  a e ea -vertical but 

may also be completely overturned in their upper reaches, at the transition between feeder diapirs 

and salt sheets. They occur adjacent to both primary and secondary diapirs and are distinguished 

from steep diapir-flanking strata of composite halokinetic sequences by their scale, with vertical 

elief up to  k  o  o e  (Giles and Rowan, 2012; Graham et al., 2012; Rowan et al., 2015). 
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D.1. Regional distribution 

a. Large scale evaporite distribution  

At the scale of the whole Sivas Basin, the distribution of the evaporite outcrops in map view (Figure 

2) allows distinguishing three contrasted provinces (location 1,2 and3):  

1) Western and Eastern domain characterized by a NE-SW alignment of evaporite parallel to 

the main structural trends, related to the fold-and-thrust belt structural grain (Poisson et al., 

1996; Temiz, 1996). 

2) Northern domain presents outcrops of both allochthonous (tectonically remobilized) and 

autochtonous (sedimentary remobilized) widespread evaporites, overlapped by the 

Karacaören Fm and covering the older Fm.;  

3) Central domain marked by a polygonal network of allochthonous evaporites walls and welds 

surrounding MB, showing a Wall And Basin Structure (WABS) (e.g. Harrison and Jackson, 

2014).  

 

D.2. The WABS domain pattern  

a. Distribution of sedimentary levels: a ring like pattern  

The oldest formation stratigraphically above the Tuzhisar evaporite is the Selimiye Fm. It is 

principally exposed to the south of the WABS domain, forming a large monocline dipping 40° to the 

west across a 15km in length (Fig. 4). The base of the Selimiye formation in the SE of the Figure 4A 

consists of a sheared evaporitic level with scarce ultramafic blocks above the folded Bözbel Fm. The 

upper part of the large Selimiye monocline is limited by a major unconformity and capped by the 

Ka a aö e  a d the Be lika a fo atio s to the south of the Ağilka a MB Fig. . To the east of the 
o e a ea, the “eli i e F . is e posed i  the o e of the Celallı a ti li e that has ee  d illed (Onal et 

al., 2008), and as a small patch associated to evaporite to the NE of the Gölcük MB (Fig. 4). In the 

core of the WABS domain, the Selimiye Fm. is likely limited to a thin, fine-grained level which 

probably correspond to the upper part of the formation stratigraphically located between massive 

evaporite walls and the base of the Karayün Fm. such as at in the Emirhan and Karayün MBs (Ribes et 

al., In press). 

Schematically, in the mapped core area (Fig. 4), the sedimentary formation distribution draws a ring-

like pattern from the older Karayün Fm. in the center to the younger Benlikaya Fm., in the periphery. 

The evaporite is observed in Figure 4 at the base of MBs of different ages: (i) At the base of lower and 

upper member of the Karayün Fm., where the contact is mainly concordant with the bottom of MBs 

such as Emirhan and Inceyol MB; (ii) At the base of the Karacaören Fm, where the contact is 

concordant such as the Tuzhisar MB; (iii) At the lower section of the Benlikaya Fm such as the 

Küpecik MB.  

(i) The ai  MBs, A pa azı, Bi göl, E i ha , Eğ i u ak, Eski oğazkeze , Göl ük, Ilki di, I e ol, 
Ka a ü , Şah e , Ya u, Ye ikö , a e o posed of the Ka a ü  F . Fig.  These MBs e pose 

the most complete stratigraphy and salt structures because of their various degree of tilting, 

such as Emirhan, which is tilted to vertical (Fig. 4). These MBs have an oval shape with either 

symmetric or asymmetric geometry. 

(ii) The marine Karacaören Fm. is observed on Figure 4 both above evaporites and above the 

Karayün and the Selimiye formations. This formation is present directly above the evaporite 
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le el ith o o da t o ta t, su h as i  the elo gated Ağilka a, Tuzhisa  a d Ça gö e  MBs 
(Fig. 4). These marine MBs are principally located at the southern and northern ends of the 

central tilted MBs composed of Karayün Fm. and lie parallel to the NE-SW striking gypsum 

alls, alo g the a is of the “i as asi . The A pa azı, E i ha  Ka a ü  a d Ya u MBs e pose 

a major unconformity marked mainly by angular contacts (up to 90°), separating the 

Ka a aö e  F . f o  the Ka a ü  F . Fig. . B  o t ast, i  the Bi göl a d Eğ i u ak MBs 
(Fig. 4), the transition from Karayün to the Karacaören formation. is progressive. In the core 

of Celallı a ti li e East of Fig. , the o ta t et ee  the “eli i e a d the Ka a aö e  
formations is characterized by high angular unconformity, up to 90°.  

(iii) The younger continental Benlikaya Fm. is observed both along the periphery of the MBs core 

area, overlying the Karacaören Fm., such as in the Çaygören MB and at the upper part of the 

Celallı a ti li e su essio  East of Fig. , a d di e tl  a o e e apo ite le el, i  the Küpe ik 
MB (north of Fig. 4).  

 

Two major unconformities are observed in the WABS. The first one between the Selimiye and 

younger formations, high angular unconformities, up to 90°, between the Karacaören and the folded 

eds of the “eli i e fo atio , i  the Celallı a ti li e (e.g. Cater et al., 1991). The second major 

unconformity between the Karayün and the Karacaören formations, high angular unconformities are 

characterized within the Emirhan and Karayün MB along MB edges.  

 

 

b.  Geometry of the central Sivas basin:  

Map view WABS geometry  

The study area in the WABS domain covers an area of 40 x 25 km (Fig. 4). The formations 

exposed are the so-called Tuzhisar evaporite (both autochthonous and allochthonous) and the post 

Eocene salt sediments namely the Selimiye, Karayün, Karacaören and Benlikaya formations (Fig. 4 

and 3). The core area is characterized by important quantities of gypsum forming more than 30% of 

the surface outcrop (Fig. 4). The evaporitic level is characterized by large topographic structures, up 

to 100 meters high, some of them showing evidences of gravitational remobilization, a pattern 

suggesting that they are still actively building. Evaporite outcrops form a polygonal network of 

diapirs, walls and welds that surround MBs, showing circular to elliptical geometries of 10 to 25 km2 

at surface (e.g. Emirhan or Ilkindi MB, Fig. 4). Within this level, most of the outcrops present massive 

gypsum and anhydrite blocks interbedded with highly sheared red-bed clastics and shales. Scattered 

ultra-mafic and Eocene limestone blocks are observed within the evaporites (e.g. to the west of the 

Ağilka a MB, o  to the NE a d south, east of the Göl ük MB, Fig. .  
 

Cross WABS traverse  

A NS tentative cross-section passing through the WABS domain has been built (Fig. 5). This 

section illustrate mainly the geometry of MBs, which are well constrained at surface but poorly 

constrained at depth due to presence of allochthonous and autochthonous salt levels, and complex 

structure along MBs vertical contacts. Thus, several geometries, thickness and basement 

configurations are possible.  
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MBs are limited by salt diapirs and welds. Sedimentary distribution appears centrifuge in age, 

from the Karayün Fm. in the central part of the MBs area, to the younger Benlikaya Fm.as a 

peripheral ring. Some MBs, located to the north of the Ilkindi MBs, are tilted up to vertical toward 

the o th su h as E i ha  a d Eğ i uçak, MBs. 
The continental Karayün Fm and the marine Karacaören Fm are characterized by large wedge 

halokinetic sequences, which thin generally toward the south in case of the Karacaören strata, such 

as i  the Tuzhisa  MB, a d the tighte i g of s li al MBs a o e the a op , su h as i  the Ağılka a 

MB (Fig. 8c). The lower Karayün strata present more thickness variation within and between MBs 

compare to the middle and upper Karayün strata. Although some diapirs are still preserved, many 

others with outcropping salt walls have been squeezed, forming vertical welds or thrust diapirs, 

sometimes evolving to thrusted welds where MBs are juxtaposed at present. Teepee-like geometries 

are observed when strata dip away from the welds in opposite directions (e.g. Rowan and Vendeville, 

2006). Remnants of allochthonous salt are also observed, such as in the Çaygören MB.  

 

 

 

D.3. Large scales thickness patterns 

a. MBs internal geometries 

Symmetric and asymmetric MBs   

In the core of the WABS domain (Figure 4), MBs composed by the Karayün Fm. present either 

a symmetric internal structuration, such as Karayün MB, or an asymmetric internal geometry such as 

E i ha , Eğ i u ak a d Yavu MB.  

The overall Emirhan MB exposes an asymmetric geometry, both for the Karayün and in the 

Karacaören Fm. deposits distribution, (Fig. 6A). Within the Karayün Fm, the sedimentary layers form 

a wedge thickening toward the west where the bedding appears to be perpendicular to the evaporite 

wall and weld and for the lower member, thining toward the eastern border, where the member is 

incorporated in a folded and truncated halokinetic fold. On the contrary, the overall pattern of 

deposition of the Karacaören Fm presents contrasted wedges, thickening toward the east and 

thinning toward the west, overlying with onlaps the regional unconformity as well as the evaporite 

weld separating the Pinarca MB to the west from the Emirhan MB to the east (Fig. 6A).  

By contrast, the Karayün MB, which is less tilted (in the range of 30° in the center and vertical on the 

edge), presents a symmetrical organization of the Karayun sequences below the Karacaören Fm. (Fig. 

6B). On both side, the lower Karayün Fm. presents characteristic kilometric scale wedges, i.e. basin 

scale and similar to what is observed in Emirhan, separated by internal unconformities, whereas the 

middle and upper Karayün Fm. are structured as large drape-folds geometries, mostly isopachous, 

and later on cut by the regional unconformity at the base of the Karacaören Fm.  

Encased MBs  

Four small-s ale MBs, a el  the Pı a a, Kö , I e ol a d Ulukapı, est of the E i ha  MB, 
present circular to elliptical shapes, defining synclines (Fig 6A, see Fig. 4 for location). These MBs are 

filled by saline lacustrine facies of the upper Karayün Fm attributed to the late Oligocene (Poisson et 

al., 2012). These MBs are surrounded by walls or welds, and two of the , the Pı a a a d Kö  MBs, 
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are localized above the edges of the western part of the Emirhan MB, limited by a evaporite weld 

(Fig. 6A). 

The Inceyol MB situated to the west of the Emirhan MB is one of the most impressive 

examples of these MBs (Fig. 7A, location Fig. 6A). The Inceyol MB is composed of a single syncline in 

the north, which passes into two individualized tight synclines to the south. The two synclines are 

separated by an exposed gypsum wall, interpreted at depth as a weld or a thin wall marked by steep 

to overturned flanking strata on both side (Fig 7A, B and C). Along the western flank of the eastern 

syncline, beds display apparent onlaps along the salt wall with overturned strata dipping 55°W 

passing to vertical dip in the core of the syncline over a distance of 50 m (Fig 7A et B). Strata in the 

two synclines are cut by numerous normal faults and in the core of the eastern syncline, local reverse 

faults are observed. These isolated tight synclines, defined as an encased MB sensu Pilcher (2011) or 

encapsulated MB sensu Rowan (2011). 

 

b. Internal structures 

Tapered/Tabular CHS at the MB scale  

In the east Emirhan MB, salt structures are exposed in a continuous panorama and in map 

view along a NS striking evaporite all li iti g the E i ha  MB to the est f o  the A pa azı MB to 
the east (Fig. 8A1 and A2). From MB base to top, the thin Selimiye Fm. layers and lower Karayün Fm. 

form either a low-angle onlap onto, or are parallel, to the evaporite wall (Fig. 8A1). The Selimiye Fm 

is p ese ed as s all pods  of ed-purple fine-grained sandstone onlapping the gypsum with a 5-10° 

angle (Fig. 8A1). The lower Karayün Fm. expose 3 wedge-likes halokinetic sequences which are 

bounded by internal unconformities with up to 20° of angular discordance (see top-lap on Fig. 8A). 

The sequences thin regularly over a distance of 2km, from thickness of up to 1km in the depocenter 

to 50 m or less against the eastern evaporite wall, forming a Tapered CHS (Fig. 8A1). Syn-depositional 

normal faults dipping both towards the center of the MB and the eastern wall cut this Tapered CHS 

(Fig. 8A1). Few metric scale folds inclined toward the MB center are also observed. Along the eastern 

salt wall, the limb of the lower Karayün Fm. overlays a folded bloc of the middle Karayün Fm. limited 

by a evaporite weld (Fig. 8A). The bottom half of the middle Karayün Fm is isopachous (400 m) 

sequence, which is folded over a distance of 1 km from eastern evaporite wall with bed rotation of 

up to 90 (Fig. 8A1 and A2). This sequence is bounded toward the eastern evaporite wall by an 

unconformity with up to 90° of angular discordance, designing a Hook halokinetic sequences (Fig. 

8A1 and A2). This sequence is geometrically similar to a Hook halokinetic sequence defined by (Giles 

and Rowan, 2012) but it size is larger. Thus, we proposed to define this halokinetic fold as forming a 

Mega Hook halokinetic sequence, characterized by a sub-isopachous sequence that is folded over a 

distance of 300m or more from the salt diapir with bed rotation of up to 90° and bounded by an 

unconformity with up to 90° of angular discordance which become conformable within up to 1 

kilometer of the diapir. The upper half gently thins eastwards from a 700 m thickness in the West to 

600m in the east. The middle and the upper member of the Karayün Fm. are troncated by the base 

Karacaören unconformity with an angle increasing from 5° in the west to 90° against the eastern 

wall. (The angle of angular discordance increases rapidly with up to 90° in the last 300 m defining the 

Hook halokinetic sequence in the bottom half of the middle member (Fig. 8B)). Above the 

unconformity, the base of the Karacaören Fm. fills a trough near the eastern wall with onlaps 

covering the discordance limit (Fig. 8B). 
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In the west part of the Karayün MB, evaporite-related structures, exposed in map view (Fig. 

8B1), involve the whole Karayün Fm and the lower Karacaören Fm, along the Karayün evaporite wall 

which passes to the Karayün salt weld toward the north, limiting the Karayün MB to the east and the 

Ilki di a d A pa azı MBs to the est. The lower Karayün member overlies a thin Selimiye Fm. layer 

that ends with a 10 m thick evaporite layer (Fig. 8B1). The lower Karayün member begins with sub-

isopachous 180m thick layer, parallel to the MB base. Toward the northwest, the entire serie is cut 

al ost pe pe di ula l   the e apo ite all li iti g the A pa azı MB to the est Figs. B  a d 
8B2). The top of the sub-isopachous is defined by an unconformity with up to 10° of angular 

discordance. The rest of the lower member forms a tapered CHS composed by wedge halokinetic 

sequences that thin over a distance of 750 m from the Karayün salt wall and bound by unconformity 

with low angle of discordance (highlighted by thick dashed line and toplaps in Fig. 8B1). The base of 

the middle member of the Karayün Fm. is sub-isopachous while the two upper thirds define two 

large halokinetic wedges separated by unconformities (highlighted by thick dashed line and toplaps) 

forming a second tapered CHS (Fig. 8B1). In the vicinity of the o ta t ith the A pa azı MB, 
numerous normal faults affect the lower and middle members dipping both towards the center of 

the MB and the western Karayün wall and weld (Fig. 8B2). Above the tapered CHS of the middle 

Karayün Fm., the upper member of the Karayün Fm is sub isopachous with a drape-folded geometry 

over a distance of 300m from the Karayün evaporite weld with beds rotation up to 110° and 

bounded by an unconformity with up to 90° of angular discordance that become conformable within 

up to 1 kilometer of the evaporite weld (Fig. 8B1 and 8B3). Similarly to the Eastern part of the 

Emirhan MB, this sequence defines a Mega Hook halokinetic sequence.  Above the unconformity and 

the Mega Hook halokinetic sequence, the base of the Karacaören Fm. forms a tapered CHS 

composed by wedges halokinetic sequences which thin over a distance of 400m from the Karayün 

salt weld and bound by unconformities with up to 15° of angular discordance.  

Tapered CHS are also observed into the lower Karayün Fm. at the eastern edge of Eskibogazkezen 

MB a d i to the lo e  a d iddle Ka a ü  F . at o theast edge of the A pa azı MB Fig. . 
 

Megaflap  

The east Karayün MB structure exposes similar composite halokinetic sequences compared 

to those observed in the west Karayün MB (Fig 6B). The main difference lies in that the deep strata of 

the lower and middle members of the Karayün Fm. extend far along the western evaporite diapir 

between Karayün and Akpinar MB (up to 5 kilometer), with strata that are vertical to slightly 

overturn compare to the Karayün MB center, defining a megaflap (Fig 9A). The limb of the Karayün 

megaflap is a complex structure characterized by a refolded tip of the megaflap limb, which is 

truncated and overlay by the Karacaören Fm. to the west and by a complexly interbedded gypsum 

and shale level to the east (Fig 9B). The eastern tip of the Karayün section is a tilted, faulted and 

recumbent fold with a present-day right-lateral strike slip fault (Fig 9B). 

Against and above this structure, the lower Karacaören is tightly squeezed against the Karayün 

megaflap (Fig 9B). In between the Karayün megaflap and the base of the Akpinar MB, the extension 

of the remnant evaporite mass is featured by an interbedded and complex mixed gypsum and shale 

beds. The base Karacaören consist of a marine conglomerate preserved as an eroded tapered CHS to 

the SE above the evaporite diapir and as a rafted syncline with vertical axis in the north above the 

mixed gypsum and shale complex (Fig 9B). Above the bottom tapered CHS, the marine shale and 
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sandstones still record succession of wedge halokinetic sequences which  onlaps progressively the 

mixed gypsum and shale and the raft syncline over a 400m thickness. This peculiar structure of 

megaflap, tapered CHS and onlaped rafted syncline, probably formed during the upper Karayün 

deposition, is later on sealed by the upper Karacaören Fm. 

 

D.4. Salt structures  
An east-west linear set of evaporite structures separate the Ilkindi minibasin to the south from 

the Ka a ü , A pa azı, a d E i ha  i i asi s to the o th Fig . From east to west, it comprises a 

first evaporite wall, defined as the Karayün evaporite wall, a north-vergent thrust fault, a second 

evaporite wall, a vertical weld, defined as the Emirhan evaporite weld and a third evaporite wall over 

8km of length (Fig. 4).  

a. Evaporite walls  

To the east of the linear set of evaporite structure, the Karayün evaporite wall is a 1km2, 

curved-shape body of gypsum breccia that is split into the Karayün evaporite weld, consisting of 

intervals of complete and incomplete welding with remnant gypsum and blocs of cap rocks, on its 

northern end, and into a thrusted buried evaporite anticline on its western end (Figs. 8B and 10A). 

This set of all a d elds fo  a t ia gula  ju tio  et ee  the Ilki di MB to the south, A pa azı 
MB to the northwest and Karayün MB to the east (Figs. 8B and 10A). The core of the Karayün 

evaporite wall is composed of an amalgamation of massive blocks of gypsum, anhydrite and 

sometimes exotic ultramafic bodies in a highly sheared zone of 200m width (Fig. 10A). The exotic 

blocks correspond to basement blocks that can evidence vertical evaporite rise allowing for the 

transport of deeper rocks initially interbedded with the evaporite before the evaporite flowed, 

similar to what is observed in the Hormuz Island in Iran, as well as in the El Papalote diapir in La Popa 

basin (Lawton et al., 2001; Talbot et al., 2009). Toward the edges (on both sides), the Karayün 

evaporite wall passes into playa-lake deposits, mostly silts, with intercalation of evaporitic layers (40-

100m thick) attributed to a thin sequence of the Selimiye Fm (Figs. 8B and 10A). At the contact with 

MBs, a ten meters thick massive evaporitic level displays evidence of shear deformation and is 

connected laterally to the core of the Karayün evaporite wall (Figs. 10A and B). The Karayün 

evaporite wall is flank by the Karayün lower member strata that are conformably dipping at 90° up to 

overturned, highlighting the vertical evaporite wall (Fig. 9B). The southeastern side of the Karayün 

evaporite wall is a large wedge of gradually up-turned strata of the lower and middle Karayün 

formations (Figs. 10 A and B). The northwestern side presents overturned strata of the lower and 

middle Karayün formations with beds dipping 70°S to 80°S, affected by several internal 

unconformities, as defined in the previous sections as Tapered CHS (Fig. 10B).  

 

b. Thrusted evaporite-cored anticline  

In map view Figure 8B, the NW end of the Karayün evaporite wall disappears, buried below 

an small anticline characterized by an E-W striking axis and a northern flank cut by a north-vergent 

th ust fault, lo ated et ee  the A pa azı MB to the north and the Ilkindi MB to the south. The 

western side of the EW anticline and the north-vergent thrust fault terminate against the evaporite 

wall (Fig. 11 A). To the southern side of the north-vergent thrust fault, the E-W anticline exposes a 
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gentle north flank dipping 20°, and a south flank dipping 50° (Fig. 11 A). To the northern side of 

north- e ge t th ust fault, eds of the A pa azı MB displa s a set of as et i al folds ith a ial 
planes dipping toward the south (Fig. 8B). The large-scale structure is that a thrusted evaporite-cored 

anticline, the northern flank of which is cut by a north-vergent thrust fault, emplacing the anticline 

o e o  top of the A pa azı eds Fig. B . The deposits et ee  Ilki di a d the A pa azı MBs e e 
probably continuous during the lower and middle Karayün formations, before the thrusting and 

shortening affected the edge of MBs.  

 

c. Evaporite welds  

To the west of the linear set of evaporite structures, between the Emirhan and Ilkindi MBs (Fig. 

6A1), the evaporite wall narrows passing progressively to the Emirhan evaporite weld, passing from 

250 m to less than a few meters in width over a distance of less than 200m (Fig. 12A and 12B). The 

Emirhan evaporite weld is an elongated body of local remnant gypsum up to 15m wide running over 

more than 250m at surface, limiting the horizontal Ilkindi MB to the south and the tilted Emirhan MB 

to the north, and widen toward the west to a evaporite wall (Fig. 12 A). The southern side of the 

Emirhan evaporite weld is a succession of wedge halokinetic sequences bounded by low-angle 

unconformities, defining a tapered CHS, with gradually upturn and thinning strata of the lower and 

base of the middle Karayün Fm. toward the Emirhan evaporite weld (Fig. 12C). The oldest exposed 

beds onlap the evaporite wall (welded to the west) with near 90°dips passing to 30° to the south in 

the middle Karayün Fm., over a short distance of about 200m. The northern side of the Emirhan salt 

weld is overturned strata of the lower Karayün Fm. with beds dipping 70°S along the evaporite weld, 

until vertical over a distance of 200m from the salt weld, showing thickness variations (Fig. 12B). The 

large-scale structure is that a squeezed vertical diapir with two flanks of the MBs juxtaposed where is 

Emirhan weld and strata dipping away from the Emirhan weld Figure 12E, forming a teepee structure 

(sensu (Rowan and Vendeville, 2006)).  

 

The Emirhan weld itself consists mainly of both complete and incomplete welds with remnant 

gypsum that represent cusps at the halokinetic sequence boundaries, which are restricted to the 

lower Karayün Fm within the Ilkindi margin MB (Fig. 12C). This cusp contains highly sheared gypsum 

ith a o glo e ate p ese ti g ai l  e iated li esto e hi h is thought to e elated to a ap 
o k  fo ed  diage eti  alte atio  of the e apo ite all i  estal positio  (e.g. Giles et al., 2012; 

Kyle and Posey, 1991 ) (Fig. 12D). The base of some wedge HS of lower Karayün Fm presents clasts of 

depositional limestone caprock. Such cap-rock blocks are observed into many evaporite walls and 

welds, mainly at the evaporite-sediment contact (e.g. the Karayün salt weld Figure 8B).  

 

d. Allochthonous evaporite sheet  

The  aygören evaporite wall and welds separate the  aygören MB to the north, the south edge 

of hi h is steepl  dippi g, f o  the Eğ i uçak MB to the south Fig. A . A section of a evaporite 

sheet has been mapped in the  aygören MB located to the north of the Emirhan MB (Fig. 13A, see 

Fig. 4 for location) which is filled by the Karacaören and Benlikaya Fm. In the center of the map (Fig. 

13A), the vertical  aygören evaporite wall, within the Karacaören Fm., is about 1.5 km long and 

reaches a thickness of 200m. It pinches out toward both east and west, passing into a cartographic 

weld. Within the  aygören MB, the evaporite body corresponds to a section of an evaporite sheet 

about 600m in width, and reaches a thickness of 100m (Fig. 13A). This evaporite sheet section grades 

400



 

 

conformably into Benlikaya strata to the east (Fig. 13A and B) and unconformably to the west (Fig. 

13A). 

To the southeastern side of the  aygören evaporite wall, the Karacaören strata dip moderately, 

forming a gentle syncline, with a fold hinge line trending about 045, cut by a set of right-lateral strike 

slip faults (Fig. 13A). To the northern side of the  aygören salt wall, the Karacaören and Benlikaya 

strata dip, steeply, sometimes overturned, with conformable evaporite wall flank strata (Fig. 13A and 

B). Dips evolve progressively from 70° south-overturned along the flank of the evaporite wall, to 35° 

toward the north (Fig. 13A and B). A left-lateral strike slip fault, perpendicular to the bed, connects 

the  aygören evaporite wall to the evaporite sheet section, cutting the entire Karacaören and 

bottom part of the Benlikaya formations (Fig. 13A and B). To the south of the salt sheet base (Fig. 

13A, location 1), the Benlikaya fluvial strata, dipping 80°N, are truncated by a steep evaporite-

sediment interface, defining an evaporite ramp. Toward the northeast of the evaporite ramp (Fig. 

