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Résumé

RESUME

ur la base d’études sédimentologiques et chronostratigraphiques dans les bassins de
Boudinar et d’Arbaa Taourirt (Rif oriental, Maroc), 1’évolution géodynamique
néogene du domaine sud-Alboran en Méditerranée occidentale a été clarifiée. Ce
travail est axé sur trois grandes thématiques de recherche. La premiére vise a 1’établissement
d’un cadre chronostratigraphique pour 1’ouverture et la fermeture du Couloir Nord Rifain, par
I’étude de deux bassins néogenes de la bordure sud de la mer d’Alboran. La deuxiéme, vise a
comprendre le comportement de ces deux bassins face a un événement majeur de I’histoire de
la Mediterranée : la Crise de salinité messinienne. Finalement, la troisieme vise a comprendre

les modalités de remise en eau de la Méditerranée apres la Crise : le reenoiement pliocene.

L'évolution du Couloir Nord Rifain au Miocéne supérieur est clarifiée sur la base des études
chronostratigraphiques des bassins néogeénes de Boudinar et d'Arbaa Taourirt (Maroc Nord
oriental). Les sédiments marins miocénes se sont déposés entre le Tortonien inférieur et le
Messinien inférieur (10 a 6.1 Ma) dans le bassin de Boudinar et entre le Tortonien supeérieur et
le Messinien inférieur dans le bassin d'Arbaa Taourirt. Les données paléoenvironnementales
enregistrent un ennoyage important du bassin de Boudinar en relation avec une tectonique
extensive pendant le Messinien inférieur (~7.2 Ma). En méme temps, des conglomérats et de
gres progradants se sont développés au-dessus des marnes tortoniennes dans le bassin d’Arbaa
Taourirt. Le bassin de Boudinar a subi un désapprofondissement au Messinien inférieur. Ces
résultats indiquent que le Couloir Nord Rifain s’est ouvert a ~7.2 Ma assurant les
communications entre 1’ Atlantique et la Méditerranée, puis a subi une restriction progressive

pendant le Messinien inférieur avant d’étre totalement fermé a ~6.1 Ma.

De nouvelles études sédimentologiques et paléontologiques des dépdts Messinien supérieur-
Pliocene inférieur dans le bassin de Boudinar fournissent des informations sur la Crise de
salinité messinienne (« MSC ») et le réennoiement zancléen dans la Mer d'Alboran. L’un des
marqueurs majeurs de la Crise est identifié : la surface d’érosion messinienne « MES ». Elle est
d'age Messinien supérieur et a été mise en place dans des conditions subaériennes. Sa géométrie
originale n’est préservée que localement et a été remodelée par la surface transgressive du

Pliocéne inférieur.

Au dessus de la « MES » le remplissage sédimentaire du bassin de Boudinar est caractérisé par

une grande variété de facies allant des conditions de dépdts continentales jusqu’a des conditions
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Résumé

d’offshore inférieur. Deux ensembles majeurs sont reconnus : un ensemble messinien terminal-
zancléen qui constitue une mégaséquence transgressive-regressive, interrompue au sommet par
une discordance tectonique, et un ensemble plio-quaternaire regressif. Durant ’intervalle
Messinien terminal-Zancléen, quatre modeles de depdts successifs ont été documentés
enregistrant des changements majeurs de paléocourants et de paléogéographies, liés aux
fluctuations de niveau de base. Nous n’avons pas identifi¢ de Gilbert delta a Boudinar. La
remontée du niveau de base est marquée par une régression normale et par le développement
des lacs et de complexes de fan-deltas sur les marges du bassin pendant le Messinien supérieur,
avant I’inondation marine au Zancléen basal. Le réennoiement marin du bassin apparait plus
tard avec une surface de transgression ravinante et par d’épais dépots transgressifs, en onlap sur
tous les dépots précédents. La majeure partie du remplissage sédimentaire du bassin n’est pas
recue des reliefs de la bordure sud du bassin, mais du cété Nord-Ouset au bord de la
Méditerranée. Les sediments sont alors remaniés par les tempétes et transportés vers le sud par
la dérive littorale. Une surface d’inondation maximale a été identifiée a plusieurs dizaines de
meétres au-dessus de la « MES ». Ceci suggere un ennoiement progressif et non catastrophique,

apres la chute du niveau de base méditerranéen.



Abstract

ABSTRACT

he Neogene geodynamics evolution of the south-Alboran realm in western

Mediterranean  has been clarified, based on sedimentological and

chronostratigraphical studies. This work focuses on three main themes of research,
the first is to establish the moments for the opening and closing of the North Rifian Corridor by
studying two Neogene basins of the southern edge of the Alboran sea. The second, aims to
understand the behavior of these two basins face a major event in the history of the
Mediterranean: The Messinian Salinity Crisis. Finally, the third theme aims to understand the
modalities Post-MSC reflooding in the southern part of the Alboran realm.

The late Miocene evolution of the North Rifian Corridor is clarified on the basis of
chronostratigraphic studies of the Neogene Boudinar and Arbaa Taourirt basins (northeastern
Morocco). The marine sediments deposited in the Boudinar basin between the early Tortonian
and the late early Messinian (10 Ma to 6.1 Ma) and in the late Tortonian-earliest Messinian
interval in the Arbaa Taourirt basin. Palaeoenvironmental data record a major drowning in
association with extensive tectonics in the Boudinar basin during the early Messinian at ~7.2
Ma. At the same time, prograding conglomerates and sandstones developed over the late
Tortonian marls in the Arbaa Taourirt basin. During the late-early Messinian, a shallowing trend
occurred in the Boudinar basin. Thus, the North Rifian Corridor opened at ~7.2 Ma ensuring
Atlantic-Mediterranean connections, then was progressively restricted during the late-early
Messinian and totally closed at ~6.1 Ma.

New sedimentological and paleontological studies of the late Messinian-early Pliocene deposits
in the Boudinar basin provide new information on the Messinian Salinity Crisis (« MSC ») and
the Zanclean reflooding in the Alboran sea. The Messinian erosional surface « MES » is of late
Messinian age and was emplaced in subaerial settings. It is polygenic, its original geometry is

locally preserved and was re-shaped by the Pliocene transgressive surface.

Above the « MES », the Boudinar basin infill is characterized by a wide variety of facies from
continental settings to lower offshore conditions. Two major sets are recognized: a latest
Messinian-Zanclean set that constitutes a transgressive-regressive megasequence interrupted at
the top by a tectonic unconformity, and an Plio-Quaternary regressive set. During the late
Messinian Zanclean interval, four successive depositional models were documented. They

record major changes in palaeoflow and paleogeography related to base-level fluctuations. No
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Abstract

Gilbert-type delta has ben identified at Boudinar. the beginning of base-level rise is marked by
normal regressions and by the formation of several lacs and fan-delta complexes on the margins
of the basin in the late Messinian and befor the marine reefloding in the early Zanclean. The
marine reflooding of the basin appears later, with a transgressive surface of ravinment and a
thick package of transgressive deposits. These transgressive deposits onlap over all previous
deposits. The major part of the basin infill did not issue from an inner landward position (south
of the basin) but from the northwestern side of the basin, i.e. near the Mediterranean. Sediments
were subsequently reworked by storms and transported by longshore-drift towards the south. a
maximum flooding surface is found several tens of metres above the « MES ». This fiding is
consistent with a progressive and not a catastrophic early Zanclean flooding of the
westernMediterranean after the Mediterranean base-level fall.

10



Liste des abréviations

LISTE DES ABREVIATIONS

AC : Complexe d’Alpujarrides
Alb : Alboran Sea

BOB : Boudinar Basin

BOG : Bouhaddi Graben

CF : Crevillente Fault

DSB : Dhar Souk Basin

EAB : le bassin Est-Alboran
FNR : Fnidek Region

FR : Forced Regression

FSST : Falling Stage System Tract
GB : Gorringe Bank

GF : Gloria Fault

HCS : Hummocky Cross Stratification
HF : Horseshoe Fault

HOs : highest occurrence

HST : Highstand System Tracts
KEB : Kert Basin

LAF : Larache Foredeep

LF : Lorca Fault

LOs : lowest occurrence

LST : Lowstand System Tracts
MA : Middle Atlas

MC : Complexe des Malaguides

MEB : Melilla Basin
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MES : Messinian Erosional Surface
MFS : Maximum Flooding Surface
MRS : Maximum Regressive Surface
MSC : Messinian Salinity Crisis

NF : Nekor Fault

NAB : Nador Basin,

NFC : Complexe des Nevado-Filabrides
NN : Neogene Nannoplankton
NGHB : Northern Ghareb Basin

NR : Normal Regression

PF : Palomares Fault

SAB : le bassin Sud-Alboran

SCS : swaley cross-stratification
SGHB : Southern Gharb Basin

SU : Subaerial unconformity

TAB : Taounate Basin,

TAR : Talembote Region

TGB : Taza-Guercif Basin,

TMB : Tetouan-Martil Basin,

TRS : Transgressive Ravinment Surface
TST : Transgressive System Tract
WAB : le bassin Ouest-Alboran

YF : Yussuf Fault

ZOF : Zoumi Foredeep
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Introduction générale

INTRODUCTION GENERALE

n bassin sédimentaire désigne une dépression dans laquelle s’accumulent les
sédiments au cours d'une période de temps donnée. Actuellement, les bassins
sédimentaires constituent un outil indispensable pour la compréhension des
processus sédimentaires et tectoniques a 1’échelle globale. Le remplissage sédimentaire et
I’évolution géodynamique de ces bassins dépendent de leur géométrie, du régime tectonique et

des conditions climatiques globales.

Le domaine d’Alboran (partie ouest de la Méditerranée) se compose de la Mer d’Alboran et des
chaines bétiques et rifaines qui ont commencé a se former pendant 1'Oligocene, suite a la
convergence entre I'Afrique et I'Europe (e.g., Jolivet et al., 2006 ; Chalouan et al., 2008). Dans
ce contexte de convergence, des bassins sédimentaires épais ont été mis en place en mer
d'Alboran (Comas et al., 1999) et le long de ses marges depuis le Miocene supérieur. Ce
contexte particulier fait de cette région un important sujet de recherche et de débat entre les
chercheurs dans différentes disciplines : sédimentologie, tectonique, paléoenvironnements,

géodynamique....

La Mer d’Alboran est un lieu d’échanges d’eaux marines entre 1’Océan Atlantique et la Mer
Méditerranée, par le détroit de Gibraltar. Au Miocene supérieur, ces échanges se produisaient
a travers des corridors dans les chaines Rifaines et Bétiques, situées respectivement au Nord du
Maroc et au Sud de I’Espagne (Benson et al., 1991 ; Krijgsman et al., 1999a ; Martin et al.,
2001, 2009, 2014). L’interaction entre les processus de soulévement tectoniques liés a la
tectonique des plaques, les changements eustatiques et climatiques a conduit a la fermeture
progressive de ces couloirs et a I'isolement la Méditerranée vis-a-vis de 1’océan mondial. Cette
fermeture a provoqué 1’un des événements les plus fascinants dans l'histoire de la Méditerranée
a savoir, la Crise de salinité messinienne (« MSC : Messinian Salinity Crisis ») (Hsu et al.,
1973) qui s'est produite entre 5.97 et 5.33 Ma (Gautier et al., 1994 ; Krijgsman et al., 1999a ;
Manzi et al., 2013 ; Roveri et al., 2014a). La « MSC » a entrainé la formation de depots
d’évaporites trés épais dans les parties centrales des bassins méditerranéens et I'érosion intense
de ses marges (developpement de la surface d’érosion messinienne, « MES »). Les conditions
tectoniques et eustatiques sont également a 1’origine de la remise en eau de la Méditerranee

pendant le Messinien terminal et/ou début du Zancléen (e.g., Hst et al., 1973 ; Blanc, 2002 ;
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Lofi et al., 2003 ; Garcia-Castellanos et al., 2009 ; Estrada et al., 2011 ; Bache et al., 2012), qui

met fin a la Crise.

> Problématique et objectifs

Malgré I’accord existant sur les causes et quelques aspects de la Crise de salinité messinienne,
plusieurs points font encore I'objet de débat :

- La chute du niveau marin : pour certains auteurs, la Méditerranée a été entierement ou
presque entierement desséchée tandis que, pour d'autres, la chute du niveau marin a été
d'amplitude modéree.

- Le réennoiement post-« MSC » : certaines études proposent que le réennoiement a été
trés rapide et de haute amplitude, attesté par le dépot des marnes marines profondes ou
par le développement des Gilbert deltas dans les canyons messiniens. D’autres études
soutiennent 1’idée d’un réennoiement progressif.

- L’dage du réennoiement : il est de 5.33 Ma (base du Pliocene) pour certains auteurs et
pour d'autres, il se serait produit en deux étapes : une premiére étape avec une remontée
modérée et lente du niveau marin suivie d’une inondation instantanée avec une élévation

soudaine du niveau marin.

Cependant, la majorité de ces scénarios ont été établis principalement par des études menées
sur la marge Nord de la Méditerranée, et la marge sud de la Méditerranée reste peu ou mal

étudiée.

Les moments d’ouverture et de fermeture des différents couloirs sont eux aussi toujours soumis
a des incertitudes significatives, notamment concernant les couloirs Rifains et plus précisément

le Couloir Nord Rifain.

Dans ce travail de these, nous apportons de nouvelles informations concernant ces débats dans
le domaine Alboran, en se basant sur 1'étude d’affleurements clés de deux bassins situes sur la
bordure Sud de la mer d’Alboran : les bassins de Boudinar et d’Arbaa Taourirt (Rif nord
oriental, Maroc). Cette étude se fonde sur une approche pluridisciplinaire (biostratigraphie,
sédimentologie, radiochronologie, paléoenvironnements) et vise a mieux comprendre le

fonctionnement de ces deux bassins néogenes du domaine sud d’Alboran.

Ces deux bassins ont été choisis en raison de leur position au debouché du Couloir Nord Rifain
et de la qualité exceptionnelle de leurs affleurements d’dge miocéne supérieur et pliocéne.
L’étude stratigraphique, sédimentologique et biostratigraphique de ces dépdts nous permet de
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mettre I’accent sur le comportement de cette portion du domaine d’Alboran avant, au cours et
apres la Crise de salinité messinienne.
Les études se sont focalisées sur le remplissage sédimentaire du Miocéne supérieur dans le
bassin d’ Arbaa Taourirt et du Miocéne supérieur-Pliocéne inférieur dans le bassin de Boudinar
avec les gquestions suivantes :

- Quels sont les moments d’ouverture et de fermeture du Couloir Nord Rifain ?

- Quel est le comportement des bassins de la marge Sud de la Mer d’Alboran pendant la

Crise de salinité messinienne ? Comment s’y traduit-elle ?
- Quelles ont été les modalités du réennoiement post MSC ?

- Qu’apporte cette région pour I’évolution néogéne de la Méditerranée occidentale ?

» Organisation du manuscrit

Le chapitre | présente une introduction sur les connaissances existantes concernant le
contexte géologique de la Méditerranée occidentale et du domaine d’ Alboran. Dans cette partie,
le contexte géologique et tectonique global est brievement présenté ainsi que les différents
modeles d’évolution géodynamique existants. Les principaux domaines structuraux de la chaine
rifaine sont ensuite décrits. Par la suite, une synthese sur le remplissage sédimentaire et
I’évolution tectonique des bassins sédimentaires tertiaires dans la zone d’étude est présentée.
Finalement, la Crise de salinité messinienne est présentée : causes, étapes, conséquences,

aspects controverses et dernieres avancees.

Le chapitre 11 présente les résultats des investigations menées sur I’un des causes de la Crise
de salinité messinienne a savoir: la fermeture des couloirs marins reliant 1’Océan
Atlantique et la mer méditerranéenne. Dans ce cadre, I’é¢tude chronostratigraphique et
sédimentologique des bassins néogenes de Boudinar et d'Arbaa Taourirt (Maroc nord oriental),
a fourni des contraintes sur I'évolution du Couloir Nord Rifain au Miocéne supérieur, peu étudié
dans le passé.

Le Chapitre 111 est une étude stratigraphique et sédimentologique des dépdts a la transition
Messinien-Pliocéne dans le bassin de Boudinar. Cette étude a fourni des informations nouvelles
et décisives sur la Crise de salinité messinienne et le réennoiement zancléen dans la partie
méridionale du domaine d'Alboran. Dans ce secteur, la surface d’érosion messinienne,
« MES », est identifié pour la premicre fois. L’age, la géométrie de la « MES » et des dépots

sus-jacents ont été determinés. Les modalités du réennoiement post-Crise sont explicitées.
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Le Chapitre 1V représente les résultats d’une étude sédimentologique détaillée des dépdts du
Messinien supérieur-Pliocene inférieur dans le bassin de Boudinar. Ce chapitre commence par
une analyse et une interprétation de facics, suivies d’une reconstitution des environnements
sédimentaires. Les principes de la stratigraphie séquentielle sont ensuite appliqués pour la
détermination des séquences de dépots, permettant ensuite la reconstitution de 1’évolution des
paysages sédimentaires. Ces résultats sont intégres dans la discussion sur les modalités de la

remise en eau apres la Crise de salinité messinienne.

Le Chapitre V présente, pour la premiére fois, une analyse sédimentologique des dépbts du
Pliocéne supérieur/Quaternaire dans le bassin de Boudinar. Les résultats sont replacés dans le

domaine sud Alboran, particulierement en proposant des corrélations terre-mer.
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I. DE LA MER MEDITERRANEE AUX CHAINES BETICO-RIFAINES
1. Cinématique de la convergence Afrique/Eurasie

1.1. A Déchelle de la Méditerranée

Les chaines bético-rifaines appartiennent au groupe des chaines alpines méditerranéennes. Elles
résultent de la convergence entre les plaques lithosphériques africaine et eurasienne depuis le
Crétacé (Dercourt et al., 1986; Dewey et al., 1989).

A T’échelle de la Méditerranée occidentale, les reconstructions cinématiques indiquent un
mouvement convergent globalement orienté Nord-Sud depuis 1’Oligocéne (Dewey et al., 1989)

(Fig. 1-1). Ce mouvement convergent s’accompagne d’une rotation antihoraire de la plaque

africaine autour d’un pole situé au large de 1’ Afrique de I’Ouest au niveau des iles Canaries.
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Figure I-1 : carte tectonique de la mer Méditerranée, affichant les pr|n0|pales chaines de montagne et domaines
crustaux, sur laquelle sont superposés les vecteurs de déplacement de la plaque Afrique vis-a-vis de I’Europe de
50 Ma a I’actuel (d’aprés Lebret (2014), modifiée d’apres Jolivet et al., (2006)).

La convergence entre 1’Afrique et I’Eurasie s’accompagne aussi d’importants mouvements
horizontaux et verticaux liés a des processus profonds tels que la subduction de 1’Océan
Tethysien et la collision continentale entre les deux lithosphéres continentales. La configuration
et ’hétérogénéité de 1’Océan Téthysien (océan étroit intercalé entre les plaques africaine et
eurasienne) est en partie responsable de la diversité actuelle du domaine méditerranéen. Ceci a

favorisé une collision différentielle qui affecte la mer Méditerranée d’Ouest en Est a partir de
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30-35 Ma (Jolivet et Faccenna, 2000). Ainsi, pendant que le domaine oriental est toujours en
subduction (subduction égéenne), le domaine occidental a déja atteint le stade de la collision
continentale, voire de 1’extension post- collision (arc Bético-Rifain). Les observations du
déplacement de 1’ Afrique montrent que la direction de convergence passe progressivement de
Nord-Sud en Méditerranée orientale et centrale, a Est-Ouest a Gibraltar (Fig. I-2 ; Serpelloni et
al., 2007 ; Vernant et al., 2010 ; Billi et al., 2011 ; Reilinger et al., 2011 ; Nocquet, 2012).

(a)

Ko

Figure 1-2 : Carte des vitesses de déplacement par rapport a I’Eurasie fixe (Billi et al., 2011). Les fléches rouges :
vitesses mesurées ; les fleches blanches : vitesses déduites du pdle de rotation Nubie-Eurasie ; les fleches grises :
champ de déplacement obtenu par inversion des gradients de déplacements horizontaux.

1.2. A P’échelle du Domaine d’Alboran

A Téchelle du domaine d’Alboran la localisation de la limite entre les deux plaques
continentales (plaque Eurasie et la plaque Afrique ou Nubie) reste encore controversée et trés
mal définie (Gutscher, 2004 ; Zitellini et al., 2009 ; Buforn et Udias, 2010 ; Vernant et al., 2010
; Billietal., 2011 ; Nocquet, 2012). Les données sismologiques et géodésiques ont permis aux

auteurs de proposer différentes hypotheses concernant la geométrie de cette limite (Fig. I-3).

34



Chapitre | : Contexte géologique globale

LC_ . 350 ;52

P : 35 o
= RO North Africa

magnituoe

| F 2 4

km
6 — e
¢ S0 100
E=— =——--- — E= =

Figure 1-3 : Carte sismotectonique et bathymétrique de la terminaison occidentale de la Méditerranée (\Vernant et
al., 2010), représentant les trois hypothéses majeures de la géométrie de la frontiere de plaques entre le Golfe de
Cadix et le domaine Alboran (Klitgord et Schouten, 1986 ; Bird, 2003 ; Gutscher, 2004 ; respectivement en rouge,
vert et bleu). Les lignes noires correspondent aux grandes failles cartographiques. (MA) : Middle Atlas ; (Alb) :

Alboran Sea.

Les champs de vitesse obtenus a partir de données GPS récentes montrent une grande

complexité dans le domaine d’Alboran qui se situe entre un domaine en convergence et une
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zone transformante intra-Atlantique. Les auteurs decrivent plusieurs sous domaines dont les
vitesses et vecteurs de déplacement varient (Fig. I1-4). Le Sud des Bétiques se déplace vers
1I’Ouest ou le Sud-Ouest par rapport a I’Ibérie. La région rifaine, se déplace vers le Sud ou le
Sud-Ouest par rapport a 1’Afrique. Ces mouvements sont interprétés comme liés aux
déplacement d’un unique « bloc » rigide (dont les limites sont mal définies) vers le Sud-Ouest
(Pérouse et al., 2010 ; Koulali et al., 2011 ; Pedrera et al., 2011 ; Nocquet, 2012).
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Figure 1-4: Carte des vitesses de déplacement des domaines continentaux autour du domaine d’Alboran,
calculées en prenant la plaque eurasienne comme fixe (a) et le modéle cinématique associé (b) (d’apres Koulali et
al., 2011). Carte des vitesses de déplacement calculées pour une plaque Afrique fixe (c) et le modéle cinématique
associé (d) (Nocquet, 2012).
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2. Structure actuelle du Domaine d’Alboran
2.1. Tomographie sismique

Les études de tomographie sismique ont permis la mise en évidence d’anomalies de vitesses
des ondes P en Méditerranée, plus particulierement en Méditerranée occidentale sous le bassin
d’Alboran et les Cordillére Bétique (Carminati et al., 1998 aet b ; Calvert et al., 2000 Timoulali
et al., 2013 ; Bezada et al., 2013 ; Bonnin et al., 2014 ; Fig. 1-5 a). Ces anomalies positives
(vitesse des ondes P rapide) ont permis d’imager la présence d’un corps dense et froid & pendage
Est sous le bassin d’Alboran (Fig. I-5 b).
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Figure 1-5 : a) Carte géologique de I’arc de Gibraltar et des structures mantelliques sous-jacentes, issues des
données de tomographie sismique (Garcia-Castellanos et Villasefior, 2011). b) Représentation 3D de la
morphologie du panneau plongeant sous le domaine d’Alboran (Pedrera et al., 2011).

Ce corps est interprété comme la trace d’un panneau de lithosphére océanique plongeant sous
la Mer d’Alboran (Lonergan et White, 1997 ; Jolivet et Faccenna, 2000 ; Faccenna et al., 2004
; Jolivet et al., 2009). Sallares et al. (2013) ont démontré la nature océanique de la lithosphére
plongeante sous 1’arc de Gibraltar le long du Golfe de Cadiz. Cela a permis de conclure que la
subduction d’une étroite bande de lithosphére océanique du Golfe de Cadix serait toujours
active (Gutscher et al., 2002 ; Pedrera et al., 2011 ; Bezada et al., 2013 ; Sallares et al., 2013).
De méme, Bokelmann et al. (2011) affirment que la dispersion des données d’ondes P est une

preuve de la présence d’un plan de subduction sous le bassin d’ Alboran.
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Par ailleurs, la modélisation des déformations de surface de I’ Afrique du Nord a montré qu’une
partie du corps plongeant sous 1’Alboran est constitué de manteau lithosphérique d’affinité

continentale (Perouse et al., 2010).

2.2. Sismicité et néotectonique

La sismicité sur le pourtour du domaine d’Alboran est trés diffuse et liée aux mouvements aux
frontieres de plaques (Calvert et al., 2000 ; Buforn et al., 2004 ; Pedrera et al., 2011 ; Koulali
etal., 2011).
Sous les Cordilléres bétiques et la chaine du Rif, les mécanismes au foyer des séismes sont
souvent peu profonds (inférieurs a 35 km de profondeur, Fig. 1-6). L’analyse de cette catégorie
de séismes montre que la déformation se localise essentiellement sur des réseaux de failles
décrochantes dans les Bétiques orientales (Vissers et Meijninger, 2011) et sur des failles
inverses et décrochantes le long de la marge nord-africaine (Morel et Meghraoui, 1996 ; Poujol
etal., 2014 ; Lafosse et al., 2016).
Une deuxiéme famille de séismes situés entre 35 et 150 km de profondeur (Fig. 1-6) se localisent
au Nord du Golfe de Cadix, sous le Rif externe, sur un transect Nord-Sud a 1’ouest de la mer
d’Alboran (Buforn et al., 2004 ; Koulali et al., 2011) et sur une zone verticale située sous
Malaga (Calvert et al., 2000).
Entre 150 et 600 km de profondeur, aucun séisme n’a été enregistré a part quelques séismes
trés puissants ont eu lieu a prés de 600 km de profondeur, (Bezada et Humphreys, 2012 ;
Grimison et Chen, 1986).
Plusieurs réseaux de failles considérés comme actifs aujourd’hui (Fig. I-6) affectent cette zone,
y COMPpris :
- Lesfailles en échelon avec des jeux transpressifs et transtensifs sénestres (les failles N/S
a NE/SW de Lorca, Palomares, Carboneras et Mecina dans les Bétiques ; la Ride
d’Alboran et les failles de Nékor et Trougout dans le Rif (Poujol et al., 2014 ; Lafosse
et al., 2016)) constituant la Trans-Alboran Shear Zone (Stich et al., 2006).
- Les failles normales E/W a NW/SE dans les Bétiques centrales (Martinez-Martinez et
al., 2006).
- Les failles dextres WNW/ESE de la Ride de Yussuf traversent le bassin d’Alboran
oriental (\Watts et al., 1993).
- La faille transformante des Acores.

- Les fronts de chevauchement du Rif et des Bétiques.
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Figure 1-6 : Carte de la tectonique active d'Alboran et du Golfe de Cadix et localisation des séismes de M > 4 de
1901 a4 1964 (Platt et al., 2013). Les lignes noires indiquent les fronts de chevauchement actifs au Miocéne moyen.
Le tracé violet indique le front de chevauchement actuel. (CF) : Crevillente Fault ; (GB) : Gorringe Bank ; (GF) :
Gloria Fault ; (HF) : Horseshoe Fault ; (LF) : Lorca Fault ; (NF) : Nekor Fault ; (PF) : Palomares Fault ; (YF) :
Yussuf Fault.

3. Les grands modeles d’évolution géodynamique de I’arc de Gibraltar

Dans ce contexte régional de convergence entre la plaque d’Afrique et d’Eurasie, les évidences
d’extension incompatibles avec ce contexte compressif ont €té proposés par deux principaux
modeles géodynamiques :

- Les modeéles proposant le retrait de la zone de subduction ;

- Les mode¢les proposant I’amincissement de la lithosphere sous 1’ Alboran.
Un autre modele a été ¢galement proposé mais semble ne plus €tre d’actualité. Ce dernier
suppose la présence d’un bloc continental rigide se déplagant entre les deux plaques africaine
et eurasienne (Andrieux et al., 1971 ; Olivier, 1984 ; Leblanc et Olivier, 1984 ; Durand-Delga
et Olivier, 1988 ; Sanz de Galdeano, 1988).

3.1. Modeéles du retrait du plan de subduction

Le premier groupe de modeles rassemble ceux qui expliquent la géométrie de la mer d’Alboran
comme liée au retrait d’un plan de subduction de I’Est vers I’Ouest (Malinverno et Ryan, 1986 ;
Royden, 1993a, b). Cela induit une extension en arriere-arc associée a des remontées de
matériaux asthénosphériques (Duggen et al., 2004 ; Lustrino et al., 2011). Ainsi, les

reconstructions cinématiques montrent que le retrait du plan de subduction est accompagné
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d’une extension Nord-Sud a 1’Oligocéne, puis Est-Ouest au Mioceéne (Jolivet et al., 2006 ;
Faccenna et al., 2014 ; van Hinsbergen et al., 2014).

Ce processus de retrait est également marqué par la rotation dans le sens horaire des unités au
niveau des Cordilleres Bétiques et dans le sens antihoraire pour les unités rifaines (Platzman et
al., 1992, 1993 ; Allerton et al., 1993 ; Platt et al., 1995 ; Mattei et al., 2006, 2007 ; Ciffeli et
al., 2008). Ces auteurs estiment 1’age de ces mouvements de rotations entre la limite Oligo-
Miocene et la fin du Miocéne voire le début du Pliocene.

Ce type de modeles est cohéerent avec la zonation géochimique et temporelle (Fig. 1-7, Duggen
et al., 2008) du magmatisme et semble et est frequemment invoqué (e.g. Lonergan et White,
1997 ; Jolivet et Faccenna, 2000 ; Faccenna et al., 2001, 2002 ; Jolivet et al., 2006, 2008 ; van
Hinsbergen et al., 2014 ; Faccenna et al., 2014).
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Figure 1-7 : modele d’évolution géodynamique de la mer d’Alboran avec retrait du plan de subduction (Duggen
et al., 2008).

3.2. Modéles de délamination crustale

Le deuxieme groupe de modeles propose que le bassin d’Alboran soit formé par détachement
et effondrement gravitaire de la racine lithosphérique du domaine d’Alboran (fig. 1-8),
préalablement épaissie lors d’un épisode compressif anté-alpin (Dewey, 1988 ; Doblas et
Oyarzun, 1989 ; Platt et Vissers, 1989).

Des données géophysiques ont permis d’imager la présence d’un fragment de lithosphere
détaché en profondeur sous le Domaine d’Alboran (Grimson et Chen, 1986 ; Seber et al., 1996

. Calvert et al., 2000 ; Spakman et Wortel, 2004). Ce fragment est déduit de la présence en
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profondeur d’une zone caractérisée par de fortes anomalies thermiques (Polyak et al., 1996 ;
Fernandez et al., 1998 ; Rimi, 2001), gravimétriques (Banda et al., 1980 ; Torné et al., 2000) et
de forte atténuation sismique (Grimison et Chen, 1986 ; Seber et al., 1996 ; Calvert et al., 2000).
Le modeéle de Platt et al. (2006) (fig. 1-8), propose 1’évolution suivante :

- AT’Eocéne : déplacement de I’ Afrique vers le Nord, subduction, accrétion du complexe
des Alpujarrides sous le complexe des Malaguides et formation du complexe des
Nevado-Filabrides sur la marge Sud-Est de I’Ibérie (Fig. 1-8 A).

- Au Mioceéne inférieur : effondrement du Domaine d’Alboran et son déplacement vers
I’Ouest (Fig. 1-8 B). Le Domaine d’ Alboran est ainsi transformé en lithosphére amincie
suite a la perte du manteau lithosphérique (Fig. 1-8 C). Le Domaine d’Alboran
chevauche alors le complexe Nevado-Filabrides. Ce dernier est ensuite entré en

subduction sous le Domaine d’Alboran, puis exhumé en extension.

Ibena

Ibend Ibadan margin

“" tbenan margin

Domain
AC

-—
100 m P — 2 e A
p—" e ———— e
. - — \ ; )

Alrican margin | L e ~— e

A_ — : Nnca' :

Figure 1-8 : Modéle d’évolution géodynamique de la mer d’Alboran invoquant les processus de délamination
crustale (Platt et al., 2006). A) Reconstruction paléogéographique du Domaine d’Alboran & 1’Eocéne. B)
Reconstruction paléogéographique du Domaine d’Alboran au Miocéne. C) Coupe lithosphérique schématique
(localisation sur la figure B). (AC) Complexe d’Alpujarrides ; (MC): Complexe des Malaguides; (NFC)
Complexe des Nevado-Filabrides.
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1. LE DOMAINE D’ALBORAN : LES CHAINES BETICO-RIFAINES ET LES
BASSINS SEDIMENTAIRES ASSOCIES

1. Description des grands Domaines structuraux de la chaine rifaine

Cette partie du travail consiste a décrire d’une maniére bréve la stratigraphie et la structure des
grands ensembles constituant la chaine du Rif. La structure de la chaine rifaine correspond a un
empilement de nappes caractérisé par des déversements divergents vers I’extérieur du Rif
(Andrieux, 1971). Classiqguement, trois grands domaines (Fig. 1-9, 1-10) sont distingués, de
I’intérieur vers I’extérieur de la chaine : les zones internes (Domaine d’Alboran) qui
chevauchent les nappes de flyschs elles-mémes charriées sur les zones externes. Ces dernieres

chevauchent a leur tour un socle paléozoique, pré-structuré durant 1’orogenése hercynienne

(avant pays).
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Figure 1-9 : Carte structurale de la chaine du Rif représentant les grands domaines structuraux et localisation des
bassins post-nappes. Modifiée d’aprés Suter (1980) et Jolivet et al. (2003).
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1.1. Les zones internes

Les zones internes du Rif constituent la partie marocaine émergée du domaine d’Alboran. Elles

sont constituées d’un empilement de trois grands ensembles, de la base vers le sommet et de
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I’intérieur vers 1’extérieur de la chaine : les Sebtides, les Ghomarides et la dorsale calcaire (fig.
1-10, 1-11).
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Figure 1-10 : Coupe de la chaine rifaine a I’échelle crustale avec 1’Age des contacts majeurs d’aprés les données
bibliographiques (d’aprés Romagny (2014), modifi¢ d’aprés Michard et al. (2002)).

1.1.1. Les Sebtides

Le complexe des Sebtides forme un empilement de nappes de protolithes ante-alpins qui
affleurent dans quatre fenétres tectoniques (Beni Mezala, Ceuta-Monte Hacho, Cabo Negro et
Beni Bousera, fig. I-11) sous les nappes des Ghomarides.

A la base de I’empilement, I’'unité de Beni Bousera et de Filali constituent un socle paléozoique
coiffé par une couverture permo-triasique (unité de Federico). L'unité Beni Bousera est
constituée essentiellement par des péridotites (lherzolite a spinelle) d’environ 2 km d'épaisseur,
surmontées de niveaux discontinus de granulites (kinzigites). Les roches crustales sus jacentes
(unité de Filali) sont essentiellement des granulites acides (kinzigites). Au-dessus du socle, les
unités métasédimentaires permo-triasiques (Federico) s’empilent en séquences de schistes et
quartzites répétées plusieurs fois. Ces unités sont coiffées par des marbres dolomitiques datés
du Trias.
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Les données métamorphiques (Bouybaouene, 1993 ; Saddiqi, 1995 ; Michard et al., 1997, 2006
; Negro et al., 2006) indiquent des gradients métamorphiques différents qui diminuent de bas
en haut. Le socle des Sebtides (unités de Beni Bousera et de Filali) a évolué sous un géotherme
¢levé (jusqu’a P > 20 kbars, 1200-1350 °C dans le massif de péridotite). Les unités
métasédimentaires (Federico) présentent un contexte métamorphique moindre dans des

conditions HP-BT (pressions entre 7 et 18 Kbars pour des températures entre 300 et 550 °C).

Pliocene and Quaternarytal
External Rif and Flyschsib)

). Zemzem klippe (flyschs)

Talembote |

Beni-Hozmar
> GHOMARIDES
Koudiat Tiziane

Aakaili

o
Dorsale calcaire,
J. Musa (Tariquides)
Federico / ]
Filal units

Kinzigites {a) [ SEBTIDES
Peridotites (b)
Orthogneiss (¢) ;

& Thrust
Kbﬂa(hml
\2!«9 normal feult |

% Strike ip fault

Figure 1-11 : carte structurale représentant les différentes unités du domaine internes (d’aprés Chalouan et al.
(2008)).

1.1.2. Les Ghomarides

Le complexe des Ghomarides est constitué de quatre nappes paléozoiques de bas degré de
métamorphisme (Aakaili, Koudiat Tizian, Beni Hozmar et Talembote, fig. 1-10, I-11) empilées
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et séparées par leurs couvertures sédimentaires non-métamorphiques d’age mésozoique-
cénozoique.

Les formations paléozoiques (Ordovicien a Carbonifére) sont composées de métapélites, de
schistes, calcaires et grauwackes. La couverture sédimentaire est constituée par des sédiments
de « red beds » discordants du Trias moyen a supérieur, composés de conglomérats, quartzites
et d’évaporites. Les nappes paléozoiques enregistrent deux épisodes métamorphiques
(Chalouan et Michard, 1990) : le premier est varisque, de type schiste vert et le deuxieme est
alpin. Les températures maximales atteintes lors de 1’épisode alpin varient de < 330°C en haut

de la série a 500°C en bas de la série, au contact avec les Sebtides (Negro et al., 2006).

1.1.3. La Dorsale calcaire

La Dorsale calcaire est une unité de transition entre les zones internes et le domaine des flyschs
(fig. 1-11), rattachée au domaine d’Alboran (Michard et al., 2002 ; Chalouan et al., 2008). Ces
unités sont en contact avec le domaine des flyschs par I’intermédiaire des unités prédorsaliennes
(Olivier, 1984). Elle est nommée « Dorsale calcaire » car elle est essentiellement constituée de
faci¢s carbonatés d’age triasique a Néogene (Fallot, 1937). Son association structurale avec le
domaine d’Alboran tend a l’interprétér comme une couverture méso-cénozoique d’une
séquence paléozoique (Didon et al., 1973 ; Chalouan et al., 2008, Michard et al., 2008). Cette

unité n’a été affectée que localement d’un métamorphisme post-éocéne de tres faible grade.

1.2. Le domaine des flyschs maghreébins

Deuxieme grand domaine structural de I’orogéne bético-rifain, I'unité des Flyschs est
structuralement comprise entre les unités externes des paléo-marges téthysiennes qui seront
décrites par la suite et les unités internes décrites précédemment (fig. 1-10). Elle est est
composée par quatre nappes allochtones, non métamorphiques et plissées selon les mémes
orientations que celles des zones externes. Cette phase compressive est probablement liée a la
reprise de la convergence Afrique-Europe (Balanya et al., 1997 ; Crespo-Blanc and Campos,
2001 ; Vergeés and Fernandez, 2012). Ces nappes sont charriées sur les unités externes au
Miocene inférieur (Bourgois, 1978 ; Sanz de Galdeano et VVéra, 1992 ; Crespo-Blanc et Campos,
2001) ou sont localement rétrochevauchantes sur le complexe des Ghomarides. Les dépdts de
ces nappes sont principalement composés de turbidites et d’hémipélagites d’age Jurassique
supérieur a Miocene inférieur (Serrano, 1979 ; Rodriguez-Fernandez et Comas, 1999 ; Lujan et
al., 2006 ; de Capoa et al., 2007).
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1.3. Le domaine externe

Les zones externes constituent le dernier grand domaine structural charrié sur I’avant-pays (fig.
I-9, 1-10). A I’inverse des zones internes et des zones des flyschs, les unités du domaine externe
ne présentent pas de continuité stratigraphique ou structurale. D’une maniére générale, ces
unités ont été plissées, decollées et charriées sur le socle africain lors de la collision entre le
Domaine d’Alboran et la marge africaine du Burdigalien jusqu’a la fin du Miocéne (Flinch,
1996 ; Flinch, et al., 1996).

Ces nappes sont constituées de sédiments datés du Trias au Néogeéne, autochtones, para-
autochtones et/ou allochtones, de la paléomarge continentale africaine de la Téthys (Favre,
1995). Ces unités sont souvent non-métamorphiques, a 1I’exception de la partie Nord du
Temsamane (Azdimousa et al., 2007 ; Negro et al., 2007).

Selon la subdivision de Suter (1965) et Chalouan et al. (2008), les zones externes rifaines sont
divisées en trois grandes parties selon des criteres stratigraphiques et structuraux. Des parties
les plus internes aux parties les plus externes de la chaine on distingue : I'Intrarif, le Mésorif et
le Prérif.

1.3.1. L’intrarif

L’Intrarif comprend les unités les plus distales dérivées de la paléomarge africaine. Ces unités
affleurent immédiatement sous les unités des Flysch Maghrébins et la Dorsale calcaire. Trois
unités en particulier sont distingué : I'unité de Kétama, 'unit¢ de Tanger et 1'unité de
Loukkos.

L’unité de Kétama affleure exclusivement dans le Rif central (Andrieux, 1971). C’est une unité
parautochtone, composée essentiellement de séries turbiditiques silicoclastiques d’age liasique
a crétacé inférieur (Andrieux, 1971 ; Frizon De Lamotte, 1985), plissées et épimétamorphiques
(3 kbars, 200-300 °C). L’exhumation de cette unité se produit aprés 14 Ma (Azdimoussa et al.,
1998).