13A , B and C, location 2), the Benlikaya fluvial strata, dipping 80°N and flanking the evaporite sheet 

section, are concordant with the evaporite-sediment contact, defining a flat contact, with only rare 

evidence of normal faults within the Benlikaya strata and no evidence of shear at the salt-sediment 

contact (Fig. 13D). Northeastward of the flat contact (Fig. 13A, B and C, location 3), Benlikaya strata, 

dipping 35°N and flanking the evaporite sheet section, are truncated with an angular discordance of 

30° by a evaporite-sediment interface, defining again a basal ramp (Fig. 13E). This evaporite-

sediment ramp contact is characterized by a shear zone, up to a meter in thickness, composed of 

sandstone, gypsum lenses and sandstone boudins displaying clockwise rotation, related to a dextral 

motion (Fig. 13E). The Benlikaya strata in the few meters beneath the shear zone contain numerous 

fractures, locally refracted in nodules of diagenetic anhydrite (Fig. 13F). The front of the evaporite 

sheet section (Fig. 13A, B and C, location 4) is marked by drape-folds of Benlikaya continental sebkha 

strata with rotation of up to 70° and no evidence of thrust faults. To the north of the evaporite sheet 

section (Fig. 13A, location 5), the Benlikaya continental sebkha strata overlying and flanking the 

evaporite sheet section contain locally normal faults with cm-scale extensional displacements. Within 

the evaporite sheet, recumbent folds extending tens of meters with a north vergence, associated 

with shear zones, evidence the high internal deformation, probably due to the northward spreading 

of the evaporite (Fig. 13B and C). The recumbent folds inside the salt sheet are very similar to the 

tank-track folds observed within the Hormuz salt glaciers in Iran such as in the Kuh-e-Namak salt 

glacier (e.g. Talbot and Pohjola, 2009) or along Red Sea (Alsop et al., 2014). The large-scale structure 

is that a preserved section of an allochthonous evaporite sheet limb with a ramp-flat geometry, 

emplaced during the Benlikaya Fm. and probably fed by the near southern Çaygören evaporite wall 

(Fig. 13B)  

 

D.5. Near-diapir deformation: Halokinetic sequences 
Hook halokinetic sequences (HS) are well exposed in the lower and middle Karayün Fm. 

adjacent to the evaporite wall or weld to the south of the Ilkindi MB, to the west of the Emirhan MB 

a d to the est of the Şah e  MB Fig. .  
 

a. Hook HS along vertical evaporite weld 

One of the finest examples is located along the western boundary of the Emirhan MB, along an 

evaporite wall passing to an evaporite weld, which separates the Emirhan MB to the east from Köy 
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MB to the west (Fig. 6A1). Along the contact separating the evaporite weld from adjacent-sediment, 

angular unconformities with up to 90° of angular discordance, bound a vertical succession of Hook 

halokinetic sequences, defining a tabular CHS (Fig. 14A1, located Fig. 6A1). At the bottom of the 

tabular CHS, unconformities are connected laterally to reentrants of evaporite, forming locally 

pronounced cusp (Fig. 14A1). The unconformities become conformable within 50 m laterally from 

the evaporite weld. Each Hook sequence affects a 10 to 50m thick series of strata with no variations 

in thickness or sand content, which are drape-folded over 50 m away from the evaporite weld before 

becoming parallel to the evaporite weld. The axial traces of the Hook HS folds are offset and confined 

into narrow zone parallel to the evaporite weld (Fig. 14A1). Hook fold axes orientation are fairly 

consistent, plunging 40-80° to the W and SW (Fig. 14A2). These variations within this tabular CHS 

may be due to slight changes in diapir growth or sediment deposition. Blocks of conglomerate 

containing reworked pebbles of limestone (from the cap rock developed at the evaporite-sediment 

contact) and sandstones f(rom the lower Karayün Fm) are observed along the evaporite weld (Fig. 14 

A3). Within a Hook HS, localized destabilization breccia, consisting of matrix-supported fine to 

coarse-grained sediment with angular pebbles or cobbles of the underlying strata, are probably 

derived from the erosion of the upturned underlying strata covering the evaporite diapir (Fig. 14 A3). 

Within this Hook HS (Figure 14A3), strata thin toward the Hook HS flank and overlay it with onlaps 

and internal unconformities. The short limbs of the Hook HS are sometimes refolded toward the MB 

(Fig. 14 A3), and affected by syn-sedimentary extensional faults, which have been rotated during 

folding (Fig 14A1). The cores of the Hook sequence folds contain sometimes strongly disharmonic 

structures (imbricate thrust, detached folds) (Fig. 14A4).  

b. Hook HS along evaporite overhang  

Hook haloki eti  se ue es a e also o se ed alo g the este  o de  of the Şah e  MB Fig. 
4A), in the middle Karayün Fm. along a evaporite overhang. There (Fig. 4A), an NS sinuous contact 

separates the Karayün Fm. from the NS evaporite wall capped by MBs of the Benlikaya Fm. At large 

scale, the middle Karayün Fm strata dipping 30°NW are parallel and cut by the overhang to the 

southwest with an angle of up to 20°, forming a ramp contact (Fig. 14B1). At a small scale, within 10 

m below the thrust contact, a succession of Hook HS are characterized by a few meters of strongly 

folded sandstones with no variations in thickness or sand content in each HS, with limb dips of up to 

90°, defining a tabular CHS (Fig. 14B2). From base to top, axial traces of Hook HS are slightly offset 

and progressively shift toward the northeast, confined into a narrow zone nearby and roughly 

parallel to the evaporite-sediment contact (Fig. 14B2). Each Hook HS is bounded by an unconformity, 

which becomes conformable within less than 20 m away from the salt-sediment contact. Along the 

base of the evaporite overhang, the toes of Hook HS are apparently cut by a thrust zone (Fig. 14B3, 

see location Fig. 14B2). The contact is characterized by a 10 cm wide shear zone, composed of a shaly 

gouge and a brecciated level, reworking sandstones of the middle Karayün Fm, with a reverse sense 

of motion (Fig. 14B3). Both of these Hook HS along the salt overhang, are examples, albeit at 

different scales, of salt-sheet advance by inflation and breakout on a salt-roof thrust (Hudec and 

Jackson, 2009). 

 

c. Stratal collapse structure  

Two examples of collapse structure are described in two contrasted sedimentary 

environments, continental and marine, both in the Emirhan MB (Fig. 15, see Fig. 6A1 for location). 
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Along the northwest limit of the Emirhan MB (Fig. 15A), north of the tabular CHS of the western 

Emirhan evaporite weld (Figure 14A1), three weld segments connect to the main evaporite diapir to 

the west (Fig. 15A). The southern welded segment (Fig. 15A, location 1) separates the Köy MB to the 

west from the tilted Emirhan MB to the east, with steep overturned and parallel strata, which 

te i ate agai st the eld at ° defi i g a  appa e t T shaped o ta t . The o the  eld Fig. 
15A, location 2) separates the Pı a a MB to the o th f o  E i ha  MB to the east, i  hi h iddle 
Karayün strata are parallel to the evaporite weld. The last 250m long weld segment (Fig. 15A, 

location 3) is fully enclosed within the middle Karayün Fm. of the Emirhan MB, and connects to the 

evaporite diapir to the west. This evaporite weld contains a few meter thick shear zone, composed of 

sheared fluvial sandstone and floodplain deposits, with rare remnant of evaporites. The weld (Fig. 

15A, location 3) separates the concordant beds below from a wedge HS above. Stratas of the wedge 

thin over a distance of 250m away from the evaporite diapir, with gradual strata rotation and 

apparent downlaps of the beds against the weld (location 3). The top of the wedge HS is parallel to 

the northern evaporite weld segment (location 2). 

To the northeast of Emirhan MB, the detail map (Fig. 15B) shows the upper part of the Karacaören 

F  alo g t o e apo ite alls, sepa ati g the E i ha  MB f o  the A pa azı MB to the est a d the 
Çaygören MB to the north (see Fig 6A1 for location). From base to top, the upperpart of the 

Karacaören Fm. is split geometrically in three members A,B, and C (Fig. 15B). Above the underlying 

concordant and isopachous beds, the A member shows a wedge HS thinning over a distance of 400m 

from the evaporite wall and the limb ends against the evaporite wall with an angle of roughly 90°. 

Normal faults with a few meters of throw cut the wedge (Fig. 15B). Above it, the B member displays a 

wedge shape thickening over a distance of 500 m from the evaporite wall. The upper C member 

shows a wedge HS thinning over a distance of 500 m from the salt wall, the limb strata end against 

the evaporite wall with an angle of roughly 90° (Fig. 15B). The wedge C is cut by normal faults dipping 

toward the east and is overlay by the EW salt wall. The large-scale structure is that a two wedge HS 

thinning down against the evaporite wall separating a wedge HS thickening toward the salt wall as a 

rim-syncline. 

 

E. Interpretations 

E.1. Karayün Megaflap and raft  
The Karayun megaflap is a particular structure located at the contact between the Karayün 

(to the west) and Akpinar (to the east) MBs. The proposed evolutionary sketch (Figure 16) presents a 

tentative evolution of the Karayün mega-flap and its interactions with the Akpinar MB. The story 

starts in a similar manner to the west Karayün area, with the progressive downbuilding of a thin layer 

of clastic sediments into a wide buried evaporite ridge, initially conformably overlain by these 

sediments. The Lower and middle Karayün Fm. record a broad-scale wedging during their deposition, 

thinning and extending far up to the east above the evaporite buried structure, with internal 

unconformities, in relation with a regional increase of accommodation (e.g. Ribes et al., In press) (Fig. 

16a). Before the deposition of the upper member of the Karayün Fm., the eastern limb of the 

depocenter sagged in the evaporite, while being folded and thrusted. Shortening has already started 

farther south as expressed by the change in source and amount of the clastic input, and this probably 

lead to a progressive shrinkage of the diapir, favoring thus the recumbent folding of the sagging limb 

of the Karayun MB (Fig. 16a, 16b). During the deposition of the upper Karayün Fm. wedge, very 
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active salt tectonics and sedimentation forced the drape-folding of MB deep strata until vertical to 

overturned beds attitude forming a megaflap (Fig. 16c, 16d). Then the limb of the halokinetic wedge 

of the upper Karayün Fm., which originally overlaid the diapir with onlaps, is eroded before the 

Karacaören marine transgression and early Karacaören strata capped the pre-existing megaflap and 

the diapir (Fig. 16e). Above the diapir, differential loading allow for the segmentation of these marine 

deposits, individualizing blocks of the lower Karacaören Fm, separated by normal fault in the future 

Akpinar MB (Fig. 16e). As sediment accumulation continued, the thicker section of the Karacaören 

Fm. to the east sank faster than the one deposited above the preexisting Karayün Fm. The latter 

formed a condensed section at the top of the salt diapir defined as a carapace (e.g. Jackson and 

Talbot, 1991) Fig. 16e and f). The preferential subsidence of the Akpinar MB compared to the 

preexisting Karayün MB may be due to salt weld formation at the base of the Karayün MB. The 

Karacaören Fm. progressively seals the salt structures, forming a tapered CHS which overlay the 

carapace with onlaps (Fig. 16g).  

Most of the megaflap observed in surface or subsurface data (Giles and Rowan, 2012, Rowan, 

2015 #1574; Graham et al., 2012; Hearon et al., 2015b), with physical models (Callot et al., 2015) or 

conceptual model (Hudec and Jackson, 2006), present an overturned flap (overturn limb of the 

megaflap) that is either thrusted and folded toward the MB due to salt high extrusion at surface, at 

shallow levels adjacent to diapir feeder and above the younger beds of the MB. Contrarily to these 

examples, the eastern overturned flap of the Karayün MB, although thrusted, is a folded structure 

situated within the evaporite core and along the MB flank. A similar structure is observed to the east 

of the Emirhan MB, where a folded bloc of the middle Karayün Fm., is at present day below the lower 

Karayün Fm. separated by remnant gypsum and caprock blocks related to a salt weld (Fig. 8A). This 

block could be related to a former megaflap, isolated above the diapir, which has then collapsed and 

sunk below the MB flank during the drape-fold formation.  

 

 

E.2.  aygören Evaporite sheet  
The structure observed in Figure 13 is interpreted as an allochthonous evaporite sheet that 

spread at surface as an evaporite glacier during the deposition of the Benlikaya Fm., probably fed 

from the  aygören evaporite wall (Fig. 17). This evaporite sheet has flown above the tapered CHS of 

the Karacaören and base of Benlikaya formations (Fig. 17a), forming a succession of flat, marked by 

poor sub evaporite deformation (see Fig. 13D) and ramps, marked by basal shear with angular 

unconformity (see Fig. 13E). The ramp-sediment contact, highlighted by basal cutoff against the ramp 

base of the evaporite sheet, should marks a period of slower salt advance or faster sedimentation 

rate, while the extrusive advance above the flat salt-sediment contact may corresponds to a period 

of salt advance overriding sedimentation rate (Fletcher et al., 1995; Hearon et al., 2015a; 

McGuinness and Hossack, 1993).  

Following the salt sheet spreading, the toe of the salt sheet is covered (partially or completely) by 

younger Benlikaya beds which are later folded and cut by extensional faults (Fig. 17b). The deposition 

of the Benlikaya beds above the evaporite sheet records the time at which sedimentation became 

dominant to buried progressively the salt sheet. The bending of strata at the toe of the salt sheet 

interpreted as a halokinetic drap-fold and the normal faults above the salt sheet (Fig. 17b), can be 

explained by a phase of inflation of the salt sheet, probably allowed by shortening-induced squeezed 

of the feeding diapir (e.g. Hearon et al., 2015a; Kernen et al., 2012). The present structure is the 
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result of a tilting, probably due to regional orogenic shortening tardive event, similar as the tilt of 

Emirhan MB (Fig. 17c). 

 

E.3. Stratal collapse into salt wing  
An evolutionary sketch of the wedge HS collapse observed to the north-east of Emirhan MB (see 

Figure 15A) is proposed in figure 18. After the building of a vertical diapir bordered by tabular CHS 

alongside (see Fig. 14A1), a small salt wing spread about 100 m away from the diapir above the 

middle Karayün Fm. strata (Fig 18A). Salt wing correspond to local extrusion of allochthonous salt, 

which may periodically occur along steep diapir (sensu (Diegel et al., 1995)) preferentially 

happenning during high diapir rise rate relative to sedimentation-accumulation rate. The salt wing 

advance is expressed by the shear deformation recorded at its bottom, defining a basal shear zone 

(Fig 18A). Following its emplacement, continental beds progressively covered the salt wing, 

onlapping its roof and wedging away forming a wedge HS (Fig. 18B). This is likely to happen during 

rapid sedimentation-accumulation relative to diapir rise. Then, the wedge HS collapses into the 

evaporite wing toward the diapir forming the present deceptive onlap against a weld, that could be 

explained by evaporite wing deflation due to dissolution (Fig. 18C) (similar as The Bristol Channel 

coast, (Trude et al., 2012)). Presence of wedge HS thinning onto the salt weld (top of the depleted 

salt wing) shows that it is probably not an evaporite intrusion but rather a local allochthonous 

evaporite wing during middle Karayün Fm. age. As observed to the northwest of Emirhan MB where 

the encased Pinarca MB is limited by a weld, a supra-salt MB of the upper Karayün Fm. may 

developed above the diapir and limited with the Emirhan edge by a weld (Fig. 18C). 

 

F. Discussion 

F.1. Seismic analogies with known evaporitic related 

structures 
Despite contrasted lithologies, depositional and structural environments, the evaporite and 

MBs geometries of the WABS of the Sivas basin are quite similar to those imaged on passive margins 

in the Central and South Atlantic as well as in the northern GoM. The northern GoM particularly 

shows analogous structures, among them such as primary, suprasalt (secondary) and encapsulated 

MBs, diapirs, megaflaps, CHS, welds, allochthonous evaporite (e.g. Diegel et al., 1995 ; Hearon et al., 

2015a; Hearon et al., 2015b ; Hudec et al., 2009b; Pilcher et al., 2011 ; Rowan, 1995; Rowan et al., 

2003 ; Schuster, 1995 ). The examples shown in figure 19 and 20 illustrate classic geometries 

encountered in the deep offshore GoM near the Sigsbee escarpment, where primary and supra-salt 

MBs are observed, and where shortening is common (e.g. Hudec et al., 2005). The seismic image is 

quite good in the core of the MBs away from the salt diapirs or walls. Hovewer, along the salt walls, 

where the structural traps are located, seismic quality is lower and the shape of the CHS is hardly 

distinguishable. Similarly, the larger halokinetic sequences in these seismic examples, the megflaps, 

basin scale halokinetic folds and related unconformities, are geometrically analogous at an 

equivalent scale to the Emirhan and Karayün MBs themselves (Fig. 19).  
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a. MBs, CHS and Megaflap  

The figure 19A1 illustrate a supra-salt MB located between two diapirs showing a asymmetric 

geometry with a large wedge HS thinning toward the SSE along the eastern diapir margin. This limb 

of which is poorly imaged but is truncated by a major unconformity and covered by younger beds 

with onlaps (Fig. 19A1, location 1). To the NNW, the strata of the large wedge HS terminate along the 

diapir with a roughly perpendicular angle with the salt-sediment contact (Fig. 19A1, location 2). The 

overall geometry and the scale of this MB are directly comparable to the Emirhan MB (Fig. 19A2). 

Based on the outcrop interpretation of small scale HS, we suggest that similarly to the west Emirhan 

MB (Fig. 19A2, location 2), possible small Hook HS (tabular CHS) are present along the western 

margin of this MB.  

The type of CHS is driven by the interplay between sediment-accumulation rate and diapir rise 

rate (Giles and Rowan, 2012). In the Sivas MBs, the base of the MBs are generally tapered CHS, such 

as observed in the Emirhan, Karayün, Ilkindi, Eskibogaskezen, and Bingöl MBs. To the west of the 

Emirhan MB, the deeper tapered CHS pass upward to tabular CHS, despite an approximately 

constant sediment-accumulation rate through the lower Karayün Fm. (Fig. 19A2). Considering the 

constant sediment-accumulation rate, the type of CHS is thus primary controlled by the diapir rise 

rate in these MBs. This upward change from tapered to tabular CHS attributed to an increase of 

diapir rise rate can be influenced by the following effects: (i) the sedimentary load on underlying salt 

increasing as MB thicken (Giles and Rowan, 2012); (ii) the load of adjacent MBs (Quirk and Pilcher, 

2012); and (iii) shortening-induced squeezed of diapir (e.g. Rowan and Vendeville, 2006; Vendeville 

and Nilsen, 1995). Furthermore, different composite halokinetic sequences geometries are observed 

on opposite side in time-equivalent strata, with tabular CHS to the west passing laterally to tapered 

CHS to the east, despite an approximately constant sediment-accumulation rate in the lower Karayün 

Fm. in the Emirhan MB. This lateral asymmetry of CHS indicates a different diapir rise rate between 

both flanking diapirs. This variation of diapir rise rate between two adjacent diapir can be due to the 

effect of sedimentary load of adjacent MBs and/or shortening-induced squeezed of diapir, but 

cannot be due to sedimentary load on underlying salt increasing as MB thicken. 

 

At the overall MB scale, the edges of MB in Figures 19B1 and 19B2 are geometrically similar with 

the line drawing of the Karayün MB (Fig. 19B3). Along the NNW diapir margin in Figure 19B1 (location 

3), the limb of the tapered CHS seems to be affected by a succession of syn-sedimentary normal 

faults verging away from the salt body, as observed to the west of the Karayün MB (Fig. 19B3, 

location 3). The halokinetic fold truncated at its crest in Figure 19B1 is roughly similar to the 

geometry observed in the western part of the Karayün MB, where the unconformity cuts a large 

Hook HS emplaced in a sub-aerial setting, defined as a Mega hook HS (Fig. 19B3). The eastern 

Karayün MB edge is entirely folded, with only one consistent fold hinge. The entire Karayün MB edge 

folding is probably induced by shortening-induced squeezed of diapirs (Fig. 8B1).  

On figure 19B2 (location 4), the bottom part of the MB infilling sequence is draped along the 

diapir margin over 5km from the MB center with steep dips (up to vertical). This structure, defining a 

megaflap, presents a quite similar shape with the Karayün megaflap (Fig. 9A). The limb of the 

megaflap, in Figure 19B2, is probably preserved as a condensed equivalent section above the salt 

canopy over 6 km above its MB base level, stretched and cut by normal faults (location 5). The limb 

of the Karayün megaflap records a more evolved stage, where the salt in the overhang withdraws, 

and the condensed series is welded against the megaflap (see Figure 9C).  
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Megaflap that represents the thinned roof of inflated salt diapir, may form with or without 

presence of shortening local diapir squeezing (e.g. Giles and Rowan, 2012; Graham et al., 2012; 

Hearon et al., 2015a). The Karayün megaflap evolution, Figures 16c and d, show that the salt-

sediment contact progressively steepened during the Upper Karayün stage, as the MB subsided and 

the diapir rose. Internal unconformities at the edge of the MB strata are not observed. The wedging 

of the upper Karayun Fm. composed of saline lacustrine suggests a sub-aerial exposed diapir which 

was probably progressively onlaped. This geometry seems to evidence that there is no local 

shortening induced-squeezed diapir during the Karayün megaflap emplacement. However, several 

large halokinetic fold along diapirs and walls truncated with up to 90° of angular discordance are 

observed during the middle and upper Karayün Fm. deposition, such as to the east of Emirhan MBs, 

east (megaflap) and west of Karayün MB, east of Yavu MB and the salt core anticline to the south of 

the A pa azı MB. This ju tapositio  a d ti e-equivalent folding suggests that regional shortening-

induced diapir squeezing have probably influenced the development of these strong halokinetic 

drape-folds.  

 

b. Salt sheet 

Similarities between the northern GoM and the WABS of the Sivas basin in the geometries 

related to allochthonous evaporite are observed despite a different depositional environment. A salt 

sheet imaged in the deep Gulf of Mexico overrides parts of the adjacent MB which presents a 

megaflap with beds progressively drape-folded up to 90° over 2km from the diapir (Fig. 20). The limb 

of the megaflap is interpreted as overturned below the overlying salt sheet, forming an overturned 

flap above younger strata (Fig. 20, location 1). Similar geometries have been penetrated in Angola 

margin, evidencing at shallow level older steep to overturned strata along salt overhang or below salt 

canopy (e.g. Ringenbach et al., 2013).  The base of the salt sheet presents an irregular salt-sediments 

contact (Fig. 20, location 2). Beneath allochthonous salt, basal-shear zones or thrust imbricates 

induced by salt emplacement are common (e.g. Hudec and Jackson, 2006, 2009). This irregular salt 

sediment contact (Fig. 20, location 2) may represent truncation ramps with local flap contact where 

strata just beneath the salt sheet terminate, but could also represent cusps with local Hook HS that 

are too small to image on seismic (e.g. Hearon et al., 2015a). The toe of the salt sheet is slightly 

folded with no major thrust faults. The top of the salt sheet is overlaid by strata that thin toward the 

salt sheet with onlaps, forming a tapered CHS. This salt sheet in the northern GoM presents similarity 

in geometries with the Çaygören salt sheet (Fig 13 and 17). Small-scale features are observed 

beneath salt sheet or overhang in the Sivas basin that are usually below seismic-resolution. At the 

base of Çaygören salt sheet (Fig. 13), the basal shear zone of few meters thick is observed along the 

truncation ramp contact. While no deformations are observed at the flat contact, and strata beneath 

the truncation ramp contain few normal faults and fractures filled by anhydrite. 

 

Allochthonous salt emplacement is related to high diapir rise rate relatively to sediment 

accumulation rate. High diapir rise rate may result from an decrease of sedimentation, or else from 

an increase of load or shortening associated with diapir squeezing (e.g. Hudec and Jackson, 2006; 

McGuinness and Hossack, 1993 ). Two possible origins for allochthonous salt emplacement in the 

Çaygören MB during Benlikaya age are possible. First, orogenic shortening, inducing a higher 

evaporite extrusion rate, is recorded during the Benlika a stage su h as the Celallı a ti li e that 
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shows to the northern flank wedge of Benlikaya strata related to the fold growth. Alternatively, 

below the salt sheet, the facies of the Benlikaya is fluvial dominated that change upward to 

continental sebkha, where strata terminate against the salt sheet (Fig. 13C). This change in the facies 

assemblages represents a decrease of sedimentation rate that may facilitate the allochthonous salt 

emplacement. 

 

F.2. Rheology of the evaporite  
      The large range of structures observed at various scale in the WABS Sivas domain are salt 

tectonics related structures, showing strong analogies to those known from other subsurface 

petroleum salt provinces such as the GOM (e.g. Hudec and Jackson, 2007; Jackson and Talbot, 1991) 

despite a continental depositional environment for the Karayün Formation. In the GOM, the Louann 

salt is mainly a more ductile marine pure halite (Salvador, 1987) compare to the Tuzhisar evaporite 

formation of the Sivas basin which expose mainly gypsum and anhydrite. 

Gypsum or anhydrite controlled structures are observed in several sedimentary basins such as in 

the Permian Zechstein basin in Germany (e.g. Strozyk et al., 2012; Williams-Stroud and Paul, 1997 ) 

and in the Aptian Slat in the Brazilian margin (e.g. Gamboa et al., 2008). In these basins, anhydrite is a 

major component, but halite proportion is at least of 60%. 

Here in the Sivas Basin, evidence of halite is scarce: (i) at surface, numerous salted springs are 

observed, such as at the Fadlum Tuz, Bingöl and Tuzhisar salt pounds to the south of the Bingöl MB, 

o  a ou d the Tuzhisa  MB, a d ii  at depth, i  the Celallı-1 well, which shows alternating shale and 

anhydrite levels and only 89m of pure halite (Fig. 4) (Onal et al., 2008). At outcrop, halite is quickly 

dissolved by ground and meteoric waters, which can explain the lack of halite within the residual 

gypsum and anhydrite blocks in diapirs and walls. Therefore, the mother evaporite layer may 

probably have contained halite with varying amounts of gypsum and anhydrite interbedded with red 

silt and ultramafic rocks. 

An efficient ductile flow occurred even if the evaporitic level is lacking at present-day halite. Flow 

strength of a ductile evaporite level is primarily controlled by the evaporite bulk viscosity, which 

depends primarily on its composition. Nevertheless, the bulk viscosity also decrease if: (i) tectonic 

stresses increase (e.g. Handin and Hager Jr, 1957; Williams-Stroud, 1997 #823),  (ii) grain size 

decreases {e.g. Van Keken et al., 1993; Weijermars et al., 1993), (iii) temperature increases, between 

130°-300°C, as dry anhydrite has the same rate of flow strength as dry halite at 20°C  (e.g. Carter et 

al., 1993; Müller et al., 1981 ) and (iv) hydration increases, for example during dehydration of gypsum 

to anhydrite (e.g. Ter Heege et al., 2005). Moreover, occurrence of clastic lithologies interbedded in 

an evaporite dominated succession will tend to decrease the flow rate (e.g. Jackson and Talbot, 

1986). High stresses are practically a prerequisite for dry gypsum and anhydrite to flow fast enough 

and deform in similar manner to halite (e.g. Strozyk et al., 2012; Williams-Stroud and Paul, 1997 ). 

These features suggest that the regional shortening in the Sivas basin may have been a key element 

during the MBs development influencing the rate of evaporite flow.  

 

F.3. Implication for exploration 
The Sivas MBs outcrops presented in this study are important analogues for the understanding of 

hydrocarbon targets in salt provinces, particularly along the salt diapir, wall and weld flanks and 
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beneath allochthonous salt. The various salt geometries observed in our study such as tapered and 

tabular CHS and megaflap along diapirs and welds are helpful guides for exploration. This analysis 

provides keys to better evaluate and predict the geometries and scales of traps and reservoir 

distribution within the various degree of folding, thickness variations, shape, and degree of angular 

unconformities. The deeper CHS forming the MB base are generally a tapered CHS in the Sivas MBs. 

In case of relative constant sediment-accumulation rate, composite halokinetic sequences 

geometries can have upwards transition from tapered CHS to tabular CHS. However, in asymmetric 

MB, the CHS can have lateral transition from tapered CHS to tabular CHS. Despite a relatively 

constant sediment-accumulation rates, the upward and lateral transition of CHS geometries is 

attributed to the diapir rise rate variation. In the Sivas basin, the diapir rise rate increase is associated 

with shortening-induced squeezing of diapir or/and load of adjacent MBs that thus modified the 

geometries of halokinetic sequences along diapir flanks. Along steep diapir and overhang, where 

strata terminate at apparent right angle with a sinuous salt-sediment contact, small-scale hook HS, 

extending just a few tens of meters, are probably expected to form. Similarly, along diapir overhangs, 

sinuous salt-sediment contact can be related to the occurrence of cusps, where unconformities 

bounded halokinetic sequences terminates and syn-sedimentary normal faults formed during MB 

subsidence affecting traps distribution. 

Along salt weld, slip can occurred associated with strike-slip faults, which cut and affect 

reservoirs distribution and seal along weld flank. Salt wings observed along steeper diapirs can 

isolate reservoirs and deform the roof during the advance or depletion of the salt wing. Beneath 

evaporite sheet in the Çaygören MB, beds just beneath the flat contact are preserved without shear 

and thrust faults, and strata, which terminated against the ramp contact, are affected by a shear 

zone of few meters wide producing sandstone blocks and shale smears. This feature may be studied 

as potential analogues for exploration scale reservoir. Furthermore, strata just beneath the evaporite 

sheet can be also affected by fractures connected with the salt sheet. This connection with the 

evaporitic bodies induces the development of lentils of diagenetic anhydrite within sandstone bodies 

that should change reservoirs proprieties such as decrease permeability. Lastly, the Karayün 

megaflap shows vertical to overturned dips with important extent of strata without apparent 

channels migration, suggesting that strata forming megaflap initially above the diapir are affected by 

salt-related deformation after their emplacement forming a sub-isopachous serie.  

G. Conclusion 

The Sivas central basin presents a spectacularly well exposed portion of a WABS domain 

developed during Oligo-Miocene time. The geometry and the behavior of these various types of 

features have been described with great detail, revealing a large variety of salt features associated 

with the development MBs. At least 15 different individual polygonal MBs have been identified 

during the initial stage of fluvio-lacustrine sedimentation (Karayün Fm) with polygonal shape 

followed by a phase of marine sedimentation (Karacaören Fm) with elongated larger minibasins what 

have been squeezed by regional compression during Fluvial Benlikaya Fm deposition. Among these, 

we identified both symmetric and asymmetric MBs, and encapsulated MBs. Flanking these MBs, a 

wide range of evaporite-related geometries are described, forming stacked composite halokinetic 

sequences (CHS) and megaflaps.  

Tapered CHS generally initiate the stage of MBs individualization.  In stratigraphic units with 

constant sediment accumulation rate, Tapered CHS can pass upward to Tabular CHS indicating an 
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increasing salt flow rate trough time as the MB subside. Coexisting Tapered and Tabular CHS 

observed on opposite MBs sides in time-equivalent strata with constant sediment-accumulation rate 

suggests the influence of the load of the adjacent MBs and/or the shortening-induced by the 

squeezing of the diapir to explain differential diapir rise ride along two margins of the same MB. The 

Ka a ü  Megaflap  is developed apparently without shortening-induced squeezing of the diapir. 

The limb of the megaflap corresponding to a folded condensed series is welded against the megaflap. 

Strata beneath the flat contact below the Çaygören salt sheet appear undisturbed and strata 

terminating against the ramp contact record a small shear zone of few meters wide. The regional 

orogenic shortening in the Sivas basin has probably influence the rate of evaporite flow that can 

constrain MBs development. However, there is not strong evidence of shortening influence on 

halokinetic structures development during MBs of Karayün and Karacaören formation emplacement.   

Despite contrasted lithologies, depositional and structural environments, the evaporite and MBs 

geometries of the WABS of the Sivas basin are quite similar to those imaged on passive margins in 

the Central and South Atlantic as well as in the northern GoM.  

Evaporite features and salt-related geometries in the central Sivas basin are at conventional 

seismic scale or below seismic resolution, allowing thus to improve our understanding of salt-related 

geometries and salt tectonic models observed with seismic data along steep diapir and beneath 

allochthonous salt in offshore salt provinces. 
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Figures 

 

 
Figure 1: Tectonic setting of Turkey, with the main continental blocks, and major suture zones 

including the Izmir-Ankara-Erzincan suture zone (IAESZ), the Inner-Tauride suture zone (ITSZ), the 

Bitlis-Zagros suture zone (BZSZ), and Oligocene-Miocene deposits of the Sivas basin (white), (after 

Okay et al., 2006). 

 
 

Figure 2: Geological map of the Sivas basin, with the three major crustal blocks, Pontides to the 

o th, Kı şehi  assif to the est a d Tau ides to the south (modified after Baykal and Erentöz, 1966 

; Kurtman, 1973). Distribution of gypsum outcrops (black) in the Sivas basin with the location of the 

three salt domains and location of study area corresponding to the wall-and-basin structure (WABS) 

domain (location 3). 
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Figure 3: Regional composite lithostratigraphic column showing average thickness of the various 

stratigraphic units, formations, in the central Sivas Basin (Ribes et al., In press). 
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Figure 4: Geological map of the central Sivas basin (modified after Poisson et al., 1996) corresponding 

to the WABS domain (see Fig. 2 for location) showing polygonal geometry of evaporite walls (black 

and grey) surrounding the MBs with position of cross section (Fig.5).  
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Figure 5: Schematic South-North cross-section across the WABS domain of the Sivas basin. The 

section illustrates mainly the geometry of MBs, which are well constrained at the surface but poorly 

constrained at depth. Thus, several geometries, thicknesses and basement configurations are 

possible. Bedding attitudes are indicated by short black dashes and welds by pairs of dots. 
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Figure 6: A1) Detailed geological map of the tilted and asymmetric Emirhan MB and to the west 

encased MBs (see Fig. 4 for location) A2) Panorama from the NNE-SSW of the Emirhan MB between 

the Eğ i u ak, A pa azı a d Ilki di MBs ith the ajo  u o fo it  et ee  the Ka a ü  a d the 
Karacaören Fm. B) Detailed geological map of the symmetric Karayün MB (see Fig. 4 for location) 
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Figure 7: A) Geological map of the Inceyol MB with position of cross section Fig. 7C (see Fig. Erreur ! 

Source du renvoi introuvable.4 for location). B) Overview of an encased MB, the Inceyol MB and 

associated salt diapir (see Fig. 7A for location). C) Schematic cross section passing through the 

encased Inceyol MB showing two isolated tight synclines limited by a thin diapir. 
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Figure 8: A1) Geological map of the east Karayün MB showing large scales thickness patterns 

characterized by vertical stacked of halokinetic sequences (HS) in the Karayün Fm with from base to 

major unconformity, tapered CHS, Mega Hook HS and Wedge HS (see Fig. 6A1 for location). A2) View 

toward the west of the east Emirhan MB showing Mega Hook HS and Wedge HS along evaporite wall 

cut by the major unconformity and cap by Karacaören strata with onlaps. B1) Geological map of the 

Karayün salt wall and weld betwee  the A pa azı, Ka a ü  a d Ilki di MBs sho i g i  the este  
margin of the Karayün MB vertical stacked of HS with from base to Karacaören Fm, two tapered CHS, 

a Mega Hook HS in the Karayün Fm cut by regional unconformity and overlay by tapered CHS in the 
Karacaören strata (see Fig. 6A1 for location). B2) View toward the esat of the west Emirhan MB 

showing limb of tapered CHS cut by normal faults which have been rotated and sometimes 

connected to the Karayün salt wall (see Fig. 8B1 for location).  

 

 
Figure 9: A) Geoeye satellite colour composite image of the east Karayün MB where vertical to 

overturn strata make the plan view pattern as roughly cross section. Lower and middle Karayün 
strata are progressively thin and drape-folded along the diapir forming a large megaflap which the 

limb is overturn close the Akpinar MBs (see Fig. 6B for location). B) Geoeye satellite colour composite 

i age of the li  of the Ka a ü  egaflap a d the est a gi  of the Ka a aö e  Akpı a  MB. C  
Geological map of the limb of the Ka a ü  egaflap a d the est a gi  of the Ka a aö e  Akpı a  
MB (see Fig. 9A for location). 
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Figure 10: A) View to the east of the Karayün salt wall and weld limiting the Ilkindi, Arpayazi and 
Karayün MBs with location of cross section Fig. 10B. B) Cross section through the Karayün salt wall, 

between the Karayün and Ilkindi MBs showing vertical wall with megaclast of ophliotite (see Figs. 8B1 

and 10A for location). 

 

 
Figure 11: A) View to the east of the evaporite wall passing to an anticline cut by north-vergent thrust 

fault sepa ati g the A pa azı MB to the o th a d the Ilki di MB to the south (see Figs. 8B1 for 

location). B) Cross section through the north-vergent thrusted salt-core anticline between the 

A pa azı MB to the o th a d the Ilki di MB to the south see Figs. B  fo  lo atio . 
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Figure 12: A) Detailed geological map of the salt wall passing laterally into the Emirhan weld between 

the Emirhan and Ilkindi MBs, with strike-slip fault zone on the edge of the Ilkindi MB (see Fig. 6A1 for 

location). B) View toward the west of the Emirhan weld contact between the strongly tilted Emirhan 

MB to the north and the flat Ilkindi MB to the south (see Fig. 12A for location). C) Un-interpreted and 

interpreted view toward the NW of the Emirhan weld characterized by mainly complete and 

incomplete weld with remnant gypsum that represent cusp at the halokinetic sequences boundary, 

defined as tapered CHS in the lower Karayün strata of the Ilkindi margin MB south (see Fig. 12A for 

location). D) Block of cap rock composes of conglomerate brecciated limestone observed within the 
cusp of highly sheared gypsum at the limb of halokinetic sequences (see Fig. 12C for location). E) 

Cross section through the Emirhan weld showing squeezed vertical diapir with two flanks strata 

dipping away from the Emirhan weld forming a teepee structure (see Figs. 6A1 and 12A for location). 
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Figu e : Geologi al ap of the Ça gö e  a d o the  pa t of the Eğ i u ak MBs separated by the 

Çaygören wall with locations around the salt sheet section (see Fig. 4 for location). B) Un-interpreted 

and interpreted view toward the NW of the Çaygören MB showing large wedge halokinetic sequence 

and interpreted section of the salt sheet (see Fig. 13A for location). C) Zoom of the Figure 13B of the 

salt sheet showing recumbent folds extending tens of meters with a north vergence within anhydrite 

and gypsum strata and locations of salt-sediments contact beneath and at the font of the salt sheet 

within strata passing from fluvial to continental sebkha deposits (see Fig. 13B for location). D) View of 

the flat contact beneath the salt sheet showing concordant strata with only evidence of scare normal 

faults into the Benlikaya strata and no evidence of shear faults (see Fig. 13C for location). E) View of 
the ramp contact beneath the salt sheet characterized by a shear zone, up to a meter in size, limiting 

sandstone lenses and sandstone boudins displaying clockwise rotation, related to a dextral motion 

(see Fig. 13C for location). F) The Benlikaya strata sediments in the few meters beneath the shear 

zone containing numerous fractures, locally refracted in nodules of diagenetic anhydrite (see Fig. 13C 

for location). 

 

 
Figure 14: A1) Un-interpreted and interpreted view toward the west of the west Emirhan margin 

showing tabular CHS of lower Karayün strata with axial traces and unconformities-bounded along salt 
weld separating the Köy MB and the tilted Emirhan MB (see Fig. 6A1 for location). A2) Plot of main 

fold axes associated with Hook HS. A3) Un-interpreted and interpreted view toward the north-west 

of a Hook HS characterized by lower Karayün strata of 20m thick which are bounded by an 

unconformity and drape-folded over 40 m away from the salt weld containing remnant caprock and 

evaporite and. Depositional breccia consists of matrix-supported fine to coarse-grained sediment with 

angular pebbles or cobbles of the underlying strata forming slope packages are observed where strata 

thins toward the Hook HS flank and overlay it with onlaps and internal unconformities (see Fig. 14A1 

for location). A4) Deformation in the core of a Hook halokinetic fold showing strata with variable 

thicknesses strongly folded and cut by reverse faults (see Fig. 14A1 for location).  
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Figure 14: B  O e ie  of the este  a gi  of the Şah e  MB sho i g the ase of the salt 
overhang where middle Karayün strata are apparently cut at the salt-sediment contact with an angle 

of up to 20° (see Fig. 4 for location). B2) Un-interpreted and interpreted zoomed image of Figure 

14B1 showing a succession of Hook HS characterized by a few meters of strongly folded sandstones, 

with limb dips of up to 90°, defining a tabular CHS. B3) Salt-sediment contact beneath the salt 

overhang characterized by a few 10 cm wide shear zone of a shaly gouge and a breccia reworking 

sandstones of the middle Karayün strata with a reverse sense of motion (see Fig. 14B2 for location). 

 

 
Figure 15: A) Geological map of the north-western part of the Emirhan MB in the Karayün Fm 

showing wedge HS along the salt weld (location 2) separating the Emirhan MB and the Pinarca MB 

and the diapir which the limb terminate against a weld (location 3) (see Fig. 6Aa for location).B) 

Geological map of the north-east Emirhan MB bounded by two salt wall showing the succession of 

wedges HS (member A and C) thinning toward the salt wall with apparent down laps separated by a 

wedge thickening toward the salt wall (member B) (see Fig. 6Aa for location). 
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Figure 16: Schematic cartoon evolution of the 

East Karayün MB showing the formation of 

the Karayün mega-flap a d the West Akpı a  
MB showing the formation of a marine raft 

and Tapered CHS in the Karacaören strata.   
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Figure 17: Schematic cartoon evolution of the Çaygören salt sheet (based on Hearon et al., 2015a; 

Hudec and Jackson, 2006; Kernen et al., 2012) showing (a) the allochthonous salt has flown above the 

tapered CHS of the Karacaören and base of Benlikaya formations forming a succession of flap and 

ramps that probably feed by the Çaygören salt wall. (b) The salt sheet is covered (partially or 

completely) and strata at the toe of the salt sheet are progressively folded forming halokinetic drap-

fold cut by extensional faults. (c) The MB is tilted probably due to regional orogenic shortening, 

similar as the tilt of Emirhan  

 

 

 
 

Figure 18: Schematic cartoon evolution of the NW Emirhan margin caractérized by wedge HS 

terminated against a salt weld: (a) small salt wing spread about 100 m away from the diapir above 

the middle Karayün Fm. containing tabular CHS alongside; (b) Middle Karayün strata progressively 

covered the salt wing, onlapping its roof and wedging away forming a wedge HS; (c) the wedge HS 

collapses into the salt wing toward the diapir that could be explained by salt wing deflation due to 

dissolution and a supra-salt MB may developed above the diapir. 
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Figure 19: A1) Interpreted 3D PSDM seismic line from the deepwater Gulf of Mexico near Sigsbee 

escarpment showing asymmetric MB. A2) Simplified map of the asymmetric Emirhan MB with 

unconformities, bedding traces (black lines) and salt walls and welds and HS. B1) Interpreted 3D 

PSDM seismic line from the Gulf of Mexico near Sigsbee escarpment showing margin of MBs which 

deep cut by normal faults along diapir and unconformity cut large halokinetic fold.  B2) Interpreted 
3D PSDM seismic line from the Gulf of Mexico near Sigsbee escarpment showing mega flap and 

carapace strata cut by normal faults. B3) Simplified map of the symmetric Karayün MB with 

unconformities, bedding traces (black lines) and salt walls and welds and HS and megaflap.  

 

 

Figure 20: Interpreted 3D PSDM 

seismic line from the Gulf of Mexico 

showing a salt sheet above a 

megaflap and wedge HS and overlay 
by Tapered CHS. 
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A. Abstract 

The Sivas Basin in the Central Anatolian Plateau (Turkey) was formed in the context of a foreland 

fold-and-thrust belt (FTB), with a core exhibiting a typical wall and basin structure (WABS). Extensive 

field work including regional and detail mapping of minibasins (MBs) contacts, along with structural 

analysis and interpretation of a 2D regional seismic line, provide evidence for the development of a 

canopy separating two generations of MBs. The Late Eocene-early Oligocene evaporite level is 

remobilized by the northward migrating sedimentary load and the tilting of the southern basin 

margin during propagation of the foreland FTB. Evaporites are observed at the base of several MBs, 

which are overlain by formations younger than that filling the initial generation of MBs, suggesting a 

second generation of MBs over an extensive allochthonous evaporite level. Laterally away from the 

WABS domain, the increase in the tectonic structures wavelength suggests a deepening of the 

decollement level. The polygonal pattern of the WABS strongly influences the growing FTB system 

during the late stage of secondary MBs development. The WABS domain acts as a transfer zone 

between a forelandward thrust sheet propagating to the west and a triangular zone with 

hinterlandward thrusts to the east. The shortening is accommodated within the WABS by squeezed 

walls and diapirs, localizing the thrusts and welds, and by the translation/rotation of MBs, recorded 

by strike-slip fault zones. The Sivas FTB basin is the result of the interaction between FTB 

propagation, evaporite remobilization and interaction between evaporite flow and sediments making 

up the MBs.  
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B. Introduction 

 
Salt-bearing basins are prone to salt tectonics (e.g. Hudec and Jackson, 2007), and about 120 

salt tectonic provinces around the world are characterized by the development of salt diapirs and 

walls associated with halokinetic sequences (e.g. Giles and Lawton, 2002 ; Jackson and Talbot, 1991 ; 

Rowan et al., 2003). In the case of a relative thick salt layer, minibasins (MBs) surrounded by salt 

walls can develop in various geological settings (e.g. Axel Heiberg, Gulf of Mexico, Pricaspian, Santos 

basin, Angola, Flinders RangesBarde et al., 2002 ; Brun and Fort, 2004; Diegel et al., 1995 ; Guerra 

and Underhill, 2012 ; Harrison and Jackson, 2014 ). The salt tectonic history is recorded by halokinetic 

sequences at the small scale, and lateral stratigraphic thickness variations within the MBs at a larger 

scale (e.g Rowan et al., 2003). The size, shape and location of the MBs can be influenced by the 

presence of pre-salt basement structures (e.g. Barde et al., 2002 ; Trudgill, 2011) and coeval regional 

deformation such as compression (e.g. Hudec et al., 2009). 

Shortening of such structures is mainly accommodated by the salt itself, because it is 

mechanically weaker than the sediments (e.g. Vendeville and Nilsen, 1995). The preferential 

squeezing of salt structures exerts a powerful control on the deformation and structural style of the 

fold-and-thrust belt (FTB) (e.g. Callot et al., 2012; Rowan and Vendeville, 2006 ). In simple cases, such 

as in the southern Zagros, local cylindrical diapirs influence the fold geometries and thrust 

localization (e.g. Callot et al., 2007 ; Callot et al., 2012; Jahani et al., 2009). In more complex cases, 

such as in the Flinders Ranges where preexisting MBs are located within a polygonal network of salt 

ridges, early shortening is accommodated through salt wall shrinkage leading to the formation of 

welds (e.g. Rowan and Vendeville, 2006). This generates extensional and strike-slip structures, while 

MBs are simply translated with a weak component of rotation about vertical and horizontal axes, 

thus preserving the polygonal network The late-stage shortening produces narrow folds above the 

salt ridges, which bend toward the salt diapir with wavelengths varying both regionally and locally as 

a function of the overburden thickness (e.g. Rowan and Vendeville, 2006). 

Under or without shortening-induced squeezed of diapir, salt can flow at the surface as salt 

sheet that may coalesce to form a salt canopy (i.e. allochthonous salt level, (e.g. Hudec and Jackson, 

2006). Later on, the canopy can be remobilized into a second generation of MBs framed in a 

polygonal network of salt walls, known as a wall and basin structure (WABS) (e.g. Jackson and 

Harrison, 2006). These features have been largely described on the distal parts of passive margins, 

driven by the gravitational spreading and gliding favoured by the slope and inputs due to 

progradation of the post-rift delta (Brun and Fort, 2004 ; Guerra and Underhill, 2012; Rowan, 2002 ). 

Margins subject to gravity-driven tectonics have been extensively studied using subsurface industrial 

data because of their economic importance such as in the GoM and in offshore Brazil (e.g. Mohriak 

et al., 2012; Sullivan et al., 2004). Thus, better understanding of MBs above and beneath salt canopy 

has become more and more important since the last two decades. Because of limited seismic 

resolution along diapir flank and in sub-salt strata, there is a need for field analogue studies, in order 

to provide high resolution analogues and constrain tecto-sedimentary evolutionary models. 

Exposures of large canopies are rarely observed in the field, and are known in inverted rifted basin 

settings, including the Great Kavir, the Axel Heiberg Island Artic Canada and the Lansarine-Balouala 

salt structures in Tunisia (Jackson et al., 1990 ; Jackson and Harrison, 2006; Masrouhi et al., 2013). 

Among these three examples, Axel Heiberg is the only field analogue which exposes a second 

generation of MBs developed during the inversion of a rifting basin (Harrison and Jackson, 2014). 
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Among the few known cases of such canopies and associated minibasin province, the central 

Sivas basin is described as a foreland basin later on affected by the propagation of the FTB (e.g. Görür 

et al., 1998 ; Guezou et al., 1996; Poisson et al., 1996). The Sivas basin provides very good exposures 

of many evaporite-related geometries and MBs due to their tilting that allow the study of salt 

tectonic processes in great detail (Callot et al., 2014 ; Kergaravat et al., Submitted; Ribes et al., 2015 ; 

Ringenbach et al., 2013 ). Previous studies have focused on the sedimentary and geometrical record 

of salt tectonics along MBs flanks and revealed a possible influence of regional shortening 

responsible for tilt of some MBs which can locally become vertical (Callot et al., 2014 ; Kergaravat et 

al., Submitted; Ribes et al., 2015 ).  

This paper presents an example of outcropping salt canopy and secondary MBs from the core 

of the Sivas Basin. The aim of the present study is to place the evolution of the Sivas basin for the 

first time in the framework of the north Taurus Foreland fold and thrust belt evolution, and the 

development of salt tectonics, from the deposition of the mother evaporite to the present day, in an 

overall convergent setting. Based on field analysis and some seismic lines, the key questions 

addressed here are as follows: 

(1) What are the evidences for any salt canopies associated with a second generation of MBs in the 

core of the Sivas basin?  

(2) How does regional shortening interfere with salt structures and the associated MBs?  

(3) What is the influence of the anisotropy of salt structures on the regional pattern of the FTB?  

(4) What is the effect of the propagation of the FTB on salt tectonic activity at the basin scale?  

 

C. Data Sources 

This study is based on (1) new regional and detailed geological mapping of MBs, covering an area 

of roughly 60 km2 at a scale of 1/100,000, associated with (2) a finer-scale mapping (at about 

1/10,000) of the MBs contacts, representing 25 km2 (about 5 months of fieldwork), (3) structural 

characterization (faults planes, folds and salt structure geometries) of the MBs contacts, and (4) 

interpretation of a set of 2D seismic lines acquired in 2010-2011 (kindly provided by Transatlantic 

Petroleum Ltd). The seismic data were recorded to a depth of 4000 ms TWT and the time-seismic line 

presented in this study is 35 km long. Seismic data are not depth-converted. Only one vertical 

e ploratio  ell, Celallı-1, is available (Onal et al., 2008). The ell as drilled lose to Celallı illage  
MTA i  , pe etrated the Celallı a ti line to a total depth of 3643 m and yielding a lithology 

interpretation based on cuttings. All measurements, such as stratigraphic package thickness and 

structural dips, are expressed in metres based on velocity data assuming an average velocity of 4310 

m s-1 (Onal et al., 2008). 