Sa couverture partiellement détachée constitue L unité de Tanger qui affleure surtout dans la
partie occidentale du Rif externe. Sa série stratigraphique comporte des formations marno-
pélitiques d’age Crétacé supérieur a Eocéne (Chalouan et al. ,2008).

L’unité de Loukkos dans le Rif occidental est constituée par des dépéts plus épais, des marno-
calcaires de I’Albo-Cénomanien et du Sénonien (Lespinasse, 1975 ; Ben Yaich, 1991)

fréguemment recoupés par des diapirs gypso-argileux triasiques.
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Des lambeaux des unités de Tanger et de Loukos détachés (les nappes d’Aknoul, de Habt,

Ouezzane et Tsoul) peuvent sur retrouver charriés sur le Mésorif et le Prérif.

1.3.2. Le Mésorif

Le Mésorif, entre I’Intrarif et le Prérif, correspond a des formations d’age jurassique a crétacé
inférieur (Andrieux, 1971 ; Monie et al., 1984 ; Frizon De Lamotte, 1985). La zone du
Mesorif présente des caractéristiques différentes de part et d’autre de la faille Nekor, dans le

Rif occidental et central et dans le Rif oriental.

Le Rif occidental et le Rif central, nommés aussi « Zones des Fenétres », sont constitués par
des formations turbiditiques et d’olistostromes d’age Miocéne inférieur a moyen affleurant sous
des unités mésozoiques allochtones. Ces formations sont d’origine supra-Kétama (nappe
d’Aknoul et Klippe de Jbel Berkane) ou infra-Kétama (groupe de Tifelouest, nappe de Senhadja
et de Bou Haddoud). Les séries turbiditiques méesozoiques sont fortement plissées, et affectées
par un métamorphisme qui date probablement de 1’Oligocéne tardif (Negro, 2005). Elles sont
ensuite recouvertes en discordance par un mélange non-métamorphique d’éléments
mésozoiques, suivi de turbidites du Miocene inférieur & moyen. L’ensemble est modérément
déformé et affecté d’un métamorphisme anchizonal, puis recouvert par des dépots transgressifs
tortono-messiniens.

Dans le Rif oriental, les formations typiques du Mésorif se retrouvent au niveau du massif des
Temsamane, ainsi que dans deux massifs isolés : le massif des Trois Fourches et I’unité de
Khebaba. A I’Est de la faille du Nékor, le Meésorif représenté par le massif des Temsamane,
subdivisé en deux sous-unités (les Temsamane Sud et les Temsamane Nord) dont la
déformation et le gradient métamorphique augmentent en direction du Nord (Azdimoussa et
al., 2007 ; Negro et al., 2007 ; Chalouan et al., 2008).

1.3.3. Le Prérif et ’avant pays

Le Prérif est a I’extérieur de I’ensemble montagneux rifain. Il est limité au Sud par la plaine du
Sais, a I’Ouest par la plaine du Rharb, et vers I’Est par la vallée du Sebou.

Les nappes prérifaines correspondent aux sediments les plus proximaux de la paléomarge
africaine. Ces formations, qualifiées de « para-autochtones », sont détachées de leur socle
mésozoique et charriées vers I’avant-pays (Wildi, 1983). Elles sont constituées de matériaux
chaotiques, formés par des roches d’age triasique a Néogéne dans une matrice marno-argileuse

miocene.
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A la limite méridionale du Rif, la partie nord du systéme atlasique forme 1’avant-pays. L.’ Atlas
est un domaine intracontinental composé des ceintures du Haut- et du Moyen-Atlas, ainsi que
des mesetas.

2. Les bassins sédimentaires Tertiaires et cycles les tectono-sédimentaires

2.1. Domaine marin : bassin d’Alboran

Le bassin d’Alboran, entouré par les chaines bético-rifaines, est considéré comme un bassin
d’arriére-arc développé depuis 1’Oligoceéne en liaison avec la migration de I’arc de Gibraltar
vers 1’Ouest (Platt et Vissers, 1989 ; Maldonado et al., 1992 ; Garcia-Duefias et al., 1992 ; Watts
etal., 1993 ; Comas et al., 1999, 1992 ; Martinez-Garcia et al., 2011). Il regroupe trois bassins
principaux (Fig. 1-12): le bassin Ouest-Alboran (WAB) qui présente la plus importante
épaisseur de dépdts (entre 7 et 12 km de sédiments accumulés de 20 Ma ; Comas et al., 1992,
1999 ; Soto et al., 1996 ; Iribarren et al., 2009 ; Soto et al., 2010), le bassin Est-Alboran (EAB)
qui renferme pres de 2 a 3 Km de dép6ts et le bassin Sud-Alboran (SAB) contenant pres de 3
km de sédiments (Comas et al., 1997 ; Booth-Rea et al., 2007 ; Mauffret et al., 2007).
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Figure 1-12 : Carte des isopaques des sédiments néogenes en Alboran (d’aprés Iribarren et al., 2009).
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Le bassin d’ Alboran présente une évolution tectonique marquée par deux périodes majeures de
déformation (Fig. I-13 ; Comas et al., 1992 ; Watts et al., 1993 ; Chalouan et al., 1997 ; Comas
et al., 1999 ; Mauffret et al., 2007) :

La premiere période, caractérisée par une déformation extensive et syn-sédimentaire,
correspond a I’ouverture du bassin et cesse aux environs de 8 2 9 Ma ;
La deuxiéme période marque une inversion tectonique associée a une déformation

compressive d’orientation NW-SE, datée du Tortonien a 1’actuel.

L’analyse combinée de données de sismique marine ainsi que de plusieurs forages réalisés dans

I’ensemble du bassin d’Alboran ont permis de reconstituer la succession stratigraphique

(Comasetal., 1999 ; Iribarren et al., 2009 ; Soto et al., 2010). Six unités différentes, délimitées

par des discordances, ont été identifiées (Jurado et Comas, 1992). Ces unités sont de bas en haut
(Fig. 1-13) :

Unité VI : la premiere unité qui repose sur le socle métamorphique. Cette unité n’est
connue que dans le bassin Ouest-Alboran et consiste en des dépdts d’age Aquitanien-
Burdigalien (Miocéne inférieur). Ces dépots sont essentiellement composés d’argiles
avec quelques bancs sableux. La limite supérieure de cette unité correspond trés souvent
a une discordance angulaire.

Unité V : Elle est d’age Langhien a Serravallien. La partie inférieure de cette unité
(langhienne) correspond a une succession d’argiles grises suivis par des argiles silteuses
verdatres a rougeatres puis par des argiles vertes. La partie supérieure quant a elle, se
compose d’argiles, d’argiles silteuses et de marnes, alternant avec des conglomérats,
des carbonates et des niveaux volcanoclastiques.

Unité IV : cette unité est d’age Serravallien supérieur a Tortonien. Elle est composée
par des alternances d’argiles et d’argiles silteuses a intercalations de niveaux de galets
et de marnes.

Unité 111 : cette unité correspond a une épaisse séquence d’age Tortonien supérieur. A
sa base se place une discordance angulaire et son sommet est tronqué par une surface
d’érosion. Cette unité correspond a des dépdts turbiditiques profonds, composés par des
alternances d’argiles, de gres et de microconglomérats.

Unité Il : cette unité est d’dge messinien. Elle consiste principalement en des dépots
d’argiles, de marnes, de carbonates et de rares niveaux de gypse ou d’anhydrite. Des
dépots de conglomérats, de sables, d’argiles et silts en alternance avec des niveaux

volcano-clastiques se rencontrent a la base.
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- Unité | : cette unité est composée de marnes et d’argiles a intercalations de bancs
gréseux-sableux d’age Plio-Quaternaire. Sa base est marquée par une surface d’érosion

reconnue a travers I’ensemble du bassin (surface « M », Fig. 1-13).
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Figure 1-13 : Succession stratigraphique, événements tectoniques et volcaniques dans 1’ensemble des bassins de
la Mer d’Alboran (Comas et al., 1999).
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2.2. Domaine continental : les bassins tertiaires du Rif

Nous proposons dans cette partie une synthése des connaissances sur les bassins depuis les
zones les internes vers les zones externes dans le domaine occidental puis dans le domaine

oriental de la chaine du Rif.

Dépots tertiaires
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Figure 1-14 : Cartographie des principaux bassins sédimentaires néogénes développés au sein et autour du domaine
d’Alboran (modifié d’aprés Sissingh, (2008)). (BOG): Bouhaddi Graben; (DSB): Dhar Souk Basin; (FNR): Fnidek

Region; (KEB): Kert Basin; (LAF): Larache Foredeep; (TAR): Talembote Region; (ZOF): Zoumi Foredeep.

2.2.1. Le Rifoccidental

Les plus anciens dépdts syn-rift dans les zones internes du Rif appartiennent a la Formation de

« Fnideq » (Chattien-Aquitanien) et la Formation de « Vifiuela » (Burdigalien inférieur) dans

la région de Ceuta (EI Kadiri et al., 2000), & la formation « Fnideq » dans la région de Fnideq
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(Feinberg et al., 1990 ; Ouazani-Touhami et Calhoun, 1995) et a la formation de « Fnideq » et

« Sidi Abdeslam » (Burdigalien inférieur) dans le bassin de Tetouan-Martil (Fig. I-14, I-15).
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Figure 1-15 : Stratigraphie des bassins néogénes du Rif (Sissingh, 2008). BOB : Boudinar Basin, MEB : Melilla
Basin, NAB : Nador Basin, NGHB : Northern Ghareb Basin, SAB : Saiss Basin, TAB : Taounate Basin, TAR :
Talembote Region, TGB : Taza-Guercif Basin, TMB : Tetouan-Martil Basin, SGHB : Southern Gharb Basin, ZOF
: Zoumi Foredeep.

Les dépdts de la formation de Fnideq (Ciudad Granada) reposent en discordance sur le

complexe des Ghomarides et sur la Dorsale Calcaire (Hlila et al., 2008). Ils correspondent a

des sediments clastiques déposés par des courants de turbidités a haute densité, dans des petits

« bassins » a subsidence contrdlee par des failles normales (Zaghloul et al., 2003 ; Serrano et

al., 2006). Les dépdts de la formation de Sidi Abdeslam (Vifiuela), transgressifs sur ceux de la

formation du Fnideq, sont constitués par des conglomérats remaniant des terrains des
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Ghomarides et des Sebtides (Serrano et al., 2006). Le contact entre les deux formations

correspond & une surface de ravinement majeur (EI Kadiri et al., 2001).

Des dépdts marins pliocénes sont également décrits dans les rias du domaine interne (bassins
de Tétouan-Martil, Oued Laou-Tirinesse, Oued Tighissasse et Oued Amter, Fig. 1-16). Ces
dépots correspondent a des remplissages d’anciens canyons messiniens (\Wildi et Wernli, 1977 ;
Rampnoux et al., 1979 ; Morel, 1987 ; Wernli, 1988 ; Loget et Van Den Driessche, 2006) et ont
été datés du Zancléen, entre 5,04 et 3,8 Ma (Corneée et al., 2014).
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Figure 1-16 : Carte des principales unités structurales de I'arc de Gibraltar et localisation des rias pliocenes (Loget
et Van Den Driessche, 2006).

» Dans la partie occidentale du Rif externe entre 1’Intrarif et le Mésorif, le bassin de Zoumi est
un bassin allongé NNW-SSE, qui s’est développé pendant le Miocene inférieur-Miocene
moyen. Il comprend quatre unités tectono-sédimentaires (Ben Yaich et al., 1989) :
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- Unité A : formation de Jbel Amalou d’age Burdigalien inféricur (Fig. I-15). Elle est
constituée par des dépdts de micro-breches et de marnes a intercalations de turbidites
bioclastiques. Le sommet de cette formation est marqué par une discordance angulaire.

- Unité B : formation d'Ouhahda d’age Burdigalien moyen a supérieur. Elle caractérisée
dans sa partie inférieure par des dépdts d’olistostromes dérivés de I’Intrarif. La partie
supérieure comprend des dép6ts de marnes a turbidites silteuses et sableuses.

- Unité C : formation de Jbel Taourda (Burdigalien supérieur-Langhien, Fig. I-16). Cette
unité, discordante sur I'unité B, est constituée par des dépots d’olistolithes et de cones
sous-marins a la base, puis par des turbidites distales.

- Unité D : formation de Dar el Oued (Langhien supérieur — Serravallien inférieur). Elle
est composée par des dépbts de turbidites silteuses et sableuses, de conglomérats
détritiques, d’argiles et d’olistostromes.

Le bassin de Zoumi a été fermé au Miocéne supérieur lors du chevauchement de I’Intrarif sur le Mésorif
(Morley, 1988).

» Les bassins intramontagneux, également appelés « post-nappes » se sont développés plus
tardivement dans la partie occidentale du Rif externe, en bordure des grands accidents de la
chaine. Il s’agit des bassins de Bouhaddi, de Dhar Souk, de Rhafsai, de Tafrannt et de
Taounate (Fig. 1-14). Ces bassins sont formés sous I’influence d’un régime tectonique
compressif d’orientation NNE-SSW a NE-SW, en association avec une extension orthogonale

durant le Tortonien supérieur-Messinien (Ait Brahim et Chotin, 1989),

Le remplissage syn-tectonique du bassin de Taounate comprend deux formations (Fig. 1-15) :
- La formation d’Ain Mediouna, d’age Tortonien supérieur, correspond a des dépots de
conglomérats rouges continentaux, surmontés par des dépots de conglomérats et de gres
marins. La limite supérieure de cette formation est une surface d’érosion qui la sépare

de la formation sus-jacente.

- La formation de Taounate, d’age Tortonien?-Messinien, est composée de marnes
marines a intercalations de niveaux gréseux. . Elle est surmontée par des dépdts de
conglomérats continentaux d’age Plio-Quaternaire (Tejera de Leon et al., 1995) suite a
I’érosion messinienne et aux phases compressives miocénes-pliocenes (Ait Brahim et
Chotin, 1989 ; Samara et al., 1997 ; Ait Brahim et al., 2002).

» Dans la partie occidentale la plus externe du Rif, dans I’avant-pays, deux principaux bassins

connectés entre eux et a I’Océan Atlantique, sont distingués :
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-Le bassin de Sais est limité au Nord par le Prérif, au Sud par la Meseta Atlasique et il est
connecté a 1’Ouest au bassin du Gharb. Il était également connecté a I’Est au bassin de Taza-
Guercif pendant le Tortonien supérieur-Messinien inférieur. Le remplissage sédimentaire de ce
bassin est constitué par deux grandes séries, une premiere dite « anté-nappes », constituée par
des dépots d’age Langhien a Tortonien, et une deuxiéme dite « post-nappes », constituée de
dépdts d’age Tortonien supérieur a Plio-quaternaire (Ait Brahim et Chotin, 1984).
La série « anté-nappes » comprend des dépdts de conglomérats et calcaires d’age Langhien-
Serravallien inférieur (Lower Molasse Formation, Fig. 1-15) et des carbonates, argiles rouges
et grés d’age Serravallien supérieur a Tortonien moyen (Continental Clay Formation, Fig. |-
16).
La série « post-nappes » est constituée par des dépbts de méga-breches, de calcaires
bioclastiques et de marnes blanches du Tortonien supérieur (Upper Molasse Formation, Fig. I-
16), des calcaires sableux et marneux passant en haut a des marnes grises d’age Tortonien final
a Pliocene inférieur (Marine Marl Formation, Fig. I-16), des dépdts clastiques marins et
fluviatiles d’age Pliocéne inférieur a moyen (Fulvous Sand Formation, Fig. I-16) et des dép6ts
bioclastiques et de carbonates continentaux du Pliocene supérieur a Quaternaire (Lacustrine
Limestone Formation).
-Le bassin de Gharb, localisé le long de la cote atlantique, comprend trois principales
séquences (Fig. I-16 ; Flinch, 1996 ; Pratsch, 1996) :

- Une premiére séquence (Miocéne moyen sup ??), constituée par des marnes et calcaires

du Langhien-Serravallien a Tortonien (Flinch, 1996).

- La deuxieme séquence constituée d’olistostromes du Mioceéne supérieur.
La troisiéme séquence d’age miocéne supérieur a Plio-quaternaire (Flinch, 1996 ; Pratsch,
1996) est équivalente de la formation de marnes marines du bassin de Sais (Marine Marl
Formation) et de la séquence de 1’Oued Akrech de Barbieri et Ori (2000).

2.2.2. LeRiforiental

Le bassin de Melilla, ou Melilla-Nador, est situé dans les zones externes du Rif oriental et plus
précisément entre le massif volcanique de Gourougou d’age Tortonien supérieur a Messinien
et le massif volcanique des Trois Fourches d’age Tortonien inférieur (9.8 Ma, Hernandez et
Bellon, 1985 ; El Bakkali et al., 1998).

L’évolution tectonique du bassin est marquée par quatre phases tectoniques distinctes. Son
ouverture est liée a une phase extensive d’age Serravallien a Tortonien. Cette premiere phase

est suivie par une phase compressive Nord-Sud du Tortonien, puis par une extension NE-SW
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au Tortonien final & Messinien et finalement par une phase compressive NW-SE au Pliocéne
(Guillemin et Houzay, 1982).
Le remplissage sédimentaire du bassin de Melilla correspond a quatre principales séquences

limitées par des surface d’érosion (Fig. 1-15) :

- Une premiéere séquence clastique (Clastic Wedge) d’age Serravallien ? a Tortonien
(Leblanc, 1980), comprend des conglomérats de base surmontés par des marnes
silteuses marines. Cette séquence correspond a I’ouverture en extension du bassin et sa
surface sommitale est une discordance angulaire formée aprés la phase compressive
tortonienne (Guillemin et Houzay, 1982).

- La deuxieme séquence est représentée par un complexe de carbonates peu profond
(shallow-marine Carbonate Complex) d’age Tortonien-Messinien. Cette séquence est
composee de quatre sous-unités nommeée « Ramp », « Bioclastic Platform », « Fringing-
Reef Complex » et « Terminal Carbonate Complex ». Ces quatre sous unités sont datées
par Cornée et al. (2002) du Tortonien supérieur ? — Messinien ? (>6.87 Ma), Messinien
inférieur (~6.87 - 6.46 Ma), Messinien (~6.46 - 6.10 Ma) et Messinien supérieur (~6.10
- 5.77 Ma), respectivement.

- La troisieme séquence correspond a un complexe carbonaté et silicoclastique (Mixed
Carbonate-Siliciclastic Complex) d’dge Messinien terminal (6.1-5.8 Ma : Hernandez et
Bellon, 1985 ; Cunningham et al., 1997 ; Minch et al., 2001 ; Cornée et al., 2002 ;
Rouchy et al., 2003). Ces dép6ts marquent un abaissement important du niveau marin
relatif conduisant a I’émersion du bassin en relation avec la fermeture du Couloir Sud-
Rifain (Cunningham et al., 1997 ; Rouchy et al., 2003) et une phase compressive Nord-
Sud dans le Rif oriental (Munch et al., 2001).

- Laquatrieme séquence correspond a des dép6ts marins sableux du Pliocéne. Ces dépots
constituent des remplissages de paléo-vallées crées par 1’érosion subaérienne survenue
a la fin du Messinien (<5.77 Ma), suite au ré-ennoiement marin pliocéne (~5.3 Ma ;
Cunningham et al., 1997 ; Cunningham et Collins, 2002 ; Rouchy et al., 2003 ; Cornée
et al., 2006).

> Le bassin de Boudinar, objet majeur de ce travail de thése, est localise le long de la faille de
Nékor, entre I’ Intrarif et le Mésorif (Fig. 1-14). Ce bassin « post-nappes » comprend des dépots
miocénes et pliocenes (Fig. 1-15) qui ont fait I’objet de plusieurs études cartographiques,

stratigraphiques et sédimentologiques (Guillemin et Houzay, 1982 ; Kharrim, 1987 ; Wernli,
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1988 ; Morel, 1988 ; Benmoussa, 1991 ; El Kharim, 1991 ; El Hajjaji, 1992 ; Barhoun et Wernli,
1999 ; Azdimousa et al., 2006 ; EI Ouahabi et al., 2007). Une synthése bibliographique
concernant ce bassin est présentée plus loin (Chapitre I1).

Le bassin de Taza-Guercif, localisé dans I’avant-pays de la partie orientale du Rif (Fig. I-15),

repose sur la chaine NE-SW du Moyen Atlas. Ce bassin aurait été structuré en graben suite a

une extension NW-SE au Serravallien supérieur (Leblanc, 1980) ou au Tortonien inférieur
(Gomez et al., 2000).

Cinq séquences sont distinguées, séparées par des discontinuités d’origine tectonique (Fig. I-

15 ; Bernini et al., 1999 ; Gelati et al, 2000) :

La premiére séquence (syn-rift) correspond & la formation de Draa Sidi Saada. Elle
comprend des depdts de conglomérats, de bréches et marnes silto-sableuses rouges
continentales d’age Serravallien ? a Tortonien moyen (> 8 Ma ; Krijgsman et al., 1999b
; Gomez et al., 2000).

La deuxieme séquence (syn-rift) correspond a la formation de Ras el Ksar. La limite qui
la sépare de la formation de Draa Sidi Saada sous-jacente correspond a une discordance
angulaire résultante d’une phase tectonique compressive. La formation de Ras el Ksar
est constituée par des conglomérats, des sables, des gres et de marnes et niveaux
bioclastiques déposés dans un environnement de transition entre le domaine marin et
continental. Ces dépots, transgressifs, sont interprétés comme le résultat de 1’ouverture
du Couloir Sud Rifain au Tortonien supérieur (~8 Ma ; Krijgsman et al., 1999D).

La troisieme séquence correspond a la formation de Melloulou. Elle est subdivisée en
trois sous-unités : la premiére correspond aux dépbts de « marnes bleues », la deuxiéeme
et la troisieme sous-unité (El Rhirane et Tachrift) correspondent aux dép6ts de turbidites
et de marnes gypsiféres. Selon Gelati et al., (2000) ces dépodts de turbidites sont liés a la
surrection des marges du bassin, associée a la réactivation tectonique de la « Middle
Atlas Shear Zone », tandis que 1’épaisseur importante des marnes gypsiféres serait liée
a une forte subsidence qui continue au centre du bassin jusqu’au Messinien inférieur.
Ces formations marquent la restriction progressive des communications marines via le
Couloir Sud Rifain en liaison avec la tectonique compressive (Bernini et al., 1999 ;
Krijgsman et al., 1999b ; Gomez et al., 2000).

La quatrieme séquence correspond a la formation de Kef ed Deba, constituée par des
dépots de sables et de marnes d’age Messinien inférieur (Krijgsman et al., 1999b). La

discordance angulaire a la base de cette formation est probablement liée a I’avancée du
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Rif externe vers le Sud en liaison avec le rétrécissement du Couloir Sud Rifain a I’Ouest
(Bernini et al., 1999). Tandis que, la discordance angulaire au sommet sera
probablement liée a la fermeture définitive du Couloir, suite au chevauchement du Prerif
sur le Moyen Atlas dans la région entre le Bassin de Sais et le bassin de Taza-Guercif
(entre ~6.7 et 6.0 Ma ; Krijgsman et al., 1999b).

- La derniére séquence correspond a la formation de Bou Irhardaiene. Cette formation
correspond a dep6ts continentaux de conglomérats fluviatiles et de calcaires lacustres,

d’age Messinien supeérieur a Plio-quaternaire.
3. La Crise de salinité messinienne

La Crise de salinité messinienne (« MSC ou Messinian Salinity Crisis » ; Hsl et al., 1973 ;
Ryan et al., 1973) s’est déroulée entre 5,97 et 5,33 Ma (Gautier et al., 1994 ; Krijgsman et al.,
1999b ; Manzi et al., 2013 ; Roveri et al., 2014). Elle correspond a un des évenements les plus
catastrophiques de I’histoire de la Méditerranée. Cet événement se traduirait par un
assechement quasi total du bassin (chute du niveau marin d’environ 1500 m par rapport au
niveau actuel), suite a la fermeture des voies de communication entre 1’océan Atlantique et la
mer Méditerranéenne (Hst et al., 1973 ; Ryan, 1976 ; Clauzon et al., 1996 ; Krijgsman et al.,
1999a).

L’isolation progressive a provoqué 1’évolution vers des conditions hypersalines des eaux de la
Méditerranée, induisant le dépot d’épaisses séries d’évaporites au fond la Méditerranée (plus
de 1 million de km? d’évaporites, couvrant une surface de plus de 2 millions de km? ; Fig. I-
17). Cette crise qui conclut le Miocene a provoqué une forte incision des marges et interrompt
la sédimentation marine dans les bassins périphériques de la Méditerranée.

A la base du Pliocéne (5,33 Ma), la rupture du seuil de Gibraltar aurait provoqué la réinondation
de la Méditerranée par les eaux de I'Atlantique (Hst et al., 1973 ; Blanc, 2002 ; Lofi et al., 2003
; Garcia-Castellanos et al., 2009 ; Estrada et al., 2011 ; Bache et al., 2012), marquant la fin de
la « MSC » et le retour trés rapide aux conditions marines normales. Cependant, les causes
ayant mené a la réouverture du détroit de Gibraltar restent incertaines, Elles sont considérées
comme étant d’origine tectonique (Hodell et al., 2001 ; Maldonado et al., 1999 ; Campillo et
al., 1992 ; Kastens, 1992 ; Hsu et al., 1973), eustatique, ou une combinaison des deux (Hodell
etal., 1994 ; Kastens, 1992 ; Weijermars, 1988). De leur c6té, Blanc (2002) ; Loget et al. (2005)
LLoget et Van Den Driessche (2006) proposent une origine liée a 1I’érosion regressive d’un chenal

orienté E/W passant par le Détroit de Gibraltar.

58



Chapitre I : Contexte géologique globale

Messinian evaporites
grpsum/habte'gypsumn “Triogy®
undifierentated gypsum.halile
only gypsum

ATLANTIC
OCEAN

° Nyparhaling ancxic deap basing

DSDP-0DP siles

7! evapomtes recovered

o' N0 avaportes recovered

ar OLACK SEA

M;:A:\

®
B
i
RHODES piomence  BASW
BASW
i

™ pAzw
B e
£ 1 13‘ g-,(!)-‘-; -

TrRGIEAAN
Hanw

IBERIA

SORBAS
BASIN

ISRAELS
- SNELF

- Orogemc front
—— passive margin AFRICA

transcurrent fault ASIA

Figure 1-17 : Distribution des dép6ts d’évaporites messiniennes en Méditerranée (d’apres Roveri et al., 2014).

3.1. Les causes de la « MSC »

Depuis sa découverte, de nombreux travaux ont été réalisés sur la « MSC », permettant de
mieux cerner les causes et les modalités de cet évenement. Actuellement, la plupart des
chercheurs évoque deux causes principales qui ont conduit a cette crise : la fermeture tectonique
des voies de communications entre 1’ Atlantique et la Méditerranée causés par la tectonique des
plaques (Krijgsman et al.,, 1999a; Gutscher et al., 2002; Duggen et al., 2003; Garcia-
Castellanos et Villasefior, 2011), combiné avec des changements climatiques et eustatiques
globaux (Krijgsman et al., 1999a; Hilgen et al., 2007; Manzi et al., 2013; Perez-Asenzio et
al., 2013).

3.1.1. Latectonique

Avant la Crise de Salinité Messinienne, la Méditerranée était connectée avec I’océan Atlantique
a I’Ouest et ’Océan Indo-Pacifique a I’Est (Fig. 1-18 A). L’isolement hydrologique de la
Méditerranée commence au Miocene moyen (Langhien-Serravalien), par la coupure provisoire
des voies de communications avec 1’Océan Indo-Pacifique (Jolivet et al., 2006 ; Fig. 1-18 B).
A ce stade, la Méditerranée devient une mer semi-fermée et seuls les échanges avec 1’Océan

Atlantique persistaient.
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Au Tortonien-Messinien inférieur, les échanges entre I’océan Atlantique et la mer Méditerranée
s’opéraient essentiellement au travers du couloir Rifain localisé au nord du Maroc et du couloir
Bétique dans le Sud de I’Espagne (Fig. I1-19) et probablement par le Détroit de Gibraltar
(Krijgsman et al., 1999a). Ces deux voies de communication vont progressivement étre
restreintes suite a la surrection de I’arc bético-rifain causée par les mouvements de convergence
Nord-Sud (Fig. I-18 C, D). Ceci a conduit a la diminution des circulations des masses d'eau
profondes (Benson et al., 1991) en Méditerranée et a son enrichissement progressif en sel
(Sierro et al., 1999 ; Seidenkrantz et al., 2000).

LI L

c — == o\

IS 6 B ol Bt BTy
[726 %0, Barty Mesainian | T L e
= T R A vvhersy ot

0y
wa "W ] o we g » ne e " g oy

o

Figure 1-18 : Evolution paléogéographique et tectonique de la Méditerranée du Burdigalien au Messinien
supérieur (d’apres Jolivet et al., 2006).

Il est généralement admis que la convergence Nord-Sud Afrique-Eurasie est la cause principale
de I’isolement hydrologique de la Méditerranée et de la « MSC ». Cependant, des questions
demeurent concernant la chronologie et les modalités exactes de fermeture des connexions entre
la Méditerranée et 1’Océan mondial. Des études récentes dans certains bassins espagnols et
Marocains, proposent une fermeture précoce du couloir Bétique et plus tardive du couloir Rifain
(Krijgsman et al., 1999b). D’autre part, il est difficile d’expliquer 1’épaisseur des dépots

d’évaporites enregistrés localement dans certains endroits (~1500 m) sans imaginer des remises
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en eaux épisodiques de la Méditerranée ou des apports d’eaux quasi-permanents mais de

volume restreint (Rouchy et Blanc-Valleron, 2007).

Rifian Corridor

Figure 1-19: reconstruction paléogéographique de I’arc bético-rifain avant la Crise de Salinité Messinienne (a la
limite tortono-messinienne ; d’apres Benson et al., 1991).

3.1.2. Influence climatique et eustatique

Les conditions climatiques régionales ont joué un réle majeur dans le bilan hydrologique de la
Méditerranée (Griffin, 2002 ; Fauquette et al., 2006). 1l est communément admis que les
évaporites messiniennes se sont mises en place sous un climat aride (Krijgsman et al., 2001 ;
Fauquette et al., 2006), impliquant une forte évaporation. Hsul et al. (1973) considérent qu’un
tel climat existait déja avant le commencement de la « MSC », alors que Rouchy (1982) pensait
que ces conditions climatiques s’étaient mises en place au Messinien et étaient a 1’origine de la
Crise.

D’autre part, les eaux océaniques globales montrent un refroidissement progressif, 1i¢ au
développement de la calotte polaire antarctique du Miocéne supérieur jusqu’a I’actuel (Zachos
et al., 2001). Pendant le Messinien (vers 6,3 Ma), la calotte polaire ouest antarctique s’étend
rapidement, provoquant un refroidissement des eaux océaniques (Hodell et al., 2001 ; Vidal et
al., 2002) associé a des chutes successives du niveau marin (Fig. 1-20 ; Miller et al., 2011). Le

paroxysme du refroidissement est marqué par deux pics glaciaires TG20 et TG22 autour de 5,8
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Ma (Shackletonet al., 1995 ; Vidal et al., 2002), beaucoup plus tard que le debut de la « MSC »
situé a 5,97 Ma. Ces deux épisodes glaciaires ont provoqué une baisse modérée du niveau marin
de I’ordre de 60 m par rapport au niveau pré-MSC, qui ne peut pas étre la seule cause de la
« MSC ».

Les mécanismes eustatiques et climatiques auraient donc partiellement influencé 1’isolement de
la Méditerranée. Ces processus, additionnés au contexte tectonique compressif prédominant,
ont accentué 1’isolement du bassin durant la Crise. D’autre part, les variations eustatiques
globales pourraient avoir permis la remise en eaux réguliére de la Méditerranée, ce qui explique
’épaisseur des évaporites ainsi déposées. Une remontée du niveau marin global d’environ 70
m (Fig. 1-20) est survenue a la fin de la « MSC ». Cette remontée a pu contribuer a la remise en

eau de la Méditerranée a la base du Pliocéne.
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Figure 1-20 : Estimations des variations du niveau marin global de 9,5 Ma a I’actuel (modifié d’aprés Miller et
al., (2011)).
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3.2. Controverse autour des modeéles de la « MSC »

L’histoire des recherches sur la Crise de salinité messinienne a été marquée par des controverses
entre différents groupes de recherche. Des approches variées, des outils analytiques différents
et des zones d'étude différentes (principalement a terre et en mer), ont ouvert sur des

conceptions fortement opposées concernant la « MSC ».

3.2.1. Bassin profond vs. Bassin peu profond

La premiere controverse concernait la profondeur du bassin méditerranéen a la fin du Miocene.
Deux modeles principaux sont alors proposés : le premier modéle proposant un bassin peu
profond (« shallow desiccated basin » ; Nesteroff, 1973), et le deuxiéme propose 1’existence

d’un bassin profond (« deep desiccated basin » ; Hsu et al., 1973).

Deep-Basin, Shallow-water model Shallow-Basin, Shallow-water model
(Hsu, Gita et Ryan, 1973) (Nesteroff, 1973)
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Figure 1-21 : Comparaison des deux modeles : « shallow desiccated basin » (Nesteroff, 1973) et « deep dessicated
basin » (Hsu et al., 1973) (modifié d’apres Clauzon et al., 1996).

Le premier modele (« shallow dessicated basin »; Nesteroff, 1973; Fig. 1-21) propose
I’existence d’un bassin peu profond (entre 200 et 500 m de profondeur d’eau) avant la Crise de
salinité¢ messinienne. Par conséquent il n’y pas de chute majeure du niveau marin méditerranéen
nécessaire pour expliquer le dépdt des évaporites messiniennes. Selon cet auteur et Rouchy
(1982), 1a profondeur actuelle des évaporites serait le résultat d’une tectonique verticale intense

survenue au cours du Pliocéne. Cette hypothése imaginant la Méditerranée peu profonde
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jusqu’au Messinien a été réfutée, suite a la découverte en forage de dépdts marins profonds au-
dessous, a l'intérieur et au-dessus des évaporites (Hsu et al., 1973a, b ; Ryan, 1976). Cette
découverte conduit ces auteurs a proposer un deuxiéme modeéle (« deep dessicated basin » ; Fig.
I-21) qui supporte 1’existence d’un bassin profond (profondeur estimée a 1500 m) avant la Crise
de salinité messinienne.

L’argument décisif soutenant le modele « deep dessicated basin » était la mise en évidence d’un
réseau de canyons remplis de sédiments marins pliocenes (Fontannes, 1882 ; Chumakov, 1973
; Clauzon, 1974,1978, 1982 ; Barber, 1981 ; Clauzon, 1982). Ces canyons sont le résultat d une
forte érosion sur les marges de la Méditerranée (Denizot, 1952) suite a une forte chute du niveau
marin pendant la Crise. Clauzon (1982) estime une chute du niveau marin d’envion 1500 m
pour une paléobathymétrie du fond du bassin d’environ 2500 m. Un troisiéme modéle préconise
la précipation d’évaporites dans un bassin profond sous faible abaissement du plan d’eau
(« Dense Shelf Cascading Model », Roveri et al., 2014b). Dans ce modeéle, la restriction des
circulations et I’abaissement du plan d’eau provoquerait la formation de saumures denses sur
les plateaux continentaux. Ces saumures migreraient vers le bassin profond ou elles
préciperaient. Lors de cette migration, les marges seraient fortement érodées en domaine sous-
marin (Fig. 1-22).
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Figure 1-22 : Modeéle de dépdt des évaporites dans un bassin profond sous faible abaissement du plan d’eau
(Roveri et al., 2014b).
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3.2.2. Moment de dépot des évaporites : synchrone vs. diachrone

Sur la base des études réalisées dans les bassins périphériques de la Méditerranée, de nouveaux
modéles seront proposés. Ces modéles ont pour objectif la corrélation des observations
sismiques effectuées sur le remplissage du bassin central avec les observations de terrain
effectuées sur les bassins periphériques.

Deux principaux modéles se sont alors proposés, différant sur le synchronisme ou le
diachronisme du dépdt des évaporites dans les bassins centraux et périphériques (Fig. 1-23) : le
mode¢le synchrone soutient une simultanéité des dépots d’évaporites sur I’ensemble de la
Méditerranée (Krijgsman et al., 1999a ; Roveri et al., 2001 ; Manzi et al., 2007); 1’ autre
modéle soutient I’existence d’un diachronisme des dépdts évaporitiques entre les bassins

périphériques et centraux (Butler et al., 1995; Clauzon et al., 1996b; Riding et al., 1998).

L'hypothese assimilant la précipitation des évaporites messiniennes a un processus
diachronique a €té introduite par Rouchy (1982) et en outre élaborée par Rouchy et Saint-Martin
(1992). Dans ce scénario, le début du dépbt d'évaporites commencerait dans les bassins
périphériques moins profonds et migrerait progressivement vers les bassins les plus profonds
(Rouchy et Caruso, 2006) ; Fig. 1-23 e).

Sur la base de données magnétostratigraphiques dans les sous-bassins siciliennes, Butler et al.
(1995) (Fig. 1-23 a) ont montré que les premiers dépbts d'évaporites sont formés aux alentours
de 6,88 Ma, tandis que les plus jeunes dépdts sont précipités plus de 800 ka plus tard. Ce
scénario diachrone a été également propose par Riding et al. (1998) (Fig. 1-23 c). Ainsi, sur la
base de D’enregistrement sédimentaire des Cordilleres Bétiques (Espagne), ces auteurs
suggerent que la précipitation des évaporites a commencé au début du Messinien dans les
bassins a terre, puis s’est déplacée vers le bassin profond de la Meéditerranée au Messinien
moyen, et finit dans les bassins périphériques a la fin du Messinien.

Clauzon et al. (1996) (Fig. 1-23 b), quant a eux, proposent un scénario de la « MSC » qui s’est
déroulé en deux étapes correspondant a deux chutes successives du niveau marin separées par
une breve remontée. La premiére chute du niveau marin est estimée entre 100 et 150 m et
provoque le depdt des évaporites dans les bassins périphéeriques. La seconde, correspond a une
chute du niveau marin estimée a 1500 m (entre 5,6 et 5,32 Ma), et provoque le dépot des

évaporites centrales et 1’érosion des marges.
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Figure 1-23 : Modéles stratigraphiques de la Crise de salinité messinienne. (a, b, c) : modéles diachrones ; (e) :
modeéle légerement diachrone ; (d, f) : modéles synchrones. D’aprés Roveri et al. (2014).

Les modéles synchrones (Krijgsman et al., 1999a ; Roveri et al., 2001 ; Manzi et al., 2007 ;
Fig. 1-23 d, f) proposent une simultanéité des depdts évaporitiques a travers la Méditerranée.
Le développement d'une échelle de temps astronomique pour les dépbts messiniens inférieurs
(Hilgen et al., 1995) a permet 1’évaluation de ces hypothéses synchrones et diachrones. Ainsi,
sur la base de données magnétostratigraphiques, Gautier et al. (1994) ont suggéré un
développement synchrone de la « MSC » en Sicile et en Andalousie limité au chron C3R. Les
premieres études cyclostratigraphiques détaillées ont montré que les plus anciennes évaporites
dans tous les sous-bassins siciliens, sont formés de maniere synchrone a un age de 5,98 Ma
(Hilgen et Krijgsman, 1999). De plus, les datations astronomiques ont également montré que le
dépot d'évaporites en Espagne, en Grece et en Chypre a eu lieu a peu pres au méme age de 5,96
+ 0,02 Ma (Krijgsman et al., 1999a, 2002), démontrant que le début des dépbts d'évaporites
était synchrone a I'est et a I'ouest de la Méditerranée. Cet age a été reprécisé a 5.97 Ma par
Manzi et al. (2013).
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3.3. Apports des études en domaine marin

3.3.1. La surface d’érosion messinienne

Des campagnes de sismique réflexion dans le domaine marin méditerranéen ont été réalisées
dans le but préciser la succession stratigraphique liée a la « MSC » et de la corréler avec les
observations faites a terre. Ces compagnes ont permis 1’identification de ’'un des marqueurs les
plus importants relatifs a la Crise de salinité messinienne, a savoir : la Surface d’érosion
messinienne (« MES ou Messinian Erosional Surface »). La géométrie irréguliére de cette
surface, liée a la chute dramatique du niveau marin, a permis de mettre en évidence ’existence
de réseaux fluviatiles messiniens ayant incisé profondément les marges meéditerranéennes (Fig.
I-24 ; Ryan et Cita, 1978 ; Barber, 1981; Gorini, 1993; Guennoc et al., 2000 ; Lofi etal., 2010
; Urgeles et al., 2011).
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Figure 1-24 : a) Morphologie érosive de la « MES » montrant le creusement de vallées messiniennes (Lofi et al.,
2011). b) Carte de la profondeur actuelle de la Surface d’érosion messinienne dans le Golfe du Lion, sur laquelle
ont été répertoriés les réseaux fluviatiles observés sur les profils sismiques (Lofi et al., 2010).
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Actuellement, la surface d’érosion messinienne est bien reconnue et caractérisée tout autour de
la Méditerranée comme par exemple en Alboran (Auzende et al., 1971, 1975 ; Mulder et Parry,
1977 ; Campilloetal., 1992 ; Comas et al., 1999), sur la marge levantine (Ben-Avraham et al.,
1995 ; Bertoni and Cartwright, 2007), en Algérie (Lofi et al., 2011) ou dans le bassin de Valence
(Mauffret et al., 1978 ; Maillard et al., 2006).

3.3.2.  Les cOnes détritiques

Les produits résultant de 1’érosion messinienne sont transportés et accumulés dans le bassin
central sous la forme d’éventails détritiques. Ces éventails sont localisés principalement aux
débouchés des grands systemes fluviatiles.