 

 

 

 

437

Annexe 2



D. Geological Setting 

D.1. Regional setting 
Located in a corner between the North Anatolian and East Anatolian active strike-slip faults, 

the 50-km wide and 200-km long east-west Sivas basin represents a strongly shortened Cenozoic 

depocenter (Figs. 1 and 2). The basement is composed of accreted continental blocks of Gondwanian 

affi ities, the Kırşehir eta orphi  assif to the est a d the Taurides-Anatolides continental 

blocks to the south, which collided against the Pontides magmatic arc to the north, forming the 

boundary with Eurasia (Cater et al., 1991 ; Yıl az a d Yıl az, ). The northern margin of the Sivas 

Basin is defined by the Izmir-Ankara-Erzincan suture zone (IAESZ) between the Taurides-Anatolides 

a d the Kırşehir assif to the south, a d the Po tides to the orth (Rolland et al., 2009; Rolland et 

al., 2010; Yıl az a d Yıl az, ). The southern margin is defined by the Inner-Tauride suture zone 

(ITSZ) separating the Taurides-A atolides to the south a d southeast fro  the Kırşehir assif to the 
north and northwest (Görür et al., 1998; Guezou et al., 1996 ). These suture zones are made up of 

ophiolitic mélanges to the north in the case of the  IAESZ (Yaliniz and Göncüoglu, 1998) and a 

peridotite nappe thrust onto the Tauride margin toward the south (Artan and Sestini, 1971 ; 

Robertson et al., 2013). 

The IAESZ is the trace of the Late Cretaceous subduction of the northern branch of Neotethys 

elo  the Po tides. Farther east, here the Kırşehir lo k disappears, the IAE“) arks the o du tio  

of a nappe dominantly composed of peridotites thrust southward over a distance of 100 km onto the 

Taurus (Hässig et al., 2013; Okay et al., 2006 ; Rolland et al., 2010 ). The ITSZ is commonly considered 

as bearing witness to the existence of a small Mesozoic oceanic basin, the Inner Tauride Ocean 

(Görür et al., 1998 ; Robertson et al., 2013). Southward, the Bitlis-Zagros suture zone (BZSZ) is the 

trace of the southern branch of Neotethys which closed during the Late Eocene Arabian collision (e.g. 

Rolland et al., 2012). The Sivas basin is developed above the ophiolite mélange and nappe in the 

e tral part a d also to the east as ell as o  the Kırşehir eta orphi  assif to the est (e.g. 

Karaoğla  et al., ; Poisson et al., 1996 ) 

Following obduction during the Maastrichtian to Paleocene, carbonate platforms (namely the Tecer 

and Gürlevik Fms) developed on topographic highs of the ophiolitic basement on the southern 

margin of the Sivas Basin (Cater et al., 1991; Kurtman, 1973 ) Fig. 2, 3).  

 

D.2. Eocene foreland deposits 

 
The Eocene Sivas basin has been interpreted as an east-west foreland basin in the peripheral 

setting of the dying stages of Tethyan subduction (Cater et al., 1991 ; Görür et al., 1998; Guezou et 

al., 1996 ; Kurtman, 1973 ; Poisson et al., 1996 ). Because most of the regional thrusts verge north on 

the southern margin of the basin, we do not favour this hypothesis and we interpret these structures 

as rather representing a retro-arc developed above the northern margin of the Taurus. On both sides 

of the basin, the base of the Eocene is composed of very coarse conglomerates with clasts of 

ophiolite and limestone derived from the Teçer and Gürlevik platforms, along with rare marble and 

radiolarite, making up the fan delta of the Bahçecik Fm (Cater et al., 1991; Kurtman, 1973 ; Poisson et 

al., 1996 ). The Bahçecik Fm is dated as Early Eocene, and is thought to record the onset of 

compression on the southern margin of the Sivas Basin (Kurtman, 1973).  
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In the south, the Bahçecik Fm is overlain by volcanoclastic turbidites with local olistostromes of 

Teçer Fm and ophiolite forming the Bözbel Fm (Artan and Sestini, 1971; Cater et al., 1991; Kurtman, 

1973 ; Özçelik and Altunsoy, 1996) Fig. 2, 3). The source of these detrital deposits was probably 

located to the south of the Sivas basin, coming from the Taurus retro arc (e.g. Cater et al., 1991). In 

the north, the Kösedag Fm is characterized by alternations and intercalations of thin bedded marl 

and sandstone with nummulitic horizons, as well as andesite and agglomerates of Lutetian age 

(Kurtman, 1973). The Kösedag Fm has been correlated with the Bözbel Fm (Kurtman, 1973 ; Poisson 

et al., 2010).  

 

D.3. Sivas salt basin 

 

The development of the Sivas salt basin from Late Eocene to Miocene begin with deposition 

of the Tuzhisar evaporitic formation that allow for development of MBs at the front of the FTB 

involving sub-salt strata to the south (Figs. 4 and 5). MBs are mainly observed in the central part of 

the Sivas basin filling by the Selimiye, Karayün, Karacaören, and Benlikaya formations (Fig. 4 and 5). 

 

a. Mother salt deposition (Late Eocene-Lower Oligocene)  

 
The end of the Eocene is characterized by the deposition of calcareous claystone-bituminous 

shale alternations passing up into the evaporites of the mother level, namely the Tuzhysar Fm, which 

is dated as Late Eocene to Early Oligocene (Gündogan et al., 2005; Kurtman, 1973 ; Özçelik and 

Altunsoy, 1996; Poisson et al., 2010) Fig. 3). The Tuzhysar Fm accumulated in an environment 

evolving progressively from shallow marine to sebkha and is composed mainly of secondary gypsum 

and minor anhydrite (Gündogan et al., 2005). The mother salt has been drastically remobilized by salt 

tectonics since its deposition. Nevertheless, some traces of the original deposits are observed locally 

on the Eocene sediments or on the ophiolite. The mother salt level conformably overlies the Bözbel 

Fm lose to I kö  illage i  the ore of the Eo e e s li es e.g. NE of Ulaş illage, Fig. . 
Southward, around Teçer Mountain, the evaporite lies unconformably on the peridotites. Close to 

Yeniköy (Fig. 2), the mother salt overlies the Ortaköy Fm, which is an equivalent of the Bözbel Fm 

(Gündogan et al., 2005). This major evaporitic event is also recorded during roughly the same period 

in other Anatolian Cenozoic salt basins, such as the Tuz Gölü or Çankiri basins, west of the Sivas Basin 

(Görür et al., 1998 ; Ka akçı et al., ). 

 

b. Oligocene-Miocene deposits 

 
  The Selimiye Fm, to the south of the basin, is exposed as a 15 km-long, 40°W-dipping 

monocline locally cut by syn-sedimentary normal faults (Fig. 4). The extensive outcrops of the 

Selimiye Fm are composed by red-purple dominantly fine-grained sandstones and shales. It is 

attributed to the Oligocene (Kurtman, 1973 ; Poisson et al., 1996), Figs. 3 and 4). Where observed in 

contact with the Tuzhysar Fm, the base of the Selimiye Fm is made up of red mudstones-

gypsarenites, which coarsen upward into an alternation of sandstones and matrix-supported 

conglomerates (Gündogan et al., 2005).  
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To the east of the MBs area, the Cellalı ell has pe etrated   of the Selimiye Fm in the core of 

the Celallı a ti li e, Figs.  a d  (Onal et al., 2008). This well encountered a 1200-m-thick lower 

section composed of shale interbedded with anhydrite and an upper section of shale interbedded 

with sandstone. The lower and upper sections are separated by a layer of 90 m of halite at 2100 m 

depth (Onal et al., 2008), Fig. 3). A 2D seismic line across the anticline (courtesy of Transatlantic 

Petroleum Ltd) suggests that disharmony fish-tail structure is responsible for the a tectonic 

thickening in the core of the anticline of the Selimiye sequence. Hence, the lithology indicated by the 

well data may not represent the original stratigraphic pile of the Selimiye Fm. The infilling of the MBs 

(Fig. 4) is composed locally of a thin purple fine-grained clastic unit at the base that could represent 

the uppermost member of the Selimiye Fm (Ribes et al., In press).  

The Karayün fluvial formation akes up the lo er u it of ost MBs Arpa azı, Bingöl, 

E irha , Eğri u ak, Eski oğazkeze , Göl ük, Ilki di, Kara ü , Me itli, Şah e , Ya u a d Ye ikö , Fig. 
4). The Karayün Fm is characterized from base to top by three depositional environments associated 

with a distributive fluvial system: (i) Playa-lake and distal terminal splay, (lower member); (ii) Fluvial 

braided deposits (middle member); (iii) Saline lacustrine deposits dated as late Oligocene (upper 

member) (Fig. 3, (Ribes et al., 2015). Because of their high degree of tilting, up to vertical in the case 

of the Emirhan MBs, some of these MBs expose more complete stratigraphic successions with up to 

4 km of sediments (2400 m for the Karayün Fm alone (Ribes et al., 2015). Various halokinetic 

structures are recorded within the Karayün Fm along the lateral evaporite walls (Kergaravat et al., 

Submitted; Ribes et al., 2015).  

After this fluvial episode, a transgression invaded the basin from the east during the Early 

Miocene, leading to the deposition of the Karacaören Fm (Cater et al., 1991 ; Poisson et al., 1996; 

Sirel et al., 2013). It is composed of shallow marine marls and sandstones that are interbedded locally 

with algal limestones dated as Aquitanian-Burdigalian based on benthic Foraminifera (Fig. 3, 

(Kurtman, 1973 ; Poisson et al., 2010 ; Sirel et al., 2013). This shallow marine formation is locally 

unconformable on the Karayün Fm along salt ridges such as in the Karayün and the Emirhan MBs or 

conformable such as in the Bingöl MBs (Kergaravat et al., Submitted; Ribes et al., 2015 ). The 

Karacaören Fm is also unconformable on the Selimiye Fm in the large monocline to the south of the 

MBs area a d i  the ore of the Celallı a ti li e, ith a highly angular unconformity, up to 90° where 

the Karayün Fm is absent (Kurtman, 1973) (Fig. 4). The marine formation is also observed directly 

above the evaporite level filli g the elo gated Ağılka a MB to the south, as ell as a o e the 
Tuzhisar and Çaygören MBs to the north of the MBs area and also above the salt nappe to the NE and 

SE of Hafik  (Temiz, 1996) (Fig. 4). 

The top of the marine sequence is marked by a return to fluvio-lacustrine facies, which 

transitionally overlie the Karacaören Fm (Poisson et al., 1996)  Fig. 4). The Benlikaya Fm is 

characterized by alluvial deposits composed of sandstones and conglomerates, grading upward to 

floodplain mudstones and subordinate intercalations of evaporite beds and carbonates (Fig. 3; 

(Poisson et al., 1996 ; Poisson et al., 2010). The Benlikaya Fm is exposed mainly around the core of 

the MBs area and particularly to the north. Like the Karacaören Fm, the Benlikaya Fm is locally 

deposited directly on the Selimiye Fm or on the evaporite. 

Several evaporite levels are mapped in the MBs core area (50 x 30 km², Fig. 4), showing 

different relationships to the other formations. Evaporite levels are observed (Fig. 3): (i) at the base 

of the Selimiye Fm related to the autochthonous evaporite; (ii) At the base of lower and upper 

members of the Karayün Fm; (iii) At the base of the Karacaören Fm; (iv) At the base and the upper 

part of the Benlikaya Fm outcropping to the north of the MBs area.  
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The evaporitic formation directly below the Karacaören and the Benlikaya formations is 

named the Hafik Fm (Figs. 2 and 3) (Kurtman, 1973). This latter is composed by prominent gypsum 

layers alternating with green and red-coloured thin marls and claystone. 
At outcrop, the evaporite layers forming evaporite walls between MBs are composed of 

massive gypsum and anhydrite blocks locally intermingled with highly sheared red clastics and shales. 

In the MBs area, the presence of halite is indicated by salt springs near Bingöl Lake and at the 

Tuzhisar salt works, as well as around the Tuzhisar MB (Fig. 4). A few large ultramafic blocks are 

o ser ed ithi  the e aporites alls e.g. to the est of the Ağılka a MB, to the orth of the Göl ük 
MB and to the south of the Akpı ar MB . 
 

c. Late Miocene-Quaternary Deposits: 

The Incesu and the Merakom formations are the youngest pre-Quaternary formations in the 

Sivas basin. They crop out principally to the north and west of the Sivas basin (Fig. 2). The Incesu Fm 

is composed of sandstones and conglomerates, with intercalations of white marls and lacustrine 

limestones. The base of the sequence is dated as Late Miocene (Poisson et al., 1996). The Merakom 

Fm, discordantly overlying the Incesu Fm, is composed of green marls and lacustrine limestone dated 

as Early Pliocene (Poisson et al., 1996). This formation forms flat erosional terraces, the uppermost 

being located 200 m above the present Kizilmark river suggesting a major uplift of the Anatolides 

since the early Pliocene associated with the development of the North Anatolian Fault (NAF) (e.g. 

Cater et al., 1991). The Quaternary deposits are characterized by terraces and travertines, observed 

in the Kizilirmark valley near the town of Sivas (e.g. Poisson et al., 1996).  

 

E. Structure 

 
The southern margin of the Sivas basin displays regionally extensive sub-parallel folds and thrusts, 

with axes trending N70° to N90° which involve Upper Cretaceous to Eocene sediments forming a 

folds and thrusts belt to the south of the Late Eocene-Miocene salt basin (Fig. 5) (Kurtman, 1973). 

Major folds with large wavelength and major thrust faults verging north striking N70° to N90° along 

the southern margin of the Late Eocene-Miocene salt basin, resulted in the emplacement of Upper 

Cretaceous to Paleocene layers associated with ophiolite bodies over the Eocene Bözbel Fm 

(Kurtman, 1973)(Fig. 5). The Eocene layers show regular folding with some minor disharmony, the 

fold width ranging from 1 to 10 km and fold length from 10 to 30 km.  

In the Late Eocene-Miocene salt basin, east and west of the study area, the regional structural 

pattern involves large E-W to NE-SW-trending elongated folds associated with N70° thrusts related to 

the Taurus compression (Fig. 5). This regional trend is modified in the core of the salt-bearing 

Oligocene-Miocene basin that corresponds to the area of the MBs (Fig. 6A). In this section, we 

present the main evidence for an interaction between the development of MBs and the regional 

evolution of the basin. This is based on the interpretation of mapping and seismic data, as illustrated 

by a seismic line across the study area.  
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E.1. Late Eocene-Miocene salt basin boundaries  

 

At the whole basin scale, the elongated E-W salt basin appears to be bounded by tectonic 

contacts, mainly thrusts underlying the salt, with fore thrusts to the north and passive-roof back-

thrusts to the south (Fig. 5). The northern margin is a north-verging reverse fault locally offset by 

NW-SE left-lateral tear faults, which separates the salt basin to the south from the Ankara-Erzincan 

ophiolitic mélanges and Eocene sediments to the NE, and from the upper Miocene-Pliocene deposits 

(Incesu and Merakom Fms) to the NW (Poisson et al., 1996). The southern margin of the basin is a 

more complex zone: the regional contact between the Bözbel and Selimiye formations trends roughly 

E-W and locally contains sheared evaporites and ophiolite blocks. It is clearly identified as a folded 

passive-roof thrust from seismic data, and the domain to the south corresponds to the related 

triangular zone (Legeay et al., 2015). To the south of the Oligocene-Miocene basin (Fig. 5), the 

passive roof back-thrust is locally terminates and cut by younger north-verging thrusts (i.e. north to 

Tecer). 

 

E.2. Oligocene-Miocene salt domains 
 

The salt basin is divided into three informal domains (Fig. 5): the FTB domain to the western 

(location 1a) and eastern part of the salt basin (locations 1b) where some MBs are also observed, a 

widespread evaporitic domain to the north (location 2) and the wall and basin structure (WABS) 

domain corresponds to the central part of the MBs area (Fig. 5A, location 1 Fig. 5B). 

 To the west of the MBs area, 20 to 30 km long and subparallel folds display a regular 

wavelength of 10 km. Wide synclines are separated by narrow anticlines bounded by thrusts 

verging north cutting through the evaporites (Poisson et al., 1996, Fig. 5A, location 1a). In this 

domain, the linear distribution of evaporites, i.e. perpendicular to the regional shortening, 

could be associated with evaporite walls or thrusts. These structures correspond to 

elongated E-W folds, probably detached on the Tuzhisar evaporites and bounded by salt 

walls. 

 To the east of the WABS domain, long and wide folds with axes parallel to the regional folds 

also display a wavelength of 10 km (Fig. 5, location 1b (Kurtman, 1973). Along the east of the 

WABS domain, corresponding to the edge of the eastern evaporitic basin, folds axes have a 

ENE trend sub-parallel to regional folding and are bounded by elongated salt walls (Fig. 5). 

The eastern area present also MB attributed to primary MBs characterized by large wedge 

structure along salt walls (Fig. 6B and C). They are being study in the frame of other PhD. 

 To the north of the MBs area, the widespread evaporitic domain is roughly flat and has a 

rugged karstified surface showing mostly gypsum and clay dolines and sinkholes, and NNW-

SSE corrugations (Fig. 5, location 2 (e.g. Günay, 2002)). Evaporites represent both 

allochthonous salt surrounded MBs (i.e. NE to Hafik) and depositional level observed at the 

end of the Benlikaya formation.  

 In contrast to this regional pattern, the MBs area shows a completely different structural 

style marked by a polygonal network of salt walls and welds surrounding the MBs forming 

the WABS domain (Figs. 5 and 6A, location 3). 
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 The evaporites covering more than 30% of the surface is characterized by high relief, up to 

100 m higher than river levels, of the evaporite diapirs, which are located at the intersections 

of the salt walls that surround the MBs (Fig. 6A). About 18 small MBs, most of them a few km 

wide and containing Oligocene to Miocene deposits, have a circular to elliptical shape. The 

MBs are distributed with a wavelength of 1 to 5 km, showing a globally consistent bimodal 

distribution of their long axis, ENE and WNW (Fig. 5). The pattern of the Sivas WABS domain 

is closely similar to the WABS province on Axel Heiberg Island, where diapirs rose from a 

shallow canopy in which MBs were developed and surrounded by long, subparallel folds 

trains domain (Harrison and Jackson, 2014).  

 

E.3. Structural seismic transect of the Sivas basin center 
 

The cross-section based on field observations and seismic interpretations argue for the 

existence of a canopy above the Selimiye Fm, within which the secondary generation of MBs now 

exposed at outcrop were developed (Fig. 7). The shallow structures are well constrained by excellent 

outcrop conditions, while, as regards the deep structure, interpretations of the seismic data allow us 

to illustrate the salt basin structural style. 

The seismic line illustrated here crosses from south to north (Fig. 7, see Fig. 4 and 5 for 

location): (1) the sub-salt tectonic wedge of Paleocene-Eocene sediments between the ophiolite and 

the salt, (2) the large monocline belonging to the first generation of MBs in the Selimiye Fm (i.e. Fig. 

8A), (3) the second generation of MBs now exposed at the surface (4) the flat northern evaporitic 

domain.  

From south to north, the seismic data images several main structural elements, including a 

major 15-km-long back-thrust verging south and rooted in the autochthonous evaporite. This fault 

emerges at the surface (see map view Fig. 5) above a stack of four imbricated Eocene sheets verging 

north, extending for more than 15 km E-W. Above the backthrust and mother evaporite, the Selimiye 

Fm deposits belong to the first generation of MBs now slightly deformed. In the central part (i.e. the 

WABS domain) a thick sedimentary pile is seen on the seismic profile between the poorly imaged 

upper MBs and the basement. It is interpreted as a system of primary Selimiye MBs bounded by 

evaporite walls between the autochthonous and allochthonous evaporite levels. This system is 

exposed east of the WABS domain (Fig. 5 and 6B) and west of the large monocline of Selimiye (Fig. 5 

and 8). 

This first generation of MBs appears to be bounded by diapirs and walls, forming MB filled 

mostly by the Selimiye Fm with mainly large wedge halokinetic sequence along diapir flank (Fig. 6C). 

The second generation of MBs mostly exposes small basins (1 to 5 km wide) with a complex internal 

structure (halokinetic sequences), as well as large wedges of sediments and vertical to overturned 

beds along diapir flanks rising from the allochthonous salt layer (Fig. 7). Secondary MBs can be tilted 

and capsized, such as the Emirhan MB which seems to occur above a small stack of imbricated thrust 

sheets verging south, below the allochthonous salt layer (Fig. 7). The antiformal stack seems 

associated with the pinch out of the autochthonous evaporite, a pattern that could explain its 

absence at outcrop farther to the north.  
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The thrust sheets of this imbricated stack seem to be connected to a flat decollement, 

dipping regularly 20-30° S, suggesting a progressive rise of the basement northward. Above this 

stack, the evaporite basin is marked by sub-horizo tal MBs, su h as the Kızılka raz MB see Fig. 4), 

deposited above allochthonous evaporites and capped by an allochthonous evaporitic layer 

corresponding to the widespread evaporitic domain (see Fig. 5). 

This cross-section thus reveals a deformation style decoupled along three major decollement 

levels: the serpentinized peridotite forming the Sivas basin basement (e.g. Artan and Sestini, 1971 ; 

Guezou et al., 1996; Poisson et al., 1996), the autochthonous evaporite of the Tuzhisar Fm 

(uppermost Eocene) and the allochthonous evaporite of the canopy between the two generation of 

MBs. 

 

E.4. A first generation of MB in the Selimiye Fm 

 

The first sediments overlying the mother salt belong to the Oligocene Selimiye Fm (Fig. 3, (e.g. 

Kurtman, 1973)). To the south of the WABS domain, the Selimiye Fm crops out as a large monocline 

with systematic 40°W dips along a 15-km-long outcrop belt, locally cut by normal faults (Fig. 4 and 

8A). The monocline terminates to the west against large outcrops of evaporite associated with 

re orked ophioliti  aterial a d pri ar  MBs su h as Budlakı Fig.  a d A a d B . The ester  
ou dar  of the Budlakı MB Fig. B , filled  Selimiye Fm and located to the south of the secondary 

Şah e  MB, is characterized by huge wedge halokinetic sequence, thickening toward the MB and 

with bedding attitude passing over 500 m from horizontal to overturned, varying from 50° W along 

the N-S evaporite wall to beds dipping gently 30° SE. In such a setting, the large monocline and 

primary MBs (Fig. 8A) appears similar to the Cabo Frio monocline, fault and MBs (e.g. Mohriak et al., 

1995, Guerra, 2012 #890). To the north of this large monocline, the Selimiye Fm fills a first generation 

of MBs partly imaged on seismic profiles (Fig. 7). To the west of the WABS domain (Fig. 5), primary 

MBs are filled by the Selimiye Fm and surrounded by evaporite walls, displaying large wedge 

halokinetic sequences on both side thickening toward the MB and with bedding attitude passing over 

300 m from sub-horizontal to overturned (Fig. 6B and 6C). Primary MBs have various sizes (2 to 20km 

wide) and shapes and they are characterized by large wedge halokinetic sequences along diapir flank. 

On contrary, Secondary MBs mainly exposed in the center of the basin (Fig. 5) are filled both or 

either by Karayün, Karacaören and Benlikaya Fms and are characterized by various type and size of 

halokinetic sequences along diapir flanks (e.g. Kergaravat et al., Submitted). 

 

E.5. Evidence for a canopy 

 
The proposed interpretation of the seismic line, constrained by surface field data, involves a large 

primary generation of MBs below a secondary generation of MBs. Several lines of evidence from the 

analysis of field data, which are similar to the WABS of Axel Heiberg (Harrison and Jackson, 2014), 

also support this interpretation: 

- Contrary to symmetrical and elongated linear synclines such as those developed in the 

western domain (Fig. 5, location 1a), the polygonal network of isolated sub-circular MBs 

(WABS domain) is typical of the evolution above thick salt canopies such as those in the deep 

waters of the northern Gulf of Mexico (e.g. Hudec et al., 2009) (Figs. 4 and 6A, location 3). 
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The small size of the MBs suggests a rather thin overburden, which can be associated with a 

shallow buried canopy.  

- The WABS domain has not defined folds wavelength and shows irregular axis trends 

compared with the peripheral domain, indicating a much shallower salt detachment, which is 

compatible with a shallow allochthonous level (Fig. 5). The Axel Heiberg Island analogue 

shows the same contrast in fold wavelength and shape between the WABS associated with 

shallow detachment within the canopy and the adjoining area that is detaching on a deeper 

decollement. These features are also observed in other salt basins such as the Espirito Santo 

Basin and the Zagros FTB (Jackson and Harrison, 2006 ; Jahani et al., 2009; Rowan and 

Vendeville, 2006 ). 

- The presence of a laterally continuous thick salt layer between the Selimiye Fm and the 

Karayün, Karacaören and the Benlikaya Fms at the surface (evaporites observed at the base 

of MBs su h as E irha , Akpı ar a d Küpe ik  argues i  fa our of the e ha i al 
development of an extensive secondary evaporite level related to a salt canopy fed from the 

diapirs and walls bounding the primary MBs; 

- The ring-like sedimentary distribution, from the older Karayün Fm in the central part to the 

younger  Benlikaya Fm around the rim (Fig. 4), suggests a centrifugal allochthonous  

emplacement of reworked salt during the Oligocene to Miocene related to a large salt 

canopy. 

- Passive roof emergence farther to the south of the WABS domain, rather than in either the 

eastern or western domains (Fig. 5), indicates a shift of the major structure accommodating 

the regional shortening. This feature and the presence of many secondary MBs which contain 

several types of halokinetic sequences (hook, wedges and megaflap) would be compatible 

with an initially higher volume of evaporites in the present WABS domain, thus enhancing 

the feeding of salt to the canopy. 

- The primary generation of MBs, filled by the Selimiye Fm, led to the exposure of wedges 

halokinetic sequences along salt walls rooted in the mother evaporite layer, which could 

have fed a salt canopy (Fig 6B). Secondary MBs display the classic diversity of halokinetic 

sequences (e.g. Kergaravat et al., Submitted) limited by salt walls and diapirs (Fig. 4) rising 

from a shallower salt level related to allochthonous salt canopies. 

 

We thus interpret most of the exposed MBs in the WABS of Sivas as a second generation of MBs 

surrounded by salt walls rising from an allochthonous salt layer, which is considered as a salt canopy 

(Fig. 5).  

E.6. Cross-sections in WABS domain 

 
The three N-S tentative cross-sections passing through the WABS domain (Fig. 9, see Fig. 4 

for location) presented here, show the same structural style as the seismic interpretation illustrated 

in Fig. 6. These sections illustrate mainly the geometry of secondary MBs, which are well constrained 

at the surface but poorly constrained at depth due to the presence of both allochthonous and 

autochthonous salt levels, as well as complex structures along the vertical contacts of the MBs. Thus, 

several geometries, thicknesses and basement configurations are possible.  

Most of the MBs are above the canopy (see Fig. 7). Secondary MBs are small, and thicknesses 

variations in their infill are associated with halokinetic sequences (e.g. Kergaravat et al., Submitted). 
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Many secondary MBs, located to the north of the Ilkindi and Karayün MBs, are tilted up to vertical 

to ard the orth e.g. E irha , Eğri u ak, Ça göre , Tuzhizar a d Kara ü  MBs . 
The continental Karayün Fm and the marine Karacaören Fm are characterized by large wedge 

halokinetic sequences, which thin generally toward the south in the case of the Karacaören strata, 

such as in the Tuzhisar MB, and by the tightening of synclinal MBs above the canopy, such as in the 

Ağılka a MB Fig. . The lo er Karayün strata present more thickness variation within and between 

MBs compare to the middle and upper Karayün strata. Diapirs rising from the canopy have varying 

geometries related to various halokinetic sequences along their flanks. Although some diapirs are still 

preserved, many others with outcropping salt walls have been squeezed, forming vertical welds or 

thrust diapirs, sometimes evolving to thrusted welds where MBs are juxtaposed. Teepee-like 

geometries are observed when strata dip away from the welds in opposite directions (e.g. Rowan 

and Vendeville, 2006). The salt geometries changes radically laterally, as seen between Ilkindi in the 

south and Emirhan and Arpayazi in the north, passing from a teepee-like geometry to a thrusted salt 

wall (e.g. Kergaravat et al., Submitted). These salt structures can also display a strike-slip component 

of movement generated by the translation and rotation of the MBs about a vertical axis, as show in 

the following section. Remnants of allochthonous salt are also observed, such as in the Çaygören MB 

(e.g. Kergaravat et al., Submitted). The canopy which can be used during salt decollement, leading to 

the decoupling of deformation between the primary and secondary generation of MBs, is locally 

squeezed, forming tertiary welds below secondary MBs.  

 

E.7. Map geometry of WABS domain 
 

The present-day structural style of the WABS domain is analyzed and summarized on a 

structural map showing traces of evaporite walls and welds, with folds and thrusts as well as normal 

and strike-slip faults (Fig. 9). Welds in the WABS domain are considered as tertiary weld that which 

joins strata originally separated by allochthonous salt of the salt canopy level. The regional structure 

of the WABS domain has been divided into two tectonic sub-domain delimited by the regional NW-

SE-trending Karayün Transfer Zone (KTZ), interpreted locally as a wrench weld with right-lateral 

otio : . .  to the east, a Thrusted MBs  su -do ai , . .  to the est, a  I tera ti g MBs  
sub-domain. 

 

a. Thrusted MBs sub-domain 

 
The Thrusted MBs sub-domain is characterized by major sub-parallel N70 thrust faults which 

delimit elongated MBs and which pass via the evaporite walls with a regular spacing of 4 to 6 km (Fig. 

10). All these thrusts are south verging and parallel to the regional fold trend, and are associated 

with blocks of serpentinized peridotites. The presence of ultramafic megaclasts underlying evaporites 

has already been described at several localities in the Sivas basin by Cater (1991). These ultramafic 

blocs are olistoliths initially emplaced before and during the Tuzhisar Fm. (Fig. 3) and then 

transported upward by evaporite during diapirism and MBs developement. Thrusts are connected 

the KTZ to the west (Fig. 10). The thrusted MBs sub-domain is located to the north of the zone of 

emergence of south-verging regional passive-roof thrust (Fig. 5) observed farther south on seismic 

line A (Fig. 7). Some of these thrusts have already been described and named by Temiz et al. (1996). 
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From south to north, these tectonic stru tures are referred to as the Celallı CT , Göl ük GT , a d 
Tuzhisar (TT) and Küpecik (KT) thrusts.  

To the south of the Celallı a ti li e, the souther  ter i atio  of the KT) is rooted i  the N  
Celallı thrust CT , hi h is o posed  t o ra hes Fig. 10). One branch of the CT corresponds to 

the southern border of the Yeniköy MB, which is surrounded by evaporite walls end welds. The other 

branch of the CT is a transpressive right-lateral strike-slip fault lo ated et ee  the Celallı a ti li e 
and the Ka alı diapir a d e aporite sheet, e pressed  strike-slip faults affecting the footwall. The 

CT vergence flips to the east, where it is delimited by a left-lateral strike slip fault, terminating in a 

zone affected mainly by left-lateral strike-slip faults. To the orth, the ore of the Celallı a ti li e is 
marked by oblique folds verging south, being truncated and overlain by the Karacaören Fm with a 

pronounced angular unconformity (Fig. 10). This anticline has an average N45-trending axis, and has 

been drilled mainly into the Selimiye Fm (Fig. 3). This Selimiye Fm i  the Celallı ell is affe ted  
repeated decollements of shale and evaporite (Fig. 4), suggesting a disharmony fish-tail structure. 

The Gölcük thrust (GT) is considered as one of the major thrusts within the MB area, delimiting 

the MBs of Kara ü  a d Akpı ar to the NW fro  the Celallı a ti li e to the “E Fig A, see Fig.  for 
location). The GT contains blocks of serpentinized peridotite, some of which are 100 m in size. The GT 

footwall is characterized a growth syncline, involving the Karacaören and the Benlikaya Fms, affected 

by south-verging satellite thrust faults.  

The Tuzhisar thrust TT  deli its the Eğri u ak a d Tuzhisar MBs to the orth fro  the 
Kara ü , Akpı ar a d Göl ük MBs to the south, and connects up with the GT to the east (Fig. 10). To 

the est, it is ou ded  a rela  zo e et ee  the Eğri u ak a d Tuzhisar MBs a d a eld 
i terpreted as a thrust eld et ee  the Kara ü  a d Eğri u ak MBs. The TT is asso iated ith the 
thrust et ee  the Ça göre  a d the Eğri u ak MBs, hi h is o e ted to the KT) farther est. In 

the north-east or er of the Eğri u ak MB, the rela  zo e asso iated ith right-lateral motion 

et ee  the Eğri u ak a d the Tuzhisar MBs is re orded  right-lateral strike-slip faults cutting a 

couple of gentle folds with fold axes trending about N45 (Fig. 12A, location 1). These faults, trending 

N130 along a 1 km long outcrop, connects with the E-W Çaygören wall to the north and with the 

N160-trending evaporite all a d eld deli iti g the Eğri u ak a d Tuzhisar MBs Fig. B . The 
fault is subdivided into smaller en echelon segments showing dextral motion. Other strike-slip faults 

affect the MBs, such as the left-lateral strike-slip faults (N10 trending along roughly 300 m of fault 

trace) connecting the Çaygören wall to the salt sheet in the north and cutting the northern part of 

the Eğri u ak  s li e i  the south Fig. A . Alo g the TT, MBs appear thi i g south ard he  
located in a hanging wall position (such as Tuzhisar MB) and thickening nordward when in footwall 

positio  su h as Akpı ar a d Göl ük, Fig. B . I  additio  to lo ks of serpe ti ized peridotite, the 
south-verging TT carries several blocks of Eocene nummulitic limestone, gneiss pebbles (e.g. Kırşehir 
metamorphic massif) and fragments of the Selimiye Fm (Fig. 11C). 

The northernmost thrust is the Küpecik thrust (KP), which separates the Küpecik MB and the 

widespread evaporitic domain to the north from the Tuzhisar MB to the south. The eastward 

prolongation of this thrust is marked at outcrop by blocks of serpentinized peridotite several tens of 

metres in size.  
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b. Interacting MBs sub-domain 

 
The interacting MBs sub-domain displays irregularly folded elliptical MBs surrounded by a 

polygonal network of evaporite walls and welds, with varied tectonic structures delimiting the basins 

(Fig. 10). The presence of halokinetic sequences along these welds (e.g. to the west of the Karayün 

MB) demonstrates that evaporite walls existed here before their evolution into welds (e.g. 

Kergaravat et al., Submitted; Rowan et al., 2012). Depending on their orientation compare to the 

regional shortening, various types of tertiary weld responses are summarized below: vertical welds 

and thrust welds trending roughly E-W are perpendicular to the N-S shortening, while wrench welds 

with NW-SE to N-S trends accommodate the strike-slip motion. The translation and rotation of MBs 

about vertical and horizontal axes during shortening is recorded in thrusts and complex tectonic 

contacts that occur along evaporite bounding walls and welds. Several examples of these welds and 

faults affecting MBs are presented in the following section, using detailed geological maps of MB 

edges as well as the selected fault plane measurements reported on the diagrams (see Fig. 10 for 

location).  

 

Thrusted walls and welds 

 
Thrust faults along evaporite walls and welds are mostly E-W trending (Fig. 10). Welds may 

be reactivated in function of their dip and trend as thrusted welds that allow for further shortening 

accommodation, with significant throw. North of the Ilkindi MB, a north-verging thrust affecting a 

salt ored a ti li e et ee  the Ilki di a d the Arpa azı MBs is described (Fig. 10) (e.g. Kergaravat et 

al., Submitted). To the south, the souther  edges of the Ağ lka a, Ya u a d Ilki di MBs are thrusted 
to the south (Fig. 10). An example is given by the E-W tre di g Ağılka a thrust fault AT , hi h 
extends along-strike ithi  the Ağılka a e aporite all south of the elo gated Ağılka a MB Fig.  
and Figs. 13A,B). Despite the thrust, the evaporite wall still shows a well exposed internal structure in 

cross-sectional view, with bedded evaporites dipping vertically in the core to 20° on both flanks and 

displaying a the inverted drop structure of a squeezed diapir (Fig. 13A). The northern overhang is in 

o for a le o ta t ith the Kara aöre  F  of the Ağılka a MB, hereas the souther  fla k uts 
the Benlikaya Fm to the south (Fig. 13A). The footwall comprises the northern part of the extensive 

Selemyie Fm depocentre, with strata dipping regularly 40°NW are capped by a thin level of the 

Benlikaya Fm dipping 40°N above an angular unconformity (Fig. 13B). Within the hanging wall, the 

Ağılka a MB is hara terized  t o s li es with vertical to overturned flanks, bounded by an 

anticline passing laterally to a salt wall to the west (Figs. 10 and 13C). These synclines expose 

asymmetrical wedges on both flanks, thickening toward the fold axes (Fig. 13C). The northern flanks 

also show wedges of sediments that thin out over a shorter distance than along the southern flank 

(Fig. 13C).  
   

Normal faults 

 

Normal faults are mainly syn-sedimentary faults dipping toward the center of the MB, related 

to the e pla e e t a d urial of MBs la k li e , su h as i  the ester  part of the Eğri u ak a d 
Karayün MBs (Fig. 14A, (e.g. Kergaravat et al., Submitted). Along some edges of MBs, and especially 

wrenched welds, pre-existing normal faults appear to have been specifically re-activated during the 

MB interaction, depending on their orientation at the time of reactivation.  
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The examples described below are located in the strike-slip faults zone along wrenched weld 

sections. Only a single south-dipping major normal fault is observed here, which cuts the Selimiye, 

Kara aöre  a d the Be lika a F  to the east of the Ağılka a MB Figs.  a d C . 
 

Strike slip fault zone 

 

The capacity of evaporite walls to be preferentially squeezed in order to accommodate the 

shortening explains why fault zones are mainly observed along MBs edges and welds. Kinematic 

indicators can be identified in various ways along MB edges: measurements of slickensides along 

fault planes showing horizontal offsets of lithological marker beds; measurements of slickensides 

along fault planes within Riedel structures; kinematics of domino-like mechanism; pre-existing syn-

sedimentary normal faults reactivated in the direction of strike-slip displacement as synthetic strike-

slip faults, showing a statistically higher offset. These indicators of displacement are used to 

determine the component of displacement between MBs.  

 

Strike-slip fault zone along MB boundaries 

 

Several examples of a strike-slip faults zone are observed along the KTZ (Figs. 14A and 15A, 

see Fig. 10 for location). The first series of strike-slip faults zones is located between the Emirhan, 

Eğri u ak a d Kara ü  MBs Fig. A . Alo g the eld et ee  the Eğri u ak a d Kara ü  MBs, 

beds are cut by right-lateral strike-slip faults trending N130 with a few metres of offset (Figs. 14A, 

location 2). Fault planes are distributed en-echelon, showing left-stepping faults with a length of 

about 100 m, defining the weld as a wrench weld bet ee  the Eğri u ak a d Kara ü  MBs Fig. B . 
Farther west in the Karayün MB (Figs. 14A, location 3) , the upper Karacaören Fm is cut by synthetic 

strike-slip faults en-echelon with a dextral offset of several tens of metres as well as left-stepping 

faults (Fig 14C). Fault plane traces trending N 130 are connected to the evaporite wall and extend 

o er a le gth of  k  Figs. A, lo atio  . Farther est, the Eğri u ak MB displa s u erous s -

sedimentary normal faults (Figs. 14A, location 4a), sometimes conjugated with N30 and N130 trends, 

showing offsets of a few cm to several metres and fault traces of a few metres to hundreds of metres 

(Fig. 13D1). One of these N130-trending conjugated faults is characterized by a very long fault trace 

of 1.4 km (Figs. 13A, location 4b). It shows a marked offset of about 10 m and trends parallel to the 

strike-slip faults utti g the Kara ü  a d Eğri u ak MBs to the east Fig D . These faults with long 

offsets and roughly the same orientation as pre-existing normal faults suggest a reactivation of some 

of the pre-existing normal faults along MBs. Two other faults, with 500-m-long fault traces and 

trending N30-N , ut oth the ase of the Eğri u ak a d the top of the E irha  MBs Figs. A, 
location 5), while passing along-strike within the E-W evaporite wall and showing a sinistral offset 

(Fig. 13E1). The fault contact along the evaporite wall is characterized by a brecciated fault zone 20 

cm wide reworking sandstone and carbonate from the cap rock, associated with a cataclastic layer 

with synthetic fractures indicating a considerable displacement (Fig. 13E2). The two faults delimit an 

evaporite wall segment, which shows an apparent clockwise rotation around vertical axes (Fig. 13A).  
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To the east, a right-lateral strike-slip fault with the same N40-N60 trend (Figs. 14A, location 

6) cuts pre-existing normal faults with fault traces a few hundred metres long, connected to the 

evaporite wall. These first series of strike-slip fault zones suggest a dextral strike-slip motion via salt 

all a d eld et ee  the E irha , Eğri u ak a d Kara ü  MBs. 
The second series of strike-slip fault zo e alo g the KT) is lo ated et ee  the Arpa azı a d 

Kara ü  MBs Fig. A . To the orth of the Arpa azı MB, at the re hed eld o ta t, the Karayun 

Fm is cut by strike-slip faults with dextral offsets demonstrating the dextral displacement of the KW 

et ee  the t o MBs Fig. A . To the ortheast of the Arpa azı MB, u erous N -trending 

faults with traces extending over a few hundred metres cut the MB edges where the evaporite wall 

grades into a wrench weld with dextral motion (Fig. 15A, location 7). These faults, connected to the 

evaporite wall or weld, are filled by a zone of highly sheared fibrous gypsum a few cm thick showing 

dextral motion (Fig. 15B). The present-da  positio  of these faults at the ase of the Arpa azı MB 
suggests that these structures could represent initially normal faults reactivated as synthetic strike-

slip faults with a dextral offset, assisted by the presence of gypsum. However, most of the syn-

sedimentary normal faults observed in other MBs associated with halokinetic sequences 

development (i.e. west Karayün MB) are verging toward the centre of the MBs, which is not the case 

for the faults situated at the base of a large wedge halokinetic sequence truncated to the north-east 

of the Arpayazi MB (Fig. 15A, location 7).  

A final example of a strike-slip fault zone is given by a wrench weld bounding the Emirhan MB 

to the north and the Ilkindi MB to the south, named Emirhan weld (Kergaravat et al., submitted) 

(Figs. 16 A,B). Synthetic strike-slip faults trending N80 and N120, with a dextral offset and a fault 

trace of a few hundred metres, are connected to the wrench weld and are seen cutting beds of the 

Karayün Fm  (Fig. 16A, location 10). The fault zone is characterized by a 10-cm wide brecciated core 

showing reworked shale and sandstone clasts rimmed by a calcite band a few cm thick (Fig. 15C). 

Antithetic strike-slip faults with sinistral offsets are also observed with a N170 trend (Fig. 16A, 

location 10). These fault structures record a dextral component of displacement for the wrench weld 

between the Emirhan and Ilkindi MBs.   
 

Strike-slip fault zones along evaporite walls 

 

Fault zones affecting MB edges can also be observed along thick evaporite walls in map view 

(Figs. 17A). The southwestern part of the Ilkindi MB along the NS evaporite wall, which separates the 

Ilkindi MB from the Eskibogazkezen MB to the west (Fig. 17A), shows a left-lateral strike-slip fault 

cutting beds of the lower and middle Karayün Fm of the Ilkindi MB. The fault is NW-SE trending and 

1.5 km long. This fault is linked to the NS evaporite wall to the north and to the secondary weld 

delimiting the Yavu MB to the south, with a long offset probably greater than 500 m. In this example, 

the fault zone along the 2 km-wide evaporite wall is probably due to a blind wrench weld at depth 

between the Ilkindi and the Eskibogazkezen MBs.  
 

Strike-slip fault zones are also observed affecting the cores of MBs. Along the western edge 

of the Arpayazi MB (Fig. 15A, location 8), numerous strike-slip faults form en-echelon cutting through 

the entire MB, including the Karayün and Karacaören Fms, with right-stepping faults and a sinistral 

offset of a few metres. This cluster of strike-slip faults is probably the conjugate of the Karayün 

Wrench (KTZ) that shows a dextral offset to the east (Fig. 15A).  
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Another cluster of sinistral strike-slip faults is located in the Ilkindi MB, to the south of the 

Arpayazi MB cluster (see Figs. 10 and 15A, location 9). Here, strike-slip faults with similar orientation 

and sinistral motion cut the entire Ilkindi MB and connects with the evaporite wall on both edges, to 

the north and to the south (Fig. 10, location 9). The fault zones in these examples appear less well 

expressed than along the MB edges  

 

F. Discussion: Evolution of the Sivas WABS in a FTB 

context  

In this section, we propose a model for the evolution of the WABS domain of the Sivas basin that 

takes account of the structural and sedimentological observations at the scale of the overall Sivas 

basin and the MBs of the WABS domain. It is illustrated by a series of five sequential cross-sections 

and a synthetic structural map of the Sivas basin. These reconstructions provide a basis for 

addressing the question raised at the end of the introduction. Despite the very good field control of 

our observations and seismic data, the structures involving compression and salt tectonics are so 

complex that the proposed evolutionary scenario remains interpretative. 

 

F.1. WABS evolution in cross-section 
 

Figure 18 presents a model of tectonic evolution from the Late Eocene (Tuzhisar Fm) 

evaporites to the middle Miocene (Benlikaya Fm), along the cross-section illustrated in Fig. 7. The 

initial thickness of the salt layer is poorly constrained and the rate of shortening is probably under-

estimated due to the presence of evaporites (i.e. Lower Congo, Zagros FTB Callot et al., 2007; Marton 

et al., 2000).  

a. Foreland basin and mother salt deposition 

 

The Eocene Sivas basin is interpreted as an east-west flexural basin associated with a 

northward-propagating FTB. To the south, the style is thick-skinned with an involvement the ITSZ 

ophiolite appe. The asi  is de eloped a o e the ophiolite appe of the IT“) Fig.  a d the Kırşehir 
block north of the Taurus. The northern part of the section shows the Eocene deposits on the IASZ 

along the edge of the Pontides. 

Following the deposition of the Eocene beds, the mother salt was deposited on top of the 

ophiolite to the south on emerging thrust sheets, and in continuity with Eocene turbidites in the 

piggy-back inboard and the foredeep outboard. Although the original field relations are not observed 

to the north, the mother salt is speculated to thin toward the forebulge (Fig. 17A). This regional 

evaporitic event is related to a shallowing upward cycle and regression associated with a major 

decrease in clastic input (e.g. Warren, 2006). The present-day distribution of the evaporite that is 

preferentially thick in the center of the basin suggests that it was already mechanically remobilized in 

the southern central part of the basin by the growth of the northernmost thrust sheet.  
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In addition, it is impossible to estimate the thickness of the mother evaporite layer. The development 

of MBs such as Emirhan MB reaching 4 km of sediments thickness suggests that there was necessarily 

a thick mother evaporite level. However, the initial evaporite thickness can be moderated due to: 

(1) The shortening effect, which increases not only the salt flow rate capacity but also the 

vertical thickness of the ductile evaporite level locally (Vendeville and Nilsen, 1995); 

(2) Migration of the depocentre due to salt flow, such as prograding roll-overs, which allows 

for the development of stratigraphically concordant, abnormally thick, sequence, much thicker than 

the original accommodation potential of the mother layer (Ge et al., 1997).  

 
 

b. Primary MBs and evaporite canopy   

 

The first sediments overlying the mother salt belong to the Oligocene Selimiye Fm (Fig. 18B, 

(e.g. Kurtman, 1973)). To the south, the Selimiye Fm fills a large MB thickening northward associated 

to northwestward progradation of the Selimiye Fm during sedimentary load (Fig. 8A). This large MB 

terminates to the north by the Selimiye Fm filling a first generation of MBs partly imaged on seismic 

profiles (Figs. 7) and to the west against large outcrops of evaporite associated with reworked 

ophiolitic material and primary MBs (Fig. 5 and 8A). These primary generation of Selimiye MBs form 

large wedge halokinetic sequences along diapir flank, as observed in the Buldaki MB (Fig. 8B) and in 

the Düzceli MB (Fig. 6A). The primary MBs are made up of very fine grained sediments, suggesting it 

developed during a quiet tectonic period in the central part of the basin, in contrast to what is 

observed in the case of the younger Karayün Fm. During this period, it is thought that salt tectonics 

may have been dominated by sedimentary loading.  

Two mechanisms, progradation of sediment loading and tilting of the southern basin margin, 

probably worked together to favour northward evaporite mobilization, forming the initial 

depocentre, where thick evaporites led to the formation of primary MBs (similarly to what is 

observed in the Paradox and Santos Basins, e.g. Guerra and Underhill, 2012; Kluth and DuChene, 

2009 ; Trudgill, 2011). The large MB to the south and individual MBs with wedge halokinetic 

sequences in the central part of the basin (i.e. Fig. 8A) appears similar to the Cabo Frio monocline 

and fault (e.g. Mohriak et al., 1995, Guerra, 2012 #890). As a result of the load of the clastic wedge 

during the northward and westward progradation of the Selimiye Fm, evaporites were expelled 

toward the NE-NW, forming a large evaporite depocentre to the north-west and filling diapir 

surrounded primary MBs. The possible second mechanism responsible for evaporite mobility is 

gravity gliding related to the tilting of the evaporite basement toward the foredeep, which occurred 

during the development of successive stacks of sheets affecting the Eocene deposits, forming a 

passive roof (Fig. 18B). The stack of Eocene sheets could have also induced a migration of basin 

flexure toward the north allowing for evaporite remobilization in the north.  

At the end of deposition of the Selimiye Fm, an extensive canopy developed above primary MBs 

in the core of the Sivas basin corresponding to the future WABS (Fig 5). This salt canopy is evidenced 

by seismic data interpretation (Fig. 7) and salt-sediment contact at surface (Fig. 3 and 4) where salt 

layer is observed between the Selimiye Fm and the Karayün, Karacaören and Benlikaya Fms filling the 

secondary MBs.  
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The development of salt canopy above primary MBs in the central part of the Sivas basin is 

probably allow by the load of primary MBs, a decrease of sedimentary supply at the end of the 

Selimiye Fm (base of secondary MBs) and propagation of the FTB inducing squeezed of preexisting 

diapir between primary MBs.  

 

c. Second generation of MBs: (1) in continental setting   

 

The second generation of MBs filled by the Karayün Fm above the canopy is characterized by 

their smaller size, forming isolated subcircular to elliptical basins surrounded by evaporite wall and 

diapir associated with halokinetic sequences, which as a whole, make up a polygonal network (Fig. 4 

and 6A). Generally, the development of a polygonal network of MBs above a canopy reduces the 

influence of regional boundary conditions, such as shortening, or weakens the control of sub-salt 

structures during the initiation of the secondary MBs, which are driven mostly by downbuilding 

(similarly to MBs in the Gulf of Mexico, or the Sverdrup basin, (e.g. Diegel et al., 1995 ; Harrison and 

Jackson, 2014)). The Sivas canopy seem to decouples deformation between the first and second 

generation of MBs, resulting in probably poor influence of orogenic shortening and primary MBs 

geometries on the initiation and early evolution of the secondary MBs. 