Rizzini et al. (1978) et Barber (1981) sont les premiers a documenter I’existence du systéme
détritique au débouché du Nil. Ce systeme messinien qui peut atteindre plus de 1000 m
d'épaisseur, correspond a des accumulations de sédiments fluvio-deltaiques au-dessus de la
« MES ». Ces systemes détritiques seront aprés mis en évidence dans le Golfe du Lion (Lofl,
2002 ; Lofi et al., 2005 ; Bache, 2008 ; Bache et al., 2012).

En Méditerranée occidentale, ces éventails détritiques messiniens ont été mis en évidence a

plusieurs endroits :

- Aularge du Var (Mer Ligure), un éventail de taille réduite a été identifié. Il est constitué
de sédiments deltaiques accumulés parallelement au dép6t des évaporites supérieures
dans le bassin (Savoye et Piper, 1991).

- Au large du Golfe du Lion, une unité au faciés sismique chaotique a été observée sous
les évaporites supérieures et le sel (Dos Reis, 2001 ; Lofi, 2002). Ces dépdts détritiques
sont interprétés comme datant de la Crise de salinité messinienne (Dos Reis, 2001).

- A I’Ouest de la Sardaigne, des dépots clastiques ont été également identifiés au-dessus
de la Surface d’érosion messinienne (Sage et al., 2002 ; Sage et al., 2005). Ces dép6ts
s’organisent en prismes progradants en amont du bassin et présentent au-dessus une
unité qui se termine en biseau progressif sur la marge. Ces auteurs interprétent ces

dépbts comme contemporains de la remise en eau du bassin au Pliocéne.

3.3.3.  Les evaporites des bassins centraux

La série évaporitique messinienne (Fig. 1-17) correspond dans son ensemble aux évaporites

dites supérieures, inférieures et au sel massif. En Méditerranée occidentale, cette série atteint
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les 1500 m contrairement a la Méditerranée orientale ou cette série dépasse les 2000 m
d’épaisseur (Montadert et al., 1970 ; Ryan, 2009).

Les évaporites supérieures constituant I’unité sommitale de la séquence évaporitique (600 a 800
m d’épaisseur), sont principalement composées de marnes dolomitiques et d’anhydrite. Le sel,
unité intermédiaire (1000 m d’épaisseur dans le bassin occidental), est principalement halitique.
Les évaporites inférieures atteignent 500 a 700 m d'épaisseur dans le bassin occidental, ainsi
qualifiée par analogie avec les évaporites inférieures périphériques de Sicile.

En domaine profond, les sédiments post-évaporitiques surmontent la série évaporitique par
I’intermédiaire d’un contact concordant. Cependant, certaines observations ont montré que le
toit des évaporites supérieures a parfois un caractere érosif (Sage et al., 2005 ; Maillard et al.,
2006).

3.4. Vers un scénario consensuel

Suite a la controverse a long terme sur la diachronie ou la synchronie des dépots d'évaporites
messiniennes, un atelier en présence des principaux acteurs scientifiques a été organisé en 2007
par la CIESM (Commission Internationale pour I'Exploration Scientifique de la mer
Méditerranée) dans le but d’aborder un modéele stratigraphique consensuel de la « MSC »
(CIESM 2008). Ce nouveau scénario est inspiré du modeéle diachrone en deux temps de Clauzon
et al. (1996), tout en intégrant des données de terrain et des données biostratigraphiques et
magnétostratigraphiques récents (Roveri et al., 2001 ; Manzi et al., 2007 ; Roveri et al., 2008a,
b).

Ce modéle comporte trois stades d'évolution, caractérisés par des associations d'évaporites
spécifiques. Les étapes 1, 2.1 et 2.2 de la version originale (CIESM, 2008), ont ensuite été
transformés en, 1, 2 et 3 respectivement (Fig. 1-25 ; Roveri et al., 2009, 2014 ; Manzi et al.,

2012, 2013). L’étape 3 est subdivisée a son tour en deux sous-étapes (3.1 et 3.2).
3.4.1. Stadel (5.97-5.6 Ma) : début de la « MSC » et le dép6t des premieres évaporites

Ce stade correspond a la premiere chute du niveau marin estimé a 5,971 Ma (Manzi et al.,
2013). Les bassins périphériques sont ainsi soumis a des conditions de salinité relativement
élevées conduisant a la sedimentation des premieres evaporites principalement formées de
gypse (Fig. 1-25) en alternance avec des marnes. Lugli et al. (2010) indiquent que ces facies
sont déposés dans un milieu marin peu profond (200 m de profondeur), ce qui témoigne de la

pérennité des conditions marines au cours de ce premier stade de la « MSC ».
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La baisse de niveau marin durant ce premier stade reste relativement faible (~150 m) et le bassin

méditerranéen central est toujours soumis a une sédimentation marine profonde.
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Figure 1-25: Chronostratigraphie du Mioceéne supérieur-Pliocéne inférieur et événements messiniens en
Méditerranée (d’aprés Roveri et al., (2014), modifié¢ d’aprés CIESM, (2008) et Manzi et al., (2013)).

3.4.2. Stade 2 (5.6-5.55 Ma) : I’acmé de la « MSC »

Le paroxysme de la Crise de salinité messinienne a été atteint au cours de cette deuxieme étape
allant du 5,6 & 5,55 Ma (Fig. 1-25 ; Hilgen et al., (2007) ; Etape 2.1 du CIESM (2008)). Les
sédiments sont dominés par 1’halite primaire épaisse et des dépbts de gypse clastiques regroupés
en une unité « Lower Gypsum » (RLG, Roveri et al, 2008a, b). Cette étape enregistre une phase
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d'érosion subaérienne généralisee avec le développement de la surface d'érosion messinienne
« MES », liée a une baisse du niveau de base méditerranéen de forte amplitude. L’intense chute
du niveau marin est due a la réduction des échanges Atlantique-Méditerranée suite a la

fermeture des couloirs marins Atlantique-Méditerranée.
3.4.3. Stade 3 (5.6-5.55 Ma) : dépots d’évaporites supérieurs et « Lago Mare »

Apreés le paroxysme de la Crise, le troisieme stade de la « MSC » se caractérise par une
remontée du niveau marin, avec des dépots de sélénite et gypse (Upper Gypsum ou UG, Fig. I-
25) dans les bassins peu profonds au Sud et a I’Est (Sicile, Chypre), et par des évaporites et
dépots clastiques dominants a 1’Ouest.

Le développement généralisé des environnements d'eau peu profonde, avec des faunes et flores
d'eau douce a affinités paratéthysiennes (Orszag-Sperber, 2006 ; Rouchy et Caruso, 2006 ;
Roveri et al, 2008b), suggérent une dilution importante des eaux de surface, ponctuée
localement par des événements évaporitiques épisodiques (Upper Gypsum ; Manzi et al, 2011).
Ces caractéristiques sont compatibles avec le concept d'un événement de « Lago-Mare »
(Gignoux 1936 ; Ruggieri, 1967 ; Orszag-Sperber, 2006) et suggerent que le bassin
méditerranéen a subi d’importantes modifications paléogéographiques et paléoclimatiques,

entrainant des changements hydrologiques importants.

3.4.4. Les plates formes carbonatées messiniennes : «the Terminal Carbonate
Complex »

Des plates formes carbonatées essentiellement oolithiques et microbialitiques a Porites, se sont
développées au début de la « MSC » dans les zones littorales des couloirs Bétiques et Rifains.
IIs sont désignés sous le nom de « Terminal Carbonate Complex » (Esteban, 1979 ; Martin and
Braga, 1994 ; Braga et al., 2006).

Ces plates-formes enregistrent une baisse des constructions récifales coralliennes et
I'augmentation progressive de l'activité microbienne. Ces caractéristiques sont interprétées
comme liées & des conditions de stress croissant, liées a la réduction des connections avec
I’Océan et aux fluctuations de la salinité (Esteban, 1979 ; Martin et Braga, 1994). L’age de ces
dépdts est controversé. Il est ainsi considéré post-stade 1 de la « MSC » pour Martin and Braga,
(1994) ; Roep et al., (1998) ; Braga et al., (2006) et Bourillot et al., (2010). Cependant, ces
dépots seront contemporains aux dépéts gypses inférieurs « Primary Lower Gypsum unit » et
enregistrent ainsi le début (Cunningham et al., 1994, 1997 ; Cornée et al., 2002 et 2006) ou la
totalite de la « MSC » (Roveri et al., 2009).
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3.4.5. Le rétablissement des conditions marines au Pliocéne (« The Zanclean
flooding », 5.33 Ma)

Le retour a des conditions marines dans la région méditerranéenne marque la fin de la Crise de
salinité messinienne. Ce retour aux conditions marines ouvertes est lié & I'effondrement brutal
du seuil de Gibraltar et a I'inondation du bassin méditerranéen desseché par les eaux Atlantiques
(Hsu et al, 1973a ; Blanc, 2002 ; Meijer et Krijgsman, 2005 ; Garcia-Castellanos et al., 2009).
11 est généralement admis qu’un tel changement paléocéanographique important (enregistré par
une limite lithologique et paléontologique abrupte) suggére un événement instantané a 1’échelle
géologique. Cependant, les interprétations divergent concernant les modalités et la durée de
remise en eau. Des groupes de chercheurs suggerent un ennoiement extrémement rapide a
catastrophique de la Méditerranée qui a duré quelques milliers d’années (HsU et al., 1973 ;
Clauzon et al., 1996 ; Pierre et al., 2006), une dizaine d’années (36 ans, Blanc, 2002 ; Lofi et
al., 2003 ; Loget et al., 2005) ou encore beaucoup moins (2 années, Garcia-Castellanos et al.,
2009 ; Estrada et al., 2011 ; Bache et al. 2012). Cependant, d’autres ¢tudes ont suggéré que la
remise en eau était progressive (Roveri et al., 2008 a, b, 2014 b ; Cornée et al. 2006, 2014 ;
Caracuel et al., 2011 ; Omodeo-Sale et al., 2012).
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Chapitre Il : Etude stratigraphique des dépéts miocénes du bassin de Boudinar et d’Arbaa Taourirt

Ce chapitre a fait I’objet d’une publication scientifique intitulée : Mohammed Achalhi,
Philippe Minch, Jean-Jacques Cornée, Ali Azdimousa, Mihaela Melinte-Dobrinescu,
Frédéric Quillévéré, Hara Drinia, Séverine Fauquette, Gonzalo Jiménez-Moreno, Gilles
Merzeraud, Abdelkhalak Ben Moussa, Younes El Kharim, Najat Feddi « The late Miocene
Mediterranean-Atlantic connections through the North Rifian Corridor: new insights from the
Boudinar and Arbaa Taourirt basins (northeastern Rif, Morocco) », publiée en 2016 dans la
revue Palaeogeography, Palaeoclimatology, Palaeoecology. Il est le résultat d’un travail
collaboratif entre de nombreux acteurs sédimentologues, géochimistes, biostratigraphes,

stratigraphes, palynologues et paléontologues. 11 sera donc présenté sous forme d’article.

Résumé :

Des nouvelles données a partir des bassins néogenes de Boudinar et d'Arbaa Taourirt (Maroc
nord oriental) fournissent des contraintes sur I'évolution du Couloir Nord Rifain au Miocéne
supérieur. La chronostratigraphie de ces bassins est clarifiée sur la base de datations
biostratigraphiques (foraminiféres planctoniques et nannofossiles calcaires) et radiométriques.
La sédimentation marine dans le bassin de Boudinar a commencé pendant le Tortonien inférieur
aux environs de 10 Ma et a persisté jusqu'au Messinien inférieur (~6.1 Ma). Dans le bassin
d'Arbaa Taourirt, tous les sédiments marins se sont déposes entre le Tortonien supérieur et le
Messinien inférieur. Les données paléoenvironnementales (foraminiferes benthiques et grains
de pollen) enregistrent un ennoyage important en relation avec une tectonique extensive dans
le bassin de Boudinar pendant le Messinien inférieur & ~7.2 Ma. Dans le méme temps, un
changement sédimentologique majeur s'est produit dans le bassin d'Arbaa Taourirt avec le
développement de conglomérats et de gres progradants au-dessus des marnes tortoniennes. Des
gres a stratifications entrecroisées a grande échelle indiquent des circulations de paléo-courants
de I'Océan Atlantique vers la mer Méditerranéenne. Pendant le Messinien inférieur, une
tendance au désapprofondissement apparait dans le bassin de Boudinar jusqu’au dépdt des
carbonates récifaux progradants. Nos résultats indiquent que le Couloir Nord Rifain s’est ouvert
a ~7.2 Ma assurant les communications entre I’ Atlantique et la Méditerranée, puis a subi une
restriction progressive pendant le Messinien inférieur avant d’étre totalement fermé a ~6.1 Ma.
Les résultats de cette étude mettent en question les hypothéses ultérieures sur les moments et la

nature des connections Atlantique-Méditerranée durant le Messinien supérieur.
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I.  INTRODUCTION

Les chaines du Rif et des Bétiques ont commence a se former pendant I'Oligoceéne suite aux
mouvements de convergence entre I'Afrique et I'Europe (Jolivet et al., 2006 ; Chalouan et al.,
2008). Pendant le Miocene supérieur, plusieurs passages marins ont relié la mer
Méditerranéenne a I'Océan Atlantique a travers les chaines Rifaines et Bétiques situées
respectivement au Nord du Maroc et au Sud de I’Espagne (Benson et al., 1991 ; Krijgsman et
al., 1999a; Martinetal., 2001, 2009, 2014 ; Fig. lI-1A). Le passage marin rifain comporte deux
couloirs, le Couloir Nord Rifain et le Couloir Sud Rifain (Fig. 1I-1A). Les processus de
soulevement tectonique provoqués par la tectonique des plaques (Krijgsman et al., 1999a ;
Gutscher et al., 2002 ; Duggen et al., 2003 ; Garcia-Castellanos et Villasefior, 2011), combinés
avec les changements climatiques et eustatiques (Krijgsman et al., 1999a ; Hilgen et al., 2007 ;
Manzi et al., 2013 ; Perez-Asenzio et al., 2013) ont favorisé la restriction progressive et la
fermeture de ces couloirs. La fermeture de ces passages marins a isolé la mer Méditerranéenne
de I'Océan Atlantique, menant a la précipitation d’épaisses séries évaporitiques en
Méditerranée. Cet évenement, connu sous le nom de Crise de Salinité Messinienne (MSC, Hsl
et al., 1973 ; Ryan et al., 1973) s’est produit entre 5.97 et 5.33 Ma (Gautier et al., 1994 ;
Krijgsman et al., 1999b ; Manzi et al., 2013 ; Roveri et al., 2014). Les moments d’ouverture et
de fermeture des différents couloirs sont toujours soumis a des incertitudes significatives
(Benson et al., 1991 ; Martin et Braga, 1994 ; Krijgsman et al., 1999a ; Martin et al., 2001 ;
Van Assen et al., 2006 ; Hising et al., 2010, 2012 ; Martin et al., 2014 ; Flecker et al., 2015).

Pendant le Tortonien supérieur-Messinien, les couloirs rifains étaient les voies les plus
importantes reliant la Méditerranée a I'Océan Atlantique (Fig. 11-1A). Le Couloir Nord Rifain
relie les bassins de Boudinar et du Gharb en passant par les bassins intramontagneux, alors que
le Couloir Sud Rifain regroupe les bassins de Melilla-Nador, de Taza-Guercif, de Sais et de
Mamora (Fig. 11-1B). De nombreuses données sont disponibles dans le Couloir Sud Rifain.
Dans le bassin de Taza-Guercif, les plus anciens sediments marins marquant I’ouverture du
couloir se sont déposés aux environs de 8 Ma, puis les communications entre 1’ Atlantiques et
la Méditerranée se sont restreintes entre 7.2 et 6.1 Ma (Krijgsman et al., 1999a). De plus, dans
le bassin de Taza-Guercif, les données d'isotope Nd (neodymium) ont prouvé que ces
communications ont été interrompues a I’Est du bassin aux environs de 7.2 Ma, alors qu’elles
ont persisté a I’Ouest (Ivanovic et al., 2013). Au contraire, les données a partir du Couloir Nord
Rifain sont rares. Seulement les données biostratigraphiques de \Wernli (1988) sont disponibles

dans les bassins intramontagneux, alors que dans le bassin de Boudinar les données disponibles
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sont contradictoires (Guillemin et Houzay, 1982 ; Wernli, 1988 ; Barhoun et Wernli, 1999 ;

Azdimousa et al., 2006). Par conséquent, les moments d’ouverture et de fermeture du Couloir
Nord Rifain restent inconnus.
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Figure 11-1 : A) Distribution des bassins Tortono-messiniens autour de la mer d'Alboran (modifiée d'aprés Esteban
et al., 1996). B) Carte structurale de la chaine du Rif et localisation des bassins post-nappes (bassins de Tafrant,

de Taounate, de Dhar Souk, de Boured, d'Arbaa Taourirt et de Boudinar). Modifiée d’aprés Suter (1980) et Jolivet
et al. (2003).
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Dans ce chapitre, nous étudions I'évolution du Couloir Nord Rifain en se basant sur I’analyse
détaillée de deux principaux bassins directement liés a la mer méditerranéenne : le bassin de
Boudinar et de I'Arbaa Taourirt. Dans ce but, la chronostratigraphie de ces deux bassins est
clarifiée sur la base de datations biostratigraphiques (foraminiféres planctoniques et
nannofossiles calcaires) et radiométriques. Ces nouvelles données combinées avec des données
paléoenvironnementales (foraminiféres benthiques et pollens) et sédimentologiques, nous a
permis de reconstruire I'histoire des communications entre 1’ Atlantiques et la Méditerranée par

le Couloir Nord Rifain au Miocene supérieur.

Comme les autres connections entre 1’Atlantique et la Méditerranée a travers le Maroc et
'Espagne sont bien étudiés, il est essentiel d’améliorer nos connaissances sur le Couloir Nord
Rifain afin d’établir le calendrier d’isolement de la Méditerranée. En effet, il a été récemment
proposé que des entrées des eaux atlantiques dans la Méditerranée au cours de la « MSC » ont
¢été nécessaires pour le dépot d’épaisses séquences évaporitiques messiniennes (Roveri et al.,
2014). Cette étude nous permettra de répondre a la question suivante : le Couloir Nord Rifain
pourrait-il représenter la derniere voie marine néogéne reliant l'océan Atlantique et la

Meéditerranée ?

II. CONTEXTE GEOLOGIQUE

Les bassins de Boudinar et de I'Arbaa Taourirt se situent a 1’extrémité nord du Couloir Nord
Rifain, le long de la faille du Nékor et a la limite entre les unités d'Intrarif et du Mésorif (Fig.
I1-1B). lls appartiennent aux bassins néogénes post-nappes formés apres les principaux

mouvements orogéniques du Rif.

Le bassin de Boudinar est de forme triangulaire et ouvert vers le large sur la mer d'Alboran
(Fig. 11-1B). Il comprend des sédiments néogenes déposés sur les unités métamorphiques
crétacées (Kétama et Temsamane) et sur le massif volcanique de Ras Tarf mis en place entre
13.3 Ma et 8.8 Ma (EL Azzouzi et al., 2014). Le bassin est limité a I'ouest par la faille post-
néogéne de Ras Tarf, tandis qu’il repose en «onlap » sur la faille du Neékor et le socle
métamorphique de 1’unité de Temsamane au Sud (Guillemin et Houzay, 1982 ; Morel, 1988 ;
Fig. 11-1B, 11-2).

Les études précédentes dans le bassin de Boudinar concernent principalement la
biostratigraphie (Guillemin et Houzay, 1982 ; Kharrim, 1987 ; Wernli, 1988 ; Barhoun et

Wernli, 1999 ; Azdimousa et al., 2006 et 2011), les paléoenvironnements (Benmoussa, 1991 ;
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EL Kharim, 1991 ; EL Hajjaji, 1992 ; EL Ouahabi et al., 2007), la sédimentologie (EL Kharim,
1991) et la tectonique (Guillemin et Houzay, 1982 ; Ait Brahim 1985, 1991 ; Morel, 1988).
L’enregistrement sédimentaire du bassin de Boudinar est traditionnellement subdivisé en trois
principales unités déposées pendant 1’intervalle Tortonien supérieur- Zancléen inférieur
(Guillemin et Houzay, 1982 ; Ait Brahim 1985, 1991 ; Morel, 1988 ; Wernli, 1988 ; EL Kharim,
1991 ; Barhoun et Wernli, 1999 ; Azdimousa et al., 2006, 2011).
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Figure 11-2 : Carte géologique simplifiée du bassin de Boudinar et localisation des coupes etudiées (Beni Bou
Ya’Koub, Irhachimene, Moulay el’Arbi, Ait Abdallah et Sidi Haj Youssef). Modifiée d’aprés Guillemin et
Houzay (1982).

L’unité I comprend des dépots de conglomérats continentaux et de marnes sableuses lagunaires
(45 m d'épaisseur) recouvrant en discordance le socle métamorphique. Les dépbts de ce premier

cycle sédimentaire affleurement principalement dans la partie Sud-Ouest du bassin et se sont
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considérés d’age Tortonien supérieur (Guillemin et Houzay, 1982 ; Barhoun et Wernli, 1999)

a Tortonien terminal (Azdimousa et al., 2006).
L’unité IT correspond a des dépots marins et comporte, du bas en haut :

- Jusqu'a 14 m d'épaisseur de conglomérats grossiers a faune marine (pectinidés, huitres,
gastéropodes et balanes) et des grés au-dessus d'une surface d’érosion marine.

- Jusqu’a 150 m de marnes marines avec plusieurs tufs volcaniques intercalés. Dans la
partie médiane du cycle, des conglomérats riches en bryozoaires recouverts par des
calcaires a algues rouge ont été également identifiés ;

- Jusqu’a 40 d’alternances de marnes et diatomites ;

- 10 m de lentilles de calcaires coralliens a Porites, surmontés par une surface d’érosion.

L'age de cette deuxieme unité est discuté. Les conglomérats marins de base sont considérés
d’age Messinien (Guillemin et Houzay, 1982 ; Choubert et al., 1984 ; Azdimousa et al., 2006)
ou Tortonien supérieur (Barhoun et Wernli, 1999). La partie inférieure des marnes sus-jacentes
est considérée d’age Messinien (Guillemin et Houzay, 1982 ; Choubertet al., 1984 ; Azdimousa
et al., 2006) ou Tortonien supérieur (Barhoun et Wernli, 1999). D'autre part, en se basant sur la
présence du foraminifere planctonique Globorotalia conomiozea et sur les datations
radiométriques des tufs volcaniques, les alternances de marnes et diatomites sont datées du
Messinien. En effet, les deux tufs volcaniques situés dans la partie médiane du cycle sur la
coupe de Moulay el’Arbi indiquent des ages concordants de 6.4 + 0.3 Ma et 6.2 + 0.9 Ma,
respectivement (Guillemin et Houzay, 1982 ; Azdimousa et al., 2006). Il faut noter I'existence
de certains niveaux de carbonatés para-récifaux a récifaux a différentes localités et altitudes sur
le massif volcanique de Ras Tarf (i.e. 610 m d'altitude dans la région d'lgar Amekrane, Fig. II-
2). Ces facies de carbonates sont considérés contemporains des lentilles de récif a Porites, situés

au sommet de 1’unité II dans le bassin de Boudinar (Guillemin et Houzay, 1982).
Finalement, 1’unité III est constituée par :

- Jusqu'a 100 m d’épaisseur de conglomérats continentaux couvrant une surface d’érosion
importante qui tronque les dép6ts du Miocene supérieur. Ces conglomérats sont
considérés pliocénes (Guillemin et Houzay, 1982 ; Wernli, 1988 ; Barhoun et Wernli,
1999 ; Azdimousa et al., 2006) ou messiniens superieur (Cornee et al., 2016). La surface
d’érosion a été assignée a la surface d’érosion messinienne (« MES ») par Azdimousa

et al. (2006) et Cornée et al. (2016).
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- Jusqu’a 150 m de dépdts marins sableux et marneux attribués au Pliocéne inférieur
(Guillemin et Houzay, 1982 ; Barhoun et Wernli, 1999 ; Azdimousa et al., 2006 ; Cornée
etal., 2016).

Le bassin d'Arbaa Taourirt a une structure allongée suivant une direction SW-NE le long de la
faille du Nékor (Fig. 11-1B). Il comporte des sédiments miocénes déposés sur l'unité
métamorphique crétacée de Kétama et sur I’olistostrome du Nékor qui correspond a une
formation tectono-sédimentaire tortonienne mise en place le long de la faille du Nékor (Frizon
de Lamotte, 1981). L’enregistrement sédimentaire du bassin d'Arbaa Taourirt est
traditionnellement subdivisé en trois unités lithologiques (Frizon de Lamotte et al., 1979 ;
Guillemin et Houzay, 1982 ; Wernli, 1988). La premiére unité se compose de 5 a 10 m de
conglomérats marins recouvrant en discordance le socle métamorphique. La deuxieme unité est
constituée d’environ 70 m de marnes jaunatres a grisatre, attribués au Messinien sur la base de
la présence de G. conomiozea (Guillemin et Houzay, 1982 ; Wernli, 1988). Les marnes de cette
deuxiéme unité sont tronquées par une surface d’érosion et surmontées d’environ 100 m de gres
et conglomérats marins a stratifications entrecroisées. Ces derniers dép6ts correspondant a la

troisiéme unité sont d’age inconnu.

1.  MATERIEL ET METHODES

Dans I’ensemble, la chronostratigraphie précise des dépdts du Tortonien-Messinien dans les
bassins de Boudinar et d'Arbaa Taourirt reste mal définie. L’un des buts de cette étude est
d'établir un cadre biostratigraphique précis des dépdts miocenes dans ces bassins en se basant
sur les analyses des foraminiferes planctoniques et des nannoplanctons calcaires, combinés avec
les datations “°Ar/*°Ar des niveaux volcaniques interstratifiés dans les dépots des unités I et I1.
Par ailleurs, les changements paléobathymétriques et paléoenvironnementaux dans ces bassins
sont évalués sur la base des analyses de foraminiféres benthiques et de pollens. Ces analyses,
regroupées, nous permettent d’affiner 1'histoire des communications entre 1’Atlantique et la

Méditerranée par le Couloir Nord Rifain au Miocéne supérieur.

Cing coupes ont été étudiées dans le bassin de Boudinar, situées dans la partie occidentale du
bassin. Ces coupes sont du Sud vers le Nord : Beni Bou Ya’Koub, Irhachamene, Moulay
el’Arbi, Ait Abdallah et Sidi Haj Youssef (Fig. 11-2, 11-3). La révision biostratigraphique des
dépdts marins néogeénes du bassin de Boudinar est basée sur 1’étude des trois coupes
d’Irhachédmene, de Moulay el’Arbi et d’Ait Abdallah. Ces coupes ont été échantillonnées

pour 1’analyse des flores de nannoplanctons calcaires et des foraminiferes planctoniques (43
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échantillons). Sur les coupes d'lrhachamene et de Moulay el’Arbi, quatre échantillons
additionnels ont été collectés dans les tufs volcaniques pour datations numériques (“°Ar/*® Ar).
Les coupes de Moulay el’Arbi et de Sidi Haj Youssef ont été également prélevées pour
l'analyse des foraminiféeres benthiques (26 échantillons), afin de tracer [I'évolution
paléobathymétrique du bassin de Boudinar. Les coupes d’Irhachamene, Moulay el’Arbi et
Sidi Haj Youssef ont été échantillonnées pour des analyses palynologiques, afin de préciser les
paléoenvironnements continentaux autour du bassin de Boudinar au Miocene. Finalement, La

coupe de Beni Bou Ya’Koub a été également étudiée pour la description des dépots de base.

Dans le bassin de I'Arbaa Taourirt, deux coupes ont été etudiées, une dans une petite vallée le
long de I'Oued Nékor au Nord du village de I'Arbaa Taourirt (coupe Nord Arbaa), et une autre
au Sud (coupe d'Azrol Zazirhine). Ces deux coupes ont été échantillonnées pour les analyses
biostratigraphiques (nannoplanctons calcaires et foraminiféres planctoniques ; 9 échantillons).

1. Biostratigraphie

Les nannoplanctons calcaires ont été étudiés dans la fraction entre 2 a 30 pum et séparés par la
méthode de décantation en utilisant une solution de 7% d’H202. Des « Smear-slides » ont été
préparées avec le baume de Canada (« Canada balsam ») et analysés au microscope Olympus a
grossissement 1200x (« Olympus transmitting light at 1200x magnification »). Les
déterminations spécifiques sont faites par M™ Mihaela Melinte-Dobrinescu de I’institut
national de géologie marine et géoécologie (GeoEcoMar) a Bucarest (Romania). La plupart des
échantillons présentent des préservations faibles a modérées, avec beaucoup de remaniements
de faunes du Crétacé supérieurs et de I’Eocéne. L'identification des taxons suit Perche-Nielsen
(1985) et Young et al. (2003). La subdivision zonale utilisée correspond a la zonation de Martini
(1971) (« NN : Neogene Nannoplankton »). Les ages des occurrences (« LOs: lowest
occurrence ; HOs : highest occurrence ») des principales especes suivent Hilgen et al. (2012).
Des calibrations d’ages additionnelles (Lourens et al., 2004 ; Raffi et al., 2006) ont eté
également utilisées pour les espéces Amaurolithus delicatus et Discoaster pentaradiatus
respectivement.

Concernant les foraminiferes planctoniques, des échantillons de sédiment ont été tamisés
(mailles entre 2 mm et 63 um). La préservation était pauvre a modeérée dans la plupart des
échantillons. Les specimens ont été identifiés par Mr. Fréderic Quillévéré de 1’Université de

Lyon 1 (France), suivant les concepts et nomenclatures taxonomiques de Kennett et Srinivasan
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(1983). Les calibrations des Bio-événements suivent Hilgen et al. (2012) et la subdivision

zonale utilisée dans ce travail correspond a celle de Berggren et al. (1995).

2. Paléobathymétrie

Les foraminiferes benthiques ont été séparés dans la fraction >125 pm. Au moins 250 a 300
spécimens ont été selectionnés, identifiés, et comptés pour déterminer les abondances relatives
d'espéces. Les déterminations spécifiques sont faites par M™ Hara Drinia de la faculté de
Géologie et Géoenvironnement d’Athens (Grece). Les échantillons a foraminiféres abondants
ont eté divises en utilisant un micro-diviseur obtenant des totaux de prés de 250 spécimens. Les
paléobathymétries sont déterminées en utilisant les fossiles et les modeles de distribution
modernes de certaines faunes et taxons benthiques indicateurs. La terminologie bathymétrique
suit VVan Morkhoven et al. (1986) : inner shelf = 0-50 m, middle shelf = 50-100 m, outer shelf
=100-200 m, upper bathyal = 200-600 m, middle bathyal= 600-1000 m, lower bathyal = 1000-
2000 m, abyssal = 2000-6000 m. Les concepts taxonomiques et les estimations des
paléobathymétries sont basés sur des références multiples pour les sections du Miocene
(Cushman et Cahill, 1933 ; Schnitker, 1970 ; Gibson, 1983 ; van Morkhoven et al., 1986 ;
Olsson et al., 1987 ; Snyder et al., 1988 ; Miller et al., 1996).

3. Pollens

Pour I'analyse de pollen, des échantillons d'argile ont été traités suivant une méthode standard,
laissant séparer les grains de pollens des particules minérales. Ce traitement utilise ’HCL et
I'HF froids pour éliminer les carbonates et la silice, suivis d’une procédure d'enrichissement du
résidu en utilisant ZnCI2 (densité > 2). Finalement, Le résidu a été mélangé avec de la glycérine
et monté sur des lames minces. Seulement 8 échantillons provenant de la coupe d'lrhachdmene
ont fourni assez de grains de pollen pour I'analyse quantitative (IRA4, 5, 6, 8, 9, 11, 14 et 18 ;
Fig. 11-2). Les déterminations spécifiques sont faites par M™® Séverine Fauquette de I’Institut des

Sciences de I'Evolution a I’Université de Montpellier (France).

Environ 150 grains de pollen ont été dénombrés pour chaque échantillon analyse a I'exception
de Pinaceae et de Pinus indéterminables. Ce dernier est généralement surreprésenté en raison
de sa production prolifique et sa surabondance lors de son transport par air et eau. Dans les
sédiments marins cotiers, les pollens fournissent un enregistrement fiable des ceintures de
végétation régionales, comme il est établi sur des sédiments récents (Heusser et Balsam, 1977

; Heusser, 1988 ; Beaudouin et al., 2005, 2007). Cependant, la proportion de grains de pollen
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du Pinus est souvent contrélée par la distance par rapport au littoral en raison de leur flottabilité
élevée (Heusser, 1988 ; Beaudouin et al., 2005). En conséquence, la proportion de grains de
pollen du Pinus peut fournir des indications sur la position et 1’éloignement du site par rapport

au littoral.

4. Datation 40Ar/39Ar

Des cristaux de biotites ont été séparees a partir des échantillons volcanoclastiques préleves sur
les coupes d'Irhachamene et de Moulay el’Arbi (échantillons MA-11, MA-20, IRA-3 et
KET14-3). Apres broyage et tamisage des échantillons, les cristaux ont été choisis dans la
fraction entre 100 et 200 um. Ces derniers ont été concentrés en utilisant le séparateur
magnétique de Frantz. Les cristaux séparés ont été nettoyés par 1’acide nitrique 1IN pour
dissoudre les impuretés de carbonates, puis rincés dans des bains ultrasoniques successifs avec
de I'eau distillée et de I'alcool pur. Finalement, les grains ont été choisis sous un microscope

binoculaire.

Les échantillons ont été irradiés dans le noyau du réacteur nucléaire Triga Mark Il de Pavia
(Italie) avec plusieurs aliquots standards de sanidine de Taylor Creek (28.34 + 0.08 Ma ; Renne
et al., 1998) comme moniteur de flux. Les interférences isotopiques d'argon sur K et Ca ont été
déterminées par irradiation des sels purs KF et CaF2, a partir desquels les facteurs de correction
suivants ont été obtenus : (*°Ar/**Ar) K = 0.00969 + 0.00038, (*,Ar/**Ar) K = 0.01297 +
0.00045, (**Ar/’AR) Ca = 0.0007474 + 0.000021 et (**Ar/*’ AR) Ca = 0.000288 + 0.000016.

Les analyses d'Argon ont été exécutées a Géosciences Montpellier (France) par Mr. Philippe
Miunch, avec un dispositif analytique qui se compose d’un laser IR-CO2 de 100 kHz utilisés a
une puissance de 3 a 15% pour chauffer les échantillons pendant 60 secondes ; un systeme
d'objectifs pour la focalisation du faisceau ; une chambre en acier maintenue a 108-10° bar,
avec un détenteur de cuivre dans lequel des trous aveugles de 2 mm de diameétre ont été fraisés
; une ligne d'entrée pour la purification des gaz comprenant deux acquéreurs de Zr-Al ; un
spectrometre de masse multi-collecteur (Argus VI de Thermo-Fisher). La discrimination de
masse pour le spectromeétre a été suivie en analysant un volume de pipette d'air ; les valeurs
mesurées varient de 0.999037 + 0.13% & 0.99998 + 0.14%.

Des aliquots de cing a dix grains de biotite ont été placés dans les trous du support en cuivre et
ont été chauffés par étapes. Une calibration de I’appareil est exécutée tous les trois échantillons

analysés. Les données brutes de chaque étape et du calibrage ont été traitées et les ages ont été
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calculés en utilisant le logiciel ArArCALC (Koppers, 2002). Les critéres pour définir les ages
de plateau sont : (1) les étapes de plateau devraient contenir au moins 70% d’3°Ar libéré, (2) il
devrait y avoir au moins trois étapes successives dans le plateau et (3) I'age intégrée du plateau
doit concorder avec chaque age apparent du plateau dans un intervalle de confiance de 2c.
Toutes les incertitudes subséquentes sont au niveau de 20 y compris l'erreur sur le facteur

d'irradiation J.

IV. RESULTATS

1. Bassin de Boudinar
1.1. Lithostratigraphie
1.1.1. Coupe d’Irhachimene

La coupe d'Irhachamene est située a environ 4 km au nord-ouest du village de Boudinar (N
35° 11' 08" ; W3° 40' 18" ; Fig. 11-2). Elle represente la plus épaisse coupe du bassin ou les
dépbts miocenes depassent 200 m d'épaisseur (Fig. 11-3 et 11-4A) et enregistre les trois unités
sédimentaires du bassin de Boudinar. La premiere unité (Unit I) peut étre subdivisé en deux

sub-unités :

- Sub-unité la: de 25 m d’épaisseur, elle correspond a une succession strato-grano-
décroissante, constituée de bréches conglomératiques intercalées dans des niveaux
décimétriques d’argiles rouges (Fig. 11-4B). Les bréches sont organisées en bancs
d’épaisseur métrique qui diminue vers le haut. Les bancs montrent des géométries
chenalisées et leurs bases sont érosives et concaves vers le haut. lls représentent des
stratifications horizontales et des litages obliques plans. La majorité des clastes sont
entre 5 et 30 cm de diametre avec quelques blocs dispersés qui dépassent 60 cm. D’apres
Miall (1985), ces bréches correspondent a des dépdts de cone alluvial proximal.

- Sub-unité 1b : de 9.5 m d’épaisseur, elle se compose principalement d’argiles rouges a

grises avec des rares lentilles conglomératiques. Les lentilles conglomératiques sont
d’épaisseur décimétrique, constituées par des galets centimétriques maintenus dans une
matrice argileuse. Ces faciés sont interprétés comme des dépodts de plaine d’inondation.
Un métre au-dessus de la base du sub-unité Ib, un niveau volcanoclastique de 50 cm
d’épaisseur contenant de nombreux cristaux de biotite (échantillon KET14-3 ; Fig. |-

4B) est mis en évidence.
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Figure 11-3 : Les logs des coupes étudiées et leurs localisations dans le bassin de Boudinar, avec la lithologie, les
cycles sédimentaires et la localisation des échantillons étudiés. * : La Surface d’Erosion Messinienne d’aprés

Cornée et al. (2016).

Les dépots de 1'unité I sont surmontés par une surface d'érosion irréguliére. La deuxiéme unité

(Unit I1) peut étre également divisée en deux sub-unites :

Sub-unité Ila : de 85 m d’épaisseur, elle commence a la base par des conglomérats

marins littoraux d’épaisseur variant entre 50 cm et 2 m, contenant une faune marine

abondante représentée par des huitres, des pectinidés et des coraux solitaires. Ces

conglomérats marquent les premiéres arrivées marines dans le bassin de Boudinar. Ils

sont recouverts par 13 m de dépbts marins littoraux, constitués d’argiles noirs
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microconglomératiques ou de grés a ciment calcaire. Ces dép6ts contiennent une faune
marine abondante et variée représentée par : pectinidés, Cerithium, bryozoaires, petites
huitres, scaphopodes, coraux solitaires et débris de coquilles divers. Ces dépdts littoraux
sont surmontés par un mince niveau volcanoclastique riche en cristaux de biotite et de
plagioclase (échantillon IRA3 ; Fig. I1-4B), puis par des marnes silteuses passant vers
le haut en marnes grisatres puis en marnes sombres (70 m d’épaisseur). Le sommet des
dépots de la Sub-unité Ila est tronqué par une surface d’érosion marine irrégulicre.

Sub-unité I1b : de 90 m d’épaisseur, le Sub-Unité I1b commence par des conglomérats

marins de 50 cm a 1 m d'épaisseur. Ces conglomérats sont constitués de galets grossiers
(10 a 50 cm de diamétre), bien arrondis et parfois perforés, contenus dans une matrice
marneuse (Fig. 11-4C, D). lls sont interprétés comme des dépdts gravitaires sous-
aquatiques (« submarine debris flows »). Ces conglomérats sont coiffés par un mince
niveau de calcarénite (40 cm d’épaisseur). Ces deux premiers niveaux contiennent une
faune marine abondante, essentiellement littorale, comprenant des huitres, des
pectinidés, des spondyles, des gastéropodes, des bivalves (Veneridae) et des organismes
encroQtant (bryozoaires, serpules et algues rouges). Ils sont recouverts par des marnes a
tufs volcaniques remaniés (4 m d’épaisseur) puis par 12 m de marnes sombres
homogeénes. Au-dessus vient un niveaux conglomératique marin mince (< 20 cm) a
matrice argileuse, recouvert par une couche de calcaires (1 m d’épaisseur) riche en
bryozoaires et en algues rouges avec quelques térébratules et pectinidés, et puis par des
argiles microconglomératiques. Ces derniers dépbts sont coiffés par un tuf volcanique
blanc de 1.5 m d’épaisseur qui représente un repere stratigraphique important dans le
bassin de Boudinar.

La Sub-unité Ilb finit par 75 m de marnes grisatre a jaunatres avec des intercalations de
quelques niveaux de diatomites et de marnes diatomitiques blanchéatres. Ces marnes
contiennent dans leurs partie médiane, un niveau gréseux d’environ 4 m d’épaisseur
surmonté par un lit lumachellique mince riche en faune marine (Cardium, Glycimeris,

Veneridae, scaphopodes, pectinidés, fragments de Porites et huitres).