Later on, the advance of the orogenic wedge is marked by an abrupt lithological change during 

the deposition of the Karayün Fm. Sedimentation evolves from a playa-lake dominated setting to a 

highly stacked fluvial braided system overlying pre-existing secondary MBs and evaporites walls and 

diapirs (Ribes et al., In press). The abrupt arrival of coarser sediments, with a dominantly northward 

fluvial transport direction, is attributed to regional uplift of the southern margin of the Sivas foreland 

basin and a renewed tectonic sourcing of clastic supply to this formation (e.g. Ribes et al., In press). 

The advance of the orogenic wedge is probably expressed within the second generation of MBs by a 

shortening-induced squeezing of diapir, which produced large halokinetic folds of Karayün strata 

deposited above diapirs during deposition of the upper member of the Karayün Fm (Kergaravat et al., 

Submitted; Ribes et al., In press). The upper Karayün Fm, characterized by saline lacustrine deposits, 

is probably fed by salt wall and diapir crest close to the surface forming high relief during large 

halokinetic fold development. Furthermore we can suggest that to the north of the secondary MBs, 

remobilized evaporites from the renewed diapirs may allow the northward stepping of the 

allochthonous evaporite northward. 

 

d. Second generation of MBs: (2) in shallow marine setting   

 

During the early Miocene, the shallow marine Karacaören Fm was deposited either on the 

preexisting secondary continental MBs, with discordant contacts along diapir flanks, or directly on 

the renewed large canopy that extended northward (e.g. Tuzhizar MB and syncline close to Hafik 

illage  a d lo all  south ard of the WAB“ do ai  e.g. Ağılka a MB  (Figs. 4 and 5). The present-day 

fro t of the souther  a op  ould orrespo d to the Ağılka a all, affe ted  the Ağılka a thrust 
(Fig. 4 and 13). The structure observed here is geometrically similar to the allochthonous salt sheets 

in the northern Gulf of Mexico, where thrusts delimit the basal sheets at the toe of the Sigsbee 

a op , i to hi h the se o dar  MBs su sided i.e. Ağılka a MB  (e.g. Jackson et al., 2010).  
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Some preexisting asymmetric secondary MB such as the Emirhan MB expose a wedge 

halokinetic sequence thickening toward the west whereas the Karacaören strata expose wedge 

halokinetic sequence thickening toward the east which overlay the major unconformities with onlaps 

to the east Fig. . This as etr  MB is geo etri all  si ilar to the Heel-toe  geo etr  des ri ed 
in the Paradox Basin MB which origin is associated with the presence of basal weld allowing to MB 

tilt (e.g. Kluth and DuChene, 2009). Thus, Emirhan MB has probably tilted during the Karacaören 

deposit recorded by wedge halokinetic sequence due to a basal weld related to drying out of the 

canopy level. In symmetric MB such as Karayün MB, schematic reconstruction of the megaflap and 

the Akpı ar MB Kergaravat et al., submitted) suggest the presence of weld beneath the Karayün MB 

during the emplacement of the Akpinar MB. Contrary to asymmetric MB, the symmetric Karayün MB 

has no evidence of tilt of the MB during the Karacaören deposition.  

Shallow water MBs deposited directly above the salt canopy are characterized by more linear 

shapes, with N70 trending (Fig. 4). This feature is probably induced by squeezed of pre-existing 

evaporite walls and diapirs separating linear primary MB, which is probably associated with pre-

existing basement structure with N70 trending. 

e. Expressed shortening phase in the WABS with rotation of MBs:  

 

The propagation of the foreland deformation front and associated basins is expressed by 

migration of the depocentre toward the north during deposition of the Benlikaya Fm, while the pre-

existing secondary MBs are tilted. Evaporite walls and diapirs are squeezed forming evaporite welds 

and seem to allow for the emergence of allochthonous salt during the Benlikaya deposition (i.e. 

Çaygören salt sheet, Kergaravat et al., submitted).  

The renewed diapirs allow the mechanical and chemical remobilization of evaporites 

northward through the enhancement of salt tectonics forming the north widespread evaporite 

domain. Secondary MBs record strike-slip fault zones related to their translation and rotation about 

vertical axes (Fig. 10). Some MBs are also strongly rotated about horizontal axes farther north, a 

feature probably related to the push of sub-salt thrust sheets in the south and transfer of the 

shortening into squeezed diapirs with the salt canopy acting as a secondary decollement level. The 

development of south verging back-thrusts may result from the advancing orogenic shortening 

reached the original evaporite pinch-out (e.g. Krzywiec and Vergés, 2007).  

The ad a e of the allo htho ous e aporite appe is re orded to the south of the Ağilka a MB 
(Fig. 13A), and towards the northern margin of the basin within the Benlikaya and Incesu formations, 

respectively, exposing growth strata in front of these allochthonous bodies as observed by Poisson et 

al, 1996 to the northeast of Sivas salt basin margin. 

 

Similarly to the Central Polish Carpathians and SE front of the Pyrenees, the presence of syn-

tectonic foredeep\foreland evaporitic levels, deposited and developed during propagation of the 

foreland FTB, seems to exert a strong control on its kinematic and structural style (e.g. Krzywiec and 

Vergés, 2007). In the Sivas basin, the initial evaporite level is remobilized during the propagation of 

the FTB, forming two generations of MBs bounded by a salt canopy which extends northward. The 

distribution of evaporites appears initially strongly controlled both by the sedimentary 

paleogeography and the advance of thrust-sheet stacks that influence the mechanical remobilization 

of the evaporite, resulting in the development of abnormally thick evaporite depocentres in the core 

of the Sivas basin.  

454



 

 

In turn, these depocentres become the location of the strongest expression of salt tectonics, 

leading to the formation of a prograding sedimentary monocline on top of a passive roof to the 

south, and a fully developed primary MBs in the core of the area. Subsequently, the evaporites are 

remobilized through the enhancement of salt tectonics by the propagation of compression and 

sedimentation load towards the north, increasing diapir extrusion, the development of allochthonous 

evaporites and the welding of former diapirs and walls. This eventually leads to the formation of 

canopies, which influence the development of the syntectonic foreland basin FTB and related growth 

sequence. The salt canopy can be used not only as a secondary decollement level but also as an 

accommodation system for development of secondary MBs.  

 

F.2. FTB kinematics and global evolution of the WABS domain 

in map view 
 

At the basin scale, the structural trend of folds and thrusts outside the WABS domain appears 

mostly ENE-WSW elongated (Fig. 18A). In the WABS domain, the pattern is more complex (i.e. Axel 

Heiberg Harrison and Jackson, 2014). The general ENE-WSW trend is overprinted by ridges and 

interactions with MBs as described above: EWE-WNW to N-S folds associated with NW-SE strike-slip 

faults dominate the structural pattern (Fig. 18A). The strike-slip faults around the MBs are mainly 

dextral, such as the KTZ, but can also locally display a sinistral motion, as between Ilkindi and 

Eski oğazkeze  Fig. . This WAB“ do ai  striki gl  disrupts the lassi al ENE-WSW-trending FTB 

structure of the East and West Sivas Basin (Fig. 17A). These structures are apparently a result of the 

initial orientation of evaporite walls, i.e. MB shape, but on the whole have allowed a globally dextral 

accommodation of the NW-SE shortening along the NE-SW edges of the MBs (Fig. 17B). This domain 

has also likely recorded the thickest deposits of salt allowing for the development of a thick canopy 

with secondary MBs. This structural trend may have been present since the deposition of the 

evaporite during the foreland basinal phase before the migration of the folds and thrusts into it. Like 

in any FTB, basement inheritance is expected to play a role, as in the case of the Axel Heiberg area 

(Jackson and Harrison, 2014). This inheritance may be related to the geometries of the ophiolite 

appe, Taurus south argi  a d Kırşehir lo ks. 
The final structural pattern consists of a wide transfer zone between the eastern and western 

parts of the FTB (Fig. 17B). This transfer zone probably originated on a inherited structure since the 

early FTB development and was associated with the remobilization of an early evaporite layer on top 

of the Eocene formations. This thick salt accumulation facilitated the development of a canopy and 

the formation of a secondary generation of MBs. Meanwhile, the FTB propagated as a sequence of 

forethrusts west of the WABS domain, while a triangular zone and backthrusts developed in the east 

of the WABS domain.  

 

G. Conclusion 

The WABS domain of the Sivas basin is among the most impressive and rich outcropping 

geological provinces affected by salt tectonics and the development of MBs. It is recorded by 

stratigraphic thickness variations from the Late Eocene through to the Pliocene.  
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The WABS domain shows evidence for the development of a major evaporite canopy associated 

with two generations of MBs related to salt related geometries that are normally only imaged by 

seismic data such as in the northern GoM or on the Angola Margin. The Late Eocene mother 

evaporite level is remobilized by the northward migration of the load of sedimentary deposits and 

the tilting of the southern basin margin during propagation of the foreland FTB. Several lines of 

evidence suggest that, at the end of deposition of the Selimiye Fm, an extensive canopy had 

developed in the core of the Sivas basin overlying a primary generation of MBs. Evaporite levels are 

o ser ed at the ase of se o dar  MBs su h as Eğri u ak, Ça gören and Küpecik, overlain by 

formations that are younger than the Selimiye Fm, suggesting an increase of the subsidence over a 

more extensive allochthonous salt level, which developed as a ring away from the initial central 

evaporite depocentre. The WABS domain has not defined folds wavelength and shows irregular axis 

trends compared with the peripheral domain, suggesting the decollement level is shallower in the 

WABS domain, being rooted in the canopy. The shape of the second generation of MBs passing to 

polygonal to linear shape seems to be progressively influenced by the shortening-induced diapir 

squeezed of primary MBs associated with the advance of orogenic wedges. The Sivas salt canopy is 

used as a secondary decollement level and represents a new accommodation regime for the 

development of secondary MBs.  

The polygonal distribution of evaporites in the WABS domain strongly influences the FTB system 

during the late stage of MBs development. The presence of the evaporite canopy decouples the 

deformation, multiple directions of folds within the WABS domain compared to the adjacent domain. 

The orogenic shortening is expressed by a complex polygonal network of small- and intermediate-

scale tectonic objects: squeezed evaporite walls and diapirs, sometimes thrusted, leading to oblique 

or vertical welds, allochthonous evaporites, translation and rotation of MBs recorded by thrusts and 

strike-slip faults along the bounding walls and welds of evaporites. At local scale, the orientation and 

width of preexisting complex 3D structure of evaporite walls and MBs compared to the regional 

shortening direction seems to controlled the rotation and translation of MBs. At regional scale, a 

relay zone between the eastern and western domain seems to influence the rotation of the MBs 

within the WABS. 

  The present-day geometry of the Sivas basin FTB is thus the result of the interaction between 

(1) FTB kinematics corresponding to the propagation of thrust sheets towards the foreland or a 

triangle zone with thrusting towards the hinterland; (2) mechanical and chemical remobilization of 

evaporites by sedimentary loading and shortening as a canopy; and (3) local evaporite flow/sediment 

interaction forming MBs and halokinetic sequences. Salt tectonics in the Sivas basin appears as a 

multiscale process, acting regionally by interference with the development of an FTB, and locally 

through the classic control of halokinesis on sedimentation forming MBs.  
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Figures 

 

Figure 1: Tectonic setting of Turkey, showing main continental blocks, outcrops of ophiolites and 

ophiolitic mélanges belonging to the Tethyan realm and major suture zones including the Izmir-

Ankara-Erzincan suture zone (IAESZ), the Inner-Tauride suture zone (ITSZ), the Bitlis-Zagros suture 

zone (BZSZ), and Oligocene-Miocene deposits of the Sivas basin (after Okay et al., 2006 ; Stampfli, 

2000). 

 
Figure 2: A) Geological map of the Sivas basin, with the three major crustal blocks and the northern 

margin of the Kangal Basin (modified after Baykal and Erentöz, 1966 ; Kurtman, 1973). Distribution of 

evaporite outcrops (in black) in the Sivas basin with the location of the salt domains and location of 

study area corresponding to the wall-and-basin structure (WABS) domain, see Fig 4. 
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Figure 3: Composite regional lithostratigraphic column showing depositional environments, 

formations and average thicknesses of the various stratigraphic units in the central Sivas Basin 

(modified after Çiner et al., 2002 ; Kurtman, 1973; Ribes et al., 2015) and lithology interpretation 

based on cuttings fro  the Celallı-1 well penetrating mainly the Selimiye Fm lose to Celallı illage 
(see Fig. 2 for location) (d après O al et al., ). 
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Figure 4: Geological map of the central Sivas basin corresponding to the WABS domain (see Fig. 2 for 

location) with position of 2D seismic line (Fig. 6) and cross sections (Fig. 8) (modified after Poisson et 

al., 1996).  
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Figure 5: Map of the distribution of evaporite outcrops at the Sivas basin scale and Oligocene-

Miocene deposits with main thrusts and back-thrust faults and folds axes, divided into the FTB 

domain in the western (location 1a) and eastern part (location 1b) where some MBs are also 

observed, the widespread evaporitic domain to the north (location 2), and the wall-and-basin 

structure (WABS) domain (location 3) in the south central part (modified after Kurtman, 1973; 

Poisson et al., 1996).  
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Figure 6: A) Interpretative view of the WABS domain toward the west showing several MBs such as 

the tilted Emirhan MB surrounded by salt walls and welds (black) (see Figs. 4 and 5 for location). B) 

Interpretative view of the primary Düzceli MB toward the east showing large wedges of Selimiye 

strata on both edge of MB (see Figs. 5 for location). C) Interpretative view of the Northern primary 

Düzceli MB toward the west showing a large halokinetic wedge of Selimiye strata with overturned 

beds along evaporite wall flank (see Figs. 5 for location). 
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Figure 7: Non-interpreted and interpreted seismic line passing through the centre of the Sivas Basin 

(see Figs. 4 and 5 for location) showing, from south to north, the sub-salt tectonic wedge of 

Paleocene-Eocene sediments between the ophiolite and the salt, a large monocline belonging to the 

first generation of MBs, the second generation of MBs exposed in the WABS domain, which is 

separated by a salt canopy from the first generation of MBs, and the flat northern evaporitic domain 

(seismic data courtesy of Transatlantic Petroleum Ltd).  
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Figure 8: A) Schematic cross-section passing through the large monocline and the Budlakı MB 
characterized by considerable wedge thickening toward the MB (which had been probably capped by 

allochthonous salt). B  Detailed geologi al ap of a pri ar  ge eratio  of MBs, the Budlakı MB a d 
the southern margi  of a se o dar  ge eratio  of MBs, the Şah e  MB ou ded  a  E-W salt wall 

and a diapir composed of gypsum and anhydrite interbedded with thin folded layers of Selimiye Fm 

(see Fig. 4 for location).  
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Figure 9: N-S cross sections across the WABS domain of the Sivas Basin based on the seismic 

interpretation shown in Fig. 6 and surface data (see locations on Fig. 4). The sections illustrate mainly 

the geometry of secondary MBs, which are well constrained at the surface but poorly constrained at 

depth due to the presence of both allochthonous and autochthonous salt levels. Thus, several 

geometries, thicknesses and basement configurations are possible. Bedding attitudes are indicated 

by short black dashes and welds by pairs of dots.  
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Figure 10: Structural elements of the WABS domain (See Fig. 2 for location) showing traces of salt 

walls, ultramafic blocks, tertiary welds with sub-vertical, wrench and thrust welds, folds and thrusts, 

as well as extensional and strike-slip faults within and along the MBs. These structures are defined 

using field observations, satellite images and geological mapping. The WABS domain is divided into 

two tectonic sub-domains delimited by the regional NW-SE-oriented Karayün strike-slip fault, 

interpreted as a wrench with right-lateral otio  KW :  i  to the east, a Thrusted MBs  su -

do ai , ii  to the est, a  I tera ti g MBs  su -domain.  
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Figure 11: Views toward the east of major thrust passing through salt walls in the Thrusted MBs sub-

domain (location shown on Fig. . A  The Göl ük Thrust GT  separati g the Kara ü  a d Akpı ar 
MBs to the NW fro  the Celallı a ti li e to the “E, asso iated ith ega lasts of serpe ti ized 
peridotite. B a d C  The Tuzhisar Thrust TT  separati g the Eğri u ak  a d Tuzhisar MBs to the north 

fro  the Kara ü , Akpı ar a d Göl ük MBs to the south, asso iated ith ega lasts of serpe ti ized 
peridotite, se eral lo ks of Eo e e u uliti  li esto e, g eiss pe les e.g. fro  Kırşehir 
metamorphic massif) and fragments of Selimiye Fm. 
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Figure 12: A) Detailed geological map of the salt contact along three MB margins (Tuzhisar to the 

east,  Eğri u ak  to the south est a d Ça göre  to the orth  sho i g a rela  zo e asso iated ith 
right- lateral strike-slip faults (stereo plot number 1 showing fault kinematics) and wrench welds (see 

Fig. 9 for location). B) View of right-lateral strike-slip faults connected to the E-W Çaygören salt wall 

in the north and the N160-tre di g salt all a d re h eld deli iti g the Eğri u ak  a d Tuzhisar 
MBs (location shown Fig. 11A). 
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Figure 13: O er ie s of the Ağılka a thrust fault AT passi g alo g the Ağılka a all to the south of 
the elo gated Ağılka a MB lo atio  sho  Fig. . A  Vie  to ard the east sho i g thrusted 
Ağılka a all ith still ell e posed internal structure forming a flower-like configuration. B) View 

toward the north showing the AT footwall formed at the northern margin of the monocline of 

Selemyie Fm  beds, which are capped along an angular unconformity by the Benlikaya Fm. C) View 

to ard the east sho i g the AT ha gi g all for ed  the Ağılka a MB hara terized  t o 
synclines exposing dissymmetric wedges on both flanks, with vertical to overturned strata thinning 

over a shorter distance on the northern flanks. 
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Figure 14: A) Detailed geologi al ap of the salt o ta t alo g three MB argi s, Eğri u ak to the 
north and Emirhan and Karayün to the south, showing strike-slip fault zones related to dextral strike-

slip deformation within salt walls and welds (see Fig. 9 for location). B) Wrench weld contact 

et ee  the Eğri u ak a d Kara ü  MBs sho i g s theti  right-lateral strike-slip faults distributed 

in an en-echelon array and stereo-plot number 2 showing the fault kinematics (see Fig. 13A for 

location). C) Synthetic strike-slip faults forming an en-echelon array with dextral offset of several tens 

of metres and left-stepping faults affecting the margin of the Karayün MBs and stereo-plot number 3 

showing fault kinematics (see Fig. 13A for location). D1) Conjugated syn-sedimentary normal faults 

ith N  a d N  tre ds o e ted to the e aporite all i  the Eğri u ak  MB, ith stereo-plot 

number 4 showing fault kinematics (see Fig. 13A for location). D2) Conjugated fault with N130 trend 

characterized by its longest offset (10 m) (see Fig. 13A for location). E1) Strike slip faults with sinistral 

offset utti g oth the ase of the Eğri u ak  a d the top of the E irha  MBs passi g alo g the E-W 
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evaporite wall, with stereo-plot number 5 showing fault kinematics (see Fig. 13A for location). E2) 

Fault contact along the evaporite wall characterized by a 20-cm-wide brecciated fault zone reworking 

sandstone and carbonates from the cap rock and a cataclastic layer with synthetic fractures 

indicating considerable displacement. F) Right-lateral strike-slip fault plane surface, connected to the 

e aporite, affe ti g the east argi  of the Eğri u ak MB, ith stereo plot u er  sho i g fault 
kinematics. 

 
Figure 15: A  Detailed geologi al ap of the Arpa azı MB sho i g salt all a d eld o ta t ith the 

margins of the Karayün MB to the east and the Ilkindi MB to the south with strike-slip fault zones 

(see Fig. 9 for location). B) Example of strike-slip fault filled by a zone of highly sheared fibrous 

gypsum a few cm wide with dextral motion and stereo-plot number 7 showing the fault kinematics 

(see Fig. 14A for location). C) Example of left-lateral strike-slip fault plane surface cutting the 

Karacaören Fm and affecting the entire Arpayazi MB, with associated stereo plot number 8 (see Fig. 

14A for location). D) Example of left-lateral strike-slip faults affecting the entire Ilkindi MB and 

stereo-plot number 9 showing fault kinematics (see Fig. 14A and 9 for location). 
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Figure 16: A) Structural elements of the salt 

wall and weld contacts around the Emirhan 

MB (See Fig. 9 for location). B) Detailed 

geological map of the salt wall passing 

laterally into the Emirhan weld attributed 

to a wrench weld contact between the 

Emirhan and Ilkindi MBs, with fault zone on 

the edge of the Ilkindi MB and stereo-plot 

number 10 showing fault kinematics (see 

Fig. 15A for location). C) View toward the 

west of the Emirhan weld contact between 

the strongly tilted Emirhan MB to the north 

and the flat Ilkindi MB to the south. D) 

Example of strike-slip faults with dextral 

offset close to the Emirhan weld 

characterized by a 10-cm-wide brecciated 

core showing reworked shale and 

sandstone clasts rimmed by calcite a few 

cm thick within the Ilkindi MB.  
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Figure 17: A) Detailed geological map of the south-west Ilkindi margin along salt wall showing left-

lateral strike-slip faults connected to the evaporite.  
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Figure 18: Schematic tectonic evolution of the central Sivas basin since deposition of the Tuzhisar Fm 

evaporites up to the Benlikaya Fm along cross-section illustrated on figure 6, with main salt tectonic 

and associated regional tectonic events. See discussion for explanation of each stage. 
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Figure 19: A) Structural elements of the eastern, western, WABS and widespread evaporitic domains 

in the Sivas basin, showing traces of salt walls, diapirs, folds and thrusts, as well as extensional and 

strike-slip zones passing along salt walls as inferred from structural analysis of MBs. B) Speculative 

model of Sivas basin structure based on Figures  9 and 19A, showing a dextral relay zone between 

the eastern and western domains, which could influence the rotation and translation of MBs, as well 

as the control of pre-existing polygonal salt wall anisotropy in the WABS domain. 
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Abstract
The Sivas Basin in Central Anatolia is possibly the world’s finest open-air museum of salt tectonics structures. It is an elon-

gated Oligo-Miocene sag basin that developed in an orogenic context above the Neotethys suture zone. A mid-Oligocene 

quiet period during convergence of the Arabian and Eurasian plates allowed the deposition of a thick sequence of evaporites. 

Erosion of the Taurus Mountains shed clastic sediments northwards over the evaporitic basin. Sediments and deformation 

propagated from the south, forming mini-basins and associated evaporite diapirs and walls. Following this quiet period, 

compression resumed in the early Miocene, enhancing the formation of gypsum overhangs and allochtonous sheets. The 

Sivas outcrops expose classic salt tectonics geometries associated with the development of diapirs: halokinetic sedimen-

tary sequences along diapir walls, welds and evaporite sheets or canopies, minibasins, and overturned minibasin wings 

(overturned edges of minibasins). These exposures are some of the finest field analogues for classical petroleum provinces 

controlled by salt tectonics such as the Gulf of Mexico and offshore Angola. We illustrate seismic-scale structures and, in 

the vicinity of the evaporite bodies, interesting analogues for drilled structures where seismic data do not provide an image.

Salt tectonics in the Sivas Basin, Turkey: 
outstanding seismic analogues from outcrops

Jean-Claude Ringenbach,1* Jean-François Salel,1,2 Charlie Kergaravat,1,3 Charlotte Ribes,1,3 
Cédric Bonnel3 and Jean-Paul Callot3

Introduction
Salt tectonics structures are classic targets for hydrocar-

bon exploration. Recent progress in seismic acquisition and 

imaging, such as wide-azimuth towed streamers, and new 

processing algorithms, such as beam migration, reverse-time 

migration and full-waveform inversion, allow illumination of 

near-salt and sub-salt structures with high dips. Nevertheless, 

salt tectonics studies in the academic world are not common 

because of the need for high-quality seismic data, usu-

ally confidential, and the scarcity and poor quality of field 

exposures. Publications on field examples deal with radial 

diapirs exposed in compressive settings and associated with 

halokinetic sequences, such as in Iran, the Alps, the Pyrenees 

forelands, and La Popa in Mexico (e.g., Giles and Lawton, 

2002). Welds (La Popa, Flinders Range in Australia, Paradox 

Basin in Utah, Axel Heiberg Island in Canada), canopies (Axel 

Heiberg), and minibasins (Flinders Range, Axel Heiberg) 

are less common (Jackson and Harrison, 2006; Rowan and 

Vendeville, 2006). Some fine analogues, with variable outcrop 

conditions and accessibility, have been studied extensively 

by consortia: the Paradox Basin and Axel Heiberg by the 

Bureau of Economic Geology, Austin, Texas, and La Popa 

and the Flinders Range by the Institute for Tectonic Studies, 

New Mexico State University. Those examples have been the 

subject of numerous oil company training courses.

The Sivas Basin in Central Anatolia has been studied 

by academics over the last 70 years and interpreted in the 

thrust tectonics framework of the surrounding Taurides 

and Pontides ranges. The abundance of evaporites and their 

apparent complexity were demonstrated to us in June 2011 

by the academic group working in the DARIUS consortium 

for paleogeography (http://istep.dgs.jussieu.fr/darius/). The 

study of the basin as a salt tectonics analogue started in 

mid-2012. Satellite images and outcrops are so outstanding 

that they can already be proposed as analogues for seismic 

images at this early state of the work.

Geological setting
The Sivas Basin (Figure 1) developed above the Ankara-

Erzincan ophiolitic suture zone, which is covered by highly 

deformed Palaeocene to Eocene marine sediments. The basin 

covers three major crustal domains, namely the Pontides,  

Kir  ehir and Taurides blocks, and developed in the context 

of continuing convergence and collision north of the Taurus 

Mountains. It may be seen as a sag basin that is partly flex-

ural, related to northward thrusting of the Taurus block over 

the ophiolitic suture zone. The thick mid-Oligocene evapo-

rites, dominantly comprising gypsum and anhydrite, were 

deposited during a quiet period and are coeval with the Qom 

and Asmari formations in the Zagros region. This period, 
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mentation shed from the Taurus Mountains in the south, 

forcing the evaporites to flow northwards.