Le sommet de I’Unité II est érodé et profondément incis€ par les conglomérats continentaux

épais (jusqu'a 50 m d’épaisseur) de 1’Unité III (Fig. 11-4A). Les dépbts de cette derniere unité

montrent deux facies principaux : des conglomérats a matrice boueuse et des conglomérats

cimentes a support clastique. Les deux facies sont constitués de galets bien arrondis, de taille

centimeétrique a decimétrique (la majorité entre 2 et 5 cm avec des galets épars allant jusqu’a
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15 cm de diametre) et sans granoclassement, dérivés du socle métamorphique. Ces
conglomérats sont interprétés comme des dépots d’écoulement de masses subaériennes
« subaerial mass-flow » suivant la classification de Nemec et Steel (1984). D’autre part, Cornee
et al. (2016) ont propose que ces faciés correspondent a des dépots de fan delta subaérien

« subaerial fan deltas ».
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Figure 11-4 : A) Vue d’ensemble de la coupe d’Irhachdmene. Le sommet de la coupe montre la surface d’érosion
messinienne. B) Vue détaillée de la base de la coupe et localisation des tufs volcaniques échantillonnés et analysés
dans cette étude. C, D) Vue détaillée des conglomérats marins de la base du Sub-Unité I1b.
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1.1.2. Coupe de Moulay el’Arbi

La coupe de Moulay el’Arbi est située a 2 km au Nord-Ouest de la coupe d'Irhachdmene
(N35° 11'43.5"; W3° 40' 51.7", Fig. 11-2). Sur cette coupe, les dépdts néogénes sont de 130 m
d'épaisseur et seuls les unites Il et 111 existent (Fig. 11-3, 11-5A).
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S o ’
- e ™) -
R e
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Figure 11-5: A) Vue d’ensemble de la coupe de Moulay el’Arbi montrant les dépdts de marnes du Tortonien-
Messinien inférieur avec les niveaux de tufs volcaniques intercalés. B) Base de la coupe montrant les conglomérats
marins au-dessus du socle métamorphique (unité de Kétama). C) Vue détaillée des blocs de conglomérats perforés.
D) Vue détaillée des conglomérats marins a Glycimeris et accumulations de coquilles.

A la base de la coupe, la Sub-Unité lla commence par des dépdts de conglomérats marins épais
(environ 2 m d’épaisseur) qui recouvre en discordance le socle métamorphique de 'unité de
Kétama ou localement des bréches continentales (Fig. 11-5B). Ces conglomérats sont constitués
de blocs sub-angulaires, de taille centimétrique a décimétriques parfois perforés (Fig. 11-5C).
Ils contiennent une faune marine littorale abondante et bien préservée comprenant des huitres,
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des pectinidés, des gastéropodes, des bivalves entiers (Glycimeris) et des Clypeaster (Fig. Il-
5D). Ces dépdts sont recouverts par 1.5 m de grés microconglomératiques a ciment calcaire
contenant des bioclastes, bryozoaires et des huitres. La Sub-Unité Ila se termine par environ 80
m de marnes grises qui contiennent un niveau de tuf volcanique épais (1.8 m d’épaisseur) dans

leurs partie médiane (échantillon MA11).

La Sub-Unité Ilb commence par 1.5 m de calcaires riches en algues rouges et en bryozoaires
avec quelques pectinidés et bivalves. Au-dessus viennent 4 m de calcaires riches en algues
rouges surmontés par un tuf volcanique blanc d’un métre d’épaisseur (échantillon MA20). La
Sub-Unité I1b finit par 15 m de marnes sombres. Le sommet de ces derniers a été érodé et les
alternances de diatomites et marnes observées sur la coupe d'Irhachamene sont absentes. Cette
surface d’érosion est recouverte par plus de 25 m d’épaisseur de conglomérats continentaux

(Unité I11) contenant quelques olistolites de récif a Porites a leur base.
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Figure 11-6 : A) Vue d’ensemble de la coupe de Sidi Haj Youssef montrant les marnes messiniennes a
intercalations de diatomites. B) Surface d’érosion messinienne recouverte par de grands (plus de 30 m de longueur,
10 m de largeur et 2 8 4 m d’épaisseur) olistolites de récifs & Porites. C) Vue détaillée des blocs de récifs & Porites.
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1.1.3. Autres coupes complémentaires

La coupe de Sidi Haj Youssef située au Nord du bassin de Boudinar (N35° 15" 13.1" ; W3° 41"
37.1"; Fig. 11-2) est constituée d’environ 45 m de dépdts de la Sub-Unité IIb et de 1’Unité 111
(Fig. 11-3, 11-6). La Sub-Unité Ilb commence par 17 m de marnes grisatres, avec un tuf
volcanique intercalé de 2.5 m d’épaisseur. Au-dessus viennent environ 15 m de depdts de
marnes grisatres, dans lesquelles sont intercalés trois niveaux de diatomites blanches massives
(Fig. 11-6A) et quelques niveaux minces riches en faunes marines (bivalves, pectinides, huitres,
serpules). La coupe se termine par 10 m de marnes jaunes érodées au sommet. Cette derniére

surface d’érosion est recouverte par des blocs décamétriques de récifs a Porites de 1’Unité III

(Fig. 11-6B, 11-C).

Sur la coupe d’Ait Abdallah (N35° 14'25.8”” ; 03° 40' 51, fig. 2), les dépdts miocénes sont
de 30 m d'épaisseur et correspondent a la Sub-Unité IIb et I’Unité IIT (Fig. 11-3). La Sub-Unité
I1b est représenté par environ 25 m de marnes grises, dans lesquels un tuf volcanique de 3 m
d’épaisseur est intercalé. Au-dessus du tuf volcanique, quelques intercalations de marnes
diatomitiques blanchatres sont présents. Le sommet des marnes miocénes a été érodé et les
dépots de diatomites observées sur les coupes d'Irhachdmene et de Sidi Haj Youssef sont
absents. Cette dernicre surface d’érosion est recouverte par 10 m de conglomérats continentaux
et de dépdts d’écoulement de masses de 1’Unité II1. Dans ces derniers dépots, des olistolites de

gypses (sélénite) et des fragments de récifs a Porites sont fréquents.

Finalement, la coupe de Beni Bou Ya'koub située au Sud-Ouest du bassin (N35° 8' 12" ; W3°
39' 12", Fig. 11-2), se compose de 100 m d’épaisseur de dépots mioceénes correspondant aux
Unités I et Il (Fig. 11-3, 11-7A). L’Unité I est représenté par plus de 20 m des conglomérats
continentaux rouges a matrice argileuse, reposant en discordance sur le socle métamorphique.
Ces dép6ts correspondant a la Sub-Unité la, sont tronqués par une surface d’érosion (Fig. Il-
7B). L’Unité II commence par environ 12 m de conglomérats marins riches en faunes marines
(pectinidés, serpules, huitres, morceaux de coraux et débris de coquilles, Fig. 11-7B). Dans ces
dépbts, nous avons pu identifier deux especes différentes des pectinidés de grandes tailles
(jusqu'a 30 cm de diametre) : Gigantopecten tournali (Fig. I1-7C) et Gigantopecten albinus
(Détermination de Mr. Abdelkhalak Ben Moussa de la faculté des sciences de Tétouan). Ces
dépdts sont recouverts par des grés a ciment calcaire et microconglomérats (3 m d’épaisseur)

et puis par des marnes grisatres homogenes (jusqu'a 90 m d’épaisseur).
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Figure 11-7 : A) Vue d’ensemble de la coupe de Beni Bou Ya’Koub. B) Vue de détail du contact érosif entre les
conglomérats marins et continentaux. C) Grand spécimen (20 x 25 cm) de pectinidé collecté dans les conglomérats

de base.

1.2. Biostratigraphie
1.2.1. Coupe d’Irhachamene (Fig. 11-8)

La coupe d'Irhachamene a fournis des assemblages de nannofossiles calcaires diversifiés, dans
lesquels des remaniements de faune du Crétacé et du Paléogéne étaient tres importants (25% a
80% des espéces observées). A la base de la coupe (Unité 11, échantillon IRAL), la présence de
Discoaster brouweri (FAD = 10.76 Ma) indique que les argiles marines inférieures de la coupe
d’Irhaché@mene se corrélent a la Zone NN8, et sont déposés alors au Tortonien inférieur. Dans
la partie médiane de la coupe prés de la base de la Sub-Unité Ilb, I'échantillon IRA14 a fourni
le nannofossile Amaurolithus primus, dont le FAD est calibrée a 7.42 Ma. L’absence de
Nicklithus amplificus (FAD = 6.91 Ma) dans cet échantillon (IRA14), indique qu’il se corréle
probablement avec la partie médiane de la Zone NN11, correspondant au Tortonien terminal.
Au sommet de la coupe (échantillon IRA21), la coexistence de N. amplificus (Fig. I1-9E) et de
Triquetrorhabdulus rugosus (Fig. 11-9A, B) suggére que le sommet de la Sub-Unité IlIb se
correle avec la partie supérieure de la Zone NN11 et serait donc déposé au Messinien inférieur
(~6.79 Ma).
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Figure 11-8 : Distribution stratigraphique des foraminiferes planctoniques et des nannofossiles calcaires identifiés
sur la coupe d’lrhachdmene (en gras et gros points : marqueurs stratigraphiques). Calibrations d’ages des bio-
éveénements sont d’apres Hilgen et al. (2012).
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Figure 11-9: Microphotographies des nannofossiles calcaires significatifs stratigraphiquement. A, B)
Triquetrorhabdulus rugosus Bramlette & Wilcoxon ; coupe d’lrhachamene, échantillon IRA21. C) Discoaster
brouweri Tan ; coupe de Moulay el’Arbi, échantillon MA5. D) Discoaster pentaradiatus Tan ; coupe de Moulay
el’Arbi, échantillon MA14. E) Nicklithus amplificus (Bukry & Percival), Raffi, Backman & Rio ; coupe
d’Irhachadmene, échantillon IRA 21. F) Amaurolithus delicatus Gartner & Bukry; coupe d’lrhachdmene,
échantillon IRA15. G) Amaurolithus primus (Bukry & Percival), Gartner & Bukry; coupe de Moulay el’Arbi,
échantillon MA22. H) Discoaster berggrenii Bukry ; coupe de Moulay el’Arbi, échantillon MA16. I) Discoaster
hamatus Martini & Bramlette ; coupe de Moulay el’ Arbi, échantillon MAG9.

Concernant les foraminiféres planctoniques, la présence de Neogloboquadrina acostaensis
(FAD =9.83 Ma) 15 m au-dessus de la base de la Sub-Unité Ila (échantillon IRA4), indique les
Zones M13a-M12, Tortonien inférieur au plus jeune. La présence de Globorotalia juanai (FAD
= 9.69 Ma) dans I’échantillon IRAS, indique la Zone M13a correspondant au Tortonien
inférieur. En se basant sur la présence de Globorotalia cibaoensis (FAD =9.44 Ma) et I'absence
du Globigerinoides extremus (FAD = 8.93 Ma), les échantillons IRA8 et IRA9 se corrélent avec
la Zone M13a correspondant au Tortonien inférieur a moyen. Alternativement, la présence de
G. extremus dans I'échantillon IRA14 (collecté 10 m au-dessus de la base du Sub-Unité I1b)
indique la partie supérieure de la Zone M13a. La partie inférieure de la Sub-Unité Ilb a été
déposée pendant le Tortonien supérieur au plus jeune. Finalement, nous avons identifié
Globorotalia miotumida (FAD = 7.89 Ma ; LAD = 6.56 Ma dans la région méditerranéenne)
dans I'échantillon IRA16. Ceci indique que cette partie de la coupe d'Irhachamene se correle
avec la Zone M13b (entre 7.89 Ma et 6.56 Ma), correspondant au Tortonien terminal-Messinien

inférieur.
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1.2.2. Coupe de Moulay el’Arbi (Fig. 11-10)

Tous les échantillons provenant de la coupe de Moulay el’Arbi (Fig. 11-10) ont livré une
quantité importante (20 a 75%) de nannofossiles calcaires remaniés du Crétacé et du Paléogeéne.
Vingt métres au-dessus de la base de la coupe (Sub-Uniteé 1la), I'échantillon MAS5 a fournis D.
brouweri (FAD = 10.76 Ma ; Fig. 11-9C), indiquant la Zone NN8, Tortonien inférieur. Dans la
partie mediane de la coupe, les échantillons MA9, MA10 et MA13 ont fournis Discoaster
hamatus (FAD = 10.18 Ma, LAD = 9.53 Ma dans la région méditerranéenne ; Fig. 11-91). Par
conséquent, ces échantillons (MA9, MA10 et MAL3) sont attribués a la Zone NN9
correspondant au Tortonien inférieur. Dans la partie supérieure du Sub-Unité Ila, I'échantillon
MAZ14 a fournis de D. pentaradiatus (Fig. 11-9D), dont le FAD a été calibré a 9.1 Ma (Raffi et
al., 2006). Ceci marque la zone NN10, Tortonien moyen. L’échantillon MA16 qui a fourni
Discoaster berggrenii (FAD = 8.29 mA ; Fig. 11-9H) est probablement corrélable avec la
transition entre les zones NN10 et NN11 correspondant au Tortonien supérieur. Au-dessus du
tuf volcanique MA-11 (Sub-Unité I1b), I'échantillon MA22 a fournis A. primus (FAD = 7.42
Ma ; Fig. 11-9G). En I’absence de N. amplificus (FAD = 6.91 Ma), cette présence (A. primus)
indique que I'échantillon MA22 est probablement plus ancien que 6.91 Ma. Néanmoins,
I'assemblage de nannofossiles de cet échantillon indique la partie médiane de la zone NN11,

Tortonien terminal-Messinien inférieur.

La partie inférieure de la coupe de Moulay el’Arbi (la base du Sub-Unité I1a) n’a pas fourni de
foraminiferes planctoniques marqueurs. Cependant, dans la partie médiane de la coupe
(échantillon MA9), nous avons trouvé G. juanai (FAD= 9.69 Ma) qui marque la Zone M13a
indiquant le Tortonien inférieur. Dans la partie supérieure de la coupe, les échantillons MA18
et le MA21 ont fourni G. miotumida (FAD= 7.89 Ma ; LAD = 6.52 Ma dans la région
méditerranéenne). Cette présence marque la zone M13b, indiquant un &ge Tortonien terminal a
Messinien inférieur. En se basant sur les analyses des nannofossiles calcaires, les marnes
marines du sommet de la coupe de Moulay el’Arbi se sont déposés pendant le Messinien

inférieur.
1.2.3. Coupe d’Ait Abdallah

Sur la coupe d'Ait Abdallah, 1’échantillon AAB3 prélevé juste au-dessus du tuf volcanique
AAB?2, a fournis le foraminifere planctonique G. miotumida (FAD =7.89 Ma ; LAD =6.52 Ma

dans la région méditerranéenne). Ceci indique que la partie inférieure de la Sub-Unité Ilb se

%94



Chapitre |1 : Etude stratigraphique des dépots miocénes du bassin de Boudinar et d’Arbaa Taourirt

corréle avec la zone M13b et qu’elle a été déposé pendant le Tortonien Terminal-Messinien

inférieur.
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Figure 11-10 : Distribution stratigraphique des foraminiféres planctoniques et des nannofossiles calcaires
identifiés sur la coupe de Moulay el’Arbi. Calibrations d’ages des bio-événements sont d’apres Hilgen et al.
(2012).
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1.3. Datation “°Ar/3Ar

1.3.1. Coupe d’Irhachamene

L'échantillon #KET-14-3 montre des spectres perturbés sans age plateau et avec un age total de
fusion de 11.02 + 0.13 Ma (Fig. 11-11). Un age mini-plateau de 10.52 + 0.1 Ma, correspondant
seulement a 42.89 % d’3°Ar libéré, peut étre calculé. Cependant, I'isochrone inverse ((°Ar/*Ar
vs. FArkK/*°Ar) pour toutes les étapes a fourni un age de 10.46 + 0.14 Ma (rapport initial
d>OAr/eAr de 302.7 + 2.2, MSWD = 2.84 ; Fig. I1-11), concordant avec I'dge mini-plateau. La
valeur du rapport initiale d’*°Ar/®Ar est proche de celle de I'air (295.5), ce qui indique qu'aucun
argon extérieur n'est considéré dans I'age calculé. Nous avons retenu I'age des isochrones
inverses (10.46 = 0.14 Ma) comme la meilleure estimation d’age pour 1'échantillon #KET-14-
3. Cependant, il faut noter que cet ge n'est pas compatible avec les résultats biostratigraphiques

obtenus dans les sédiments marins au-dessus.

L'échantillon #IRA-3 a fournis un age plateau de 9.68 £ 0.08 Ma correspondant a 100% d’3°Ar
libérés (Fig. I11-11). L'isochrone inverse pour les étapes du plateau rapporte un age concordant
de 9.67 = 0.09 Ma (rapport initial d’*°Ar/*®Ar de 304.2 + 18.9, MSWD = 0.77 ; Fig. 1I-11). La
valeur du rapport initiale d”*°Ar/**Ar est indiscernable de celle de l'air (295.5), indiquant

gu'aucun argon extérieur n'est considéré dans I'age calculé.

1.3.2. Coupe de Moulay el’Arbi

L'échantillon #Ma-11 a fournis un age plateau de 9.57 £ 0.19 Ma, correspondant a 99.11%
d’3Ar libéré (Fig. 11-11). L'isochrone inverse (CCAr/*Ar vs. *Ark/*°Ar) pour les étapes du
plateau donne un age concordant de 9.57 £ 0.19 Ma (rapport initial d”*°Ar/*®Ar de 294.5 + 4.6,
MSWD = 0.7, Fig. I1-11). La valeur du rapport initial d’*°Ar/*®Ar est indiscernable de celle de

I'air (295.5), indiquant indique gu'aucun argon extérieur n'est considéré dans I'age calculé.

L'échantillon #MA-20 a donné un age plateau de 7.15 + 0.15 Ma correspondant a 96% d’*Ar
libéré (Fig. 11-11). L'isochrone inverse pour les étapes du plateau rapporte un age concordant
de 7.14 £ 0.15 Ma (rapport initial d’*°Ar/*®Ar de 298.8 + 5.6, MSWD = 1.38, Fig. II-11). La
valeur du rapport initiale d*°Ar/*®Ar est indiscernable de celle de l'air (295.5), indiquant

indique qu'aucun argon extérieur n'est considéré dans I'age calculé.
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1.4. Les assemblages de foraminiféeres benthiques et estimation des paléobathymétries
1.41. Coupe de Moulay el’Arbi

Les assemblages de foraminiféres benthiques montrent une faible diversité. Dans tous les
échantillons étudiés, Ammonia beccarii s.l. est ’espéce la plus abondante et partiellement

dominante (jusqu'a 90%), a I’exception du sommet de la coupe (échantillon MA 21).

Les especes agglutinées et miliolidés sont absentes ou extrémement rares. Les dép6ts du Sub-
Unité Ila ont fourni un assemblage dominé par A. beccarii et Nonion fabum, en association avec
Cibicides dutemplei, Valvulineria bradyana et des espéces d'Elphidium, de Bulimina, de
Globobulimina et de Bolivina. Cet assemblage caractérise un environnement d’« inner shelf »
a « middle shelf » (0 a 100 de profondeur). Du bas en haut, on peut distinguer dans le Sub-Unité
la (Fig. 11-12) :

- Les échantillons MA1, MA2 et MAS3 prélevés a la base de la coupe ont livré jusqu'a
43% d'A. beccarii, Elphidium spp. et N. fabum. Toutes ces espéces montrent leur
concentration maximale dans un environnement d’« inner shelf ». N. fabum s'est avéré
abondant entre 40 et 80 m de profondeur en mer méditerranéenne et au Sud-Ouest de la
mer de Marmara (Milker et al., 2004 ; Phipps et al., 2010). Par conséquent, la partie de
la coupe entre MA1 et MA3 est placée dans la partie externe de 1’« inner shelf » (40 a
80 m de profondeur d'eau).

- Les échantillons MA4, MA5 et MAG ont livré jusqu'a 50 % d'A. beccarii en association
avec N. fabum, C. dutemplei et V. bradyana. Toutes les espéces de Cibicides (y compris
Heterolepa dutemplei, synonyme du C. dutemplei) ont été considérées comme des
indicateurs d’un milieu oxygéné d’aprés Kaiho (1994, 1999). D’aprés l'analyse
morphotypique de Rosoff et Corliss (1992), C. dutemplei indique un milieu néritique a
bathyal (« outer neritic » a « upper bathyal »). Ce deuxiéme assemblage correspond a
une zone de « middle shelf » (75 =25 m de profondeur d’cau).

- Les échantillons MA7 a MA10 ont livré entre 39 % et 77% d'A. beccarii, N. fabum (7%
a 14%) et V. bradyana, Cibicides sp., Bolivina sp., Bulimina sp. en faibles pourcentages.
Cet assemblage caractérise la partie externe de la zone d’« inner shelf » (40 &4 80 m de

profondeur d’eau).
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- Juste au-dessus du tuf volcanique (échantillon MA11) situé dans la partie médiane du
Sub-Unité lla, I'échantillon MA12 a fourni un assemblage oligotypique avec 90% d'A.
beccarii. Cette espece domine dans les environnements c6tiers peu profonds (moins de
20 m de profondeur d’eau, Jorissen (1987)). L'échantillon MA12 est placé dans la zone
d’« inner shelf » (0 a 50 m de profondeur d'eau).

- Les échantillons MA13 a MA18 ont rapporté entre 37% a 77% d'A. beccarii, N. fabum
(9% a 29%) et V. bradyana, Cibicides sp., Bolivina sp., Elphidium sp., Bulimina sp.,
Globobulimina sp. en faibles pourcentages. Jorissen (1987) décrit une profondeur d'eau
minimale de 40 m pour V. bradyana en Mer Adriatique. La partie de la coupe entre
MA13 et MA18 est placée dans la partie externe de la zone d’« inner shelf » (40280 m
de profondeur d'eau).

Seulement un échantillon (MA21) a été prélevé du Sub-Unité Ilb. Cet échantillon a fourni
17.07% de Cibicidoides kullenbergi, Elphidium sp. (14.63%), A. beccarii (7.31%), V. bradyana
(5.85%), Hanzawaia boueana (4.88%), C. dutemplei (4.45%), Cibicides lobatulus (4 %) et
Globobulimina sp. (2.92%). Cet assemblage correspond a un environnement de plateau
continental externe (« outer continental shelf » ; entre 100 et 200 m de profondeur d'eau)
souvent dans des zones a faible teneur en carbone organiques (Lutze et Coulbourn, 1984 ;
Corliss, 1985 ; Corliss et Emerson, 1990 ; Corliss, 1991 ; Fontanier et al., 2002 ; Morigi et al.,
2001).

1.4.2. Coupe de Sidi Haj Youssef

Sur la coupe de Sidi Haj Youssef, qui se corréle avec le Sub-Unité Ilb, les assemblages de
foraminiféres benthiques sont trés diversifiés et dominés par des espéces indicatives des

environnements marins profonds (Fig. 11-12).

Les échantillons provenant de la partie inférieure de la coupe (échantillons SY0 a SY6) sont
caractérisés par la dominance de Bolivina spathulata, C. kullenbergi, Uvigerina peregrina,
Bulimina costata, C. lobatulus, Lenticulina spp. et Elphidium spp. La plupart de ces espéces
sont connues dans des zones de « middle shelf » (50 a 70 m) a bathyales (< 1000 m). Cependant,
C. kullenbergi est abondant dans des zones bathyales supérieures a moyennes (« upper-middle
bathyal ») et U. peregrina devient tres abondante dans les boues bathyales (400 a 1000 m de
profondeur d’eau). Par conséquent, la portion de la coupe entre SYO et SY6 est rapportée a la

zone bathyale supérieure (« upper bathyal »).
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L’échantillon SY7 a fourni 26% d’U. peregrina, 26% de Bulimina aculeata, 22% de Bolivina
punctata, 21% de C. kullenbergi, Uvigerina cylindrica gaurdrynoides et B. costata en faibles
pourcentages (2%). Cibicidoides kullenbergi est abondant dans la zone bathyale supérieure a
moyenne (« upper-middle bathyal ») et B. aculeata est commune dans les zones bathyales
inférieures (« lower bathyal » ; rapportée entre 1800 et 5000 m Jones (1994)). Par conséquent,

cet échantillon correspond a une zone bathyale inférieure (« lower bathyal »).

Au sommet de la coupe, I'échantillon SY9 a rapporté 26% de B. spathulata, 22% d’Uvigerina
cylindrica gaurdrynoides, 20% de Globobulimina pupoides, 12.5% de C. dutemplei, B. aculeata
(8%), B. costata (6%), B. punctata (4.5%) et quelques U. peregrina. Cet assemblage suggere
un milieu d’« outer shelf » a bathyal supérieur (« upper bathyal »). L'échantillon SY10 a fourni
un assemblage constitué de C. kullenbergi, U. peregrina, Spirorutilus carinatus et
Spiroplectammina carinata, indicatif de la zone d’«outer shelf ». Ces deux assemblages
suggerent un milieu d’« outer shelf » a bathyal supérieur (« upper bathyal »), entre 150 et 400

m de profondeur d'eau.

1.5. Pollens

Les donneées polliniques de la coupe d'Irhachamene couvrent les Sub-Unité lla (IRA 4 a IRA
11) et IIb (IRA 14 et IRA 18 ; Fig. 11-2). La flore se compose de 47 taxons provenant de (1)
plantes meégathermiques (c.-a-d., tropical) comme Celastraceae, Buxus bahamensis,
Mussaenda, Rutaceae, Sapotaceae; (2) de plantes méga-mésothermiques (c.-a-d., plantes
subtropicales) comme Arecaceae, Symplocos, Engelhardia ; et (3) de plantes subdésertiques

représentées par Prosopis, acacia, Lygeum, Caesalpiniaceae, Geraniaceae et Plumbaginaceae.

La flore est dominée par des herbes (principalement Asteraceae et Poaceae) et par des
halophytes (Amaranthaceae, Ephedra), a I'exclusion du Pinus, qui est surreprésenté dans les
sédiments marins. A c6té de Pinus, les grains de pollen arborescents sont principalement
représentes par le type Quercus a feuilles persistantes, type Quercus a feuilles caduques, Salix,
Olea et Cupressaceae. Seulement un grain de Cedrus a été trouve. Pinus est tres abondant dans
les spectres de pollen avec des valeurs atteignant presque de 50% des grains de pollen dans la
plupart des échantillons. Une tendance d'augmentation des pourcentages de Pinus est observée
sur la coupe étudiée, ou ils atteignent ~62 et ~97% dans IRA 14 et IRA 18 respectivement.

Cette augmentation significative de Pinus est accompagnée d'une diminution d’Amaranthaceae.
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2. Le bassin d’Arbaa Taourirt
2.1. Lithostratigraphie

Deux coupes ont été étudiées dans le bassin d'Arbaa Taourirt (AzroQ Zazirhine et Nord
Arbaa). La coupe d'Azrol Zazirhine est située dans la partie méridionale du bassin, a environ
4 km au Sud du village d'Arbaa Taourirt (N 34° 53' 39" ; W3° 52' 28.80"). Cette coupe
commence par 60 m d’épaisseur de marnes grisatre a jaunatres (Fig. [1-13A, 11-14A). Bien que
Frizon de la Motte (1982) a rapporté, directement au-dessus du socle et sous les marnes, des
conglomérats rougeatres azoiques (3 m d'épaisseur), puis quelques metres de conglomérats
marins, nous n’avons pas observer ces dépots. Les marnes sont recouvertes en discordance par
environ 100 m de dép6ts mixtes silicoclastiques et carbonatés. Dans leur partie inférieure, ces
derniers dépdts montrent des niveaux conglomératiques grossiers et localisés (jusqu'a 200 m en
étendue latérale et 10 m d'épaisseur) riches en algues rouges (Fig. 13B et C). lls sont organisés
en bancs non classés avec une matrice carbonatée et de nombreux remaniements de faunes
marines peu profondes (pectinidés, huitres, bryozoaires). Les clastes sont bien arrondis et
perforés par des Lithophages. Les bancs plongent de 12 a 20° vers 'ENE a NNW et diminuent
en épaisseur dans le méme sens (Fig. 13 C). Au-dessus de ces conglomérats ou directement sur
la surface d'érosion, viennent 90 m d'épaisseur des greés riches en algues rouge avec des lentilles
conglomératiques et montrant des stratifications entrecroisées a grande échelle (Fig. 13A, B, C,
D). Ces gres bioclastiques et conglomérats sont organisés en ensembles plurimétriques « sets »
(jusqu'a 10 m d’épaisseur et plus de 80 m de longueur ; Fig. 13D) de lits entrecroisés avec des
surfaces limites concaves vers le haut (Fig. 13E). La structure interne des « sets » se caractérise
par des lits entrecroisés et concaves plongeant jusqu'a 15 ° essentiellement vers le N et NNE
(Fig. 13E). La vue perpendiculaire a la direction principale de progradation de ces structures
indique la présence des « Trough cross-stratifications » de grande échelle orientés NNE-SSW

(Fig. 13 F). Dans I'ensemble, les paléocourants sont dirigés du S-SW au N-NE.

La coupe Nord Arbaa est située dans la partie Nord-Est du bassin, a environ 2 km au Nord du
village d'Arbaa Taourirt (N 34° 56' 8.50" ; W3° 49' 3.10"). Elle se compose d’environ 100 m
d’épaisseur de marnes grisatres, avec quelques intercalations de minces niveaux de gres et de

conglomérats marins dans leurs partie supérieure (Fig. 1-14 B).
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Boudinar basin

l)hfni,nzm! paleaflow

Figure 11-13: A) Vue d’ensemble des séries
sédimentaires miocénes dans le bassin de 1’Arbaa
Taourirt. Une surface d’érosion majeur (ligne rouge)
est observée au sommet des marnes, cette surface est
recouverte par des dépdts de conglomérats et gres
marins progradants. B) Schéma stratigraphique de

I’Azrou Zazirhine avec la direction de progradation enregistrées dans les fans conglomératiques de base et les
dunes sus-jacentes. C) Vue détaillée des conglomérats marins progradants vers I'ENE, recouverts par des gres et
des microconglomérats marins présentant des a grande échelle. D) Vue d’ensemble de la succession de grés et
microconglomérats au-dessus des marnes du Tortonien supérieur-Messinien inférieur. E) Vue détaillée des
conglomeérats et grés marins progradants présentant des « trough cross-bedding » a grande échelle pointant vers le
N-NNE. F) Vue Perpendiculaire a la direction principale de progradation des « trough cross-bedding ».
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2.2. Biostratigraphie
2.2.1. Coupe d’Azrou Zazirhine (Fig. |1-14A)

Les nannofossiles calcaires sur la coupe d'Azrol Zazirhine (Fig. 11-14A) sont mal préservés et
peu diversifiés. Dans I'échantillon NEK14-14, situé a environ 20 m au-dessous des
conglomérats marins, nous avons trouvé quelques spéecimens d'A. primus (FAD = 7.42 Ma),
indiquant la Zone NN11. Les foraminiferes planctoniques sont également rares et mal préserves
dans cette coupe. L'échantillon NEK14-14 a fourni Neogloboquadrina humerosa (FAD = 8.56
Ma), indiquant la Zone M13b ou M14. En se basant sur I’existence d'A. primus, I'échantillon

NEK14-14 serait déposé pendant le Tortonien supérieur.

2.2.2. Coupe Nord Arbaa (Fig. 11-14B)

Comme sur la coupe d'Azrol Zazirhine, les nannofossiles calcaires et les foraminifeéres
planctoniques sont mal préservés et faiblement diversifiés sur la coupe du Nord Arbaa.
L’échantillon NEK 14-4, prélevé dans la partie inférieure de la coupe, a livré A. primus (FAD =
7.42 Ma) indiquant a la Zone NN11. Les échantillons NEK14-5 et NEK14-6, situés dans la
partie médiane de la coupe, ont fourni G. miotumida (FAD = 7.89 Ma ; LAD = 6.52 Ma dans
la région méditerranéenne) et se corrélent donc avec la zone M13b. En se basant sur le
nannoplancton, ces échantillons seront déposés pendant le Tortonien terminal ou le Messinien

inférieur.
V. DISCUSSION

1. Chronostratigraphie du bassin de Boudinar et de I’Arbaa Taourirt

La combinaison des données biostratigraphiques (nannofossiles calcaires et foraminiféres
planctoniques) avec les datations radiométriques nous permet de calibrer le cadre
chronostratigraphique du bassin de Boudinar (Fig. 11-15) et de proposer des corrélations entre

les dépdts affleurant dans les bassins de Boudinar et d'Arbaa Taourirt.
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Figure 11-14 : Foraminiféres planctoniques et nannofossiles calcaires identifiés dans le bassin d’Arbaa Taourirt.
A) Coupe d’Azrol Zazirhine. B) Coupe Nord Arbaa.
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1.1. Bassin de Boudinar

L’age des dépots continentaux de la base du bassin de Boudinar est estimé étre Tortonien
inférieur-serravallien supérieur? Ceci est déduit de I'age “°Ar/3°Ar (10.46 + 0.14 Ma) du niveau
volcanoclastique #KET14-3, localise 8 m au-dessous de ces dépdts sur la coupe
d'Irhacha@mene. Le début de la sédimentation continentale dans ce bassin (Unité 1) ne peut pas
étre daté avec précision, mais il est estimé étre Tortonien inférieur au plus jeune. Ce résultat
rejette les propositions antérieures, qui proposaient un age Tortonien supérieur a Tortonien
terminal pour les dépdts continentaux les plus anciens dans ce bassin (Guillemin et
Houzay,1982 ; Barhoun et Wernli, 1999 ; Azdimousa et al., 2006).

L'age des premiers dépbts marins dans le bassin de Boudinar peut étre estimé grace a la présence
de trois couches volcanoclastiques (échantillons #KET14-3, #IRA3 et #MA11) qui encadrent
la surface transgressive. Sur la coupe d'Irhachéamene, le niveau volcanoclastique #KET14-3
situé 8 m au-dessous de la surface transgressive, est daté a 10.46 = 0.14 Ma. Ce dernier age
indique que la sédimentation marine sur cette coupe a commencé apres le FAD du D. brouweri.
13 m au-dessus de la surface transgressive, 1’age “°Ar/*Ar (i.e. 9.68 + 0.08 Ma) du niveau
volcanoclastique #IRA3, démontre également que la sédimentation marine s'est produit bien
apres le FAD de N. acostaensis. De plus, le niveau volcanoclastique #IRA3 a fourni un age
concordant avec celui du tuf volcanique #MA11 (9.57 £ 0.19 Ma) localisé 50 m au-dessus de
la surface transgressive sur la coupe de Moulay el’Arbi. Par conséquent, nous proposons une
corrélation de ces deux niveaux (#IRA3 et #MA11) et un calcul d’age moyen pondéré de 9.60
+ 0.13 Ma. Ce dernier confirmé biostratigraphiquement par la présence de G. juanai et de D.
hamatus, trouvés respectivement au-dessous (échantillon MA9) et au-dessus (échantillon
MAZ13) du tuf volcanique #MA11 dans coupe de Moulay el’Arbi. Ici, nous pouvons calculer
un taux de sédimentation de 13 cm/ky entre ces deux marqueurs (I'épaisseur du tuf volcanique
n'est pas considérée car il correspond a un événement instantané). Ce taux de sédimentation
nous permet d'estimer un age Tortonien inférieur de ~10 Ma pour les premiers dépbts marins.
Cet age, parfaitement corroboré par les datations sur la coupe d'lrhachamene, semble
sensiblement plus ancien que les ages déterminés par des travaux antérieurs (Tortonien
supérieur : Barhoun et Wernli (1999) ; Messinien : Guillemin et Houzay (1982) et Azdimousa
et al. (2006)).
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Figure 11-15 : Corrélation des coupes étudiées dans le bassin de Boudinar et d’ Arbaa Taourirt basée sur les datations
biostratigraphiques et radiométriques, comparée avec les travaux antérieurs : 1-Barhoun et Wernli (1999) ; 2-
Guillemin et Houzay (1982); 3- Azdimousa et al. (2006). *: Azdimousa et al. (2006), Cornée et al. (2016). A droite :
régime tectonique dans le bassin de Boudinar d’aprés Morel (1989) et Azdimousa et al. (2006), évolution
paléobathymeétrique et diagramme pollinique.
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L'age de la surface d’érosion marine identifiée sur la coupe d'lrhachamene qui marque la limite
entre les Sub-Unités lla et I1b peut étre egalement estimé. Sur la coupe de Moulay el’ Arbi,
cette surface est au-dessus de I'échantillon MA18 qui a fourni G. miotumida (FAD = 7.89 Ma
dans la région méditerranéenne), et au-dessous du tuf volcanique #MA20 daté a 7.15 £ 0.15
Ma. Par conséquent, dans le bassin de Boudinar, cette surface d’érosion marine est d’age

Tortonien supérieur a Messinien inférieur.

Pres du sommet des marnes a intercalations diatomitiques (situées au-dessus du tuf volcanique
#MAZ20 daté a 7.15 £ 0.15 Ma), nous avons identifié le « crossover » N. amplificus-T. rugosus
calibré a 6.79 Ma. Ceci indique que les plus jeunes dépdts marins miocenes préservés en place
sur la section d'lrhachamene sont d’age Messinien inférieur au plus vieux. Ce résultat est en
accord avec Barhoun et Wernli (1999). Cependant, des dépots miocénes plus jeunes existent
probablement dans le bassin de Boudinar. En effet, nous pouvons proposer un age plus jeune
pour les calcaires para-récifaux progradants vers le Nord qui affleurent au-dessus du volcan de
Ras Tarf (Fig. 11-16) et pour les olistolites de récifs a Porites oligospécifiques trouvés sur la
« MES » dans le bassin (Fig. I1-6).

1.2. Corrélation avec le bassin de I’Arbaa Taourirt

Dans le bassin d'Arbaa Taourirt, les marnes marines reposant sur le socle métamorphique se
sont déposées pendant le Tortonien supérieur-Messinien inférieur. Les plus jeunes marnes,
tronquées par une surface d’érosion marine (Fig. I1-14), sont plus jeunes que 7.42 Ma tel
qu’indiqué par la présence d'A. primus (FAD = 7.42 Ma). Comme dans le bassin de Boudinar,
cette surface d’érosion marine est recouverte par des conglomérats marins riches en algues
rouges. Par conséquent, nous considérons que les conglomérats marins du bassin d'Arbaa
Taourirt constituent un équivalent latéral des marnes a conglomérats, calcaires riches en algues
rouge et intercalations diatomitiques (Sub-Unité Ilb) du bassin de Boudinar. Ainsi, les
conglomérats marins du bassin de I’ Arbaa Taourirt se sont probablement déposés pendant le

Tortonien terminal ou le Messinien inférieur.
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Early Tortonian marls

Figure 11-16 : A) Vue d’ensemble des dépots de carbonates para-récifaux du Miocénes supérieur progradants sur
le massif volcanique de Ras Tarf (localisation dans la figure 11-2). B, C) vue de la marge du bassin de Boudinar a
proximité de la faille du Nékor (voir localisation dans Figure I1-2). B) Cone de conglomérats Serravalien?-
Tortonien inférieur correspondant a I’activité la plus jeune de la faille du Nékor dans le bassin de Boudinar. C)
Marnes du Tortonien inférieur en onlap sur les conglomérats et scellant la faille du Nékor.

1.3. Corrélation avec d’autres bassins néogénes marginaux

Il faut souligner que dans le bassin de Boudinar, les plus anciens sédiments marins (~ 10 Ma)
semblent étre beaucoup plus vieux que ceux qui affleurent dans les bassins néogenes voisins (a
I'exception du bassin de « Cap des Trois Fourches »). Dans le bassin du « Cap des Trois
Fourches », 180 m d'épaisseur des dép6ts marins peu profonds ont été déposés au Tortonien
inférieur, avant 9,6 + 0,4 Ma (Bellon, 1976 ; Azdimousa et Bourgois, 1993). Le début de la
subsidence et de la sédimentation marine dans le bassin de Boudinar et du « Cap des Trois
Fourches » était synchrone au Tortonien inférieur. 1l faut également noter que ces deux bassins
se localisent le long de décrochements sénestres orientées NE-SW qui sont devenus inactifs au
Tortonien (Morel, 1988). Dans les autres bassins néogenes voisins, la sédimentation marine a
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eu lieu au Tortonien supérieur, au moins 2 Ma plus tard : a ~ 8 Ma dans le bassin de Taza-
Guercif (Krijgsman et al, 1999a) et prés de la transition Tortonien-Messinien dans le bassin de
Melilla-Nador (Minch et al., 2001 ; Cornee et al., 2002).

Le bassin de Melilla-Nador, situé a I'embouchure du Couloir Sud Rifain, constitue I'un des
bassins de références pour I'étude de la stratigraphie des bassins néogenes de la Méditerranee,
puisque  beaucoup de données  magnétostratigraphiques,  biostratigraphiques,
cyclostratigraphiques et téphrochronologiques ont été publiés sur ce bassin (Cunningham et al.,
1994, 1997 ; Roger et al., 2000 ; Minch et al., 2001, 2006 ; Cornée et al., 2002, 2006 ; Van
Assen et al., 2006). De la base au sommet du bassin, sept unités sédimentaires ont été identifiées
et datées entre ~ 6,9 Ma et ~ 5,8 Ma (Cornée et al., 2002). Les marnes a intercalations de
diatomites passent latéralement a une unité bioclastique progradante (Unité 2) datée entre 6,9
Ma et 6,5 Ma, suivie d’unité oligospécifique de récifs coralliens a Porites (Unité 3) datée entre
6,5Maet 6,1 Ma (Roger et al., 2000 ; Munch etal., 2001 ; Cornée et al., 2002). Nous proposons
une corrélation des calcaires para-récifaux progradants et des récifs oligospécifiques a Porites
du bassin Boudinar avec les unités 2 et 3 du bassin de Melilla-Nador. Par conséquent, les
conditions marines dans le bassin Boudinar ont persisté jusqu'aux environs de 6.5-6.1 Ma,

comme dans le bassin de Melilla-Nador.

L'histoire du bassin Boudinar présente des similitudes avec celle de la succession pré-évaporites
de référence des bassins marginaux de Sorbas et Nijar au SE d’Espagne (Martin et Braga, 1994,
1996 ; Fortuin et Krijgsman, 2003). Dans ces bassins, la sédimentation du Néogeéne supérieur a
commencé par des dépots clastiques rouges durant la transition Serravalien supérieur-Tortonien
inférieur (Ott d'Estevou et Montenat, 1990), comme dans le bassin de Boudinar. Dans la plupart
des bassins marginaux espagnols, un soulevement tectonique régional au Tortonien supérieur
était responsable d'une discordance majeure survenant entre le Tortonien moyen et supérieur et
entre les dépdts marins du Tortonien terminal et Messinien inférieur. Nous avons identifié une
telle discordance entre les sous-unités Ila et Ilb pres de la transition Tortonien-Messinien. En
Espagne, les sédiments du Tortonien terminal-Messinien inférieur sont représentés par des
dépbts mixtes carbonatés et silicoclastiques transgressifs (« Azagador membres »), recouverts
par les marnes du « Abab member » qui ont été précisément datées entre 7,24 Ma et 5,97 Ma
(Krijgsman et al, 2001 ; Sierro et al, 2001 ; Manzi et al., 2013). Par conséquent, les
conglomérats et calcaires de la partie inférieure de la sous-unité Ilb a Boudinar (Fig. I1-15)
peuvent étre corrélés avec 1’« Azagador member ». Les marnes sus-jacentes peuvent étre

corrélées avec le « lower Abad member » daté de 7,24 a 6,7 Ma (Krijgsman et al., 2001). Les
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dépots de marnes contemporaines avec le « Upper Abad member » (6,7 a 5,97 Ma) manquent
a Boudinar, car ils ont été érodés au cours de « la MSC » (Cornee et al., 2016). Cependant, des
dépo6ts de carbonates d'eau peu profonds sont conservés au-dessus du massif de Ras Tarf et en

olistolites au-dessus de la « MES ».

2. Evolution tectonique, sédimentaire et paléoenvironnementale du bassin de

Boudinar et d’Arbaa Taourirt
2.1. Serravallien supérieur?-Tortonien inférieur

Les travaux antérieurs ont assigné un réle important pour le décrochement senestre du Nékor
(Fig. 11-1B) dans la genése du bassin de Boudinar (Houzay 1975 ; Guillemin et Houzay, 1982
: Morel, 1988). Le bassin devrait avoir une structure en graben, en raison d'une extension E-W
en association avec une compression orthogonale (Ait Brahim et Chotin, 1990). Selon nos
résultats, lI'ouverture du bassin de Boudinar s'est produite pendant le Tortonien inférieur avant
~10.5 Ma et le bassin apparait comme une dépression continentale ouverte sur la paléo-mer
d’Alboran. A ce stade, la subsidence a été probablement contrdlée par la réactivation du
décrochement du Nékor dans un contexte extensif (Houzay 1975, Guillemin et Houzay, 1982 ;
Morel 1988).

La subsidence tectonique continue et la transgression marine s'est produite dans le bassin de
Boudinar aux environs de 10 Ma. Les conglomérats continentaux de base seront surmontés en
discordance par les formations marines clastiques puis marneuses du Tortonien inférieur (Sub-
Unité I1a). Dans les marnes du Sub-Unité Ila, I'abondance du foraminifére benthique A. beccarii
s.l. et la présence d'Elphidium, Cibicides et Nonion indiquent des conditions environnementales
larges allant de conditions hypersalines a des conditions marines normales (Nigam, 1987 ;
Murray, 1991 ; Nigam et Chaturvedi, 2000). Un tel assemblage de foraminiféres caractérise
des environnements estuariens a marins peu profonds (« inner shelf ») et restreints qui peuvent
étre affectés par des variations de salinité en relation avec la présence de fleuves. Ces formations
sont également en onlap sur la faille du Nékor (Fig. 11-16 B, C), indiquant que cette derniére
était inactive dans sa partie Nord-Est entre 10 et 9.6 Ma. Cependant, la tectonique extensive le
long des failles normales synsédimentaires N20° (Azdimousa et al., 2006) était toujours en
activité dans le bassin de Boudinar, comme marqué par le déplacement de la subsidence vers
I'ouest aprés 9.6 Ma. Ceci est indiqueé par des taux d'accumulation de sédiments plus élevés a la

base de la coupe de Moulay el’Arbi par rapport a la coupe d'Irhachdmene (avant 9.6 Ma),
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comme souligné par 1'épaisseur et la nature variables des dépdts et puis par ’inversion de la

subsidence (Fig. 11-15).

Dans le bassin d’ Arbaa Taourirt, malgré I'absence de contraintes stratigraphiques précises, une
évolution similaire peut étre déduite de la partie basale de la coupe décrite par Frizon de la
Motte (1982).

2.2. Tortonien supérieur

Pendant le Tortonien supérieur, les assemblages de foraminiféres benthiques dans les marnes
de Sub-Unité Ila indiquent des paléoenvironnements peu profonds (« inner-middle shelf ») a
paléobathymétrie constante inférieure a 80 m (Fig. 11-12, 11-15). Le taux d'accumulation de
sédiment égale le taux de subsidence du bassin. Ces environnements peu profonds sont
également confirmés par les données palynologiques avec peu de pollens de Pinus, indiquant
la proximité relative de la ligne de rivage et I'évidence d'un type de végétation ouvert dominé
par les Poaceae, Asteraceae et les halophytes typiques des environnements littoraux dans cette
région (Bachiri-Taoufiq et Barhoun, 2001 ; Bachiri-Taoufiq et al., 2001, 2008). Les zones
couvertes de foréts étaient rares et probablement développées sur les montagnes voisines et/ou
le long des fleuves. De plus, les données palynologiques indiquent un climat chaud et aride
pendant le Tortonien qui est en accord avec les travaux précédents dans le Couloir Sud Rifain
(Bachiri-Taoufig et al., 2001, 2008). L'aridité est soulignée par le rapport entre les pourcentages
de pollen de Poaceae et d’Asteraceae qui est toujours en faveur d’Asteraceae, indiquant des
précipitations de moins de 500 mm par an (Cour et Duzer, 1978). Il faut également noter que
les plantes microthermiques (i.e. des plantes de haute latitude/altitude) sont absentes (a
I’exception d’un grain de Cedrus). Ceci indique que le bassin de drainage était petit sans hautes
montagnes, ou que les montagnes étaient trop loin du bassin de sédimentation (un transport sur
une longue distance élimine I'enregistrement des plantes microthermiques tels que les Abies)
ou bien que les montagnes du Rif était encore non surélevées et trop basses pour permettre aux
arbres microthermiques de se développer. Ainsi, nous proposons que durant le Tortonien
supérieur le bassin de Boudinar correspond a un golfe marin peu profond entouré par des

montagnes de basses altitudes.

Des environnements d’eaux peu profondes constants (<70 m) similaires ont été mis en eévidence
dans le bassin d’Arbaa Taourirt, sur la base des analyses de foraminiféres benthiques (\Wernli,

1988) au sein de marnes maintenant attribuées au Tortonien supérieur (cette etude).
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2.3. Transition Tortonien-Messinien

Les dép6ts du Sub-Unité Ila sont tronqués par une surface d’érosion marine au Tortonien
terminal ou trés proche de la transition de Tortono-messinienne. Par corrélation avec le bassin
d’Arbaa Taourirt, on peut préciser que cette surface date entre 7.42 et 7.15 Ma. Au-dessus de
cette surface, une brusque élévation du niveau relative de la mer est enregistrée au Messinien
inférieur, comme indiqué par les environnements bathyaux supérieur & moyens mis en évidence
sur la coupe de Moulay el’Arbi (Fig. 11-12). L'approfondissement du bassin a continué jusqu’a
des environnements bathyaux moyens (Fig. 11-12), avec un changement bathymétrique
dépassant 500 m. Cette amplitude dépasse fortement I'amplitude des changements du niveau de
la mer et de I'océan mondial au cours de cette période (Miller et al., 2011), ce qui indique que
le bassin a subi une subsidence tectonique importante pendant le Messinien inférieur. De plus,
plusieurs failles normales ont affecté les dépots de marnes et de diatomites du Messinien
inférieur (Azdimousa et al., 2006). Ces auteurs ont identifié deux directions principales de
failles : E-W et NW-SE a NNW-SSE indiquant deux directions d’extension N-S et NE-SW
respectivement. Les données de pollens montrent une augmentation des pourcentages de grains
de Pinus et une diminution d'Amaranthaceae (halophytes) dans les marnes du Messinien
inférieur au-dessus de la surface d’érosion marine (Fig. 11-15). Le comportement de ces deux
taxons indique que les sources d’apports des sédiments étaient plus lointaines que pendant le
Tortonien, en accord avec d'autres évidences d’approfondissement du bassin. Les données
palynologiques n'indiquent aucun changement climatique crucial depuis le Tortonien inférieur,
ce qui est en accord avec les résultats obtenus dans le Couloir Sud Rifain (Bachiri-Taoufiq et
al., 2008). Il semble que les changements eustatiques aient contr6lé les variations de
pourcentage de pollen (i.e. Pinus) dans ce secteur. Pendant le Messinien inférieur, le bassin de
Boudinar aurait évolué en un bassin marin ouvert et profond et le rivage était relativement

lointain.

Dans le bassin d’Arbaa Taourirt, des fans conglomeratiques localisés et des dépots de gres et
conglomérats montrant des structures de paléo-courant de grande échelle reposent sur la surface
d'érosion marine tronquant les marnes marines du Tortonien supérieur (Fig. 11-13). Les
conglomérats grossiers de base proviennent de I'érosion des zones émergées a proximite, ils
sont principalement composés d’écoulements de débris. Ces derniers sont interprétés comme
des fans deltas sous-marin (Fig. 11-13B), déposés dans une dépression orientée SW-NE située
le long de la faille Nekor. Les grés et microconglomérats bioclastiques recouvrant, présentent

des structures de « trough cross-bedding » géantes. Ces structures, qui indiquent des courants
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de haute énergie, sont le résultat de la migration des dunes sous-marines sous I’effet d’un
courant unidirectionnel fort, dont le sens d’écoulement est orienté vers le N-NNE. Cette
direction suggére qu'elle est liée a I'écoulement des eaux atlantiques vers la Méditerranée aux
environs de 7,2 Ma. Selon Anastas et al. (1997), la hauteur des dunes (H) est liée a la profondeur
de I'eau (D) par la formule H = 0,17 D. la plus épaisse dune est d'environ 15 m d'épaisseur,
indiquant une profondeur d’eau de l'ordre de 90 m. Ainsi, subsidence semble étre restée
constante a 1’Arbaa Taourirt alors qu'elle était accélérée a Boudinar durant la transition

Tortonien-messinienne.

2.4. Messinien inférieur

Dans le bassin de Boudinar, les dépbts du Messinien les plus supérieurs sont caractérisés par
une tendance a la diminution de la profondeur, passant d’un environnement bathyal moyen
(« middle bathyal ») a bathyal supérieur-« outer shelf » (« outer shelf-upper bathyal » ; Fig. I1-
12). Cette tendance de diminution de profondeur a persisté durant Messinien inférieur-
Messinien supérieur (6.1 a 6.5 Ma) comme indiqué par les calcaires para-récifaux progradants
au-dessus du volcan de Ras Tarf et par les olistolites de récif corallien dans le bassin. Ainsi le
bassin Boudinar s'est transformé de nouveau en un bassin marginal peu profond. Les dép6ts de

cette période sont complétement absents dans le bassin d’ Arbaa Taourirt.

3. Connections entre ’Atlantique et la Méditerranée au Miocéne supérieur

Durant le Tortonien inférieur et avant 8 Ma, la Méditerranée a été reliée a I'Océan Atlantique
par le détroit Nord-Bétique et par les bassins de Granada et de Guadix au Sud de I’Espagne
(Martin et al., 2009, 2014 ; Fig. 11-17 A). Les connections marines ont été établies entre 9 Ma
et 8 Ma (Soria et al., 1999) et I'étendue maximale des couloirs Bétiques s’est produite au
Tortonien supérieur, apres 8,35 Ma (Corbi et al., 2012). Par contre, aucun lien marin entre
I'Océan Atlantique et la mer Méditerranée par le couloir Rifain n'a existé avant 8 Ma et, depuis
10 Ma, les invasions marines sur la paléo-marge méditerranéenne ont été limitées aux golfes

peu profonds dans les régions de Boudinar et du “Cap des Trois Fourches” (Fig. 11-17 A).

Pendant le Tortonien supérieur, des connections marines entre 1’ Atlantique et la Méditerranée
par le Couloir Sud Rifain ont été mis en place aux environs de 8 Ma (Fig. II-17 B). Cet
événement est marqué par le début de la sédimentation marine et le développement des
environnements marins profonds (paléo-profondeurs de ~600 m) dans le bassin de Taza-

Guercif (Krijgsman et al., 1999a). Dans le Couloir Nord Rifain, nos résultats montrent que les
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bassins de Boudinar et d’Arbaa Taourirt ont été connectés. De plus, les eaux atlantiques ont
probablement pu atteindre les bassins de Dhar Souk et de Boured, comme il indiqué par la
présence de Neogloboquadrina humerosa (FAD = 8.56 Ma) ou de G. miotumida (FAD = 7.89
Ma dans la région mediterranéenne) prées de la base des dépbts marins dans ces bassins (\Wernli,
1988). Ainsi, le Couloir Nord Rifain était également complétement ouvert. Au méme temps,
les détroits Nord-Bétiques subissent une restrictions diachrone en raison des conditions
tectoniques locales entre 7,9 Ma et 7,3 Ma (Corbi et al., 2012) et ont peut-étre fermés durant le
Tortonien supérieur (Soria et al., 1999 ; Martin et al., 2009, 2014).

Durant la transition Tortonien-Messinien, (Krijgsman et al. (1999) ont proposé que les
connections entre 1’ Atlantique et la Méditerranée par le Couloir Sud Rifain aient été restreintes
suite a un soulevement tectonique combiné avec des variations glacio-eustatiques entre ~7.2 et
6.1 Ma. Cependant, dans le Couloir Nord Rifain, un changement sédimentologique majeur s’est
produit. Ce changement est marqué par le développement de structures de paléo-courant a
grande échelle dans des dépdts gréso-conglomératiques au-dessus d'une surface d’érosion
marine régionale (Fig. I1-13). Ces structures qui indiquent des paléo-courants unidirectionnels
de grande énergie, peuvent étre liées aux entrées des eaux atlantiques en Méditerranée aux
environs de 7.2 Ma. Des structures de courants similaires ont été également décrites dans des
couloirs étroits qui ont relié la mer Méditerranée et I'Océan Atlantique par le Sud de I'Espagne
pendant le Miocene supérieur (Martin et al., 2001, 2009, 2014 ; Betzler et al., 2006).
L’évolution différente des couloirs Nord et Sud rifains est probablement liée a la migration du
front compressif de la chaine rifaine vers le Sud permettant le soulévement tectonique du bassin
de Taza-Guercif (Fig. I1-17 C).

Au Messinien inférieur, le Couloir Nord Rifain a subi une restriction progressive et montre
une évolution similaire a celle des bassins de Sorbas-Nijar (Ott d'Estevou et Montenat, 1990 ;
Sierro et al., 1997) et du Guadalquivir (Pérez-Asensio et al., 2012a) au Sud de I'Espagne. Apres
~6.1 mA, le Couloir Sud Rifain a été probablement fermé (Krijgsman et al., 1999a ; Krijgsman
et Langereis, 2000 ; Ivanovic et al., 2013). Nous proposons que le Couloir Nord Rifain ait été
également fermé simultanément aprés 6.1 Ma (Fig. 11-17 D), comme indiqué par la tendance
au désapprofondissement avec le développement des unités para-récifales progradantes dans le
bassin de Boudinar. En méme temps, le detroit de Guadalhorce (Fig. 11-17 C) était le dernier
couloir bétique et a fonctionné comme canal majeur permettant la sortie des eaux Méditerranées

vers I'Océan Atlantique (Martin et al., 2001 ; Pérez- Asensio et al., 2012b). Ce dernier s'est
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fermé presque simultanément avec le Couloir Nord Rifain aux environs de 6.3-6.2 Ma (Corbi
etal., 2012 ; Pérez-Asensio et al., 2012b).
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Figure 11-17 : Cartes paléogéographiques montrant les changements dans les voies de communications entre
I’ Atlantique et la Méditerranée par le Nord du Maroc et le Sud de I’Espagne, depuis le Tortonien inférieur jusqu’au
Messinien supérieur. Modifiées d’aprés Martin et al., (2001, 2009, 2014) et Flecker et al., (2015).

Néanmoins, la présence de communications limitées entre I'Atlantique et le Méditerranée au
Messinien supérieur ne peut pas étre définitivement exclue. En effet, le dépdt des évaporites
d’épaisseur kilométrique en Méditerranée centrale (Lofi et al., 2011) nécessite quelques

connections avec 1’ Atlantique au moment de la « MSC » (CIESM, 2008 ; Ryan, 2009 ; Roveri
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et al., 2014). En se basant sur nos connaissances actuelles, tous les couloirs marins étudiés
autour de la mer d’Alboran se sont fermés dans I’intervalle Tortonien supérieur-Messinien
inférieur. Par conséquence, quelques connections pourraient étre exister au Messinien supérieur
a travers le Couloir Sud Rifain comme il est proposé par Pérez-Asensio et al. (2012b), ou

probablement a travers le détroit de Gibraltar. D’autres études sont nécessaires dans ces régions.

VI. CONCLUSION

Un cadre chronostratigraphique précis a été défini pour les dépbts miocénes du bassin de
Boudinar et de I'Arbaa Taourirt, en utilisant les nannofossiles calcaires, les foraminiféres
planctoniques et les datations radiométriques. A Boudinar, les dép0ts continentaux ont été mis
en place pendant le Tortonien inférieur ou avant et la sédimentation marine s'est produite entre
le Tortonien inférieur a ~10 Ma et le Messinien inférieur a ~6.1 Ma. A 1’Arbaa Taourirt, les
marnes marines sont déposées entre le Tortonien supérieur et le début du Messinien, et sont
recouvertes par les conglomérats et gres marins peu profonds du Messinien inférieur. Cette
¢tude nous permet d’établir le scénario suivant pour I’évolution des connections entre

I’ Atlantique et la Méditerranée a travers le Couloir Nord Rifain.

Depuis 10 Ma, les ingressions marines sont limitées a des golfes peu profonds dans la région
de Boudinar et du « Cap des Trois Fourches » sur la paléo-marge méditerranéenne marocaine.
Les Couloir Nord Rifain s’est ouvert au Tortonien supérieur. Prés de la transition Tortonien-
Messinien, le Couloir Nord Rifain a enregistré un événement sédimentologique majeur qui peut
étre lié au rétrécissement du Couloir Sud Rifain. Ainsi le Couloir Nord Rifain a agi comme un
canal majeur pour I’entrée des ecaux atlantiques dans la mer Méditerranéenne pendant le
Messinien inférieur (aprés 7.2 Ma). Les communications entre 1’ Atlantique et la Méditerranée
par le Couloir Nord Rifain ont été progressivement restreintes pendant le Messinien supérieur
et totalement fermées aux environs de 6.1 Ma, comme dans les couloirs Sud rifain et bétiques.
Ce résultat pose la question sur la connectivité entre I'océan Atlantique et la mer Méditerranée

au cours de la « MSC ».
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Ce chapitre a également fait 1’objet d’une publication scientifique intitulée: Jean-Jacques
Cornée, Philippe Minch, Mohammed Achalhi, Gilles Merzeraud, Ali Azdimousa,
Frédéric Quillévére, Mihaela Melinte-Dobrinescu, Christian Chaix, Abdelkhalak Ben
Moussa, Johanna Lofi, Michel Séranne, Pierre Moissette « The Messinian erosional surface
and early Pliocene reflooding in the Alboran Sea: New insights from the Boudinar basin,
Morocco», publiée dans la revue Sedimentary Geology en 2016. Il sera donc présenté sous

forme d’article.

Résumé

De nouvelles investigations dans le bassin néogéne de Boudinar (Maroc) fournissent des
informations sur la Crise de salinité messinienne (« MSC ») et le réennoiement zancléen dans
la partie méridionale du domaine d'Alboran (Méditerranée occidentale). L’age et la géométrie
de la surface d’érosion messinienne (« MES ») et des dépdts sus-jacents ont été déterminés en
se basant sur de nouvelles analyses sédimentologiques et paléontologiques. La « MES » est
d'age Messinien supérieur et a été mise en place dans des conditions subaériennes. Dans le
bassin de Boudinar, au maximum 200 m de sédiments miocénes ont été érodés, y compris les
blocs de gypse du Messinien supérieur. La géométrie originale de la « MES » est préservée
seulement quand elle est recouverte par les dépdts continentaux du Messinien supérieur. Ces
derniers correspondent a des dép6ts de cones alluviaux conglomératiques ou de marnes
lacustres, interprétés comme des indicateurs de la chute du niveau marin pendant la « MSC ».
Ailleurs dans le bassin, le contact entre les dép6ts du Messinien supérieur et du Pliocéne
inférieur est une surface lissée de faible pendage. Cette derniere correspond a la surface
régressive (« MES ») remodelée ensuite par la surface transgressive du Pliocéne inférieur. Les
dépots pliocénes inférieurs sont caractérisés par : (i) leur onlap sur le socle de la chaine du Rif
ou sur les dép6ts miocénes supérieurs ; (ii) des dépdts lagunaires a la base passant au-dessus a
des marnes et sables d’offshore (début du Pliocéne; intervalle de 5.33 a 5.04 Ma ; zone de
foraminifeéres PL1) ; (iii) le rétablissement des conditions marines dans 1’intervalle entre 5.32
et 5.26 Ma ; et (iv) un changement d’environnement du lagunaire en marin d’offshore qui s’est
opéré au travers de quelques dizaines de métres de dépots. Ceci indique qu’au moins la fin du

réennoiement a été progressive et non catastrophique.
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I.  INTRODUCTION

L’un des événements les plus fascinants dans 1'histoire récente de la Méditerranée est la Crise
de salinité messinienne (« MSC : Messinian Salinity Crisis ») (Hsi et al., 1973) qui s'est
produite entre 5.97 et 5.33 Ma (Gautier et al., 1994 ; Krijgsman et al., 1999a ; Manzi et al.,
2013 ; Roveri et al., 2014a). La « MSC » a entrainé la formation de deépdts trés épais
d’évaporites dans les parties centrales de la Méditerranée et I'érosion intense de ses marges,
avec l'incision de canyons profonds (e.g., Chumakov, 1973 ; Clauzon, 1973 ; Hsu et al., 1973 ;
Ryan and Cita, 1978 ; Gautier et al., 1994 ; Krijgsman et al., 1999a ; Lofi et al., 2005, 20114,
2010b ; CIESM et al., 2008). La « MSC » a été provoquée par la fermeture progressive des
couloirs bétiques et rifains entre la Méditerranée et I'Océan Atlantique et la chute du niveau de
base méditerranéen résultante (Flecker et al., 2015). Pendant le Messinien terminal et/ou début
du Zancléen (« latest Messinian and/or earliest Zanclean »), la Méditerranée a été inondée par
les eaux atlantiques a travers le détroit du Gibraltar (e.g., Hst et al., 1973 ; Blanc, 2002 ; Lofi
et al., 2003 ; Garcia-Castellanos et al., 2009 ; Estrada et al., 2011 ; Bache et al., 2012). Trois

caractéristiques de la « MSC » font encore I'objet du débat :

- Pour certains auteurs, la mer méditerranéenne a été entierement ou presque entierement
desséchée (Chumakov, 1973 ; Hsu et al., 1973 ; Ryan and Cita, 1978 ; Barber, 1981 ;
Clauzon, 1982 ; Clauzon et al., 1996 ; Ryan, 2009 ; Lofi et al., 2011b ; Bache et al.
2012) tandis que, pour d'autres, la chute du niveau marin a été d'amplitude modérée
(e.g., Nesteroff, 1973 ; Néraudeau et al., 2001 ; Roveri et al., 2001, 2014b ; Manzi et
al., 2005, 2009).

- Certaines études proposent que le réennoiement («reflooding ») a été rapide a
catastrophique (plusieurs milliers d’années : Hsu et al., 1973 ; Clauzon et al., 1996 ;
Pierre et al., 2006 ; 36 ans : Blanc, 2002 ; Lofi et al., 2003 ; Loget et al., 2005 ; 2 ans :
Garcia-Castellanos et al., 2009 ; Estrada et al., 2011 ; Bache et al., 2012) alors que
d'autres soutiennent 1’idée d’un réennoiement progressif (Roveri et al., 2008a, b, 2014b
; Cornée et al. 2006, 2014 ; Caracuel et al., 2011 ; Omodeo-Sale et al., 2012).

- Pour certains auteurs, I'age du réennoiement est de 5.33 Ma (base du Pliocéne ; Hsu et
al., 1973 ; Pierre et al., 1998 ; Blanc, 2002) et, pour d'autres, il se serait produit en deux
étapes (e.g., Estradaetal., 2011). Bache et al. (2012) proposent une premiére étape entre
5.56 et 5.46 Ma avec une remontée modérée et lente du niveau marin (< 500 m) suivie
d’une inondation instantanée a 5.46 Ma, avec une élévation soudaine du niveau marin

de 600 a 900 m li¢e a I’approfondissement du détroit de Gibraltar. Pour Perez-Asensio
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et al. (2013) la premiére étape s'est produite a 5.52 Ma (stade glacioeustatique TG11) et
la deuxieme au début du Pliocéne (« earliest Pliocene ») a 5.33 Ma (érosion a Gibraltar

et puis élévation du niveau marin).

Dans cette partie du travail, nous apportons de nouvelles informations concernant ces débats
dans le domaine Alboran (partie ouest de la Meéditerranée), en se basant sur I'étude
d’affleurements clés du bassin Boudinar (Rif nord oriental du Maroc). Nous y documentons et

décrivons la surface d'érosion messinienne et les dépdts les plus inférieurs du Pliocéne.

II. CONTEXTE GEOLOGIQUE

La mer d'Alboran est située a I’extrémité occidentale de la Méditerranée (Fig. 111-1A). Elle est
délimitée par les chaines bétiques et rifaines qui ont commencé a se former pendant I'Oligocéne
suite a la convergence entre I'Afrique et I'Europe (e.g., Jolivet et al., 2006 ; Chalouan et al.,
2008). Depuis le Miocéne supérieur, des bassins sédimentaires épais ont été mis en place en
mer d'Alboran (e.g., Comas et al., 1999) et le long de ses marges. Une des caractéristiques
typiques de la sédimentation en mer d'Alboran est I'absence des évaporites messiniennes en
offshore. Ceci est différent de la partie centrale de la Méditerranée orientale ou les évaporites

(y compris I’halite) atteignent jusqu'a deux kilométres d’épaisseur (e.0., Lofi et al., 2011a, b).

Le bassin de Boudinar se situe sur la marge méridionale de la mer d'Alboran, dans la partie
orientale des montagnes rifaines du Nord du Maroc (Fig. I11-1A). Il a été formé au-dessus des
nappes metamorphiques de Kétama et de Temsamane, ou sur le massif volcanique de Ras Tarf
d’age Miocéne moyen (Fig. 111-1B). A Il'ouest, le bassin de Boudinar est recoupé par la faille
récente de Ras Tarf (Guillemin et Houzay, 1982) (Fig. 111-1C). Aprés la déformation miocéne
inférieure du Rif et I’érosion subaérienne, le remplissage marin des paléo-vallées a commencé
au Miocene supérieur (Tortonien) et a duré jusqu'au Pliocéne inférieur (Guillemin et Houzay,
1982 ; Choubert et al., 1984 ; Wernli, 1988 ; Barhoun et Wernli, 1999 ; Azdimousa et al., 2006)
(Fig. 111-1D). Les dépbts néogenes supérieurs comprennent de bas en haut : des conglomérats
continentaux (jusqu'a 25 m d’épaisseur) et marnes marines (ca. 150 m d'épaisseur) du
Tortonien, des marnes et diatomites du Messinien inférieur (jusqu'a 40 m d'épaisseur) et des
lentilles de récifs coralliens a Porites messiniennes (ca. 10 m d’épaisseur). Dans ce bassin, les
évaporites liées a la « MSC » n'ont pas été identifiées et la base des dép6ts pliocénes a été
décrite comme presque concordante sur les marnes messiniennes (Guillemin et Houzay, 1982 ;
Azdimousa et al., 2006). Aucune surface d’érosion majeure en relation avec la « MSC » n’a

observée et seulement une lacune dans la sédimentation a été signalée (Azdimousa et al., 2006).
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Figure 111-1 : A) Localisation du bassin de Boudinar en Méditerranée occidentale (modifié d’aprés Roveri et al.,
2014a). B) Carte géologique simplifiée du bassin de Boudinar (modifiée d’aprés Guillemin et Houzay, 1982). C)
Coupe transversale simplifiée (localisation en B). D) Coupe synthétique des dépbts néogénes du bassin de
Boudinar, avec la localisation stratigraphique des zones étudiées.
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Cependant, les alternances de marnes et diatomites du Messinien sont recouvertes par des
conglomerats (jusqu'a 100 m d'épaisseur). Ces derniers ont été considérés comme des dépots
de cdnes sous-marins, liés a la chute du niveau marin au Messinien supérieur, dans l'intervalle
de 5.8 a 5.3 Ma (Guillemin et Houzay, 1982 ; Azdimousa et al., 2006). Au-dessus de ces
conglomérats viennent des dépots sableux et marneux marins du Pliocéne inférieur (ca. 150 m
d'épaisseur) montrant une géométrie progradante (Azdimousa et al., 2006). Les sédiments
pliocénes ont été déposés dans un milieu deltaiques ouvert vers le large au Nord-Est (EL
Kharrim, 1991 ; Azdimousa et al., 2006). De nouvelles observations nous permettent
d'améliorer nos connaissances sur la transition Messinien-Pliocéne dans ce secteur du domaine
d'Alboran.

1.  METHODES

Huit principales coupes ont été étudiées a la transition entre les dépbts messiniens et pliocénes
inférieurs dans le bassin de Boudinar (Fig. I11-1B, D). Ces coupes sont décrites le long de trois
transects proximal-distal : (1) Ait Abdallah-Saida—-Main Road, (2) Irhachamene—
Imessaotdene—Oued Amekrane, et (3) lyedderene—Oued Salah (Fig. 111-1B). Les coupes
d’Ait Abdallah, lyedderene et Oued Salah ont été échantillonnées pour ’analyse des
nannofossiles calcaires afin de compléter les données biostratigraphiques disponibles. 30
échantillons au total ont été étudiés dont 21 ont fourni des informations utiles. Les méthodes
d’analyse des foraminiféres planctoniques et des nannofossiles calcaires sont similaires a celles
utilisées dans le chapitre précédent (voire Chapitre Il, section 111.1). La subdivision zonale de
Wade et al. (2011) est utilisée pour les foraminiféres planctoniques et celle de Martini (1971)
pour les nannofossiles calcaires. Le calibrage des bio-événements suit \Wade et al. (2011) pour

des foraminiféres planctoniques et Raffi et al. (2006) pour les nannoplanctons calcaires.

IV. RESULTATS

1. Partie Nord du bassin
1.1. Coupe d’Ait Abdallah (N 35° 14’ 25.8°’, W 3° 40’ 51”’)
1.1.1. Lithostratigraphie

Sur la coupe d’Ait Abdallah (Fig. 111-1B) les dépots de diatomites messiniennes sont absentes
en raison d'une surface d’érosion irréguliere, recouverte par une succession silicoclastique
d’environ 70 m d’épaisseur (Fig. 111-2). Le long de cette surface, entre 4 et 10 m d’épaisseur de

dépbts chaotiques remplissent des dépressions meétriques creusées dans les marnes du
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Messinien inférieur (Fig. 111-3A, 111-4). Ces dépdts chaotiques se composent de blocs de gypses
(sélénite) centimétriques a métriques, remaniés dans des sédiments argileux (Fig. 111-3B). Au-
dessus viennent quelques meétres de conglomérats a bases légérement érosives, constitués par
des galets métamorphiques et volcaniques dérivés du socle et des blocs de récifs messiniens a
Porites (Fig. I11-3C). Les galets sont bien arrondis, sans matrice et montrent des stratifications
entrecroisées indicatives des conditions de dép6ts en milieu fluviatile. Ces conglomérats
montrent un support matriciel et atteignent une dizaine de métres d’épaisseur au sud-ouest d'Ait
Abdallah, prés de la faille du Ras Tarf (Fig. 111-3D). Au-dessus des conglomérats on distingue

la succession suivante (Fig. I11-4), du bas en haut :

- 10 m d’¢épaisseur de conglomérats fluviatiles intercalés avec des gres fins et argiles
laminées et oxydés. Ces derniers montrant des rides de vagues, des petits terriers, des
figures de dessiccation, des microfaunes marines et nannoflores. Ces dépbts sont
interprétés comme étant déposés dans des environnements de transition entre la mer et
le continent ;

- Les dépbts oxydés passent progressivement vers le haut a des marnes marines (40 m
d’épaisseur), contenant des coquilles d’Amusium et des intercalations de gres fins
bioturbés qui montrent des laminations & faible angle et des litages obliques en
mamelons (« hummocky cross-stratification ou HCS »). Ces sédiments ont été déposes
a plusieurs reprises dans des environnements de shoreface a offshore ;

- 20 m de dépdts de siltites, conglomérats et gres, déposés a plusieurs reprises dans des

environnements de shoreface a backshore.
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Figure 111-2 : Vue d’ensemble de la coupe d’Ait Abdallah avec la localisation de la Fig. I11-4. La plupart des
dépdts de marnes et diatomites messiniennes sont absents.
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Figure 111-3 : Conglomérats et gypses a la base des dépdts recouvrant la « MES » & Ait Abdallah. A) Olistolites
de gypse. B) Bloc de Sélénite. C) Blocs de Porites dans les conglomérats. D) Conglomérats de cone alluvial en
position proximale, Sud-Ouest d’Ait Abdallah.

1.1.2. Biostratigraphie

Deux metres au-dessous de la surface d'érosion, nous avons trouve les espéces de foraminiféres
planctoniques Globorotalia mediterranea et Globorotalia conomiozea, indiquant un age
Tortonian terminal-Messinien inférieur (laccarino, 1985). Entre 18 et 70 m au-dessus de la
surface, les échantillons de AAB9 jusqu’a AABI16 ont fourni Globoturborotalia nepenthes
(LAD = 4.37 Ma) et Globorotalia margaritae (FCO - premiére occurrence commune = 5.08
Ma), pointant a la Zone PL1.

Les échantillons de AABS5 jusqu’a 10AA9 (entre 2 et 18 m au-dessus de la surface) ont
également fourni le nannofossile Ceratolithus acutus (FAD =5.32 Ma ; LAD =5.04 Ma ; Raffi
et al.,, 2006), indiquant la Zone NN12. Juste au-dessus des conglomérats fluviatiles,
I'échantillon AAB5 a rapporté un assemblage de nannofossiles avec Triquetrorhabdulus
rugosus (LAD =5.27 Ma, la partie inférieure de la Zone NN12). Par conséquent, les premiéres
dizaines de metres de dépOts chaotiques et de conglomérats fluviatiles sont plus anciens que
I’intervalle Messinien terminal-début Pliocene (« latest Messinian/earliest Pliocene » ; 5.32 &

5.27 Ma) et plus jeunes que le Messinien inférieur (Fig. 111-4) (base du pliocéne : 5.33 Ma, VVan
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Couvering et al., 2000). Les dépdts marins sus-jacents se corrélent avec la zone PL1,

I'intervalle de temps entre 5.33 et 4.37 Ma.
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Figure 111-4 : Succession stratigraphique a Ait Abdallah.
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1.2. Reégion de Saida (N 35° 13’ 0.55”°, W 3°39’5.7”)

Dans la région de Saida, 20 m d’épaisseur de conglomérats continentaux surmontent la surface
d’érosion messinienne (Fig. I11-5A). lls sont & support matriciel ou clastique et montrent des
stratifications obliques a grande échelle, avec des bancs inclinés de 20° vers I'Est ou le Nord-
Est. Le sommet des conglomérats est une surface plane, soulignée par des hydroxydes de fer et
quelques vers encroltants de serpulidés suggérant une surface d'inondation marine. Cette
surface est recouverte par des dépots de conglomérats marins et d’accumulations de coquilles
(« lag ») d’épaisseur métrique. Au-dessus de ce « lag », viennent des dép6ts de marnes marines
avec des coquilles d’Amusium et des HCS sableux. Les HCS montrent des géométries en onlap

vers le Sud ou Sud-Ouest.

1.3. «Main Road » (N35°16’17.4°°, W3°40’ 41.7”)

Le long de la route nationale sur la marge nord du bassin, des blocs de récifs a Porites karstifiés
atteignant plusieurs metres de diameétre sont dispersés sur le massif volcanique de Ras Tarf ou
sur les calcaires marneux néogénes. Parfois, ces blocs karstifiés sont trouvés dans des chenaux
érosifs incisant les carbonates tortoniens, dans une matrice marneuse et dépourvues de fossiles
(Fig. 111-5B). Par conséquent, dans ce secteur, les blocs de récifs a Porites ont été remaniés
directement sur la surface d'érosion, probablement sous forme d’écoulements de masse

subaériens (« subaerial mass flows ») (Fig. I11-1B).

2. Centre du bassin

2.1. Coupe d’Irhachdmene (N 35°11° 12°°, W 3°39° 48”’)

Dans la région d'Irhachamene, les dépbts tortono-messiniens atteignent une épaisseur de 200
m. Le sommet de la succession miocene est une surface d'érosion irréguliere qui plonge
doucement vers le Nord-Ouest (Fig. I11-5C). Au-dessus, viennent jusqu'a 100 m d’épaisseur de
conglomeérats a support principalement matriciel montrant des stratifications obliques a grande
échelle et des bancs inclinés de 20° vers le Nord-Est. Les clastes sont dérivés du socle
métamorphique, des roches andésitiques miocénes du massif de Ras Tarf, des récifs a Porites
messiniens et des marnes miocenes. Ces conglomérats sont continus latéralement vers le Nord
sur deux km jusqu’a la région d’Imessaoldene (Fig. 111-1B) et sont interprétés comme des

dépbts de cones alluviaux.

127



Chapitre 111 : La surface d’érosion messinienne et le réennoiement pliocéne dans le domaine d’Alboran

Messinian erosional surface

‘s

Tortonian to early Messinian'tarls

Tortopian alluvial
fans

Figure 111-5: A) Vue panoramique de la surface de transgression marine Pliocéne a Saida. La « MES » est au-
dessous des conglomérats. B) La surface d'érosion messinienne : des chenaux recoupant les dépdts du Miocéne
supérieur & « Main Road ». Leur remplissage est constitué par des marnes a olistolites des récifs a Porites
messiniens, coiffés par une terrasse Pléistocéne. C) Vue panoramique de la surface d 'érosion messinienne a
Irhachdmene.

2.2. Coupe d’Imessaoiidene (N 35° 12° 6.8°°, W 3°39°15.7”)

Dans la région d'Imessao(dene, une dizaine de métre d’épaisseur de conglomérats similaires a
ceux de la coupe d’lrhach&mene sont trouvés au-dessus d'une surface d'érosion. Ces
conglomérats sont surmontés par une surface de troncature recouverte de dép6ts marins (Fig.
111-6A, B).
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Figure 111-6: A) Vue panoramique de la transgression marine pliocéne a Imessao(dene. B) succession
stratigraphique. C) Vue panoramique de la surface d 'érosion messinienne et de la surface de la transgression
pliocéne a ’Oued Amekrane. D) Vue de prés des bancs de carbonate a I’Oued Amekréane.

Les premiers dépots marins sont constitués d’environ 8 m d'épaisseur de conglomérats qui
contiennent des balanes fragmentées, des huitres, des pectinidés, des Glycymeris et galets

perforés. Ces conglomérats sont surmontés d’un lag de coquilles et sont interprétés comme
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déposés dans un milieu de foreshore (Fig. IlII-6A, B). Au-dessus viennent jusqu’a 4 m
d’épaisseur de dépots d’argiles avec des petites bioturbations et rides, des gres a laminations
planes et quelques chenaux conglomératiques suggérant un milieu de shoreface supérieur.
Ensuite, 4 m d'argiles silteuses a lentilles gréseuses déposées dans un environnement de
shoreface recouvrent ces dépbts. Au sommet de la coupe se trouvent des dépots marins silteux
a coquilles d’Amusium, déposés dans un milieu de shoreface voir d’offshore. Ces derniers sont

typiques des dép6ts zancléens dans le bassin (Ben Moussa, 1994).

2.3. Oued Amekrdne (N 35°12° 57, W 3°34’33”)

Dans la région de I'Oued Amekréane située a I'Est d'Imessaoldene, la surface d'érosion est
irréguliere et se situe au sommet des marnes sombres du Messinien inférieur (Fig. 111-6C). Les
dépots recouvrant (~30 m d’épaisseur) constitués de marnes compactes a intercalations de bancs
décimétriques de conglomérats, sont en onlap sur la surface d’érosion et lissent la
paléotopographie irréguliere. Vers le Nord, ces dépdts se composent de marnes silteuses
laminées et azoiques a intercalations de bancs calcaires blancs riches en oogones de charophytes
(Fig. 111-6C, D) qui indiquent un milieu lacustre. Ces dépdts continentaux peuvent étre liés aux
facies de «lLago Mare » (e.g., Roveri et al., 2014a) mais d’autres investigations
paléontologiques détaillées sont nécessaires. La partie supérieure de la série est marquée par
des dépdts de marnes silteuses stratifiés, oxydés et bioturbées qui suggerent un environnement

de dépbt de transition entre le continent et le marin peu profond.