All over the basin, large volumes of gypsum are preserved 

in walls, at the base and top of minibasins, or as extruded 

sheets. At this early stage in the study of the basin, it seems 

that halokinesis followed three main phases:

1)  An initial phase at a time of regional tectonic quiescence, 

dominated by an irregular sedimentary load.

2) A phase of evaporite extrusion at the surface, with over-

hang and sheet formation above the main unconformity, 

most likely associated with evaporite withdrawal and the 

increased rotation of minibasins.

3)  The development of a second group of lacustrine miniba-

sins in the mid-Miocene that later underwent the final com-

pressional phase. These lacustrine basins have been uplifted 

and crop out above massive gypsum bodies, showing that 

their early emplacement was not uniform. They formed 

over evaporite feeders during the deflation phase that 

followed the major stage of formation of allochthonous 

evaporite bodies and minibasin rotation. Their present atti-

tude, perched on gypsum diapirs, indicates that a late stage 

of shortening probably reactivated gypsum ascent.

expressed regionally along the Tethyan suture, most likely 

constitutes a break in the closure history of the Neotethys 

Ocean. Compression resumed in the early Miocene, driven 

by collision of the Arabian Plate with Eurasia, as a continu-

ation of the Zagros collision belt.

This 250 km × 50 km basin is subdivided into a central 

zone, showing structures related to salt tectonics, and a western 

zone mostly controlled by thrust tectonics. The central area is 

subdivided into three domains, each showing a homogeneous 

pattern of deformation, located on the map in Figure 1:

n A southern domain marked by east-west elongated folds 

in the mid-Oligocene-Miocene sediments, which thin to 

the south and lie unconformably on lower Oligocene 

marine sediments.

n A central domain forming a wall-and-basin area with 

about 15 minibasins that are filled by an Oligocene flu-

vial sequence, truncated by a strong unconformity, and 

overlain by lower Miocene shallow marine marls. During 

the mid-Miocene, lacustrine beds were deposited over 

canopies and overhangs, forming the last sequence of 

minibasins.

n A northern domain characterized by widespread thick 

evaporites is interpreted as an effect of prograding sedi-

Figure 1 The Sivas Basin in its complex central Anatolia orogenic setting. The lower (inset) map shows the area with the best developed minibasins and key 

exposures. NAFZ – North Anatolian Fault Zone; EAFZ – East Anatolian Fault Zone; 1 – southern folded domain; 2 – central wall-and-basins domain; 3 – northern 

extensive evaporite sheets domain.
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development and subsidence of minibasins deposited above 

a thick evaporite layer. Basins were initiated artificially early 

in the process by randomly depositing thin pods of sedi-

ments. Progressive subsidence of the deposited layers created 

accommodation space filled by further sequential sedimenta-

tion and erosion of relief. This set of experiments, carried 

out before our study of the Sivas Basin, has reproduced most 

observed geometries that can be encountered in the basin. 

Some of these models are compared with field examples and 

seismic lines in Figures 2 and 3.

Seismic-scale geometries: direct analogues
The satellite image of the ‘core area’ (Figure 2b) shows 

geometries that will be recognizable to anyone who 

has seen seismic lines or cross-sections of minibasins 

(e.g., Figure 2a; see also Google Earth images around 

39°42’25”N, 37°16’00”E). In this part of the basin, a set of 

four minibasins have been tilted to expose the bases of the 

former basins and their lateral boundaries at the surface, as 

in a cross-section.

Of these minibasins, the two most spectacular are 

Emirhan and Karayün (Figure 1). Both basins are com-

pletely surrounded by gypsum bodies or welds and exhibit 

Most minibasins in the south and north have low-angle dips 

(<30°). In the centre, a set of four well exposed basins have 

been strongly tilted, in places to the vertical. The cause for 

the large amount of tilting, which is larger than expected 

from the simple propagation of a sedimentary system, is still 

debated. It is probably partly syn-sedimentary, caused by 

the progradation of the overall sedimentary system to the 

north, possibly enhanced by a basement step identified by 

interpretation of gravity data, and partly post-depositional 

in relation to the activation of a Miocene basement thrust. 

These four minibasins contain exposures of the finest known 

analogues of salt tectonics structures, the two most outstand-

ing being Emirhan and Karayün.

Analogue experiments using a scanner
In 2010, in order to better understand the formation of the 

minibasin wing structures drilled recently in the Gulf of 

Mexico, analogue sand-silicone models have been run at IFP-

Energies Nouvelles (Callot et al., 2013). Models were run in 

an X-ray tomography medical scanner in order to image, in 

a completely non-destructive manner, the three-dimensional 

internal structure that formed during the course of the 

modelling. The modelling was designed to reproduce the 

Figure 2 (a) 3D wide-azimuth seismic section from 

deepwater Gulf of Mexico (courtesy of TGS). (b) 

Geoeye satellite colour composite image of the 

Emirhan minibasin. (c) Cross-section through an 

analogue sand-silicone model imaged by a medical 

scanner (courtesy of IFP).
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The marked angular unconformity and the almost vertical 

tilting of the sedimentary sequence in Emirhan is considered 

to be a consequence of renewed compression in the Sivas 

Basin in the early Miocene, creating out-of-sequence thrusts 

propagating from the Taurus Mountains into the basin. In 

petroleum basins, seismic data at the basin scale allow the 

overall structure of such basins to be imaged, but do not 

clearly show the position and geometry of the lateral walls and 

nearby halokinetic sequences in the sediment.

The seismic line in Figure 2a, from a 3D survey in the 

deepwater Gulf of Mexico, shows two diachronous miniba-

sins having high dips and complex progressive unconformity 

patterns along the salt wall. The one to the right shows a 

‘rocking chair’ pattern, with first a thickening towards the 

left, followed by a thickening towards the right that resembles 

the Emirhan basin fill. The vertical scanner section from an 

analogue experiment, which reproduces the sagging of sand 

in a very thick silicone layer, has produced a strikingly similar 

minibasin imaged along a vertical cross-section in Figure 2c.

The nearby Karayün minibasin is more symmetrical than 

Emirhan (Figure 3b). Bedding dips evolve from 40° at the 

base to 80° at the top over an outcrop of 4.5 km length per-

pendicular to bedding. The lower part of the fluvial sequence 

shows symmetrical sag, wedging towards the former evaporite 

pillows on both sides. The upper fluvial sequence wedges 

gently eastwards, whereas it is cut sharply in the west along 

a cumulative thickness of 3.5 km (Emirhan) and more than 

4.5 km (Karayün) at outcrop. Their widths are approxi-

mately 5 km for Emirhan and 7 km for Karayün.

The Emirhan minibasin (Figure 2) exhibits growth strata 

along both its western and eastern boundaries. The lower 

fluvial reddish sequence is thicker to the west than to the 

east, suggesting strong evaporite withdrawal in the eastern 

part of the basin. To the east, its bedding is conformable 

over the evaporites and exhibits important thinning and 

progressive unconformities along the eastern lateral wall. 

The western wall is diapiric with a clear cross-cutting 

relationship between the remnant gypsum feeders and welds 

and the sediments. On the western side, and after rotation 

of Emirhan, a later minibasin was filled by mid-Miocene 

lacustrine sediments deposited unconformably onto the thick 

evaporite stock and the vertically dipping fluvial beds. Here 

the fluvial strata exhibit sharp kinks and unconformities, 

as well as typical stacked halokinetic sequences that will be 

described in the next section.

In the main Emirhan minibasin, the fluvial sequence 

terminates with an unconformity that is more angular in the 

east. Above it, the upper marine series records an eastward 

thickening. On the eastern side, after the tilting of Emirhan, a 

mid-Miocene lacustrine series was deposited. It truncates the 

thick evaporite stock and the vertically dipping fluvial beds 

(Figures 1 and 2).

Figure 3 (a) A 3D seismic line from deepwater Gulf 

of Mexico. (b) Geoeye satellite colour composite 

image of the Karayün minibasin. (c) Cross-section 

through an analogue sand-silicone model imaged 

by a medical scanner (courtesy of IFP).
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had been matched by sedimentation (middle part of Figure 

4b and Figure 4c) became dominant, so that salt overlies 

sediments conformably where the evaporites were extruded 

onto the seabed (Figure 4a and upper part of Figure 4b). 

This latter situation is comparable to the flat-topped hill 

east of Kizilkavraz in the north of Sivas Basin (Figure 4a). 

All the extensive gypsum outcrops in the basin are karstified 

and exhibit a regular pattern of dolines or solution holes 

(e.g., Google Earth at 39°45’45”N, 37°11’45”E). The side 

view from Kizilkavraz shows a section of the gypsum sheet 

above underlying fine-grained sandstones interbedded with 

autochthonous gypsum beds. In detail, the irregular surface of 

a thicker gypsum bed in the upper part of the cliff has formed 

by flow of the gypsum sheet over it, and exhibits a geometry 

similar to that of a mountain-top ice sheet.

The second outcrop (Figure 4b) lies in Mescitli along the 

Kayseri highway south of the town of Sivas. It shows diapiric 

cross-cutting relationships, a small interbedded gypsum tongue, 

and a gypsum sheet that is flat-lying above the sediments. 

Fluvial channels terminate about 10 m away from the vertical 

diapir wall, where the rates of sedimentation and halokinesis 

were in balance. Further north, the same contact has a dip of 

45° and sharply truncates the fluvial sediments (Figure 4c).

In Figure 5, small compressive salt sheets in the most 

recent mid-Miocene lacustrine minibasin west of Emirhan (see 

Google Earth at 39°42’25”N, 37°16’00”E) are compared to a 

high-resolution seismic image showing analogue geometries at 

the tip of a shallow salt sheet in the Gulf of Mexico (Roberts et 

al., 2011). In this case, the folded lacustrine strata demonstrate 

both the propagation of an extrusive to thrusted evaporite 

sheet, and also the progressive downbuilding of the lacustrine 

beds into the thick sheet.

Sub-seismic geometries where field observations 
help interpret poorly imaged structures
Minibasin growth is recorded by angular unconformities and 

bed rotation along the basin boundaries with the salt feeders. 

the weld that was formerly a diapiric wall. The unconformity 

at the base of the lower Miocene marine sediments is more 

pronounced in the west, where large halokinetic sequences are 

visible, than in the east. Bedding in the marine sections is gen-

erally parallel, recording a drowning of the fluvial minibasin 

at a much larger scale. The eastern wall was transgressed and 

both the Karayün and Akpinar minibasins sagged together in 

the early Miocene (Figure 1).

The interpretation of the seismic section from the 

deepwater 3D wide-azimuth towed streamer survey in the 

central Gulf of Mexico (Figure 3a) has been used as an 

analogue. Seismic quality along the edges of minibasins is 

poor, but after several wells had been drilled near the salt 

walls, overturned wing geometries were clearly identified and 

dated. Several other recent exploration wells in the deepwa-

ter Gulf of Mexico have drilled overturned minibasin wings. 

Such hard data have allowed interpreters to pick geometries 

comparable to the Karayün minibasin. Such a minibasin has 

also been reproduced by analogue modelling (Figure 3c).

Many interesting exposures of overhangs, salt sheets, gyp-

sum sheets and possibly local canopies have been catalogued 

in the Sivas Basin and will soon be studied. We show some of 

the best examples in the rest of this paper.

In most salt basins at outcrop, we are generally seeing 

the end of the tectonic sequence, with compression and 

incorporation into a mountain belt that may have rejuvenated 

salt extrusions or exhumed their deepest parts. Soluble salts 

have usually been dissolved, and ridges and diapirs consist of 

welds showing evaporite scars with remnants of gypsum or 

anhydrite and various sediments that were originally inter-

layered in the evaporite sequence. Sivas is an exception, with 

large stocks of clean gypsum all over the basin in the form of 

blocky outcrops with arrow-head twin crystals or saccharoid 

gypsum preserved as large stocks.

Figure 3a also shows well imaged canopy base with flat-

and-ramp geometries analogous to the exposures of Figure 

4. The overhang geometry formed when upward salt that 

Figure 4 (a) The Kizilkavraz gypsum sheet at 34°46’N, 37°11’E. The view is to the east of the ridge above Kizilkavraz village, and the location is marked by the 

red rectangle on the oblique satellite view which shows the overall flat morphology of the hill covered by gypsum with numerous dolines on its surface. (b) 

and (c) Evaporite wall and glacier near Mescitli at 39°37’20”N, 37°00’15”E. See Figure 3 for seismic analogues.
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by spreading salt tongues. Two examples of halokinetic 

growth sequences are shown in Figure 6. Figure 6a is an 

along-strike view of the southern boundary of the Emirhan 

minibasin with the Ilkindi minibasin. Here growth strata 

show an apparent 90° rotation within the basal fluvial 

series, related to the deflation of the adjacent feeder.

A rather similar geometry is exposed in the minibasin 

further south in Ilkindi, alongside a large diapir (Figure 

6b). Both examples show a sedimentary sequence that 

prograded onto the gypsum body while the sedimentary 

deposition rate was higher than the diapir growth rate. As 

soon as the deposition rate decreased relative to the diapir 

growth rate, folding of the sequence occurred. This stage 

ended with the truncation of the folded layers, which were 

in turn covered by a new prograding sequence during the 

next step of increased deposition rate.

The angular unconformities define bounding surfaces 

that separate genetically related packages of halokinetic 

growth strata, termed halokinetic sequences. Halokinetic 

These structures are rather well imaged on seismic data at 

the minibasin scale. However, local unconformities, hook 

or ‘J’ structures in the vicinity of diapir boundaries and 

welds, often located beneath salt overhangs or canopies, 

and also the welds themselves cannot be imaged properly 

even with the most recent seismic acquisition and process-

ing techniques (e.g., seismic lines in Figures 2 and 3). 

Detailed interpretation is assisted by biostratigraphy and 

dipmeter data.

Many examples of both growth sequences and haloki-

netic sequences with unconformities can be seen at dif-

ferent scales in some of the Sivas minibasins (Figure 1). 

Again, the best outcrops are located along the lateral edges 

of the Karayün and Emirhan minibasins in the fluvial 

sequence. The wedges and unconformities are the record of 

competition between local sedimentation and halokinesis. 

Where uplift due to evaporite mobilization dominates, 

deformation and erosion of previously deposited sequences 

occur, forming unconformities that are sometimes covered 

Figure 5 Salt tongues and associated deformation in the mid-Miocene lacustrine minibasin west of Emirhan: (a) Google Earth oblique view; and (b) panorama 

from Emirhan westwards at 39°42’N, 37°11’E. (c) Seismic line in the Gulf of Mexico, final 2010 TTI RTM (Roberts et al., 2011).

Figure 6 (a) Feeder and halokinetic sequence at the boundary between the south Emirhan and Ilkindi minibasins at 39°42’00”N, 37°13’30”E: (1) massive blocky 

gypsum; and (2) saccharoid gypsum. (b) Growth strata and unconformities in the Ilkindi minibasin, to the south of Emirhan village, at 39°40’41”N, 37°13’07”E. 

(c) Basal weld of the Emirhan minibasin in Emirhan village at 39°42’00”N, 37°13’06”E. Locations are indicated on Figure 2.
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the eastern wall of the Emirhan minibasin (Figures 2 and 

7) and the minibasin folded wing structures forming the 

eastern part of the Karayün minibasin and the western part 

of the Akpinar minibasin (Figure 8).

The general structure of the eastern part of the Emirhan 

minibasin has been described above (Figure 2). The basin 

is composed of a mid-upper Oligocene fluvial formation 

below the angular unconformity and a lower Miocene 

marine formation above. The fluvial series thickens west-

wards, away from the evaporite wall, and exhibits several 

internal unconformities. Bedding is conformable to the 

diapiric wall and has been dragged to form a 90° uncon-

formity close to the evaporite. It wedges westwards to an 

angle of less than 10° to the unconformity at a distance 

of 200 m away. The unconformity is onlapped by marine 

sediments, a sequence beginning with a marine conglomer-

ate deposited in the vicinity of the evaporite wall. To the 

south, the gypsum wall is discontinuous, with alternating 

thick pillows and welds. Where the beds are dragged and 

markedly unconformable, the wall is welded. To the north-

east, above the unconformity, a large salt stock subsided in 

the mid-late Miocene to allow the deposition of a patch of 

lacustrine sediments, now tilted and folded (compare map 

in Figure 2 and panorama in Figure 7).

The setting is tentatively compared to a section in the 

contractional part of the Angola gravity tectonic system. 

The 3D seismic data have been migrated with reverse time 

migration (Figure 7b). The well was targeting a turbiditic 

sequences were defined by Giles and Lawton (2002) as 

‘relatively conformable successions of growth strata geneti-

cally influenced by near-surface or extrusive salt move-

ments,’ and are locally bounded at the top and the base 

by angular unconformities that become disconformable to 

conformable with increasing distance from the diapir.

Around the basin, the former evaporite walls at the 

base, edge and top of the minibasin are a succession 

of welds and pillows (Figures 2 and 6c). The southern 

boundary, which is the base of the minibasin, is fringed 

by a 20-m-thick evaporite sheet developed over reddish to 

greenish silty–sandy sediment about 100 m above the main 

evaporite (yellow arrow on Figure 2). Its origin is still being 

discussed because it may be either a depositional level, and 

thus included in the main evaporite, or the remnant of an 

early sheet extruded at the surface. The dip view of the 

suture at Emirhan village (Figure 6c) shows the overturned 

base of the Emirhan minibasin, the normal lower dip of the 

Ilkindi minibasin to the south, and the suture in between, 

which is a succession of welds and evaporite pillows. 

The bulk of the pillow is composed of blocky, crystalline, 

translucent arrow-head gypsum, labelled (1) on Figure 

6a, commonly rimmed by a layer of saccharoid gypsum, 

labelled (2) on Figure 6a.

The two most spectacular structures in the Sivas 

Basin are almost fully exposed, and one of them allows 

a comparison with a drilled analogue where seismic data 

alone are insufficient for a robust interpretation. They are 

Figure 7 (a) Growth strata and unconformity in the eastern part of the Emirhan mini-

basin at 39°42’44”N, 37°15’20”E. Location is shown in Figure 2. The white line marks a 

pseudo-well trajectory that would show the same dip evolution as the well in Figure 2b. 

(b) Analogue geometry in deepwater offshore Angola constrained by dipmeter data 

along the well.
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Miocene to form a weld. Two small folds, one made of flu-

vial sandstones and conglomerates of the lower formation 

in the Karayün minibasin, and the other correlating with 

the basal marine conglomerate of the Akpinar minibasin, 

are the final structures of both minibasins on each side of 

the weld, juxtaposed during shortening and collapse of the 

beds in the gypsum.

These sedimentary packages are currently interpreted 

as exotic sections or raft sections coming from remote 

structures, but when these sedimentary units show reverse 

polarity, an overturned wing model must be considered. 

The seismic example from the eastern part of the Gulf of 

Mexico (Figure 8c) shows a complex termination of a sub-

salt basin calibrated by more than four exploration wells, 

showing geometries comparable to the eastern termination 

of the Karayün minibasin.

Ongoing research
The Sivas Basin should become a location for geotourism 

as it exhibits more evaporite-related structure types and 

analogues than any other known basin. The area is easily 

accessible: the field area is less than 50 km from a large 

city, with good access and excellent outcrop conditions.

Research on this recently discovered field analogue 

begun in mid-2012, and there is much more to do. Detailed 

mapping and logging of the series will be conducted with 

high-resolution satellite images and fieldwork to investigate 

the geology of the minibasins, focusing on the growth and 

channel below the salt canopy. Although seismic data qual-

ity is poor in the vicinity of the weld and below the salt 

stock, the dip data along the well suggest an interpretation 

which is comparable to the eastern structure of the Emirhan 

minibasin. Below a 1000-m-thick salt canopy, the well 

encountered four dip domains as interpreted from images 

acquired by the oil-based mud imaging tool. The two lower 

dip domains define the overturned limb of the mini-basin, 

and the third is just below the salt in an unconformable 

sequence. These domains are also consistently constrained 

by biostratigraphy with Oligocene strata below the uncon-

formity and Miocene strata above, a setting which closely 

mimics the geometries and ages observed in Emirhan. The 

pseudo-well trajectory drawn at the eastern side of the 

Emirhan minibasin (Figure 7a) crosses a similar geometry, 

and would record a similar evolution of the bedding.

The second most outstanding structure is at the contact 

between the Karayün and Akpinar minibasins (Figure 

8; see Google Earth around 39°43’08”N, 37°21’04”E). 

Once again, the map appears to show a cross-section. The 

Akpinar minibasin is younger than the Karayün minibasin 

and mostly filled of marine sediments, apart from its basal 

succession. The upper part of the marine series transgresses 

the locally vertical fluvial beds in the east of the Karayün 

minibasin, a geometry similar to the previous example. 

Both minibasins are welded base to base. The late deflation 

of the evaporite level below the Akpinar minibasin was 

probably enhanced by resuming compression in the early 

Figure 8 (a) Map of the minibasin wing structure 

between the Karayün and Akpinar minibasins (loca-

tion shown in Figure 3). (b) View from the west 

showing the Akpinar minibasin and the two wings.  

(c) Overturned wing imaged by a Gulf of Mexico 

deepwater 3D wide-azimuth survey (seismic data 

courtesy of TGS).
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halokinetic sequences, and their bounding unconformities. 

This work is likely to enrich the tectonosedimentary con-

cepts developed in other salt basins such as La Popa and 

the Flinders Range (e.g., Giles et al., 2004).

One of the most difficult issues to address in this 

world-class analogue will be chronology. Detailed sequence 

logging has started, but so far it has only been possible 

to date, rather imprecisely, the lower Miocene marine 

sediments and the mid-Miocene lacustrine beds. No fossils 

have yet been found in the lower fluvial formations, so we 

hope magnetostratigraphy will help to date and correlate 

these levels. A fine chronostratigraphy would help quantify 

evaporite movements.

A second important issue is related to the evaporite 

rheology. In most known land analogues or offshore basins, 

mobile salts such as halite or sylvite are an important 

component of the evaporite sequence and are considered 

responsible for the overall mobility. In the Sivas Basin, 

only limited evidence of halite has been seen in the form 

of a few crystals and a salt spring that is exploited through 

evaporation in salt marshes. No large dissolution or col-

lapsed structures have been observed, but large amounts of 

gypsum have been preserved everywhere and seem to fully 

occupy the space created by evaporite movements. The 

basin seems to have been dominated by gypsum that was 

mobile enough to produce structures similar to a halite-rich 

system.

Another important exploration topic is the evolution 

of facies towards salt walls and the hydrocarbon trap-

ping issues in the vicinity of salt walls. This topic will be 

addressed through detailed analysis of transects across 

diapirs and adjacent sediments, and will include the 

analysis of the fabrics in the ductile material, the evolution 

of the facies near the evaporite, and a diagenetic study of 

the sediments to see how they are influenced by the salts.

The ultimate task will be to model the structural and 

sedimentary evolution and to transpose the mechanisms 

revealed by a continental basin to the deep offshore tur-

biditic setting, which is that of most explored salt basins.
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Salt tectonics in the Sivas basin (Turkey): crossing salt walls and minibasins

JEAN-PAUL CALLOT1, CHARLOTTE RIBES1,2, CHARLIE KERGARAVAT1,2, CÉDRIC BONNEL1, HALUK TEMIZ3,
ANDRÉ POISSON4, BRUNO VRIELYNCK5, JEAN-FRANÇOIS SALEL6 and JEAN-CLAUDE RINGENBACH2

Keywords. – Evaporite, Salt tectonics, Minibasin, Diapirs, Sivas

Abstract. – The Sivas basin (Turkey) shows pronounced salt tectonics activity involving the Oligocene evaporites. De-
spite the complete exposure of the structures, the tectonic evolution of the basin has been so far misunderstood because
it has only been envisioned in a context of thrust tectonics. The core of the basin, a 35x25 km area, displays rounded
minibasins separated by evaporitic walls, and partially covered by remobilized gypsum (either sedimentary or flowage).
The minibasins are filled by Mid-Oligocene to Early Miocene clastics (fluvial silts and sandstones), marls, and lacus-
trine to marine limestones, the thickness of which may reach 4 kilometres. The stratal architecture along evaporite walls
records the progressive subsidence of the minibasins, with strong rotation of beds, unconformities and local reworking
of evaporites. Within the basin, the sediments show lateral thickness variations and spectacular angular unconformities.
The observed geometries show striking similarities with the seismic data from petroleum basins suffering strong salt
tectonism (gulf of Mexico, Precaspian basin, Angolan margin).

Tectonique salifère dans le bassin de Sivas (Turquie) : en traversant murs de sel et minibassins

Mots clés. – Evaporite, Tectonique salifère, Mini-basin, Diapirs, Sivas

Résumé. – Le bassin de Sivas (Turquie) montre à l’affleurement un ensemble de structure résultant d’une intense tecto-
nique salifère impliquant les séries évaporitiques Oligocène. Malgré l’extraordinaire qualité d’affleurement, l’évolution
tectonique du bassin a été décrite comme une succession d’épisodes compressifs impliquant de grandes allochtonie sur
semelle de gypses, en contexte de chaîne d’avant pays. Le cœur du bassin, une étendue de 35x25 km, présente une série
de mini-bassins sub-circulaires séparés par des murs évaporitiques, et partiellement couvert par des nappes de gypses
remobilisées soit sédimentairement soit par fluage. Les minibassins sont comblés par une épaisse série clastique étagée
de l’Oligocène moyen au Miocène inférieur, des marnes et une séquence marine Miocène inférieure de carbonates. L’é-
paisseur cumulée peut atteindre 4 km à l’affleurement. Le long des murs d’évaporites, l’architecture sédimentaire enre-
gistre la subsidence des minibassins, associée à d’importantes rotations, discordances et re-sédimentation, définissant
des séquences halocinétiques. Au sein des minibassins, les séries sédimentaires montrent de fortes rotations et discor-
dances enregistrant les migrations des dépôt-centres liées au fluage des évaporites. Les géométries observées montrent
des analogies frappantes avec les données de sub-surfaces provenant de province pétrolières subissant une importante
tectonique salifère (golfe du Mexique, bassin Précaspien, marge angolaise).