3. Partie Sud du bassin
3.1. Megziyat (N 35°10° 39, W 3° 34’ 19”°)-Iyedderene (N 35° 11’ 15.7°°, W 3° 33’
40.3”)

Dans le secteur de Megziyat (Fig. 111-1B, I11-7) des dizaines de métres d'épaisseur de dépdts
conglomératiques de cone alluvial reposent sur des marnes messiniennes (Guillemin et Houzay,
1982 ; EI Kharrim, 1991 ; Azdimousa et al., 2006) a travers d'une surface d'érosion mal exposée.
Des olistolites de récifs a Porites sont trouvés a la base le long de la surface d’érosion. Les
conglomérats sont caractérisés par une géométrie progradante avec des « foreset » inclinées
vers le Nord-Est (pendage maximum de 16°) ; ils sont recouverts par des marnes qui ont livré
des assemblages de nannofossiles calcaires contenant C. acutus (échantillon BM5 ; Fig. I11-7)

indiquant un age Zancléen inférieur.

Dans le village d'lyedderene, des olistolites de récifs a Porites sont emballés dans des dépots

de marnes silteuses marines (Fig. 111-7). Ces marnes ont fourni d’abondants nannofossiles
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calcaires (échantillon BM3 ; Fig. I11-7) y compris Ceratolithus larrymayeri apparaissant a 5.34
Ma (Raffi et al., 2006), ou dont le FAD et le LAD sont calibrés a 5.322-5.229 Ma et 5.255-
5.219 Ma respectivement (Buitrago-Reina et al., 2010). Ce marqueur indique la partie
inférieure de la Zone NN12 et un age du début du Zancléen (« earliest Zanclean »). Sous la
surface d'érosion, les marnes sombres ont fourni des nannofossiles calcaires abondants, y
compris le Discoaster surculus (FCO = 7.88 Ma ; i.e., Tortonien supérieur) et des foraminiféres
du Messinien inférieur (Guillemin et Houzay, 1982). Par conséquent, les conglomérats
continentaux progradants sont plus jeunes que le Messinien inférieur et plus vieux que le debut

du Pliocéne (« earliest Pliocene »).

. Megzyat lyedderene RS P o - Wr “ iy

early _ et e

>

& .. . Zanclean

Overturned
1T : olistolith

Figure I11-7. A gauche : Schéma de la succession a Megziyat et lyedderene. A droite : olistolites messiniens de
récifs a Porites contenus dans les marnes du Zancléen.

3.2. Oued Salah (N 35°12°18.7”°, W 3°32°34.9”)

Du c6té oriental de I'Oued Salah, la surface d'érosion plonge doucement (pendage inférieur a
5°) au-dessus des marnes du Messinien inférieur (Fig. 111-8A). Localement, des hydroxydes de
fer et des cristaux de gypses secondaires apparaissent au sommet de ces marnes verts. Au-
dessus de la surface d'érosion viennent des dépbts marneux et sableux marins, montrant des
géométries en « onlap » d'angle faible. Une coupe typique de ce secteur peut étre décrite (Fig.

[11-8B), du bas en haut on distingue :

- 0-4 m: marnes marines sombres d’age Messinien, surmontées par une surface d’érosion.
- 4-14 m : marnes silteuses grisatres litées, contenant quelques blocs métamorphiques
arrondis et des rares fragments d’huitres et Cardium, indiquant un milieu peu profond.

Ces marnes silteuses demeurent non datés.
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Figure 111-8 : A) Vue panoramique de la surface d 'érosion messinienne a 1’Oued Salah. La « MES » et la surface
de transgression pliocéne sont superposees. Les dépdts de marnes pliocénes sont en onlap sur les marnes
messiniennes. B, C) Succession lithologique. D-E) Fragments de colonies de Tarbellastraea.

- 14-23 m : marnes sombres et lentilles microconglomératiques intercalées. Les marnes
ont fourni des fossiles calcaires bien préservés et relativement abondants. Les plus
communs parmi eux sont les foraminiféres planctoniques (Globigerina, Orbulina,
Globigerinoides, Globoturborotalia, Neogloboquadrina, Globorotalia...), les coraux
hermatypiques, les mollusques (Cardium, Venus..., gastéropodes divers) et les
bryozoaires. Plus rarement, on peut retrouver des coraux solitaires, des serpulidés, des
balanes, des échinides et des foraminiféres benthiques, ainsi que tres rares algues vertes
d’Halimeda, segments de dasycladacées, spicules d'éponge, brachiopodes, décapodes,

ostracodes et otolites de poissons. Ces fossiles indiquent un environnement marin
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ouvert, chaud, oxygéné et peu profond avec une profondeur maximale d’environ 30 a
50 m.

- 23-29 m : Ecoulements de débris et marnes marines. Les écoulements de débris sont
constitués de galets de socle, de blocs isolés de coraux a Porites karstifies, de coquilles
de bivalves littoralaux (e.g., Isognomons, rares huitres) et de fragments de coraux
centimétriques a décimétriques (Tarbellastraea reussiana et rares Siderastraea
radians).

- 29-40 m : marnes silteuses a HCS sableux plats et olistolites, interprétés comme déposés
dans un milieu d’offshore supérieur. Les olistolites, de diamétre métrique, sont arrondis
et composés de fragments de récif a Porites associés parfois a des Tarbellastraea. lls
sont emballés dans une matrice boueuse, ont subi une forte dissolution et sont
localement recouverts d’hydroxydes de fer.

L’échantillon BM8B prélevé dans les marnes sombres (Fig. I1I-8B) a fourni des
nannofossiles calcaires et des foraminiferes planctoniques. La Co-occurrence de
Globorotalia tumida (FAD = 5.72 Ma dans I'Océan Atlantique) et de G. nepenthes
(LAD = 4.37 Ma) indique I’intervalle de zone M14 - PL1. La présence de C. acutus
(intervalle entre 5.32 et 5.04 Ma ; Zone NN12) dans le méme échantillon indique un age

Zancléen inférieur.

4. Géométrie, amplitude, nature et 4ge de la surface d’érosion dans le bassin de
Boudinar
Dans cette étude, nous démontrons la présence d'une surface d'érosion dans le bassin de
Boudinar qui peut étre tracée a 1’échelle régionale (Fig. I11-1B). Nous interprétons cette
discontinuité, a la transition entre les dépbts miocenes pré-MSC et les dépbts pliocénes marins,
comme correspondant a la surface d'érosion messinienne (« Messinian Erosion Surface, ou
MES »).

Les partie nord et centrale du bassin de Boudinar sont traversées par deux importantes failles
normales de directions NW-SE et NNW-SSE a pendages vers I’Est : la faille d'Imessaotdene
et de Ras Tarf (Fig. I11-1B, C) (Guillemin et Houzay, 1982 ; Azdimousa et al., 2006). Sur le
volcan de Ras Tarf au Sud-Ouest du bassin, jusqu'a 50 m d’épaisseur de calcaires récifaux
messiniens sont observés a 668 m d’altitude (Guillemin et Houzay, 1982). Sur le Ras Tarf, une
surface plane de faible pendage (<6°) qui ne correspond pas a la « MES » a éte également décrit
a une altitude de 650 m (Maurer, 1968 ; Morel, 1988). En effet, cette surface a été assignée au

Pliocéne, car les dép6ts de cet age peuvent recouvrir le massif volcanique. Au Nord de la zone
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faillée de Ras Tarf, les diatomites sous les récifs a Porites sont a 480 m et 150 m d’altitude dans
la région d'Irhachamene et Sidi Haj Youssef, respectivement (Fig. 111-1). A ces endroits, les
dépdts de diatomites et de marnes messiniennes sont tronqués par la « MES » qui atteint son
altitude la plus élevée de 480 m dans la région d'Irhachamene. Entre les failles de Ras Tarf et
d'Imessaoldene, l'altitude de la « MES » diminue vers le Nord-Est et le Nord-Ouest jusqu’a
100-150 m (régions d’Imessaoldene & Ait Abdallah). Dans ces secteurs, jusqu'a 100 m
d’épaisseur de conglomérats continentaux (région d'lrhachamene) reposent sur la surface
d’érosion et sont surmontés par une surface de transgression marine, elle-méme recouverte en
onlap par les dépdts marins du Pliocenes inférieur (d'Imessaoddene ; Fig. 111-5A). Au Nord de
la zone faillée d'Imessaoldene, l'altitude de la « MES » diminue doucement vers le Nord
jusqu’a 70 m a 30 m a proximité du rivage actuel et elle passe sous le niveau de la mer a Bahar
Sidi Driss (Fig. 111-1B, C). Dans ces secteurs, les diatomites sont absentes et les dépdts marins
du Pliocéne inférieur reposent directement sur les marnes du Tortonien supérieur a Messinien
inférieur. Malgré la géométrie relativement plane de la « MES » dans ces secteurs, des
depressions de faible amplitude (< 10m) peuvent étre y observées localement (Fig. I11-6B, C,
[11-8A, 111-9). Dans ces dépressions, on trouve soit des dépdts de marnes marines avec des
olistolites récifaux a Porites du Pliocene inférieur (Fig. I11-5B), soit des dépbts continentaux
préservés (Fig. 111-9). Dans la partie la plus au Nord du bassin, prés du rivage actuel, les roches
volcaniques du Ras Tarf affleurent et les dépbts néogenes marins sont constitués de carbonates

peu profonds non reconnus ailleurs dans le bassin (Fig. 111-5B).

Dans la partie méridionale du bassin de Boudinar, au Sud de I'Oued Amekrane, la « MES »
peut étre observée seulement au Nord de la faille d'Imessao(dene. La partie supérieure des
marnes messiniennes et les diatomites sont toujours absents (Fig. I11-1C) et I'érosion a atteint
les marnes du Messinien inférieur. La surface d'érosion se situe a une altitude de 350 m dans la
région de Megziyat et elle est recouverte par les conglomérats continentaux. Au Nord-Est,
I’altitude de la « MES » diminue a 200 m d’altitude vers lyedderene, puis a 50 m dans la région
de I’Oued Salah a proximité du rivage actuel. La, la « MES » est plane et plonge doucement
vers le large (Fig. I11-1B, 111-8A). Dans ces parties basses, la « MES » est recouverte par les
dépbts marins du Pliocénes inférieur. Les olistolithes de récifs a Porites dans les marnes
marines pliocénes peuvent étre observés a quelques métres et entre 5 a 19 m au-dessus de la
« MES » a lyedderene (Fig. I11-7) et dans la région de 1’Oued Salah (Fig. 111-8), ce qui indique
une géomeétrie rétrogradante des marnes pliocenes (Fig. I11-8A). Cette organisation géométrique
des dép6ts dans la partie meridionale est tres semblable a celle dans les parties Nord et centrales
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du bassin, tandis que I'altitude actuelle de la « MES » et des dépdts continentaux sus-jacents est
plus haute dans la partiec Sud que dans le secteur Nord. Ceci soutient la présence d’une faille
normale NNE-SSW le long de I'Oued Amekréane (Fig. I11-1B) comme il est proposé par
Azdimousa et al. (2006).
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Figure 111-9 : Reconstruction de la surface d'érosion messinienne et des dépdts transgressifs zancléens entre
« Main Road » et Oued Amekréne.

Le volume d'érosion liée & la « MES » dans le bassin de Boudinar est modéré. Sa géométrie
originale peut étre reconstruite en rétablissant les décalages des failles (Fig. I11-9). L'épaisseur
maximale des dépdts miocénes atteint 200 m (Fig. I11-1D). Quand les dépbts miocénes sont
absents sous les dép6ts pliocenes, une épaisseur maximale de 200 m de sédiments miocenes a

été enlevée par érosion avant la transgression marine pliocéne. C'est le cas dans la partie la plus
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au nord du bassin le long de la route principale (« Main Road » ; Fig. 111-1B), ou les marnes
du Tortonien-Messinien inférieur manquent (Fig. 111-9) et les dépdts pliocenes recouvrent
directement le socle. Nous proposons que cette situation soit en fait li¢e a la présence d’un haut
paléo-topographique dans ce secteur, a savoir le volcan de Ras Tarf mis en place entre 13.3 et
8.8 Ma (EL Azzouzi et al., 2014), au-dessus duquel les dépdts tortono-messiniens étaient
minces ou absents. Par conséquent, une érosion de moins de 200 m d'épaisseur de sediments
miocénes avant la transgression marine pliocéne est probable, comme ailleurs dans le bassin
(Fig. 111-9).

Les depdts marins les plus anciens au-dessus de la surface d'érosion étaient précédemment
considérés d'age Pliocéne inférieur, en se basant sur la présence de G. margaritae (Guillemin
et Houzay, 1982 ; Barhoun et Wernli, 1999 ; Azdimousa et al., 2006). D'un point de vue
stratigraphique, les dépots les plus anciens sur cette surface d’érosion ne sont pas marins mais
correspondent aux dépo6ts de conglomérats continentaux progradants. Nos investigations
supplémentaires sur les nannofossiles calcaires et foraminiferes planctoniques dans les marnes
marines (i.e., Fig. I11-4, I11-7, 111-8) sont concordantes avec les travaux précédents, mais nous
permettent d’évaluer avec plus de précision I'dge des dépots continentaux se trouvant entre la

MES (au-dessous) et les marnes marines (au-dessus) en se basant sur I'évidence suivante :

- a Megziyat, les dép6ts marins sur les conglomérats continentaux se correlent avec la
Zone PL1 (intervalle de 5.32 a 5.04 Ma).

- alyedderene, les dépdts a olistolites se corrélent avec la partie inférieur de la Zone PL1
entre 5.34 et 5.23 Ma. Puisque les conglomérats atteignent jusqu'a 60 m d’€paisseur, ils
sont attribués au Messinien supérieur a Zancléen trés inférieur.

- al’Oued Salah, les marnes sombres au-dessous des dépbts a olistolites se corrélent avec
la Zone PLL1 entre 5.32 et 5.04 Ma.

- a Ait Abdallah, les premieres marnes sur les conglomérats continentaux se correlent
avec la base de la Zone PL1, entre 5.32 et 5.27 Ma. Puisque les conglomérats atteignent
jusqu'a 40 m d’épaisseur, ils sont attribués au Messinien supérieur a Zancléen plus
inférieur avant 5.27 Ma. Les dép6ts marins sus-jacents se corrélent avec la Zone PL1 et

ont un age de 4.37 Ma au plus jeune.

La surface d'érosion régionale et les conglomérats continentaux sus-jacents ont été formeés entre
le Messinien inférieur et le Zancléen le plus inférieur (« early Messinian-earliest Zanclean »),

apres le dépot de récifs a Porites et de gypses. Dans 1’état actuel de connaissance, il est difficile
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d'identifier la localisation initiale du gypse. Ce dernier pourrait étre attribué a des fragments
remaniés de gypse primaire inférieur (« Primary Lower Gypsum » ; 5.97-5.6 Ma) (Roveri et
al., 2014a) puisqu'il a été formé avant la « MES ». Comme les derniers récifs a Porites se sont
installés a 5.9 Ma dans le bassin voisin de Melilla-Nador et en méditerranée occidentale (Cornéee
etal., 2004 ; Munch et al., 2006), nous considérons que la surface d'érosion et les conglomérats
continentaux sus-jacents ont été formés pendant le Messinien supérieur-Zancléen le plus
inférieur, entre 5.97 et 5.26 Ma. Ceci confirme que la surface d'érosion régionale dans le bassin
de Boudinar est liée a la Crise de salinité messinienne (« MSC ») et correspond a la « MES »
classiqguement rencontrée sur les marges méditerranéennes (i.e., Rouchy et Caruso, 2006 ;
Cornée et al., 2006 ; Roveri et al., 2014a). Les conglomérats continentaux sus-jacents, attribués
principalement au Messinien supeérieur, seraient ainsi contemporains de la « MSC » et seraient
liés a I’abaissement du niveau marin relatif pendant la « MSC ». Au-dessus, 1’age des premiers
dépbts marins indiquant la transgression marine dans le bassin de Boudinar est maintenant
prouvé étre Zancléen inférieur dans l'intervalle de 5.32 4 5.26 Ma (début de la Zone PL1). Dans
les secteurs ou les dépdts marins se trouvent directement sur les marnes miocenes, la « MES »
est plutét plane et plonge doucement vers le Nord. Nous proposons que la « MES » y ait été
remodelée pendant la transgression marine a la fin de la Crise, comme illustré par la surface de
transgression du Zancléen (ZTS) au sommet des conglomérats continentaux (Fig. 11-5A, 111-
6A). Ceci peut expliquer la géométrie principalement plane de cette surface dans le bassin de
Boudinar (Fig. I11-9), raison pour laquelle elle n'a pas été précédemment identifiée. La « MES »
se trouvant au-dessus des dépots marins miocenes est ainsi une surface composite et diachrone,
correspondant soit a une surface d'érosion formée pendant le bas niveau marin messinien soit a
une surface de transgression marine pliocene liée a I'inondation marine du Zancléen basal. Ce
résultat est important pour les études sur profils sismiques en mer, a proximité du bassin de

Boudinar ou aucun forage n'est disponible.

DISCUSSION

1. La surface d’érosion messinienne au Maroc et en bassin d’Alboran

Sur la cote marocaine, la « MES » montre deux morphologies différentes dépendant de sa
localisation par rapport aux différentes zones structurales de la chaine rifaine, et plus encore,

de la lithologie du matériel érodé.

Dans les zones externes du Rif oriental, la « MES » a été décrit seulement dans le bassin de
Melilla situé a I’Est du bassin de Boudinar (Fig. 111-10). A cet endroit (i.e. Melilla), la « MES »
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correspond a une surface d'érosion plongeant a angle faible qui tronque les marnes et les récifs
messiniens et qui est recouverte par les marnes marines du Zancléen basal (Cornée et al., 2006).
Des petites paléo-vallées coupant les dépbts pré-MSC ont été également observées (Cornee et
al., 2006). Cependant, dans les secteurs ou cette surface est plane, elle apparait tres semblable
a celle du bassin de Boudinar interprétée comme une surface d’abrasion marine du Zancléen
inférieur qui a réoccupé la surface d'érosion précédemment développée, suite a la chute du
niveau marin pendant la « MSC » (Fig. 111-9). Par conséquent, nous considérons que cette
surface n'est pas formée sous des conditions subaériennes. Dans ce secteur du Rif, pendant le
bas niveau marin messinien, I'érosion s'est produite principalement dans les bassins néogenes
traversés par des paléo-fleuves (ou paléo-oueds). La géométrie originale de la « MES » a été
ensuite localement remaniée et lissée pendant la transgression zancléenne. On n'a pas observé
aucune vallée incisée majeure comme celles observées ailleurs en Méditerranée (par exemple,
vallée de Rhone ; Clauzon, 1982) et la quantité de dépdts néogenes érodés est toujours faible

(<200 m dans le bassin de Boudinar).
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Figure 111-10 : Bathymétrie de la mer d'Alboran (GMRT grid v.2.6, GEOMAP) et principales structures associées
ala « MSC » (d’aprés Comas et al., 1999 ; Estrada et al., 2011). WAB : Bassin ouest Alboran (« west Alboran
basin ») ; SAB : bassin sud Alboran (« south Alboran basin ») ; fleches rouges : clinoformes deltaiques du Zancléen
inférieur (Martinez-Garcia et al, 2012).
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Les bassins de Boudinar et de Melilla sont la partie émergée du bassin du Sud d'Alboran (SAB
; Fig. 111-10), qui constitue 1I’un des dépocentres majeurs plio-quaternaires de la mer d'Alboran,
avec environ 3000 m de sédiments (Comas et al., 1999). En mer, le site ODP (979) foré au Sud
de la ride d'Alboran (« Alboran Ridge »), a pénétré jusqu’a 581 m et n'a pas atteint la « MES »
située, d’apres les investigations sismiques, aux environs de 620 m de profondeur (Comas et al,
1999 ; Martinez-Garcia et al., 2012). La profondeur actuelle de la « MES » est en partie liée a
la subsidence post-messinienne, tel qu’indiqué par des taux de sédimentation élevés pendant le
Pléistocéne (200 m/Ma) et le Pliocéne supérieur (181-194 m/Ma). Cette subsidence est
contemporaine du soulévement des bordures comprenant la ride d'Alboran sur la bordure Nord
du bassin (Comas et al., 1999). Une déformation plio-quaternaire extensive a transtensive s'est
produite dans tout le bassin en mer (Comas et al., 1999 ; Mauffret et al., 2007 ; Martinez-Garcia
etal., 2012), comme aterre (Morel, 1988). Par conséquent, la « MES » en offshore du « SAB »
est actuellement plus profonde par rapport a sa situation a la fin de la « MSC ». En offshore du
bassin de Boudinar et de Melilla, la « MES » (réflecteur M, Fig. I11-11 ; Martinez-Garcia et al.,
2012) montre deux morphologies majeures. Au-dessus des points hauts de socle, elle
correspond a une surface d'érosion irréguliere et marquée. Au-dessus des bassins mioceénes, elle
correspond a une surface d'érosion plongeant a angle faible (<6°), avec des configurations
semblables a celles observées a terre : une surface inclinée, plane, lisse, avec des incisions rares
et tres localisées, et concordante avec les unités séismiques sous-jacentes (Mauffret et al., 2007
; Martinez-Garcia et al., 2012). Les dép6ts continentaux sont censés avoir été déposés avant la
transgression marine du Zancléen (Martinez-Garcia et al., 2012) mais il n’y pas de grandes
incisions. A proximité de Boudinar et de Melilla, la « MES » est recouverte d’environ 400 m
de sédiments interprétés comme des deltas progradants développés sur la marge marocaine
(Fig. I111-10) ; leur age est considéré comme Zancléen inférieur plus ancien que 4.57 Ma (unité
séismique P4 ; Martinez-Garcia et al., 2012). De tels dépdts peuvent étre considérés comme la
partie offshore des dépbts étudiés a terre dans le bassin de Boudinar. A cet endroit, des
conglomérats continentaux du Messinien supérieur et des dép6ts deltaiques marins du Zancléen
inférieur plus vieux que 4.37 Ma recouvrent la « MES ».

Dans les zones internes du Rif occidental, a I'Ouest de Boudinar, les bassins du Néogene
supérieur n’ont probablement pas existé et principalement des roches métamorphiques sont
exposees. L'exhumation finale des roches métamorphiques s’est probablement produite prés de
la transition Serravallien-Tortonien et la sédimentation a repris au debut du Pliocene (« earliest
Pliocene ») (Cornee et al., 2014 ; Romagny et al., 2014). Dans le Rif occidental, la « MSC » a

conduit a la formation de paléo-vallées étroites et profondes atteignant quelques dizaines de
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kilométres de longueur et qui ont été transformeés en rias pendant la transgression marine du
Zancléen inférieur (Wildi et Wernli, 1977 ; Loget et Van Den Driessche, 2006 ; Cornée et al.,
2014). Ces paléo-vallées constituent la partie la plus proximale (i.e. en direction de la terre) du
systéme d’érosion de la « MSC » dans le bassin Ouest Alboran (WAB ; Fig. 111-10) et la taille
de leurs bassins versants a terre était plus petite que celle des oueds actuels (Wildi et Wernli,
1977 ; Loget et Van Den Driessche, 2006). Entre les paléo-vallées, des surfaces planes
plongeant doucement vers le centre du WAB sont trouvés et ont été¢ prouvés d’étre des surfaces

d’abrasion marine d’age Pliocéne inférieur (Cornee et al., 2014).
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Figure 111-11 : Section sismique interprétée a travers la ride Ouest-Alboran et le bassin Sud Alboran (Martinez-
Garcia et al., 2012).

En offshore, quelques canyons sous marins prolongent des paléo-vallées observées a terre,
(Estrada et al., 2011). Ce systéme d’érosion considéré de méme age que la « MSC » est causé
par 1I’érosion subaérienne pendant la Crise et avant la phase transgressive (e.g., Blanc, 2002 ;
Loget et Van Den Driessche, 2006 ; Garcia-Castellanos et al., 2009 ; Estrada et al., 2011). Le
WAB montre de nombreuses différences par rapport au SAB : sa taille est beaucoup plus
grande, ses dispositifs majeurs d’érosion sur la pente se sont produits en relation avec la MSC
(e.g., Estrada et al., 2011) et il était connecté a I'Est au bassin Baléare (Fig. 111-10). De plus, la
marge méridionale terrestre du WAB (zones internes du Rif) semble étre demeurée émergée
pendant le Miocéne supérieur, tandis que la marge méridionale terrestre du SAB a enregistré
une sedimentation marine et subsidence durant la méme periode. De telles différences dans le
cadre tectonique, zones subsidentes versus zones stables ou en exhumation, peuvent également
expliquer les différences observées dans les dispositifs d’érosions pendant la MSC entre les

zones occidentales et orientales de la marge sud d'Alboran.
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Finalement, il faut également noter que le SAB est situé a I'embouchure orientale du couloir
Rifain qui aurait émergé aux environs de 6 Ma (Krijgsman et al., 1999b). Cependant, des
connections marines réduites par ce couloir ne peuvent pas étre complétement exclues au moins
jusqu'au ca. 5.8 Ma, puisque des dépots marins de cet age sont trouvés dans le bassin de Melilla
(Cornée et al., 2002). De méme, des connections marines par d'autres couloirs rifains ont pu
exister (Flecker et al., 2015), comme suggéré par I’enregistrement complet du Messinien dans
le bassin de Guadalquivir (SW Spain ; Péerez- Asensio et al., 2013). Cette position particuliere
du SAB, son caractére subsident, ainsi que son isolement relatif par rapport aux autres parties
de la mer d'Alboran, pourraient avoir favorisé la persistance des conditions marines plus tard
qu'ailleurs dans le domaine Alboran. Ceci aurait entrainé une réduction de I'érosion des marges,

en particulier dans la partie actuellement émergé de la marge.

2. Latransgression du Zancléen inférieur

Les plus anciens dép6ts continentaux trouvés au-dessus de la « MES » dans le bassin de
Boudinar sont localisés, avec des cones alluviaux du Messinien supérieur et des dépéts lacustres
(Fig. 111-9). Nous interprétons ces dép6ts en tant que marqueurs de la « MSC », puisqu'ils se
sont formés pendant le Messinien supérieur et au-dessus de la « MES », en accord avec
Azdimousa et al. (2006). Ces dép6ts continentaux peuvent correspondre aux dépdts clastiques
du « Lago Mare » appartenant a I'étape 3 de la « MSC » (5.55-5.33 Ma ; Roveri et al., 2014a)
(Fig. 111-12). De plus, les cones alluviaux remanient quelques récifs a Porites et du gypse
(sélénite). De tels blocs de gypse ont été également trouvés ailleurs dans la Méditerranée
(Roveri et al., 2001 ; Manzi et al., 2005 ; Roveri et al., 20083, b ; Karakitsios et al., 2013). Ils
indiquent que le gypse a été déposé localement dans les bassins marginaux de la mer Sud
Alboran pendant le Messinien supérieur, comme sur la marge Nord de la mer d'Alboran en

Espagne, mais ils ont été érodés au cours de la « MES » dans les bassins marocains.

Au-dessus des dépbts continentaux, une transgression marine est enregistrée a la transition entre
le Messinien et le Pliocene. La partie inféerieure des dép0ts pliocénes montre des onlaps
successifs de dép6ts d'eau peu profonde, au-dessus des dépdts continentaux et de la « MES »
(Fig. HI-5A, 111-6A, 111-8). Les dépbts les plus inférieurs du Zancléen ont une tendance
transgressive, passant de facies littoraux a des faci¢s d’offshore (e.g., Fig. 111-4, 111-5A, 111-6A,
[11-8). Ce demi-cycle atteint une épaisseur maximale de 30 m a Saida. Nous considérons que
cette transgression est contemporaine du remplissage du bassin a la fin de la « MSC », car les

environnements de dépdt indiquent un changement d’un milieu cotier a un milieu marin
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d’offshore, avec un changement bathymétrique dépassant 80 m. Cette amplitude dépasse
I'amplitude des changements du niveau marin global durant la zone de Foraminiferes PL1
(Miller et al., 2011) (Fig. 111-12).

Calcareous Planktonic Sea level changes {m) | Boudinar MSC scenario in g
nannofossils foraminifers | (Miller et al., 2011) basin the Mediterranean o
(Raffi et al,, 2006) (this work) (Roverl et al.,2014) 3
yada . 40 0 20 Peripheral Deep b
Stage ‘).C,laldi‘rt etal, ' basins basins s
Ma = e §03° 03‘)7
| < 384 |4
- =~ INN
w 2w M Ma
- SES T
"l 185 3 M PLI
w el w
1 |2 & £ 12 | Maximum
z s = Ee = |= transgression
13 2,8 2NN 5 S
sts 382f |5 |B
14 Alorssl LE S, o ene b i e R OSTROR BORCIL 30NN
) 2
= = Alluvial U
- o [>] s Jpper Uppe 7~
|'5 3 fans, Idkes.d (,ypwm,v G;'J;‘)J;-l:m (3)
S S [pLy =] gypsuman Lago Mare ne
5.5 |,§ 2 s reef blocks 5.55Ma
_ s[5 G i e [Fied e i | 2
g | ' MES ~%.6 Ma
~4 =
@ by Primary V
) i o
- Lower P
= | M4 Gypsum )
i | I— U Y O o= O M s I 5.97 Ma
6 - Porites reefs Onset

Figure 111-12 : Résumé de I'évolution du bassin Boudinar du Messinien au Zancléen.

Nous proposons ainsi que l'organisation sédimentaire observée correspond a 1’ennoiement
zancléen a la fin de la « MSC ». Puisque la transgression est clairement enregistrée par des
dizaines de métres de sédiments, elle indique qu'au moins la fin de I’ennoiement n'était pas
soudaine mais progressive, probablement au cours des périodes d'énergie hydrodynamique
élevée comme souligné par le remaniement de la « MES » dans tout le bassin de Boudinar et
en offshore. Dans notre zone d'étude, la transgression a commencé durant la partie inférieure
de la zone de foraminiféres PL1 (dans l'intervalle de 5.32 a 5.26 Ma), et le maximum
transgressif a été atteint pendant la zone PL1, avant 5.04 Ma. Ce résultat est en accord avec
ceux obtenus a partir de la marge méridionale de la mer d'Alboran, dans le bassin de Melilla
situé a I'Est de Boudinar (Cornée et al., 2006) et dans les rias pliocénes des zones internes

localisées plus loin dans Rif occidental (Cornée et al., 2014).

Dans le bassin de Melilla, deux principaux cycles sédimentaires ont été identifiés pendant la
zone PL1. Le cycle inférieur a commencé probablement pendant le Messinien terminal jusqu'a

PL1 inférieur, et la surface d'inondation maximale a été localisée a environ 15 m au-dessus de
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la « MES ». Dans les rias pliocenes des zones internes du Rif, deux cycles sédimentaires
conglomératiques (conglomérats continentaux) se sont produits au-dessus de la « MES » et
avant l'inondation maximale du Zancléen (Cornée et al., 2014). Dans les Bétiques, entre Malaga
et Gibraltar, le rétablissement des conditions marines ouvertes s'est également produit
progressivement pendant les premiers 0.1 Ma du Zancléen (Guerra-Merchan et al., 2014). Dans
d'autres secteurs des Bétiques, des dépdts cdtiers pliocenes inférieurs ou des séquences
transgressives ont été déposés immédiatement au-dessus de la « MES » et passent
progressivement a des marnes de mer ouverte (e.g., Caracuel et al., 2004 ; Garcia-Garcia et al.,
2011). Une évolution similaire est egalement enregistrée a la transition Miocéne-Pliocene dans
toute la Méditerranée occidentale (e.g., Roveri et al., 2014a) (Fig. 111-12). Cependant, quelques
études ont également proposé que l'inondation post-MSC ait commencé pendant le Messinien
terminal (Pérez-Asensio et al., 2013 ; Do Couto et al., 2014 ; Clauzon et al., 2015).

3. [Est-ce que certaines connections marines entre I'Atlantique et la Méditerranée

ont persisté durant la « MSC » ?

Pendant le Miocéne, les connections entre la Méditerranée et I'Océan Atlantique s’opéraient par
des couloirs marins a travers les chaines Bétique et Rifaine (e.g., Benson et al., 1991 ; Braga et
al., 2006) (Fig. I111-10). Le détroit de Gibraltar est généralement considéré fermé a cet époque
(e.g., Hsu et al., 1973 ; Blanc, 2002 ; Loget et Van Den Driessche, 2006 ; Garcia-Castellanos
et al., 2009). Le début de la « MSC » dans les bassins périphériques en relation avec la
fermeture de ces deux principaux couloirs marins, est maintenant bien calibrée a 5.97 Ma
(Manzi et al., 2013).

Entre 5.97 et 5.6 Ma (étape 1 de la « MSC » ; Roveri et al., 2014a) (Fig. I11-12), les connections
étaient restreintes mais pas completement interrompues, ce qui est attesté par la persistance de
faunes de mer ouverte dans les marnes intercalées avec les gypses de Yesares du bassin de
Sorbas (e.g., Saint Martin et al., 2000) et par les dépdts marins jusqu'a 5.8 Ma dans le bassin de
Melilla (Cornée et al., 2002). L'intervalle suivant de courte durée (5.60 a 5.55 Ma)
correspondant a I’acmé de la « MSC » (étape 2 de Roveri et al., 2014a) a été marque par la
chute du niveau de base méditerranéen, le développement de la « MES » et la mise en place
d’épaisses évaporites dans les parties les plus profondes des bassins (Lofi et al., 2011b).
Ensuite, une sédimentation principalement continentale s'est produite entre 5.55 et 5.33 Ma
dans les bassins périphériques avec des dépdts clastiques et des faciés de « Lago Mare » (étape

3 de Roveri et al., 2014a), avant I'étape de remplissage marquant la fin de la « MSC ».

143



Chapitre 111 : La surface d’érosion messinienne et le réennoiement pliocéne dans le domaine d’Alboran

Néanmoins, d'autres auteurs proposent que le rétablissement des conditions marines se soit
produit plus tét, pendant le Messinien supérieur (Martin et Braga, 1994 ; Riding et al., 1998 ;
Aguirre et Sanchez-Almazo, 2004).

D’aprés nos études dans le bassin de Boudinar et les résultats obtenus dans le bassin Melilla
(Cornée et al., 2002) et en Algérie occidentale (Moissette et Pouyet, 1987), nous favorisons
I'nypothese de la persistance des connections marines, plus ou moins continues, par le couloir
Rifain comme proposé par Pérez-Asensio et al. (2013) et Roveri et al. (2014b). Ces connections
ne peuvent pas exister a travers le bassin Boudinar ou des dépdts continentaux sont mise en
place au cours de la « MSC ». De plus, a I’embouchure Nord du Couloir Sud Rifain et en
offshore de Boudinar, la « MES » ne montre pas de paléo-vallée majeure. La plupart des faunes
benthiques du Messinien sont également trouvées dans les dépdts pliocénes inférieurs au Maroc
et en Algérie (e.g., bryozoaires : David et Pouyet, 1985 ; Moissette et Pouyet, 1987 ; EI Hajjaji,
1992 ; mollusques : Ben Moussa, 1994). Ceci a été également proposé dans le domaine
d'Alboran a partir des associations de poissons (Gaudant, 1978 ; Carnevale et al., 2008),
échinides (Néraudeau et al., 2001), foraminiféres benthiques (Goubert et al., 2001) et
vermétidés (Calvo et al., 2015). Au moins le SAB aurait pu fonctionner en bassin perché
pendant la phase de chute. Cependant, des connections marines au Messinien supérieur, a
travers certains des couloirs bétiques ne peuvent pas étre complétement éliminés (Husing et al.,
2010), ni a travers le détroit de Gibraltar.

Cette interprétation a des implications en ce qui concerne les enregistrements sismiques en
offshore du bassin d'Alboran. En effet, les marqueurs de la « MSC » dans ce bassin consistent
en une surface d'érosion (« MES ») étendue, avec des dépdts chaotiques localisés interprétés
comme des dépdts d’écoulement de masse (Estrada et al., 2011). La « MES » est considérée
comme une surface polygénique et diachronique (e.g., Estrada et al., 2011) résultant de I'action
combinée de I'érosion subaérienne pendant la phase du bas niveau marin et de I'érosion
subaquatique pendant le remplissage catastrophique du bassin au Zancléen a 1’origine d’une
incision majeure dans la partie centrale du bassin (Garcia-Castellanos et al., 2009) (Fig. 11-10).
En raison de I'absence de la succession évaporitique classique (y compris la couche épaisse de
sel) observee dans le bassin Liguro- Provencale ou algérien (Lofi et al., 2011a, b), le bassin
d'Alboran peut étre considéeré comme un bassin de profondeur intermédiaire (sensu Roveri et
al., 2014a), moins profond que les zones Liguro-Provencales et algériennes pendant la
« MSC ». Une telle physiographie, associée aux apports atlantiques persistants, aurait permis

la maintenance des conditions marines normales, permettant aux faunes méditerranéennes
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miocenes de survivre. On ne sait toutefois pas si le bassin d'Alboran (SAB) était seuillé pendant
la Crise, comme un bassin intermédiaire entre I'Océan atlantique et le bassin algérien. Si un tel
seuil existait, il était probablement situé dans la partie orientale du bassin d'Alboran, mais cela
doit étre clarifié. Nous suggérons provisoirement que l'inondation zancléenne nécessite, a la

fois, la rupture du détroit de Gibraltar et ce seuil Alboran oriental s’il existait.

VI.  CONCLUSIONS

Le bassin de Boudinar situé au Maroc, fournit de nouvelles informations fondamentales

concernant la Crise de salinité messinienne en mer d'Alboran :

- Legypse (PLG ?) a été déposé sur la marge méridionale de la mer d'Alboran pendant le
Messinien supérieur, mais il a été érodeé pendant la « MSC ».

- La surface d’érosion messinienne est décrite ici pour la premicre fois. Elle a été formée
pendant la « MSC » sous des conditions subaériennes. Sa géométrie originale n’est bien
préservée que localement, lorsqu’elle recouverte par des dépots continentaux. Un
maximum de 200 m de dépdts miocenes a été érode pendant la MSC.

- Au-dessus de la surface, des cones alluviaux et des lacs sont mises en place localement
pendant le Messinien supérieur, avant une inondation marine a 5.3 Ma. La surface de
transgression (surface de transgression du Zancléen, ZTS) s'est développée sur le socle
métamorphique, sur les dépdts continentaux du Messinien supérieur ou sur sédiments
marins pré-MSC (Tortonien a Messinien inférieur). Dans le dernier cas, la « MES » a
été réoccupée et lissée pendant la transgression du Zancléen, et elle doit étre considérée
comme une surface polygénique.

- L'inondation marine post-MSC a été progressive et non catastrophique. Les dép6ts du
Zancléen de la partie inférieure de la zone PL1 sont en onlap sur tous les dépbts
précédents et une surface d’inondation maximale a été trouvée a plusieurs dizaines de

meétres au-dessus de la « MES ».

Les dispositifs morphologiques de la « MES » observés le long de la cbte marocaine semblent
étre liés d'abord aux différences de contexte tectonique entre le WAB et le SAB pendant le
Tortonien-Pliocéne. A I'ouest (WAB), les zones internes de la chaine du Rif étaient stables ou
élevées, tandis qu'a I'Est (SAB) les zones externes ont été affectées par une subsidence. Les
différences dans les lithologies des terrains érodés pendant la MSC entre ces deux secteurs
semblent n’avoir qu’un effet mineur sur les dispositifs érosifs du Messinien supérieur (MES).

Par contre, cette différence lithologique est un facteur déterminant pour le développement de la
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« ZTS ». En effet, la « MES » a été intensément remaniée pendant la phase de I’ennoiement
dans les zones correspondant a des bassins miocénes (Rif oriental, zones externes) et la
transition Miocene-Pliocéne actuelle correspond principalement au « ZTS ». La « MES » est
préservée seulement dans les parties les plus proximales des bassins (a terre), ou elle est
recouverte par des dépdts continentaux. De tels dispositifs sont également identifiés en offshore

du bassin de Boudinar.

Les conditions marines pourraient avoir persisté au moins dans le « SAB » pendant la « MSC »
et les connections marines entre la Méditerranée occidentale et 1’ Atlantique ont peut-étre existeé,
au moins d’une fagon épisodique pendant cet intervalle de temps. Ces connections ont pu avoir
existé principalement par le Couloir Sud Rifain, bien que des connections a travers le Couloir
Bétique ou le détroit de Gibraltar ne peuvent pas étre exclues. Ceci est compatible avec un
ennoiement progressif et non catastrophique de la Méditerranée occidentale pendant le
Zancléen inférieur, apres la chute du niveau de base méditerranéen. Ainsi, Le « SAB » peut
avoir agi en tant qu’un bassin intermédiaire pendant la « MSC », mais cette hypothése requiert

d'autres études, en particulier basées sur des corrélations onshore-offshore.
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Chapitre 1V : Etude sédimentologique des dépots du Messinien sup-Pliocéne inf du bassin de Boudinar

I.  INTRODUCTION

Cette partie du travail se fonde essentiellement sur des observations de terrain et sur la
description des faciés, afin de reconstituer la géométrie et la chronologie relative des différents

objets et corps sédimentaires rencontres.

L’analyse des facies sédimentaires employée dans ce travail consiste a les décrire sur base
d’observations macroscopiques. Pour ceci, plusieurs coupes détaillées ont été levées, réparties
sur ’ensemble du bassin. Les affleurements ont été choisis en prenant en compte la plus grande

épaisseur possible de série dans chaque secteur.

La description des facies se base sur une synthese des observations macroscopiques illustrées

par des photographies. Elle tient compte de plusieurs criteres :

- des critéres lithologiques tels que la composition pétrographique, la granulométrie, la
texture et la stratonomie (épaisseur et relief des bancs, organisation des couches, limites
supérieures et inférieures des bancs) ;

- des indicateurs d’activité biologiques comme les assemblages de fossiles (nature de
fossile, taille, état de conservation) ou la présence des bioturbations ou de perforations ;

- des marqueurs hydrodynamiques enregistrés par des structures sédimentaires (litages,
figures de base de banc ...) ;

- la présence de phénomenes chimiques et diagénétiques ;

- la présence d’¢éléments particuliers (charbon, traces de racines ...).
L’interprétation de faciés se fait tout d’abord en termes de processus sédimentaire. Les milieux
sont ensuite déterminés aux vues des associations de facies verticales et latérales.

Enfin aprés avoir défini les milieux de dép6t, les environnements sédimentaires sont
reconstitués grace aux évolutions latérales observées sur I’ensemble des coupes. Des modeles

de dépbts sont ensuite proposes.
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Il.  ANALYSE DES FACIES

26 facies sont définis sur 13 coupes, réparties a travers le bassin (Fig. IV-1, tableau 1). A
Boudinar la sédimentation est essentiellement silico-clastique avec quelques niveaux
carbonatés. La subdivision des milieux utilisée est celle décrite pour les systemes
silicoclastiques par \Walker et Plint (1992) basée sur la position par rapport a la ligne de rivage
(« shore »), complétée pour les zones de ’arriére plage par la classification de Zonneveld et al.
(2004) (Fig. I1V-2).
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Figure IV-1 : Carte de localisation des coupes étudiées. A) Irhachamene, B) Megziyat, C) Tizza, D) Saida, E)
Ouest-Tizza, F) Ait Abdallah, G) Imessaoldene, H) Oued Amekrane (1), 1) ljetti, J) Tassensach, K) K. El
borj, L) Oued Amekrane (2), M) Sidi Drfs.
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Coupe

A) Irhachamene

B) Megziyat

C) Tizza

D) Saida

E) Ouest Tizza

F) Ait Abdallah

G) Imessaoldene

H) Oued Amekrane (1)

) ljetti

J) Tassensach

K) K. El borj

L) Oued Amekrane (2)

M) Sidi Dris

Coordonnées GPS

Sommet : N35°11°12”° ; W 3°39° 48>

498 m
Base : N35°10° 9,1 ; W 3° 34’ 25”°

301 m
Base : N35° ; W 3°
Base : N35° 12 3.76>” ; W 3° 38’ 6.78”’

112 m
Base : N35° 13 0.55”” ; W 3°39° 5.7

258 m
Base : N35° 14 25.8 ; W 3°40°51.4”

135 m
Base : N35° 12’ 5.56”” ; W 3° 37’ 15.9”

131 m
Base : N35° 12 32.3” ; W 3°35° 25>

67 m
Base : N35°13° 50 ; W 3° 36’ 37.9”

126 m
Base : N35° 13744’ ; W 3° 36’ 48"’

70m

Sommet : N35° 13” 46.1 ; W 3°37° 19.5”

250 m
Base : N35° 14’ 58.6° ; W 3° 39’ 39.6”

88 m
Base : N35° 12> 57> ; W 3° 34° 33

54 m
Base : N35° 14 52.7° ; W 3° 37° 25.8”

54 m

Tableau 1: Coordonnées GPS des différentes coupes étudiées.
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continental | lac lagune / backshore | foreshore shoreface offshore
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Figure 1V-2 : Diagramme de zonation des milieux marins. Modifié d’aprés \Walker et Plint (1992) et Zonneveld
et al. (2004). FWWB : fairweather wave base. FWB : storm wave base.

Figure IV-3 : Facieés F1. a) vue d’ensemble montrant les olistolites de gypses contenus dans une matrice argileuse
grise. b, ¢) vue de détail des blocs de gypse (Sélénite).
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1. Faciés F1 : faciés chaotique a olistolites de gypse

» Description

Ce facies chaotique est bien préservé a Ait Abdallah, il se compose d’olistolites de gypse
(sélénite) décimétriques a métriques contenu dans des argiles grises (Fig. V-3 a, b, ¢). Il se
développe dans des dépressions plurimétriques directement au-dessus de la surface d’érosion
messinienne (« MES »). Aucune structure sédimentaire ni granoclassement ne sont observés
dans ce faciés.

> Processus sédimentaire et milieu de dép6t

La taille des blocs, I’absence de granoclassement, de structures sédimentaires et 1’abondance
de la matrice argileuse indiquent une dynamique gravitaire. Ce faciés est rapporté a des
écoulements de masses subaériens (« subaerial mass-flow » ; Nemec et Steel, 1984) qui se

développent dans les paléo-creux crées par la surface d’érosion messinienne.
2. Faciés F2 : conglomeérat mal classé a matrice argilo-silteuse blanche

» Description

Il se présente sous forme de bancs pluridécimétriques a métriques consolidés, horizontalement

lités, a bases faiblement ou non érosives (Fig. 1V-4 a).

La majorité des éléments sont de taille centimétrique (3 a 8 cm), bien arrondis, cimentés et sans
granoclassement ni orientation avec quelques blocs dispersés de grandes tailles. La matrice est
argileuse ou gréseuse claire (Fig. 1V-4 c). Des alternances d’épisodes plus boueux et moins
boueux et des épisodes grossiers a fins sont observés (Fig. 1V-4 a, b). Dans certains cas, des

niveaux a matrice dominante par rapport aux éléments sont rencontrés (Fig. 1V-4 c).
> Processus sédimentaire et milieu de dép6t

L’organisation de ce facieés en bancs conglomératiques a matrice argileuse ou gréseuse
témoigne d’un faible hydrodynamisme et indique des dépdts par des écoulements de débris
subaériens (« debris flows »). Les niveaux a matrice argileuse dominante sont interprétés

comme des écoulements de boue (« mud flows »).

La taille des grains, le mauvais classement et I’absence d’orientation des particules suggerent
une alternance d’écoulements de débris cohésifs et non-cohésifs (Costa et Williams, 1984 ;

Major, 2003 ; Talling et al., 2012).
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L’architecture générale de ces dépdts rappelle celle des « Sediment gravity flows, SG », décrite
par Miall, (1985). Selon cet auteur, cet élément est formé principalement par des écoulements

de débris et le mécanisme d'écoulement des sédiments s’effectue par gravité.

Figure 1V-4 : Facies F2. a, b) vue d’ensemble du banc contenant une lentille conglomératique 1égérement érosive
a éléments plus grossiers et matrice argilo-gréseuse abondante. ¢) vue de détail des conglomérats grossiers a
matrice gréseuse fine abondante.

3. Faciés F3 : conglomérat cimenté a matrice microconglomératique

» Description

F3 s’organise en bancs pluridécimétriques, montrant des géométries lenticulaires a bases
érosives (Fig. 1V-5a, b). Les éléments sont de taille variable avec une majorité entre 5 et 15

cm, arrondis a subanguleux, mal classés et sans orientation. Ils sont isolés dans une matrice
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micro-conglomératique (support clastique) consolidée et trés abondante par rapport aux
éléments (Fig. 1V-5c, d).

> Processus sédimentaire et milieu de dép6t

La taille des éléments, le mauvais classement, 1’absence d’orientation des particules et le

support clastique indique des dépdts par des écoulements de debris.

Ce faciés se trouve associé avec le faciés précédemment décrit (F2). Il est différent de ce dernier
par la géométrie lenticulaire, la taille des éléments et le support clastique. Le facies F3 est
interprété comme des dépdts de « diffuse gravel sheets », décrites par Hein et \Walker (1977),

qui consistent en des petits lobes d’écoulements de débris qui se produisent pendant les périodes

les plus humides.

Figure 1V-5 : Faciés F3. a, b) vue d’ensemble de lentilles conglomératiques grossiéres érosives. ¢, d) vue de détail
des conglomérats grossiers a matrice micro-conglomératique abondante.

4. Facies F4 : gres stratifiés a galets Iégerement imbriqués
» Description

Ce faciés se rencontre au sommet des précédents facies (F2, F3). 1l correspond a des niveaux

décimétriques de géomeétrie lenticulaire, constitués par des gres moyens a grossiers jaunes et
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stratifiés. Quelques galets dispersés, alignés et légérement imbriqués sont observés dans ces
dépots (Fig. V-6 a, b).

> Processus sédimentaire et milieu de dép6t

Le caractére stratifié des grés, leurs géomeétries et position au sommet des facies F2 et F3, les
galets dispersés et imbriqués indiquent des dépdts épisodiques par des courants. Ces derniers
sont dus a la diminution des courants de traction et se produisent vers la fin des évenements

gravitaires.

Figure V-6 : Faciés F4. a) vue d’ensemble montrant les grés du faciés F4 au sommet du banc conglomératique
du facies F2. b) vue détaillée du faciés F4 montrant des gres stratifiés & galets isolés et imbriqués.

5. Faciés F5 : calcaire mudstone compact

» Description

Ce facies, rencontré au centre du bassin (Oued Amekrane 2), présente des bancs
centimétriques a décimétriques de calcaire mudstone, intercalés dans des niveaux marneux du
facies F6. Les calcaires se présentent sous forme de bancs durs en plaquettes montrant des
laminations horizontales avec des intercalations de lits gypseux fins (Fig. 1V-7 a, b). Les faunes
et les flores y sont tres rares, avec quelques petits moules internes de gastéropodes, des
ostracodes, des bivalves a test fin et des oogones de charophytes.

> Processus sédimentaire et milieu de dép6t

La texture de ce faciés témoigne des conditions de sédimentation calme, en domaine protégé

de I’activité des vagues. L’abondance des calcaires mudstones indique que le principal mode
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de sédimentation était la suspension (Massari et al., 1993). Ce caractere protégé, la présence
des quelques cristaux de gypses et 1’assemblage de fossiles permettent d’interpréter ce faciés
comme caractéristique d’un milieu essentiellement lacustre. D’aprés Fligel E. (2004), les
milieux protégés derriere des barrieres de plage, avec des salinités variables, sont des sites
propices au dépot de sédiments fins formant des « mudstone », avec une faible diversité de

faune.

Figure IV-7 : Faciés F5. a, b) vue détaillée des calcaires mudstones laminés.

6. Faciés F6 : marnes grises laminées a lentilles conglomératiques érosives

» Description

Ce faciés est rencontré au centre du bassin (Oued Amekrane 1, Oued Amekrane 2). Il
correspond a des niveaux marneux gris plurimétriques (F6 a) contenant des intercalations de
bancs conglomératiques et gréseux centimétriques a décimétriques et a bases érosives (F6 b)

en alternance avec les calcaires du facies F5 (Fig. 1V-8 a).

Les marnes sont laminées et les faunes et les flores y sont tres rares, avec quelques petits moules
internes de gastéropodes, des ostracodes et des fragments de bivalves a test fin. Aucun débris
de faune clairement marine n’a été trouvé dans les résidus de lavage (foraminiferes,

bryozoaires, échinodermes, pectinidés...).

Les éléments de conglomérats sont contenus dans une matrice gréseuse ou argileuse abondante,
avec un granoclassement normal (Fig. 1V-8 b) ou sans granoclassement. Des petits bancs

gréseux homogenes bien cimentés sont observés (Fig. 1V-8 c).
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Figure 1V-8 : Faciés F6. a) alternances marnes grises laminées (F6 a) et calcaires mudstones (F5). b) marnes
grises (F6 a) a intercalation de bancs conglomératiques érosifs montrant un granoclassement normal (F6 b). c)
alternances de marnes (F6 a), calcaires mudstones (F5) et gres homogenes érosifs (F6 b).

» Processus sédimentaire et milieu de dépot

Ce faciés se trouve associé avec les calcaires lacustres (F5). L’assemblage de fossiles, I’absence
de faune et flore purement marine ainsi que la dominance et I’importante épaisseur des marnes

permettent d’interpréter ce facieés comme caractéristique d’un milieu lacustre.

L’abondance du support matriciel, le mauvais classement et la texture mal trié des bancs
conglomératiques ainsi que leurs géomeétries lenticulaires et leurs bases érosives indiquent des

dépbts épisodiques par écoulements gravitaires sous aquatiques (Nemec, 1984 ; Postma, 1984).

La présence de niveaux gréseux témoigne d une dynamique temporaire de crues mise en place
des débordements (« crevasse splay ») qui transportent les matériaux fins vers le lac. Ce facies
(F6) est donc rapporté a des dépdts fins dans un milieu lacustre a influence gravitaire
épisodique.
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7. Faciés F7 : conglomérats et gres grossiers a stratification oblique arquée
(« trough cross stratification »)

» Description

Ce facies est bien développé dans la partie sud du bassin (Irhachamene, Tizza, Ouest-Tizza,
Megziyat). Il correspond a des niveaux conglomératiques d’épaisseur métrique a
plurimétriques et de largeur de plusieurs métres. Ce facies peut étre subdivisé en deux sous
facies F7 aet F7 b.

Sous-facies F7 a : Ce sous faciés est bien exposé a Ouest-Tizza (Fig. 1V-9 a) et Tizza (Fig.
IV-9 b, c). 1l s’organise en unités d’épaisseurs métriques (2 a 10 m) et de largeurs
plurimétriques, a bases érosives qui se recoupent les unes les autres (Fig. V-9 a, b). Leur
remplissage sédimentaire est constitué par des conglomérats moyens bien arrondis et des gres
grossiers. Des stratifications obliques arquées (« trough cross stratification ») (Fig. IV-9 a, b)
et des granoclassements normaux sont fréquents dans ces dépéts. Ces stratifications obliques
a grande échelle (mégarides de courant) indiquent un sens du paléocourant orienté vers le Nord
ou le Nord-Est.

Sous-facies F7 b : ce sous-facies se développe au-dessus du faciés F7 a. Il correspond a des
unités conglomératiques isolées montrant des géométries lenticulaires, d’épaisseurs métriques
et de largeurs plurimétriques (2 a 10 m), en alternance avec les conglomérats et gres rouge du
facies F8 b (Fig. 1V-9 c). Le remplissage sédimentaire consiste en des conglomeérats fins, bien
arrondis, contenus dans une matrice gréseuse rouge grossiére. La structure interne de ces unités

montre des litages obliques arqués.
» Processus sédimentaire et milieu de dépot

La granulométrie de ces dépdts a dominance des particules grossiers (galets, graviers et gres
grossiers), 1’absence des sédiments fins (argiles), les éléments bien arrondis et triés et le

granoclassements normal sont caractéristiques des dépots fluviatiles.

La geométrie de ces dépOts a caractere chenalisé, les bases érosives et les structures internes
(stratifications et litages, mégarides de courants) temoignent de conditions de dép6ts par des
courants unidirectionnels en domaine fluviatile. Ces dépbts sont interprétés comme des

remplissages de chenaux fluviatiles en tresses amalgamés (F7 a) ou individuels (F7 b) (Miall,
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1977,1996 ; Mrakovitch et Coogan, 1974). Les stratifications obliques arquées et les mégarides

de courant indiquent un sens du paléocourant orienté du Sud-Ouest vers le Nord-Est.

Figure 1V-9 : Facies F7 aet F7 b. a, b) vue d’ensemble des conglomérats et grés a stratifications obliques arquées
(« trough cross stratification ») (F7 a). ¢) vue d’ensembles des lentilles conglomératiques érosives montrant des
litages obliques arqués (F7 b) en alternance avec les gres et conglomérats stratifiés du faciés F8 b.
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8. Faciés F8 : conglomérats cimenté (F8 a) / graviers et gres rouges stratifiés (F8 a)

» Description

Ce faciés est rencontré dans la partie Sud-Ouest du bassin (Irhachdmene, Ouest-Tizza). Dans
la partie Sud (Irhach@mene), ce faciés est représenté par des bancs conglomératiques cimentés
d’épaisseurs décimétriques (F8 a) passant latéralement vers le Nord (Tizza et Ouest-Tizza) a

des bancs gréseux conglomeératiques stratifiés (F8 b).

Sous-facies F8 a : rencontré uniquement sur la coupe d’lrhachamene au-dessus des faciés
gravitaires (F2, F3, F4) et du faciés fluviatile F7. 1l correspond a des bancs conglomératiques
cimentés d’épaisseur décimétriques en alternance avec des argiles rouges. Les bases des bancs
sont légérement érosives et leurs sommets sont plans ou irréguliers (Fig. 1V-10 a). Les éléments
de conglomérats sont fins (graviers), jointifs, arrondis a subanguleux et cimentés par un ciment
calcitique (Fig. 1V-10 b). lls ne présentent pas de granoclassement, mais montrent dans certains

cas des litages plans et des litages obliques plans.

Sous-facies F8 b : rencontré sur les coupes de Tizza et Ouest-Tizza, consiste en des bancs
gréso-conglomératiques rouges stratifiés, d’épaisseur décimétriques, contenant des inter-lits
argileux (Fig. I1V-10 c, d). Les éléments sont fins, dominés par des graviers et grés grossiers
montrant parfois des galets isolés. Les galets et graviers sont bien arrondis, triés, montrant des
granoclassements normaux, des imbrications et des alignements suivant les plans de litages.
Des stratifications planes sont fréquentes et des litages obliques plans (« planar cross-
beds ») sont également observés. Ce faciés est différent du facies (F7) par la granulométrie fine
des conglomérats (graviers), la faible épaisseur des bancs, ’abondance du terme gréseux, les
stratifications et les litages plans. Les structures sédimentaires observées dans ces dépOts
indiquent un sens du paléocourant orienté vers le Nord ou le Nord-Est.

> Processus sédimentaire et milieu de dép6t

La granulométrie de ces dépdts a dominance des graviers, le ciment calcitique et/ou gréseux,
les éléments oxydés, bien arrondis, triés et le granoclassement normal sont caractéristiques des

dépéts fluviatiles.

L’architecture des dépdts du sous-faciés F8 a et leurs caractéristiques rappellent celles des

dépbts de chenaux fluviatiles en forme de feuilles (« sheet-like channel ») en domaine de céne
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alluvial (Friend et al., 1979 ; Blakey et Gubitosa, 1984 ; Miall, 1985). lls sont généralement

non-chenalisés, faiblement érosifs avec un rapport largeur/épaisseur tres éleve.

Les stratifications planes et les litages obliques plans observés dans le sous-faciés F8 b, le
caracteére fin des sédiments, I’imbrication et I’alignement des galets témoignent d’un régime
hydrodynamique faible. Ces dép6ts sont attribués a des remplissages de chenaux fluviatiles
droits, plus distaux que ceux des chenaux du facies (F8 a), ou a des dépots de débordement

entre les chenaux du faciés F7 b.

liage oblique plan

stratification p lane

Figure 1V-10 : Faciés F8. a) alternance de bancs conglomératiques décimétriques cimentés et d’argiles rouges.
b) vue de détail du facies F8 a montrant des éléments de conglomérats a ciment calcitique. ¢) conglomérats et gres
a stratification plane et litage oblique plan (F8 b). d) vue de détail du banc montrant des galets alignés suivant les
plans de litage.

9. Facies F9 : conglomérats a support matriciel ou clastique
» Description

Ce faciés est bien exposé dans la partie Sud-Ouest du basin (Saida, Ouest-Tizza). Il s’organise
en bancs conglomératiques décimétriques a métriques, inclinés vers le Nord ou le Nord-Est

avec des pendages entre 10 et 15° (Fig. 1V-11 a).
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Les conglomérats sont constitués en majeure partie par des galets fins et graviers (1 a 5 cm)
avec quelques galets isolés qui dépassent 5 cm. Les éléments sont bien arrondis dans une
matrice micro-conglomératique (Fig. 1V-11d, e) ou argilo-gréseuse blanche (Fig. IV-11 b, c).
Vers le sommet des bancs, des gres moyens a grossier et bien triés remplissent les espaces entre
des galets. Des granoclassements normaux sont fréquents dans ces depdts et le sommet des

bancs est souvent marqué par des dépdts de gres du faciés F10.
> Processus sédimentaire et milieu de dep6t

L’organisation de ces dépdts en bancs a granoclassement normale et le support matriciel ou
clastique des conglomérats indiquent des conditions de dép6ts par des écoulements gravitaires
« gravity flows » sur une pente. Le remplissage matriciel des espaces intra-clastes aux sommets
des bancs est rapporté a des écoulements turbulents qui se produisent vers la fin des
écoulements gravitaires. Ces écoulements turbulents transportent les sables moyens et grossiers

et les déposent dans les espaces intra-clastes. Le faciés F9 est interprété comme le résultat des

écoulements de débris a haute concentration « high-concentrated debris flows ».

Figure 1V-11 : Faciés F9. a) vue d’ensemble des alternances de faciés F9 et F10 montrant des bancs & pendage
d’environ 15° vers le Nord ou le Nord-Est. b) alternance de conglomérats a matrice argilo-gréseuse blanche (F9)
et grés grossier (F10). ¢) conglomérats fins @ matrice argilo-gréseuse blanche (F9). d) conglomérats grossiers a
matrice microconglomératique (F9). e) vue détaillée de la matrice microconglomératique du facies (F9).

162



Chapitre 1V : Etude sédimentologique des dépbts du Messinien sup-Pliocéne inf du bassin de Boudinar

10. Faciés F10 : grés grossier stratifié a litage oblique plan / litage oblique arqué

» Description

Ce facies se trouve associé au faciés conglomératique F9 dans la partie Sud-Ouest du basin
(Saida et Ouest-Tizza). Il est représenté par des bancs décimétriques de gres stratifiés dans les

conglomérats du facies F9 (Fig. 1V-12 a, b).

[

Figure IV-12 : Faciés F10. a) vue d’ensemble d’alternance de bancs gréseux lenticulaires a litage oblique arqué
et litage plan (F10), en alternance avec des conglomérats a granoclassement normal (F9). b) alternance de
conglomeérats a matrice argilo-gréseuse blanche (F9) et grés grossier a litage plan (F10). c) vue de détail des grés
a litage oblique arqué. d) vue de détail des grés a litage plan.

Les dépots gréseux moyens a grossiers de ce faciés s’organisent en bancs a bases planes ou

Iégerement érosives et sommets érodés par les conglomérats du faciés F9. La structure interne
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des bancs montre des litages obliques plans (« planar cross-bedding »), des litages obliques

arqueés (« trough cross-bedding ») et des litages plans paralléles.

Les structures et litages observés dans ces dépots indiquent un sens du paléocourant vers I’Est
ou le Nord-Est.

> Processus sédimentaire et milieu de dép6t

La géométrie lenticulaire, 1’épaisseur des bancs, la granulométrie fine, la stratification
horizontale, les litages obliques plans et arqués témoignent d’un haut régime hydrodynamique.
Ces dep0ts sont caractéristiques des écoulements en nappe (« sheet floods ») et des petites
barres fluviatiles a crétes droites ou légerement sinueuses. Ils sont déposés par des courants

d’eau qui se produisent aprés les événements gravitaires.

Ce type de facies est interprété comme correspondant a des dépdts de courants fluviatiles en
tresses éphémeres (« ephemeral braided streams ») qui se produisent a la surface du fan delta
(Doeglas, 1962 ; Kazanci, 1988 ; Williams et Rust, 1969 ; Rust, 1978 ; Mrakovitch et Coogan,
1974 ; Eriksson et Vos, 1979 ; Middleton et Trujillo, 1984).

11. Faciées F11 : argiles bariolées

» Description

Ce facies rencontré sur les bordures du bassin (Ait Abdallah, Saida) est représenté par des
argiles bariolées en alternance avec les grés et conglomérats du facies F12 (Fig. 1V-13 ¢, d, e).

Les argiles montrent des différences de couleur entre le rouge, le violet et le jaune. La
bioturbation est rare et aucun débris de faune clairement marine n’a été trouvé (bryozoaires,
échinodermes, pectinidés...). Quelques petites rides de vagues trochoidales (« trochoidal wave

ripples ») et des figures de dessiccation (« dessication-cracks ») sont observées (Fig. 1V- 13 c).
» Processus sédimentaire et milieu de dépot

La granulométrie trés fine des sédiments (argiles) témoigne de conditions hydrodynamiques
faibles. Les sédiments terrigenes oxydés avec quelques petites rides de vagues, les petits terriers
et les figures de dessiccation sont interprétes comme des dépots de milieu tres peu profond a la
transition entre le continent et la mer. L’absence de faune marine suggere un milieu de dépot
lagunaire et le caractere bariolé des argiles indique une influence pédogénétique. D’ apres ces

arguments, le faciés F12 est reporté a un milieu de dép6t lagunaire.
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Figure 1V-13: Faciés F11 et F12. a) vue d’ensemble des alternances de conglomérats (F12 a) et des argiles
bariolées et grés fins (F11, F12 b). b) vue de détail des conglomérats hétérométriques a matrice argileuse montrant
des figures de charge a la base. ¢, d, ) vue de détail des alternances d’argiles (F11) et de grés fins (F12 b) montrant
des figures de charge (« load-cast », Ic), des figures d’échappement d’eau (« flame structures », fs), des rides de
vagues trochoidales (« trochoidal wave ripples », r) et des figures de dessiccation (« desiccation cracks », d).

12. Faciés F12 : grés et conglomérats érosifs

» Description

Ce faciés rencontré sur les bordures du bassin (Ait Abdallah, Saida) se trouve associé avec les
argiles du faciés F11 précédemment décrits (Fig. 1V-13 a). Il est représenté par des bancs
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conglomératiques décimétriques (F12 a, Fig. 1V-13 a, b) et des strates centimétriques erosives

constituées de gres fins (F12 b, Fig. 1V-13 c, d, e) en alternance les argiles du facies F11.

Les bancs conglomératiques (sous-facies F12 a) sont constitués par des éléments
hétérométriques (la majorité entre 1 et 5 cm avec parfois quelques galets isolés qui dépassent
10 cm) sans granoclassement ou parfois a granoclassement inverse. Les éléments sont contenus
dans une matrice argileuse qui devient abondante vers le sommet des bancs. Des figures de
charge («load-cast ») & la base des bancs et des lentilles conglomératiques isolées sont
fréquentes (Fig. IV-13 b).

Les niveaux gréseux (sous-facies F12 b) s’organisent en petits lits & bases et sommets
irréguliers, montrant des figures de charge (« load-cast ») (Fig. 1V-13 c, d, e), des figures
d’échappement d’eau, des structures en flammes (« flame structures ») (Fig. IV-13 d, e), des
petites bioturbations verticales non identifiées (Fig. 1V-13 c) et des petites rides de vagues (Fig.

IV-13 ¢). Aucune faune ni débris de faunes marine n’a été trouvée dans ce facies (F12 a et F12

b).
> Processus sédimentaire et milieu de dép6t

Ce faciés se trouve intercalé dans les argiles lagunaires (F11). L’absence de faune marine, la
présence de quelques petites bioturbations et de rides de vagues indiguent des conditions de

dépots sous une faible tranche d’eau dans un milieu de transition entre le marin et le continental.

Les structures sédimentaires observées tels que les figures d’échappement d’eau, les figures de

charge et les structures en flammes caractérisent des dép6ts épisodiques rapides.

La lithologie et 1’organisation interne des bancs conglomératiques (strates érosives,
granulométrie variée, granoclassement inverse, matrice argileuse qui devient abondante vers le
sommet des bancs) sont typiques des dépdts d’écoulements gravitaires sous-aquatiques (« sub-

aqueous debris flows ») (Nemec et al, 1980 ; Kelling et Holroyd 1979 ; Nemec et Steel, 1984).

Les niveaux gréseux (F12 b) sont interprétés comme des dépots résultants d’écoulements
hyperpycnaux (« hyperpycnal flows ») qui se produisent durant les périodes de crues des
rivieres (Mulder et Alexander, 2001 ; Lamb et Mohrig, 2009 ; Lamb et al., 2010). Ce faciés
F12 est donc rapporté a des dépdts episodiques qui marquent des évenements de crue de riviéres

et d’écoulements gravitaires en milieu lagunaire.
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13. Faciés F13 : conglomérats trés riches en débris de faune (shell beds)

» Description

Ce faci¢s n’est rencontré que dans la partic Sud-Ouest du bassin (Tizza). Il est représenté par
des bancs pluridécimétriques a métriques (1 a 3 m d’épaisseur), subhorizontaux, amalgamés,

discontinus latéralement et a bases irrégulieres érosives (Fig. 1V-14 a).

Il présente des conglomérats contenant un mélange de faune infralittorale a circalittorale
(Amusium cristatum, pectinidés) et des éléments littoraux (galets de socle, galets encrodtés,
fragments d'huitres, galets calcaires et grosses huitres clionées, Glycimeris, Cardium,

Clypeaster et cirripedes) (Fig. 1V-14 b, c, d, e, f).

Les bivalves sont fragmentés et désarticulés, trés abondants par rapport aux matériaux
détritiques. Ces niveaux ne montrent pas de structures sédimentaires, ni de classement. Les
conglomérats passent vers le haut a des bancs purement constitués de fragments faune (« shell
debris »), puis a des bancs décimétriques rougeatres constitués par des petits fragments d’huitres

et de balanes (Fig. 1V-14 g).
> Processus sédimentaire et milieu de dép6t

Le contenu en fossile de ce facies montre des origines variées, avec des faunes allant du littoral
jusqu’aux milieux profonds. Amusium cristatum est typique des milieux profonds d’offshore,
les balanes sont des organismes qui se fixent sur des substrats durs dans des milieux peu
profonds de foreshore (Stephenson et Stephenson, 1949), les autres organismes tels que les
huitres et les pectinidés sont abondants dans des milieux de shoreface et de foreshore (Aguire,
1996).

Les petits bancs rouges a débris de faune fins sont typiques des zones a sédimentation fine en
domaine cotier (« shoreline area ») (Reading et Collinson, 1996). Dans ce type de dép6t, le
degré de fragmentation élevé, le remaniement et le dépdt des débris de faune de différentes
origines témoignent d’événements de haute énergie. Ce facics est interprété comme li¢ a des
courants de tempétes (« storms surges ») (Aigner, 1985; Einsele et Seilacher, 1982) dans des

zones de mer peu profonde (foreshore/plage).

D’apres Puga-Bernabeu et al. (2014), ce type de dépot, est interprété comme lié a des flux non
confinés résultant de courants unidirectionnels engendrés par les tempétes. Les particules

squelettiques sont remobilisées par ’action des courants de retour des tempétes et déposées
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sous forme de «shell beds » (Puga-Bernabéu et al., 2010). La présence de couches a bases
irréguliéres amalgamées est le résultat de multiples phases de remaniement (D’ Alessandro et
al., 2004).

Figure 1V-14 : Faciés F13. a) vue d’ensemble du faciés F13 montrant des bancs érosifs et amalgamés. b) vue
détaillée des conglomérats grossiers de base a débris d’huitres. ¢) vue détaillée des conglomérats fins a huitres,
Chlamys radians et fragments de faune. d) vue détaillée d’une balane. €) microconglomérats & Amusium cristatum,
Chlamys radians et débris de faune. f) Glycimeris, pectinidés et huitres. g) vue d’ensemble des bancs sommitaux
rouges a fins débris de faune.
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14. Faciés F14 : alternance de sables fins/silts et bancs sableux grossiers a
conglomérats

» Description

Ce facieés n’est rencontré que dans la partie Sud-Ouest du bassin (Tizza). Il peut étre subdivisé
en deux sous-faciés : les sables silteux rouges, fins et stratifiés a microconglomérats (sous-
facies F14 a) en alternance avec des bancs sableux conglomératiques décimétriques a métriques
(sous-faciés F14 b).

Figure 1V-15 : Faciés F14 a et F14 b. a) alternance de sables fins et silts (F14 a) a laminations ondulées (Wb) et
sables moyen (F14 b) a litage oblique plan et « rip up clasts » (Ru) alignés. b) Ophiomorpha. c, d) sables et silts
a bioturbation de Macaronichnus (Mc), Skolithos (Sk), Teichichnus (Te), traces de racines (Tr) et Amusium
cristatum (A).

Sous-facies F14 a: il correspond a des sables silteux fins rouges et jaunes a laminations
ondulées («wavy bedding ») ou subplanes (Fig. IV-15 a). La bioturbation est représentée

essentiellement par des petits tubes horizontaux ou inclinés, sans ramifications, de quelques
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centimétres de longueur et des petits cercles (4 mm a 1cm de diameétre) attribués au genre
« Macaronichnus » (Fig. 1V-15 c, d). Des rares « Teichichnus » (Fig. 1V-15 c), de larges
Ophiomorpha (Fig. [V-15 b) et des terriers verticaux attribués a I’ichnofacieés « Skolithos »
(Fig. 1V-15 c) sont également identifiés. Quelques traces de racines et debris de faune
(Amusium cristatum, balanes) sont observés (Fig. 1V-15 d).

litage oblique arque

litage oblique plan
a faible angle

I
Figure 1V-16 : Facies 14 b. a) partie proximale de la mégaride asymétrique montrant un litage oblique plan &
angle fort. b) partie médiane de la mégaride asymétriqgue montrant des litages obliques arqués et des litages

obliques plans. ¢) partie distale de la mégaride tronquée par un banc sableux grossier a litage oblique plan a faible
angle.

Sous-facies F14 b : il est représenté par des mégarides asymétriques a bases légérement
concaves, d’épaisseur décimétrique a métrique (50cm-1m) et de plusieurs metres de largeur
(5m-10m) (Fig. IV-16). Dans leurs parties proximales (vers le Sud), Le remplissage
sédimentaire de ces mégarides est dominé par des sables fins et silts, avec des éléments de
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conglomérats, quelques débris de coquilles, des nodules argileux (« rip up clasts ») alignés et
des lamines argileuse jaunes (Fig. IV-15 a). La structure interne des bancs montre des litages
obliques plans (« planar cross-bedded ») a angle faible entre 8 est 10° (Fig. 1V-16 a). Dans leurs
parties médianes, les mégarides montrent des litages obliques plans ou arqués (« planar cross-
beds / trough cross-beds ») (Fig. 1V-16 b). Dans les parties distales, elles sont tronquées
brutalement par des bancs sableux grossiers décimétriques a litage oblique plan a faible angle
(entre 2 et 5°) ou a laminations planes paralléles subhorizontales (Fig. 1V-16 c). Vers le sommet
des bancs, des lentilles de quelques décimetres de longueur a bases concaves, remplies de sables

grossiers et de conglomérats sont observées (Fig. 1V-16 b).
» Processus sédimentaire et milieu de dépot

Le caractére bariolé des sables et silts (milieu oxygéné), les laminations ondulées (« wavy
bedding »), les rares faunes marines provenant de différents milieux (de I’offshore jusqu’au
foreshore) et les traces de racines caractérisent des milieux de dépdt littoraux ou de mer tres
peu profonde.

L’abondance d’ichnogenre Macaronichnus est caractéristique des zones de plage et du
shoreface supérieur. Les terriers verticaux de Skolithos et Ophiomorpha exigent des milieux a
hautes teneurs en particules organiques maintenus en suspension par des courants de vagues a
haute énergie. Toutes ces caractéristiques sont typiques d’un milieu de haute énergie trés peu
profond (« foreshore ») (Reading et Collinson, 1996 ; Buatois et Mangano, 2011 ; Mac Eachern
etal., 1999, Basan et al., 1984).

L’architecture générale et I’organisation interne des mégarides asymétriques sont typiques des
dépbts de cordons littoraux (« longshore bars ») qui se développent dans des milieux trés peu
profonds (« foreshore »). Les nodules argileux (« rip-up clasts ») alignés parallelement au litage
oblique plan proviennent probablement de 1’érosion des sédiments fins sous-jacents (F 14 a).
Ces dépots sont interprétés comme le produit de 1’érosion de plage (bern/beach-face) pendant
les périodes de tempétes (Bridge et Demicco, 2008), ou durant les périodes de décroissement
d’énergie des vagues apres les événements de tempétes (Hiroki et Terasaka, 2005 ; Reineck et
Singh, 1973 ; Tompson, 1937 ; McKee et Sterrett, 1961).

Ce facies F14 (F14 a et F14 b) est interprété comme déposé dans un milieu trés peu profond
(foreshore) largement influencé par les courants de haute energie induits par les tempétes
(Hayes et Kana, 1976 ; Davis et al., 1972).
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15. Faciés F15 : barres sablo-conglomératiques progradantes

» Description

Ce facies est rencontré sur les coupes de Sidi Dris, Tassensach et Imessaoldene. Il est bien
exposé a Sidi Dris et consiste en des bancs sablo-conglomératiques d’épaisseur métrique (1 a

5 m) et de longueur dépassant 200 m (Fig. IV-17 a).

Les bancs montrent des bases planes ou Iégérement érosives avec des « flutes-casts » indiquant
un paléocourant orienté du NNW vers le SSE. Le sommet des bancs est irrégulier, incisé et
remanié pas des mégarides de vagues d’épaisseur métrique montrant des litages obliques plans,
ou par des bancs décimétriques de sables a litages obliques en mamelons « hummocky cross
stratification ou HCS » (Fig. IV-17 b).

Le remplissage sédimentaire des bancs se fait par des sables marrons grossiers mal triés et des
conglomérats a galets arrondis et quelques blocs dispersés (Fig. 1V-17 c¢). Des fragments de

faune marine littorale et peu profonde sont observés (balanes, pectinidés, huitres).

Les conglomérats s’organisent en « foresets » progradants a angle faible (10 a 15°) vers le SSE,
injectées dans les sables et montrant des bases érosives (Fig. IV-17 b, ¢). Des granoclassements
inverses sont également observés (Fig. 1V-17 b).

> Processus sédimentaire et milieu de dép6t

La granulométrie grossiére des sédiments (sables grossiers mal triés et conglomérats a galets et
blocs), la géométrie progradante des barres conglomératiques a granoclassement inverse ou
sans granoclassement et les flutes-casts observées a leurs bases indiquent des dépots par des
écoulements gravitaires. Selon Mutti et al. (2000) ce type de dépéts est lié a des écoulements
de débris cohésifs sous-aquatiques (« sub-aqueous cohesive debris-flows »). La géométrie

progradante résulte de I’empilement latéral de plusieurs événements de crues.

La faune marine littorale et peu profonde (balanes, pectinidés, huitres), les mégarides de vagues
et les HCS qui surmontent et remanient ces barres conglomeratiques indiquent un milieu peu

profond a haute énergie probablement du shoreface supérieur a moyen.

Ce facies est interprété comme des dépdts de la partie proximale des barres d’embouchure

(« mouth bars ») qui se forment a proximité des fans deltas, influencées et remaniées par des

172



Chapitre 1V : Etude sédimentologique des dépbts du Messinien sup-Pliocéne inf du bassin de Boudinar

courants de vagues et de tempétes dans un milieu de shoreface supérieur a moyen (Marzo et
Anadon, 1988 ; Wright, 1977 ; Mutti et al., 2000).

Figure IV-17 : Faciés F15. a) vue d’ensemble des barres sablo-conglomératiques montrant un sens de
progradation orienté vers le SSE. b) vue détaillée d’une barre sableuse montrant des poches conglomératiques
progradantes a bases érosives. La barre est surmontée et remaniée au sommet par des mégarides a litage obliques
plans. c) vue détaillée de la barre conglomératique montrant une base légérement érosive et des « foresets »
progradante a angle faible vers le SSE, surmontée par des sables a litage oblique plan.
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16. Facies F16 : barres sableuses a litage oblique plan et litage oblique tabulaire («
tabular-planar cross-bedding »).

» Description

Ce faciés est bien exposé dans la partie Nord du bassin (Tassensach et Sidi Dris). Il comprend

des bancs de sables d’épaisseur métrique (1 a 3 m) et de longueur de plusieurs metres (plus de

100 m) a bases planes non érosives (Fig. 1V-18 a, b).

a w

barres sableuses (F16)

-
y
4

. n'es conglomératiques (F15)

v

Figure 1V-18 : Faciés F16. a) vue d’ensemble des barres sableuses de Sidi Dris. b) vue de détail d’une barre
sableuse montrant des litages obliques plans et litages obliques tabulaires (les fleches indiquent le sens de la
progradation orienté vers le Sud-Est).

Les grains de sables sont moyens a fins de couleur jaune et marron contenant des débris fins de
faune marine peu profonde. Les bancs montrent des bases planes non érosives et leur épaisseur
diminue vers le Sud-Est. La structure interne des bancs montre des litages obliques plans (Fig.
IV-18 b) (« planar cross-bedding ») a angle faible (<5°) et des litages obliques tabulaires

(« tabular cross-bedding ») indiquant une progradation vers le Sud-Est. Des superpositions de
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séries a litage oblique plans qui s’incisent les unes les autres sont observées. Le sommet des

bancs est faiblement irrégulier et surmonté par des HCS d’épaisseur décimétrique.

Ce facies se trouve intercalé dans les sédiments fins du faciés (F18) et représente la continuité
distale des barres conglomératiques progradantes du facies (F15) (Fig. 1V-18 a).

> Processus sédimentaire et milieu de dép6t

La granulométrie fine des sédiments de ce faciés (sables fins), les structures sédimentaires qui
indiquent une progradation vers le Sud-Est (litage oblique plan et litage oblique tabulaire), son
alternance avec les dépdts fins du facies (F18) et sa position par rapport aux barres
conglomératiques du facies (F15) conduisent a interpréter ce faciés comme étant la continuité
distale des barres d’embouchure (Mutti et al., 2000).