INTRODUCTION

Understanding salt tectonic structures remains a challenge
for both academic institutions and oil companies, because
of the complex geometries of sedimentary deposits related
to salt movement [e.g. Hudec and Jackson, 2006]. The
structural style of the main type of evaporitic basins has
been analysed in the context of (1) dominant gravitational
gliding above a salt decollement, in a context of passive
margin, the margin tilt driving the gliding [Angolan or Bra-
zilian margins, e.g. Burollet, 1975; Spathopoulos, 1996;
Fort et al., 2004; Fort and Brun, 2011; 2012], (2) dominant

gravity spreading, when anomalously thick salt covered by
a rapid and large sedimentation such as the gulf of Mexico
[e.g Hudec and Jackson, 2006; 2009; Rowan et al., 2012];
(3) intracratonic or rifted basins [North Sea, Precaspian and
German basins, e.g. Mohr et al., 2005; Barde et al., 2002;
Volozh et al., 2003]; inverted during compression [e.g.
Nalpas and Brun, 1993; Jahani et al., 2009; Callot et al.,
2012]. Gravitational spreading, and to a certain extent gravi-
tational gliding, is a structural context associated with salt
wall, diapirs, rim synclines, overhangs and canopies record-
ing the evolution of major depocenters due to salt with-
drawal feeding the diapirs and possible canopies [Rowan et
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al., 2003; Mohr et al., 2005]. In the case of gravitational
gliding, the most representative structures are roll-over, tur-
tle-back anticlines, and toe-fold-and-thrust belts [e.g. Fort
et Brun, 2004; 2011]. In addition, the structures developed
in the gulf of Mexico are characterized by isolated
minibasins, salt walls and salt canopies [e.g. Rowan, 1995;
Hudec and Jackson, 2006; 2009, and references therein]
due to the initial high thickness of the salt layer and the
high sediment influx associated to the slope of the margin
toward Yucatan [Pilcher et al., 2011; Fort and Brun, 2012].
Mini basins and related structures are well imaged seismi-
cally for the Late Pliocene canopy, the Present-Day Sigsbee
escarpment and the Plio-Pleistocene minibasins. But de-
spite new seismic acquisition methods such as wide azimuth
towed streamers data (WATS), the thickness of sediment
(up to 15 km) and structural complexity precludes precise
depth imaging, where dips are high and in the vicinity of
salt structures. The interpretation of geometries thus relies
on well data and comparison with laboratory scaled models
[Rowan and Vendeville, 2006] as well as field analogues,
which are scarce.

The La Popa area, in Mexico shows a contact between
two minibasins and two diapirs, with good outcropping
quality, but there are nevertheless only few structures [Giles
and Lawton, 2002]. The Proterozoic Flinders ranges (South
Australia) have been described as a succession of squeezed
salt walls and diapirs defining inverted polygonal
minibasins [Rowan and Vendeville, 2006]. But the long his-
tory of deformation of the Flinders salt basin and poor out-
crop conditions has hidden the early salt related tectonic
features. A second field analogue recently described in the
Axel Heiberg island [Jackson and Harrison, 2006; Harrison
and Jackson, 2014], is exceptionally well exposed but is in
a remote polar location, and outcrops are limited to the up-
per part of the stratigraphic succession. In that particular

case, a buried canopy is proposed, based on field evidence
(1) of the shallow depth of detachement, (2) anomalously
young stratigraphy, (3) equant minibasins, and (4) consis-
tent Hauterivian emplacement level of exposed
allochthonous Carboniferous evaporite [Van Berkel et al.,
1984; Jackson and Harrison, 2006], which illustrates the de-
velopment of egg-shaped minibasins separated by polygo-
nal salt walls. We will show that the Sivas basin, despite
equally good exposure, is virtually unknown to the salt-tec-
tonics community, but presents several typical minibasins
associated to salt diapirs, walls and possibly to canopy em-
placement.

GEOLOGICAL SETTING

The Sivas basin is one of the central Anatolian basins
(fig. 1) which developed after the closure of the North
Tethys ocean in Late Cretaceous-Early Paleocene times, be-
tween the Tauride, Kir�ehir and Pontide blocks, which
accreted onto the southern margin of the Eurasia [Tatar,
1982; Cater et al., 1991; Temiz, 1996; Ciner et al., 2002;
Yilmaz et Yilmaz, 2006; fig. 1]. The Sivas basin partly cov-
ers the Pontides-Taurus suture (which includes the NE cor-
ner of the Kir�ehir block). It rests on the obducted
ophiolites of the Ankara-Erzincan suture, which were
thrusted to the south above the Kir�ehir massif and northern
Taurides during the northern Neo-Tethys closure. Ophiolite
blocks are locally found in the gypsum [Poisson et al., 1996
and references therein]. Since its inception in the Late Cre-
taceous the Sivas basin sensu largo underwent several ma-
jor NS-directed shortening phases [Temiz, 1996; Gürsoy et
al., 1997].

The sedimentary record exhibits several phases [Cater
et al., 1991; Poisson et al., 1996; 1997; Ciner et al., 2002].
The first episode corresponds to the late stage of evolution

34 CALLOT J.-P. et al.
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FIG. 1. – A) Geographic setting of the Sivas basin (NAFZ: North Anatolian Fault zone; SAFZ: South Anatolian Fault zone). B) Geologic map of the Sivas
basin adapted from Poisson et al. [1996] and Ciner et al. [2002].
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of the foreland basin related to the Taurides collision. It is
composed of Eocene flysch-like deposits including locally
volcano-clastics (Bözbel Fm.), deposited onto the ophiolitic
nappes and melange [Yilmaz and Yilmaz, 2006].

The Sivas basin sensu stricto was deposited unconform-
ably onto these series. The Sivas basin sequence (figs 2 and
3) begin with a Late Eocene-Lower Oligocene period of re-
gional emergence followed by the deposition of continental
purple strata (Selimiye Fm) passing laterally to evaporitic
deposits (Hafik Fm). Above this layer, thick fluvio-deltaic
fans invaded the central area (continental red clastics, and
fluvial sands and conglomerates, locally reworking
evaporite pebbles), forming the major minibasins in the
southeastern Sivas area (fig. 2). The quiescence phase asso-
ciated to the evaporite deposition phase matches that farther
east of the Qom and Asmari limestone deposition along the
Zagros incipient fold and thrust belt. These levels mark a
regional Burdigalian unconformity separating the Amiran
flysch and ophiolite bodies from the synfolding continental
deposits from mid Miocene until recent activity [Dercourt
et al., 1993; Gürsoy et al., 1997; Agard et al., 2005;
Mouthereau et al., 2012]. Above a regional unconformity,
the Upper Oligocene [upper Chattian, Sirel et al., 2013] to
Early Miocene show a general marine transgression in the
central (around Sivas), and eastern parts of the basin
(Karacaören Fm). The marine deposits include shallow-ma-
rine limestones, coral patches and fine clastics (marls with
planktonic foraminifera), and locally coarser levels (sand-
stones with subordinate conglomerates). At the top of the
succession the Mid to Late Miocene and the Pliocene periods
present mainly lacustrine and fluvial levels (Bingöl marls,
Sivas marls and calcrete, conglomerates and sandstones,
Poisson et al. [1997; 2010]).

The abnormal contacts between evaporites and the over-
burden have been described mainly as thrust contacts, and
the evaporites outcrops were considered to be tectonic
klippes and nappes, associated to a major compressive
phase during late Miocene [Temiz et al., 1996; Guezou et al.,
1996; Yilmaz and Yilmaz, 2006]. Only the work of Cater et
al. [1991] and Ciner et al. [2006] acknowledged the poten-
tial role of evaporites in the local increase in accommodation

space in the central Sivas basin, localizing the continental
deposits of the minibasins, but the authors favoured a story
of successive phases of evaporite sedimentary deposition,
followed in some places by evaporite emplacement as
allochthonous tectonic nappes, rather than major phases of
gravitational emplacement at surface, although the diapiric
nature of some gypsum body was acknowledged.

PRESENT DAY GYPSUM DISTRIBUTION AND
DEFORMATION

The central part of the 250x50 km Sivas basin shows the
nicest minibasins, and is split into three domains showing
homogeneous pattern of deformation (figs 2 and 4):

– a southern domain marked by E-W elongated folds
detached above the evaporite and involving likely the
Selimiye and Bözbel formations;

– a central domain which can be described as forming
an array of polygonal minibasins filled by an Oligocene flu-
vial sequence, truncated by a marked unconformity and
overlain by shallow marine Lower Miocene marls. Middle
Miocene lacustrine beds deposited on large remaining
evaporite stocks, form the last generation of minibasins;

– the northern domain presents the thickest evaporite
outcrops at present-day (fig. 2), which we interpret as an ef-
fect of prograding sedimentation shed from the Taurus in
the south, forcing the evaporite to move northward either by
resedimentation or by mechanical flow.

The central Sivas basin is known for its outcrops of
massive gypsum, interlayered with a few halite beds
(Cellali-1 well), and formerly attributed to Miocene [Günay,
2002] but now recognised as old as Oligocene, and from
place to place reworked either as resedimented gypsum or
as allochthonous tectonic slices [Kavak, 2005]. The out-
crops of these massive gypsum units, originally considered
to be tectonic slices [Temiz, 1996], display evidence of
diapiric structure (fig. 5). The contact between evaporites
and autochthonous rocks is generally nearly concordant
similar to a gravity driven ice-sheet, with no regional
vergence as expected for a salt-controlled tectonic structure.
At the front of these diapir-like, gypsum bodies, pile of thin

Bull. Soc. géol. Fr., 2014, no 1
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FIG. 2. – Geological map of the central Sivas basin (see figure 1 for location) showing the main gypsum outcrops, the major minibasins and bed dips wi-
thin. Note the polygonal geometry of the gypsum walls, symptomatic of gravity driven sedimentary spreading ontop a thick ductile level. The southern do-
main of detached folds corresponds to the southeastern corner of the area.
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stratified beds are strongly folded and overturned, some of
them showing reworked gypsum pebbles in the vicinity of
the structure, evidencing the coeval development of gypsum
relief, i.e. glaciers and sheet, and sediment deposition laterally.
Gypsum sheet displacement is here associated to the fold-
ing of the adjacent layer, forming here two transported syn-
clines (fig. 5), detached above the flat decollement.

Although gypsum is thought to be less deformable than
pure halite [Weijermars et al., 1993], it was already recog-
nised as a potential ductile level under particular condition
such as elevated temperature, and increased tectonic stresses.
Such circumstances, associated to gypsum to anhydrite de-
hydration, increasing the pore fluid content, and high halite
content possibly explain the extensive diapirism and resid-
ual gypsum block emplacement. The original evaporite
level contains halite, as evidence by the salted spring (i.e.
the Fadlun Tuz area, Bingöl lake), and by the Cellali-1 well
which found more than 1000 m of mixed gypsum,
anhydrite, shale and halite beds [Mert Onal et al., 2008].
But the present day outcrop of evaporite only show residual
gypsum left after salt structure emplacement and halite
withdrawal.

MINIBASINS

The center of the Sivas basin (fig. 2) displays a typical wall
and basin structure or minibasins separated by vertical
evaporite walls, as described by Jackson and Harrison
[2006; 2013] for the Axel Heiberg salt basin, following Van
Berkel et al. [1984]. In the central part of the basin, several
minibasins (4 to 6 km in width) are filled by Upper
Oligocene to Lower Miocene sediments [Poisson et al.,
1996; 1997, and pers. com., figures 2 and 3]. The mini-

basins are equant to E-W elongate, partly rotated with
clearly exposed growth sequences (with dips almost vertical
for the Emirhan, Karayün and E�ribuçak basins). They are
separated by evaporite walls or welds (figs 2 and 6). Lo-
cally, the thinning of the sedimentary sequence between
two basins evidences the location of a former evaporite
wall, now featured as a weld. Along these walls, succes-
sions of angular unconformities are recorded, within a few
tens to hundreds of meters away from the evaporite wall.
The typical halokinetic sequences [as described in Giles
and Lawton, 2002] have been tilted in early Miocene. Pres-
ently, the distribution of minibasin defines a geometrical
pattern comparable to those formed by halokinesis over a
thick salt layer. Such minibasins may develop on an
allochthonous salt sheet, such as observed in the gulf of
Mexico [Hudec and Jackson, 2009], or the Axel Heiberg is-
land basins [Jackson and Harrison, 2006; Harrison and
Jackson, 2014] or it may be the original salt layer, typically
the Flinders ranges [Rowan and Vendeville, 2006], the
Precaspian basin [Barde et al., 2002; Volozh et al., 2003],
or the Sivas area (this study).

EMIRHAN MINIBASIN EVOLUTION

The Emirhan minibasin, located in the northwestern part of
the Sivas basin core area (see figure 2 for location) records
the complete stratigraphic succession associated with salt
tectonic activity (figs 3 and 6), and thus may be easily com-
pared to known oil and gas basins such as the Precaspian
basin [Barde et al., 2002]. Evaporitic conditions occurred
throughout the Sivas basin along more than 200 km during
Early to mid-Oligocene (Hafik Fm, Unit 0). The following
playas and alluvial plain deposits (mostly silts) deposited
onto the evaporites were subjected to a first stage of gravi-
tational spreading leaving numerous, small-scale tectonized
blocks (Unit 1). This deformation was followed by a second
phase of gypsum deposition in playa environment, locally
associated with gypsum reworking. This phase precedes the
deposition of continental red silts and sands that reworked
gypsum pebbles (Units 2-3). The subsequent phase of rise
of the salt walls around the basin was recorded by thinning
and unconformable contacts along the basins sides, and al-
lowed for the accumulation of more than 4 km of sediments
(probably related to progressive rotation and migration of
depocenters) passing from fine-grained flood plain series to
fluvial coarse deposits (Unit 4). During this stage, the
evaporite flow was asymmetric, leading to the thicker de-
posits now found on the western side of the basin. The adja-
cent Karayün minibasins (located to the east of Emirhan,
see figure 2) present a similar succession of major facies se-
quences and unconformities, although the sedimentary se-
quence appears slightly finer-grained on average. In
Emirhan, the transition from flood plain deposits to coarser
sandy channel and conglomerates is associated with the
main phase of evaporite extrusion forming most probably
stock like diapirs during Mid to Late Oligocene [Unit 5,
Poisson et al., 1997; 2010; Sirel et al., 2013]. During this
phase, a rapid change in minibasin vergence occurred, the
depocenter shifting toward the eastern side of the basin.
Along that eastern side, intensively folded strata are trun-
cated and covered first by an unconformable massive con-
glomerate, then by the Karacaören Marl Fm. which is dated

36 CALLOT J.-P. et al.
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FIG. 3. – Synthetic lithostratigraphic log of the major minibasin of the
Sivas basin (namely Emirhan and Karayün), with the main unit and for-
mation name (see also fig. 6).
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SALT TECTONICS IN THE SIVAS BASIN (TURKEY) 37

FIG. 4. – A: Distribution of gypsum outcrops at the Sivas basin scale. B: Enlargement of the gypsum distribution in the core area of the basin, which shows
the most prominent minibasins and the general polygonal pattern of evaporite distribution. C: Distribution of the shallow salt bodies in the gulf of Mexico
[modified from Diegel et al., 1995].
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Early Miocene (fig. 7). At this stage the progressive tilting
of the basin slowed down, as the marls show a progressive
decrease in tilt (Unit 6). Along the eastern side of the basin,
the spectacular truncation of the folded beds of unit 5 is
strikingly similar to the geometry of a diapir overhang off-
shore Angola (fig. 7). Dipmeter acquired along the well
clearly evidence the strong folding of the lower sequence,
truncated during its folding by the growing salt stock, and
later on covered by the sedimentary sequence coeval of the
salt stock expansion.

We see evidences for a final phase of evaporite extru-
sion, associated to transport and deformation of recent
lacustrine and clastic sediments (Benilkaya Fm.). At pres-
ent-day, the gypsum sheet and diapirs are still active,
around the central part where the main minibasins were de-
veloped, transporting the sebkhas and lacustrine deposits at
their present altitude on top of active structures. Associated
to these, salted springs evidence the proximity of salt to the
surface.

ANALOGIES WITH SEISMIC DATA FROM THE
GULF OF MEXICO

The central part of the Sivas basin is composed of six
minibasins surrounded by welds and capped by the present-
day canopies. The central inner minibasins have been tilted
subvertically, thus exposing their former bottom and lateral
boundaries. This pattern of minibasin amalgamation has
been already simulated with laboratory scaled models [Ro-
wan and Vendeville, 2006] and imaged in the gulf of Mex-
ico [Hudec et al., 2008; Callot et al., sub.].

Striking geometric similarities arise from the comparison
between seismic lines from the deep gulf of Mexico and the
present-day geologic map of the basin (fig. 7) [see also
Ringenbach et al., 2013]. Both in the vertical seismic section,
and on the Sivas geologic map, one can observe steep to over-
turned deep strata flank basin boundaries, canopies overlying
minibasins, and secondary minibasins subsiding into former

38 CALLOT J.-P. et al.
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FIG. 5. - A: Aerial view (courtesy google earth) of the gypsum sheet west of the Emirhan town, with interpretation. B: Present day outcrop of allochthonous
gypsum sheet, showing Middle Miocene sebkhas and lacustrine deposits, folded during evaporite sheet displacement (double arrow lines indicates syn-
cline axis) and interpretative sketch (see fig. 2 for location). C: Seismic line showing an overturned syncline controlled by the growth of an allochthonous
salt sheet (Gulf of Mexico, final tilted transverse isotropy, reverse time migration, Roberts et al. [2011], with permission of the SEG).
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canopy feeders located between already grounded basins. On
the seismic lines, the stages of minibasin growth are recorded
by angular unconformities and bed rotation comparable to the
field observation, along the basin boundaries with the salt
feeder. Secondary minibasins of younger strata, such as Mio-
cene minibasins, have sunk into the canopy and its feeders. The
welds are developed in between minibasins by squeezing the
salt feeders, or at the base of minibasins when the salt layer is
completely expelled. On the Sivas geologic maps the southern
boundary of the Emirhan and Karayün basins also corresponds
to the bottom part of these basins, but is now cropping out due
to the basin rotation. Although the Sivas basin observations are
distributed along an horizontal surface, the geometric similarity
is emphasized by the tilt of the minibasins, related to their em-
placement and to the shortening phases.

CONCLUSIONS

The Sivas basin records the development of small scale,
continental sedimentary minibasins controlled by evaporite
flow during the Middle Oligocene to Lower Miocene.
Within these basins sediment was deposited onto the Hafik
salt and gypsum formation. The central part of the area
shows a classic pattern of “wall and basin structure”, re-
lated to minibasin development above a thick evaporitic
layer. The gypsum layer has extruded in several places to
form aerial evaporite structures, such as diapirs, and gla-
ciers. The major phase of evaporite emplacement relates to
the Miocene shortening phase associated to out-of-sequence
Taurides shortening, and to the late Miocene compressional
phase. Associated to mechanical flow, resedimentation of

Bull. Soc. géol. Fr., 2014, no 1
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FIG. 6. – Satellite infrared view (A) and line drawing (B) of the Emirhan minibasin deposits. Unit 0 to 6: Successive sedimentary succession (see text for
explanation).

499

Annexe 4



evaporites is an important mechanism of evaporite regional
deposition. Although virtually unknown to the salt tectonic
community, the Sivas basin presents striking structural simi-
larities with other salt basins, such as the gulf of Mexico. With
almost complete exposure, it offers a uniquely accessible op-
portunity to walk on the boundaries of minibasins, evaporitic
welds and halokinetic sequences.
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FIG. 8. – A: Gulf of Mexico depth-converted seismic section, showing Miocene to Pleistocene minibasin developing onto the Miocene canopy, above first
generation of minibasins. B: Satellite image of the central part of the wall and basin structure of the inner Sivas basin, showing the main minibasins and
evaporitic welds. Evaporites are depicted in black. Note that the scales are comparable.

FIG. 7. – (a) growth strata and unconformity in the East of the Emirhan minibasin (see figure 6 for location) and (b) an analogue geometry in the deep off-
shore Angola constrained by dipmeter data along the well [modified from Ringenbach et al., 2013].
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RÉSUMÉ 
L’o je tif de ette th se est d’a al se  l’ volutio  d’u e p ovi e à i i-bassins salifères, en s’appu a t su  l’ tude 
des va iatio s spatiales et te po elles de fa i s, d’ paisseu s ai si ue des g o t ies d velopp es lo s du fluage 
des vapo ites. L’e e ple atu el i vestigu  est le assi  de Sivas, situ  su  le Plateau e t al A atolie  e  Tu uie. 
Ce assi  d’ava t-pa s e egist e à l’Oligo-Miocène la formation de nombreux mini-bassins secondaires au-dessus 
d’u  iveau d’ vapo ites allo hto es. A pa ti  d’u e a tog aphie et d’une description détaillées des séries 
sédimentaires accumulées dans les mini-bassins de Sivas, nous avons pu identifier trois ensembles tectono-
sédimentaires cohérents :  

 la formation Karayün (Oligocène moyen à supérieur), constituée de dépôts de playa-lake, fluviatile en tresse et 
fluvio-lacustre, interprétée comme proche d’u  s st e fluviatile e  dist i utai es ;  

 la formation Karacaören (Oligocène supérieur, Miocène inférieur), interprétée comme une série alternante 
entre une rampe mixte deltaïque et carbonatée, et des dépôts de lagune et de plaine côtière ; 

 la formation de Benlikaya (Miocène), constituée de dépôts de cônes alluviaux, fluviatiles en tresse et playa-
lake, i te p t e gale e t o e p o he d’u  s st e fluviatile e  dist i utai es. 

Malg  de o euses va iatio s de l’ paisseu  et de la su essio  s di e taire inter- et intra-bassins, des unités 
st atig aphi ues uivale tes o t pu t e d te i es à pa ti  de l’ide tifi atio  de lig es iso h o es a ua t des 
changements de tendances. Nous avons montré alors que le système sédimentaire de chacun des mini-bassins est 
contrôlé au premier ordre par trois facteurs interdépendants, à savoir : 

 l’a o odatio  pa  halo i se, p ovo ua t la su e tio  des diapi s et des murs périphériques lors de la 
subsidence du mini-bassin. Ce fluage des évaporites produit des variations intra-basinales de faciès et 
d’ paisseu s, asso i es à des d fo atio s s -sédimentaires en bordure de mini-bassins. À plus grande 
échelle, ces objets salifères produisent une compartimentation inter-bassins des environnements de dépôts. 

 le tau  d’a u ulatio  s di e tai e, ui i flue e la fa iologie et l’a hite tu e st atig aphi ue des d pôts.  
 l’a o odatio  gio ale, li  à la fle u e du assi , à l’o igi e du d pôt de s ie isopa ues pouva t e ouv i  

les diapi s et fi ale e t as ue  l’influence salifère. 
À es pa a t es o u s au  p ovi es salif es, ous ajouto s, l’i flue e des o t ai tes te to i ues 
compressives qui modifient les rétroactions entres ces facteurs. 
 

MOTS CLÉS : Mini-bassin, tectonique salifère, Basin de Sivas, accommodation par halocinèse, sédimentation fluvio-
lacustre et marine peu profonde. 
 
 

ABSTRACT  
The aim of this thesis is to investigate the development of a salt-related mini-basin province, based on spatial and 
temporal changes in the facies assemblages, stratigraphic architecture and thicknesses, as well as stratal structures 
related to salt movement. The study area is the Sivas Basin, located in the Central Anatolian Plateau of Turkey, which 
is a foreland basin that records the formation during the Oligo-Miocene of numerous secondary mini-basins on top of 
an allochthonous evaporite canopy. Through detailed mapping of the Sivas mini-basin province, we provide a new 
and comprehensive description of the stratigraphic vertical succession including:  

 the Karayün Fm (Mid to upper Oligocene), comprising playa-lake, fluvial braided and fluvio-lacustrine deposits, 
and interpreted as a large distributive fluvial system; 

 the Karacaören Fm (Up. Oligocene to Low. Miocene), comprising two main sub-environments: mixed deltaic 
and carbonate ramp, alternating with coastal plain and restricted lagoon; 

 the Benlikaya Fm (Miocene), comprising alluvial fan, fluvial braided and playa-lake deposits interpreted also as 
a large distributive fluvial system; 

Within neighbouring minibasins and despite a similar vertical stratigraphic succession, variations are observed in 
stratigraphic units of equivalent age within and between minibasins. At the first order, we have defined three factors 
that dictate the pattern of mini-basin filling: 

 salt-induced accommodation producing local faciologic and stratigraphic thickness changes, and halokinetic 
structures along mini-basin borders. At larger scale, salt structures result in a compartmentalization of facies 
between basins. 

 The sediment supply rate, which affects facies assemblage and stratigraphic architecture. 

 Tectonically driven regional accommodation attributed to the foreland flexure, inducing the deposition of 
relatively isopachous series draping and finally obscuring the salt topography. In addition, this three factors are 
largely influenced by shortening during the evolution of the Sivas fold-and-thrust-belt. 

 
KEYWORDS: Mini-basin, salt tectonics, Sivas Basin, salt-induced accommodation, fluvio-lacustrine and shallow 
marine sedimentation. 