17. Facies F17 : bancs conglomératiques et sableux érosifs

» Description

Ce faciés est rencontré sur les coupes de la partie centrale du bassin (Tassensach,
Imessaoldene, Sidi Dris). Il présente deux morphologies différentes. La premiere correspond
a des bancs métriques a bases fortement érosives et asymétriques (F17 a) ; leur largeur est
variable, de quelques métres a une dizaine de métres et leur épaisseur atteint 2 métres (Fig. 1V-
19 a). La deuxieme se presente sous forme de lentilles ou cuilleres a bases concaves et
faiblement érosives (F17 b), d’épaisseur métrique (1 a 2 m) et de largeur plurimétriques (10 a
20 m) (Fig. 1V-20 a, b).

Sous-facies F17 a : Le remplissage sédimentaire se fait par des conglomérats hétérométriques
(1 a 20 cm) et des sables grossiers. Les €léments de conglomérats montrent un mélange de
matériaux arrondis et sub-anguleux, bien classés pour les parties plus fines, alors que les
éléments grossiers montrent localement des tailles variables (Fig. 1V-19 c). Quelques bancs
montrent des conglomérats a classement normal a la base qui passent vers le sommet a des
sables fins a laminations planes (Fig. IV-19 a). lls montrent dans certains cas plusieurs phases
de remplissage (Fig. 1V-19 b). La base des bancs présente souvent des flutes casts (Fig. 1V-19
d). Des débris de faune marine littorale (balanes, huitres, pectens) sont observés (Fig. 1V-19
g). La bioturbation est présente, localisée a la base des bancs, montrant un caractere
« Hypichnia ». Elle est représentée par des tubes verticaux ou légerement inclinés

d’Ophiomorpha de longueur de 10 a 15 cm, et d’épaisseur de 2 a 3cm (Fig. 1V-19 e), ainsi que
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par des tubes horizontaux et verticaux, d’épaisseur de 0.5 cm et de largeur dépassant les 20 cm,

que I’on attribue au genre Palaeophycus heberti (Saporta, 1872) (Fig. 1V-19 ).
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st 20 T T NG

Palaeophycus heberti

Figure 1V-19: Sous-facies F17 a. a) vue d’ensemble d’un chenal érosif. b) chenaux amalgamés. c) chenal
individuel montrant un épisode de remplissage grossier inclus dans des dép6ts fins. d) vue de la base du chenal
montrant « flute-casts ». €) Ophiomorpha nodosa. f) Palaeophycus heberti a la base du chenal. g) conglomérats a
pectens.
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Sous-facies F17 b: Ce sous-facies décrit a Sidi Dris présente les mémes lithologie
(conglomérat et sables mal classés) et contenu fossilifére (balanes, huitres, pectens) que le sous-
facies F17 a. Il est différent de ce dernier par sa faible extension, sa géométrie lenticulaire et sa
base faiblement ou non érosive. Par endroit, ce sous-faciés montre des empilements verticaux
de lentilles faiblement érosives et amalgamées. L’orientation des axes des chenaux indiquent
un sens du courant orienté de 1’Ouest a I’Est ou du Nord-Ouest vers le Sud-Est (Fig. 1V-20 a,
b).

— i

Figure 1V-20: Sous-faciés F17b: a, b) vue d’ensemble des chenaux a géométrie lenticulaire (F17b) qui
recoupent les sables fins du faciés F16.

> Processus sédimentaire et milieu de dép6t

D’apres la morphologie de ces niveaux, leur extension et leur contenu, ils sont interprétés
comme des chenaux sous-marins. Selon Puga-Bernabeu et al. (2014), les chenaux sont de
grandes structures excavées dans les sédiments de la pente et du fond du bassin, mais qui
peuvent aussi se développer localement dans des rampes d'eau peu profondes (Puga-Bernabeu
et al., 2008). La plupart des sédiments dans les chenaux provenaient de zones peu profondes,
avec aussi une contribution silicoclastique locale probablement issue des aires émergées. La
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présence de faune marine littorale indique que les chenaux agissaient principalement comme

des conduits pour le transport des sédiments érodés depuis la rampe interne vers le bassin.

Les caractéristiques sédimentaires du remplissage des chenaux suggérent qu’ils ont été déposés
par des écoulements de débris (« debris flow »). D’apres Puga-Bernabéu et al. (2008), les
sédiments littoraux mobilisés par les courants de tempétes sont versés dans les canyons sous-
marins générant des flux de sediments par gravité (« sediment gravity flows »). Ces flux sont
ensuite canalisés le long des canyons et déplacés vers le bassin en redistribuant les sédiments
dans les systémes de chenaux (Puga-Bernabéu et al., 2014). Selon Shepard et Marshall (1973),
Puig et al. (2003), Braga et al. (2006) et Migeon et al. (2010), le transport des sediments dans
les chenaux sous-marins est contr6lé par des courants de gravité sous-marins (« subaqueous
gravity flows, SGF »). La présence de plusieurs phases d’érosion et de remplissage indique que

les chenaux ont été réactivés (Braga et al., 2001).

La présence des terriers d’Ophiomorpha est compatible avec ces milieux : ces traces fossiles
sont bien connues dans des milieux bien oxygénés (Savrda et al., 1991) et riches en débris
végétaux (Uchman, 1999). D’aprés Bromley, (1996) et Uchman, (1995, 1999), les
Ophiomorpha se rencontrent dans des zones a taux de sédimentation élevés dans les chenaux

et canyons sous-marins.

Les chenaux du sous-faciés F17 a recoupent les sédiments fins du faciés F18 et présentent a
leurs bases des terriers de Palaeophycus heberti, ce qui indique leur mise en place dans un
milieu relativement profond, du shoreface inférieur voire de 1’offshore (Frey, 1990). Par contre,
les chenaux du sous-facies F17 b faiblement érosifs coupent les sables fins du faciés F16 de
barres d’embouchure, les dimensions et 1’extension faible de ces chenaux par rapport au sous-
facies F17 a indiquent qu’ils ont été déposés dans un milieu moins profond, du shoreface

supérieur a moyen.

18. Faciés F18 : sables fins et silts laminés a bioturbation diversifiée

» Description :

Ce faciés, rencontré sur la majorité des coupes étudiées, consiste en des niveaux sableux avec
des lits marneux jaunes, oxydes qui occupent les espaces inter-bancs. Leur épaisseur est

variable de quelques décimetres a quelques métres (Fig. 1V-21 a).

La bioturbation est fréquente et diversifiée, représentée par des tubes verticaux d’Ophiomorpha

(Fig. 1V-21 b, c), des Thalasinoides (Fig. V- 21 d), Skolitos et Teichichnus (Fig. 1V-21 f).
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Des terriers verticaux en forme de U, de diametre inférieur a 2 cm et de longueur de quelques
centimétres (5 a 10 cm) sont également observés: ils sont attribués a Diplocraterions
parallelum (Fig. IV-21 e). Le contenu fossilifere est représenté par des Amusium cristatum (Fig.

IV-21 g), des petits pectinides, des scaphopodes et lamellibranches.

Les sables sont fins a laminations sub-planes montrant, localement, des petites rides de vagues.

Figure 1V-21: Faciés F18. a) vue d’ensemble des sables fins et marnes jaunes stratifiés a bioturbation et
laminations sub-planes (F18) en alternance avec des sables du faciés F21. b, ) Terriers verticaux d’Ophiomorpha
nodosa (O). d) Thalasinoides (T). e) Diplocraterions parallelum (D). f) Teichichnus (Te). g) Amusium cristatum
(A).
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» Processus sédimentaire et milieu de dépot

Vues la nature lithologique de ce facies a caractere fin (sables fins et marnes), I’abondance et
la diversité des traces fossiles qu’il représente et sa position par rapport aux autres facies (inter-
bancs des facies sableux de la houle et des tempétes), ce faciés est interprété comme déposé au
cours de périodes calmes a sédimentation essentiellement fine entre des périodes de haute
énergie (houle et tempétes). Dans ce facies, la faune marine indique des conditions de mer
ouverte (Amusium cristatum, pectinidés, scaphopodes et lamellibranches). Amusium cristatum
est caractéristique des milieux argileux fins d’offshore, mais ils ont aussi été décrit dans des
milieux moins profonds du shoreface non affectés par les vagues (EI Kadiri et al., 2010). La
présence de quelques rides de vagues indique que ce facies s’est déposé au-dessus de la limite
d’action des vagues de beau temps. Ce faciés est donc rapporté¢ a une vaste zone allant du

shoreface supérieur jusqu’a I’offshore supérieur.

19. Facieés F19 : sables fins a stratifications obliques en creux « Swaley cross-
stratification, SCS »
» Description

Ce facies est bien exposé a Sidi Drfs, il consiste en des bancs sableux a géométrie lenticulaire
d’épaisseur décimétrique a métrique (50 cm a 1 m) et de largeur de plurimétrique (10 & 20 m)

qui coupent transversalement les barres sableuses du faciés (F16) (Fig. 1V-22 a).

Ces géomeétries lenticulaires ou en creux subhorizontales montrent des bases érosives concaves
vers le haut. Leur remplissage sédimentaire est constitué par des sables marron fins, bien triés
avec des lamines faiblement obliques (<5°). Les lamines montrent des accrétions verticales, des
épaississements vers le centre des creux et des amincissements vers leurs bords. Elles sont

généralement subparalleles et concordantes avec la base concave (Fig. 1V-22 b).
> Processus sédimentaire et milieu de dép6t

La morphologie de ces dépdts s’organisant en creux a bases concaves vers le haut, leurs
recoupements, la granulometrie fine du sédiment (sables fins) et la structure interne des bancs
conduisent a interpréter ces dépdts comme des stratifications obliques en creux (« swaley cross-
stratifications, SCS ») (Leckie et Walker, 1982 ; Allen et Underhill, 1989).

L’origine des SCS est débattue. Dott et Bourgeois (1982) et Walker et al. (1983) suggerent que

ce type de dépots est généré par des courants purement oscillatoires. De leur c6té, Allen (1985),
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Greenwood et Sherman (1986) et Swift et Nummedal (1987) proposent une origine combinée
entre des courants oscillatoires de vagues et des courants unidirectionnels générés par les
tempétes dominants (« unidirectional-dominated combined flow »). Finalement, d’autres
auteurs suggérent une origine combinée dominée plutdt par les courants oscillatoires
(« oscillatory-dominated combined flow ») (Allen, 1993 ; Arnott et Southard, 1990 ; Cheel et
Leckie, 1993 ; Duke, 1987 ; Duke et al., 1991 ; Higgs, 1990 ; Leckie et Krystinik, 1989 ;
Midtgaard, 1996 ; Molgat et Arnott, 2001 ; Nottvedt et Kreisa, 1987).

11 est largement admis que les SCS se forment par I’action combinée des courants oscillatoires
et des courants unidirectionnels au-dessus de la limite d’action des vagues de beau temps
(« fair-weather wave base »), au-dessus des dépots a HCS et en dessous des dépots de plage
(Arnott, 1992 ; Duke, 1985 ; Plint et Walker, 1987 ; Tillman, 1986 ; Walker, 1982). D’aprés

ces arguments, ce facies est rapporté a des dépots d’SCS en shoreface moyen.

AL iy b

B swalley cross stratification

Figure 1V-22 : Faciés F19. a) vue d’ensemble des sables a litage obliques en creux (SCS) qui coupent les barres
sableuses progradantes du faciés (F16). b) vue de détail des sables a SCS. c) caractéristiques morphologiques des
stratifications obliques en creux (SCS) décrites par Leckie et Walker (1982).
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20. Facieés F20 : grés moyens a litage entrecroisé (« cross-bedding »)
» Description

Ce faciés est bien exposé a Sidi Drfs, il consiste en des bancs gréseux décimétriques a bases
planes et sommets irréguliers montrant des crétes symétriques et asymétriques, isolés dans les
sables fins et marnes du facies (F18) (Fig. 1V-23 a, b).

[ draping lamination|

Figure 1V-23 : Faciés F20. a) vue d’ensemble des mégarides a crétes symétriques et base plane en alternance avec
les marnes du faciés F18. b, ¢) vue de détail d’une mégaride montrant des laminations ramifiées (« offshooting
lamination ») et des laminations drapantes (« draping laminations ») a sens opposé. d) vue de détail d’une
mégaride asymétrique montrant des litages obliques inclinés vers le Sud.
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Les grains de gres sont moyens et bien triés, organises en mégarides a bases planes et crétes
symétriques a asymétriques bien préservées. Leur épaisseur varie entre 40 cm et 1 m pour une
longueur de 2 & 3 m. Les formes symétriques montrent des lits a laminations obliques ramifiées
(« offshooting lamination ») (De Raaf et al., 1977) coupées et drapées par des lamines drapantes
(« draping laminations ») (Fig. IV-23 b, c). Les formes asymétriques montrent des laminations

ramifiées et des lits a litages obliques inclinés vers le Sud (Fig. 1V-23 d).
> Processus sédimentaire et milieu de dép6t

Les structures sédimentaires dominées par des stratifications entrecroisées (« cross-
stratification ») et les mégarides de vagues indiquent la présence des « sandwaves » Sous-
marines (Puga-Bernabéu et al., 2010, 2014).

Les mégarides symétriques et asymétriques isolées dans les sables et marnes bioturbées du
facies (F18) correspondent a des petites « sandwaves » isolées qui se sont formés au-dessus de

la base d’action des vagues de beau temps dans un milieu de shoreface inférieur.
21. Facies F21 : sables moyens et conglomérats fins a faune marine profonde

» Description

Ce facies est rencontré dans la partie centrale du bassin (ljetti), il est représenté par des bancs

métriques de sables moyens a conglomérats (Fig. 1V-24 a).

Les bancs sableux apparaissent comme des lobes injectés dans les sables fins et marnes du
facies F18. Leurs bases sont Iégerement érosives et concaves vers le haut (Fig. 1V-24 a). lls
montrent a leurs bases des « flute-casts » et des « load-casts » indiquant un sens du courant
orienté vers I’ENE (Fig. IV-24 b, c).

Leur remplissage sédimentaire se fait par des sables moyens et conglomérats fins montrant un
granoclassement inverse et quelques galets dispersés. La faune marine est représentée
essentiellement par des fragments de pectinidés (Fig. 1V-24 e) et quelques Amusium cristatum
(Fig. 1V-24e).

» Processus sédimentaire et milieu de dépot

L’architecture et 1I’organisation de ces dépdts, la granulométrie fine des sédiments, les figures

d’injections a la base (flute-casts et load-casts) indiquent des dép0ts rapides de sables
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probablement par des courants turbiditiques. La présence des Amusium cristatum indique un

milieu marin profond.

Ce faciés est différent du faciés (F17) de chenaux sous-marins décrit précédemment par la
granulométrie fine, la présence des Amusium cristatum et la base faiblement érosive. On

I’attribue donc a des lobes sous-marins déposés dans milieu de shoreface inférieur.

n SW NE

‘terrasse quaternaire|

'surface d'érosion|

>
»

Figure 1V-24 : Faciés F21. a) vue d’ensemble des bancs sableux (F19) injectés dans les sables fins et marnes
jaunes du faciés (F18). b, c) vue détaillée de la base du banc montrant des flutes castes indiquant un sens de
courant orienté vers I’ENE. d) sables & pectinidés. ) sables & Amusium cristatum.
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22. Facies F22 : bancs sableux épais a stratification oblique en mamelons (HCS)
» Description

Ce facies est rencontré sur la majorité des coupes de la partie centrale du bassin (Tassensach,
Imessaoldene, Sidi Dris, K. El borj, ljetti, Ait Abdallah), il consiste en des bancs sableux
d’épaisseur décimétrique a métrique et de longueur plurimétrique montrant une géométrie

lenticulaire (Fig. 1V-25).

Figure 1V-25 : Faciés 22. a) HCS sableux métrique montrant des épaississements de lamines sur les ddmes. b)
vue longitudinale des HCS montrant une base concave faiblement inclinée et des épaississements latéraux des
bancs. ¢) vue transversale des HCS (b) montrant des faisceaux de lamines subparalleles aux bases concaves. d)
caractéristiques d’HCS type décrit par Harms et al. (1975).
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Les bancs sont constitués par des sables moyens triés, leurs bases apparaissent sous forme de
creux faiblement concaves vers le haut et leurs sommets sont souvent irréguliers montrant des
démes et des creux (Fig. I1V- 25 a, b). La structure interne des bancs montre des faisceaux de
lamines subparalléles a la base du banc. Les lamines s’épaississent latéralement dans les

faisceaux créant la morphologie en démes par accrétion verticale.
» Processus sédimentaire et milieu de dépot

La morphologie de ces dépbts montrant une superposition de bancs épais a bases faiblement
concaves vers le haut, la granulométrie fine du sédiment (sables moyens), et la structure interne
des bancs conduisent a interpréter ces dépbts comme des stratifications obliques en mamelons
(« hummocky cross-stratifications, HCS ») (Harms et al.,, 1975). Les caractéristiques
morphologiques de ces HCS sont similaires aux HCS en accrétion verticale « A-HCS » décrits
par Rees et al. (2014).

Ces types d’HCS sont généralement interprétés comme résultant de 1’action combinée des
courants de tempétes et des courants oscillatoires engendrés par les vagues au-dessus de la base
d’action des vagues de tempétes en milieu de shoreface supérieur (Dott et Bourgeois, 1982 ;
Galloway et Hobday, 1996 ; Rees et al., 2014).

23. Facies F23 : HSC sableux fins fortement bioturbés
» Description

Ce facies, rencontré sur la majorité des coupes dans le centre du bassin (Tassensach,
Imessaoldene, Sidi Dris, K. El borj, Ait Abdallah), consiste en des bancs sableux organisés

en faisceaux d’HCS décimétriques (10 a 50 cm) amalgamés et fortement bioturbés (Fig. 1V-26
a, b).

Les sables de ce faci¢s sont fins, marron s’organisant en faisceaux a bases sub-planes ou
légérement inclinées montrant des gouttiéres d’érosion (« gutter-casts ») et des terriers sub-
verticaux remplis de sables. Les faisceaux s’amincissent latéralement jusqu’a leur disparition
totale, ils présentent des lamines subparalleles et faiblement ondulées qui s’amincissent
latéralement (Fig. 1V-26 e). Le sommet des bancs est irrégulier, érodé, fortement bioturbé et

perforé essentiellement par des Ophiomorpha et Thalassinoides (Fig. 1V-26 d, f).

Des faisceaux d’HCS individuels a base sub-plane, de faible épaisseur (10 cm) et persistants
latéralement sur plusieurs méetres (20 m) sont aussi observés, fortement bioturbes et perforés a

leur sommet (Fig. V- 26 c, d).
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Figure 1V-26 : Faciés F23. a, b) vue d’ensemble montrant des HCS amalgamés a bases érosives et sommets
irréguliers et bioturbés. ¢, d) vue de détail d’'un HCS sub-plan d’épaisseur centimétrique (10 cm) et persistant
latéralement sur plusieurs métres. Sa base montre des gouttiéres et sillons d’érosion et son sommet est fortement
bioturbé par des terriers verticaux. €) vue de détail d’'un HCS individuel montrant des laminations planes
subparalléles qui s’amincissent latéralement. f) vue de détail des HCS amalgamés montrant des bases érosives et
sommets fortement bioturbés.
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» Processus sédimentaire et milieu de dépot

La granulométrie fine du sédiment (sables fins), I’abondance de la bioturbation représentée
essentiellement par des terriers d’Ophiomorpha et Thalassinoides, le caractére amalgameé des
bancs et leurs morphologie et structure interne conduisent a interpréter ce facies comme des
dépots d’HCS de tempétes distales dans un milieu de shoreface inférieur (Dott et Bourgeois,
1982 ; Brenchley et al., 1993 ; Olsen et al, 1996 ; Coe, 2003 ; Buatois et al., 2012).

24. Faciés F24 : sables fins et silts marrons a rides

» Description

Ce facies est rencontré sur la majorité des coupes de la partie centrale du bassin et bien exposé
sur les coupes de Tassensach et K. El borj. Il correspond a des bancs centimétriques a
décimetriques de sables fins et silts marron en alternance avec les marnes bioturbées du facies
F18 (Fig. 1V-27 a, b). Les bancs sont subhorizontaux persistant latéralement sur quelques
meétres avant qu’ils ne s’amincissent et disparaissent. Leurs bases faiblement concaves montrent
des sillons d’érosion (« furrows ») (Dyer, 1970 ; Guillocheau, 1983) et des gouttiéres d’érosion
(« gutter casts ») (Whittaker, 1973). La structure internes des bancs montre des lamines
ondulées subparalléles (Fig. 1V- 27 a, c). Le sommet des bancs est fortement bioturbé et perforé
par des Ophiomorpha. Les bases des bancs montrent des terriers de Thalassinoides remplis de
sables (Fig. 1V-27 b, d).

> Processus sédimentaire et milieu de dép6t

La granulométrie tres fine du sédiment (sables tres fins et silts), la géométrie des dép6ts
s’organisant en strates €rosives (sillons et gouttieres d’érosion), la structure interne des bancs
montrant des lamines paralléles et des petites ondulations indiquent que ce facies est déposé au-

dessus de la base d’actions des vagues de tempétes.

Les caractéristiques de ce faciés sont typiques des tempestites boueuses décrites par Aigner et
Reineck (1982). Selon ces auteurs, les tempestites boueuses sont des strates d’argiles et silts
non bioturbées, recoupant brutalement un ensemble sous-jacent bioturbe, leur sommet
présentant quelques traces de fossiles. Ces dépdts résulteraient de courants de gradient (« storm
surge ebb flows ») sous la limite d’action des vagues de beau temps. D’aprés ces arguments, on

attribue le facies F24 a des tempestites déposées dans un milieu d’offshore supérieur.
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Figure IV-27 : Facies F24. a) vue d’ensemble des sables fins et silts (F24) en alternance avec les marnes jaunes
bioturbés (F18). b) alternance de lits sableux centimétriques fortement bioturbés (F24) et silts jaunes a
bioturbations (F18). c) vue de détail des bancs sableux montrant des laminations ondulées, des gouttiéres d’érosion
a la base et sommet irrégulier fortement bioturbé. d) vue de détail des lits sableux fins fortement bioturbés par des
Ophiomorpha et Thalassinoides.

25. Faciés F25 : lits silteux marron faiblement ondulés

> Description

Ce facies est bien exposé dans la partie centrale du bassin (Tassensach). Il consiste en des lits
silteux et sableux trés fins d’épaisseur centimétriques et de longueur décimétrique a métrique

en alternance avec les marnes les marnes grises du facies F26 (Fig. 1V-28 a).

Les lits silteux sont sub-plans ou faiblement ondulés, leurs bases montrent des gouttieres et

sillons d’érosion. La structure interne des lits montre des laminations ondulées et paralléles au
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sommet des lits. Les espaces inter-bancs montrent des terriers horizontaux remplis de sables
attribués a des Planolites.

» Processus sédimentaire et milieu de dépdt

La granulométrie trés fine du seédiment (sables trés fins et silts), la géométrie des depdts
s’organisant en strates Iégérement érosives de faible épaisseur, la structure interne montrant des
laminations ondulées indiquent que ce faciés est déposé au-dessus ou juste a la limite d’action

des vagues de tempétes.

D’apreés ces arguments, ce faciés (F25) est rapporté a des dépots de micro-HCS qui se produit

dans un milieu d’offshore supérieur plus distal que pour le faci¢s F24.

Figure 1VV-28 : Faciés F25. a, b) vue d’ensemble des alternances de lits silteux fins ondulés (F25) et des marnes
grises & bioturbation de type « Planolites » (F26). La base des lits silteux montre des sillons et gouttiéres d’érosion.
c) vue de détail des lits silteux montrant des lamines ondulées paralléles aux sommets des bancs.
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26. Facies F26 : marnes grises sombres a faune marine profonde
» Description

Ce facies est rencontré sur les coupes Tassensach, Sidi Dris, ljetti, Ait Abdallah et K. El
borj. 1l correspond & des niveaux marneux gris sombres métriques a plurimétriques

massivement litées a intercalations de petits lits silteux.

Les marnes de ce faciés sont massivement litées, de couleur gris sombre (Fig. 1V-29 a). Leur
épaisseur dépasse la trentaine de métres dans la partie aval du bassin (coupe Tassensach), alors

qu’elle se réduit jusqu’a 5 m dans la partie amont du bassin (coupe Ait Abdallah et K. El borj).

La faune marine est représentée par des Pelecyora gigas (Fig. I1V-29 b, ¢), Amusium cristatum
(Fig. 1V-29d, e), et des scaphopodes du genre Dentalium (Fig. 1V-29 f) entiers et bien préservés,
parfois en position de vie. Des débris plantes avec des encroutements de pyrite oxydée autour
sont fréquents (Fig. 1V-29 a, g). La bioturbation est représentée par des terriers horizontaux

attribués au genre Planolites et des rares terriers verticaux d’Ophiomorpha.

a Scaphopode]

oxydes (encroutant)

Figure 1V-29 : Faciés F26. a) vue d’ensemble des marnes grises a débris de plantes encroutées. B, ) Pelecyora
gigas. d, e) Amussium cristatum. f) scaphopodes Dentalium. g) charbon entouré d’une frange pyriteuse oxydée.
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» Processus sédimentaire et milieu de dépot

La plupart des bivalves montrent un bon état de préservation parfois en position de vie. Les
Amusium sont typiques des vasiéres des milieux calmes circalitoraux a bathyaux, entre 50 et
100m (Lacour et al., 2002), des milieux argileux profonds de la transition shoreface inférieur-
offshore supéricur et des milicux profonds d’offshore (Aguirre et al., 1996) (Fig. 1V-30). Les
substrats fins en milieu d’offshore sont les habitats préférés des Amusium actuels (Kauffman,
1969 ; Gould, 1971 ; Stanley, 1972 ; Hayami, 1991). D’autre part, la pyrite observée sous forme
de crolte oxydée autour des débris de charbon, pourrait traduire la présence de matiere

organique dégradée par des bactéries anaérobies (Jorgensen, 1983).

La granulométrie fine des sediments (argiles et silts), la présence de faune marine profonde et
I’absence de structures sédimentaires liées aux courants de vagues et tempétes témoignent des
conditions de dépdt dans un milieu calme non affecté par les vagues. Ce faciés est donc rapporté

a ’offshore inférieur.

C. seniensis

Conglomérats sables fins, siltes

& tempestites distales

Sables moyens a grossiérs E Argiles

& tempestites proximales

Figure 1VV-30 : Espéces dominantes et morphologie des coquilles de pectinidés dans les différents lithofaciés dans
les dépéts silicoclastiques du Pliocéne inférieur du bassin Almeria-Nijar. Barre d'échelle =2 cm. D’apreés (Aguirre
etal., 1996).
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Figure 1V-31 : Diagramme de substitution de facies et distribution du macrofaune et des traces fossiles.
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I11.  ASSOCIATIONS DE FACIES/ENVIRONNEMENT DE DEPOT

Il s’agit dans cette partie du travail de regrouper les faciés en associations de facics
caractéristiques des différents milieux de sédimentation (notion de substitution latérale de
facies). Une association correspond ainsi a la succession verticale ou latérale de plusieurs faciés
qui se trouvent a différents niveaux de la série. Pour ce faire, des logs sédimentaires et des
illustrations par des photos panoramiques et des coupes synthétiques seront présentées pour
chaque association de faciés.

Neuf associations correspondant a neufs environnements sédimentaires ont été définies sur un
diagramme de substitution de facies (Homewood et al., 1992) (Fig. 1V-31). Le diagramme de
substitution de faciés est une représentation graphique des relations longitudinales et latérales
entre les faciés observés sur le terrain, entre deux péles extrémes (marin/continental) le long
d’un profil de dépdt. Il montre les différentes possibilités de passages latéraux de faciés et leur
position relative le long du profil de dépdt. Il n’implique pas la coexistence a un instant donné,

de ’ensemble des faciés et associations de faciés identifiées.
1. Association de facies AF1 (F1, F2, F3, F4) : Ecoulements gravitaires subaériens

Cette association de faciés est décrite sur les bordures Sud-Ouest et Sud-Est du bassin (coupe
Irhachamene, Ait Abdallah et Megziyat). Elle regroupe les faciés chaotiques composés de
blocs de gypses et argiles (F1), les conglomérats a matrice argileuse sans granoclassement (F2),
les lentilles conglomératiques cimentées a support clastique micro-conglomératique (F3) et les

gres stratifiés a galets imbriques (F4).

Ces dép0ts se développent directement au-dessus des marnes vertes messiniennes et remplissent
les paléogéographies et dépressions métriques a plurimétriques crées par la surface d’érosion

messinienne « Messinian Erosional Surface, MES » (Fig. 1V-32 a, b).

Dans I’ensemble de ces facies, la texture, la variation importante du lithofaciés (conglomérats
a matrice argileuse, conglomérats a support clastique, grées) et la dynamique impliquée dans ces
dépbts (écoulements de masses subaériens, alternance des écoulements de débris cohésifs et

non-cohésifs), indiquent la proximité de la source d’apport.

Cette association de facies est rapportée a des eécoulements gravitaires subaériens qui se

produisent dans les paléo-dépressions crées par la surface d’érosion messinienne.
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Figure 1V-32 : Association de faciés AF 1. a, b) succession de dépots typiques d’un milieu de cone alluvial
proximal: panorama Irhachamene (coupe A, Fig. IV-1). ¢, d) alternance des conglomérats a matrice argileuse
(F2) et conglomérats a support clastique micro-conglomératique (F3).

2. Association de faciés AF 2 (F5, F6) : Milieu lacustre a influence gravitaire

Cette association de faciés n’est observée que dans la partie Nord-Est du bassin (Oued
Amekrane 1, Oued Amekrane 2), elle consiste en des alternances de calcaires mudstones

compacts (F5) avec des marnes grises a intercalations de petits bancs gréseux et

conglomératiques (F6) (Fig. IV-33 a, b).
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Ces dépdts fins de marnes et calcaires a caractére laming, sans faune purement marine, avec
quelques petits gastéropodes, ostracodes et des oogones de charophytes, indiquent un milieu de
dép6t lacustre. Ce milieu lacustre est soumis a des influences gravitaires épisodiques marquées
par des dép6ts de lentilles de conglomérats et grés a caractere érosifs, mises en place par des

avalanches et des écoulements gravitaires sous-aquatiques.

Ces dépots lacustres sont développés directement au-dessus des marnes vertes messiniennes et
remplissent les paléogéographies et dépressions crées par la surface d’érosion messinienne
« MES ». Leurs épaisseurs dépassent une dizaine de metres (10 a 20 m) pour une longueur

d’une centaine de métres.

Quaternaire

Alternance de caléaires
stratifiés (F5) et de
marnes (F6)

Marnes messiniennes

B Calcaire(FS)r_:i_______
i

>

~

A
4|

|

Figure 1V-33 : Association de facies AF 2. a) vue d’ensemble des séries lacustres de I’Oued Amekrane montant
des alternances de marnes grises (F6) et calcaires stratifiés (F5) mises en place sur les marnes vertes du Messinien.
MES : surface d’érosion messinienne.
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3. Association de faciés AF 3 (F2, F3, F7, F8, F9, F10) : Fan delta a dominance

fluviatile

Cette association de faciés est bien exposée sur la bordure Sud-Ouest du basin (Tizza, Ouest-
Tizza, Saida et Irhachamene), dans la partie Sud-Est (Megziyat) et moins développée a Ait
Abdallah. Elle est constituée par les conglomérats gravitaires (F2, F3), les dép6ts de chenaux
fluviatiles en tresses (F7 a, F7 b), les chenaux fluviatiles en forme de feuilles « sheet-like
channel » (F8 a), les dépots de remplissage d’inter-chenaux (F8 b), les conglomérats grossiers
a matrice clastique (F9) attribués a des écoulements de débris concentrés (« high-concentrated
debris flows ») et finalement les gres moyens du facies F10 interprétés comme des dépots

d’écoulements en nappes (« sheet floods »).

Les faciés gravitaires (F2, F3) et les facies fluviatiles (F7, F8) forment une épaisse séquence
(plus de 30 m) grano-strato-décroisannte & Irhachdmene et Tizza et partiellement a Ouest-
Tizza qui se met directement sur la surface d’érosion messinienne (D1, Fig. 1V-34 a, c). Les
dépbts de chenaux fluviatiles montrent un paléocourant orienté vers le Nord ou le Nord-Est.

Ces facies sont rapportés a des dépdts de cone alluvial « alluvial fan » (Fig. 1V-34 c).

Les deux facies (F7 et F8) passent latéralement dans la direction du Nord (Ouest-Tizza) a des
unités d’épaisseur métrique, progradantes a angle faible (entre 10 et 15°) vers le Nord-Est (Fig.
IV-34 d, e). Ces unités composees des faciés F9 et F10 constituent une séquence grano-strato-

décroissante d’environ 15 meétres d’épaisseur interprétée comme des dép6ts de front du delta

(Fig. 1V-34¢).

Vers les extrémités distales du systéeme (Ait Abdallah, Saida) ces facies conglomératiques
s’injectent dans des dépots fins de lagune (association de faciés AF4) (Fig. 1V-34 f). Ces dépbts
sont attribués a la partie subaquatique du fan delta (« Pro delta ») (Fig. 1V-34 c).

En général, les facies de cette association s’organisent en alternances de dépdts
conglomératiques gravitaires et fluviatiles épais qui se déposent directement sur la surface
d’érosion messinienne (MES) et qui passent latéralement (du Sud vers le Nord) a des unités
conglomératiques progradantes, composées essentiellement par des écoulements de débris,
surmontés par des dépdts gréseux d’écoulements en nappes (« sheet floods ») et de petites
barres fluviatiles. Cet agencement vertical et latéral de faciés est tres commun dans les cones
alluviaux (Rust, 1978, 1979) et les fans deltas (Kazanci, 1988 ; Mc. Pherson et al., 1988, Nemec
et Steel, 1988).
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Cette association de facies caractérisent un milieu de dépot de fan delta a dominance fluviatile
qui prograde du Sud-Ouest vers le Nord-Est, avec une direction moyenne N10° et des pendages
qui varient entre 13° et 16°. Les dép0ts gravitaires plus grossiers sont limités dans les parties
proximales (Irhachdmene et Megziyat) passent latéralement a des dépots essentiellement
fluviatiles (Tizza, Ouest-Tizza, Saida) et disparaissant dans des dépdts lagunaires (Ait
Abdallah, Saida).

[E ~¢—— FAN ALLUVIAL — % < FAN DELTA (front defta) ———»
Irhachamene  Saida  Tizza Quest Tizza

Figure 1V-34 : Association de facies AF 3. a, b) chenaux fluviatiles de la partie proximale subaérienne du fan
delta «alluvial fan ». ¢) modéle de dép6ts du fan delta. d, €) partie médiane subaérienne du fan delta (« Delta
front »). f) partie distale subaquatique du fan delta (« Pro delta »).

4. Association de faciés AF 4 (F11, F12) : Milieu lagunaire a influence gravitaire

Cette association de facies est décrite dans la partie Sud-Ouest du bassin (Ait Abdallah, Saida).
Elle consiste en des alternances d’argiles bariolées (F11) et de conglomérats et strates gréseuses
fines érosives (F12a, F12b).

A la base de la coupe d’Ait Abdallah (Fig. 1V-35 a), une succession d’une épaisseur d’environ
15 m, commence par des alternances de strates silteuses et d’argiles bariolées sans faune et sans

bioturbation (F11, Fig. [V-35 c). Elles sont surmontées par des alternances d’argiles, de
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conglomérats gravitaires et de gres du faciés (F12a, F12b, Fig. 1V-35 b). Ces dépbts se mettent
sur les conglomérats gravitaires (F1 et F2) de ’association de faci¢s AF1.

. Associations de faciés/
Lithologie/structures sédimentaires | Log: ATt Abdallah (1a base) | Processus de dépot T
de dépét
a 20
grés a lamines
unidirectionnelles ——
écoulements gravitaires
alterance d'argiles bariolées (F11) oS o sous-aquatique
et de conglomérats a matrice = = « sub-aqueous debris AF4:
argileuse (F12 a) 4 b flows » lagunaire a
strates érosives / 12- influence
figures de charge (load casts) gravitaire
argilites silteuses bariolées (F11) dépéts fins de lagune
et strates silteuses érosives (F12b) 4 C
laminations planes /
érosion / load casts / flame structures \ écoulements gravitaires AF1:
— - « debris flows » écoulements
conglomérats & matrice & e &coulements de masses gravitaires
argileuse (F2) 2 D1 « mass-flows » sibakrians
olistoliths de gypses et argiles
grises (F1)
marnes messiniennes 0

Figure 1V-35 : Association de faciés AF 4. a) log sédimentologique représentant la succession de dépots typique
du milieu lagunaire a influences gravitaires : la base de la coupe d’Ait Abdallah (coupe F, Fig. 1V-1). b) vue de
détail des conglomérats gravitaires (F12a). c) vue de détail des dépdts fins de lagune (F11 et F12b).
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Le premier faciés (F11) représente des dépdts fins oxydés d’un milieu trés peu profond de
lagune. Ce milieu lagunaire est soumis a des arrivées épisodiques et rapides de matériaux
grossiers pendant les périodes de crues. Ces périodes de crues sont marquées par des dép6ts de
conglomérats et gres (F12a, F12b) montrant plusieurs figures sédimentaires (figures d’érosion,
de charges et d’échappement d’cau). D’aprés ces arguments, cette association de faciés est
interprétée comme représentatif d’un milieu lagunaire influencé par les crues de rivieres et par

les écoulements gravitaires provenant de la partie distale du fan delta.
5. Association de faciés AF 5 (F13, F14) : Backshore/Foreshore

Cette association de facies est décrite exclusivement dans la partie sud-ouest du bassin (coupe
Tizza, Fig. 1V-36). Elle consiste en des bancs de conglomérats trés riches en faune marine de
différentes origines (F13) sur lesquelles reposent des alternances de sables fins et silts
intensément bioturbés (F14a) et de bancs de sables et conglomérats (F14b) (Fig. 1V-36).

) ) ) Associations de faciés/
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sables marrons et rouges/ | o=
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litages obliques pians/ litages —

obliques arqués = courants de vagues

— et de tempétes

sables fins et silts rouges et jaunes —A AF5:
T .

(F14a) f hove/

bioturbation de type Macaronichnus, | === dépots fins de mer rasnae

Techichnus, Ophiomorpha et Skolithos | [ trés peu profonde backshore
=|=:-

laminations ondulées « wavy bedding » LS = __2 courants de
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mélange de f ine li | R ¢ »
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(F7+ F8 b) unidirectionnels du fan delta

(cone alluvial)
érosion/ stratifications obliques
arquées

Figure 1V-36 : Association de facies AF 5. Log sédimentologique représentant la succession de dépdts typique du
milieu marin trés peu profond (« Foreshore ») : la coupe de Tizza (coupe C, Fig. 1V-1).

Sur la coupe de Tizza, une succession marine de plus de 25 métres d’épaisseur repose

directement sur les conglomérats continentaux du facies F7, par I’intermédiaire d’une surface
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d’érosion cimentée (D2, Fig. [1V-36, VI-37). Au-dessus de cette surface, la série marine
commence par environs 10 metres de conglomérats remaniant des débris de faune marine
provenant de différents milieux (littoral et profond) qui passent vers le haut a des bancs
composés uniquement de debris de faune interprétés comme des « shell-beds » (F13). Ce
premier ensemble est surmonté par environ 15 metres de sables fins stratifiés a
microconglomérats de couleur rouge et jaune (oxydes) (F14a) typiques d’un milieu marin trés
peu profond. Dans ces faciés fins, s’intercalent des barres sablo-conglomératiques du facies

F14b attribuées a des cordons littoraux « longshore bars » (Fig. 1V-37 b).

Les faciés de cette association et les processus sédimentaires qui leurs sont associés

caractérisent un milieu marin trés peu profond, de tres haute énergie et trés influencé par les

tempétes ; ces conditions indiquent un milieu de foreshore (Hayes et Kana, 1976 ; Davis et al.,
1972).

B L e i 4%&“‘““‘11& Tizza
} 3 ‘\,-'_\; "’*&ﬁ ‘\‘\-\ /! ;

« longshore bar »

proximal <& > distal

Figure I1V-37 : Association de faciés AF 5. a) Succession de dépdts typique d’un milieu de foreshore : panorama
Tizza (coupe C, Fig. 1V-1). b) représentation schématique des barres de cordon littoral (« longshore bars »).

6. Association de faciés AF 6a (F15, F16, F17, F18, F19, F22) : Shoreface supérieur/

Shoreface moyen

Cette association de faciés est décrite sur la majorité des coupes étudiées a 1’exception des
coupes de Tizza, Irhachamene, Megziyat, Oued-Amekréane et Saida. Elle regroupe les faciés
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conglomératiques (F15) et sableux (F16) progradants interprétés comme des dép6ts de barres
d’embouchures dans un milieu de shoreface supérieur (F15 partie proximale et F16 partie
distale de la barre), les lentilles conglomératiques et sableuses érosives attribuées a des chenaux
sous-marins proximaux (F17b), les sables fins et silts jaunes oxydés a bioturbation abondante
(F18), les lentilles de sables fins interprétés comme des SCS (F19, Swalley cross-
stratifications) et les HCS sableux métriques en accrétion verticale typiques du milieu de
shoreface supérieur (F22).

L’une des meilleures coupes qui regroupe ces facics est la coupe de Sidi Dris (coupe M, Fig.
IV-1; panorama, Fig. 1V-38 a). Pour illustrer ’agencement vertical et latéral de ces faciés, des
photos panoramiques (Fig. 1V-38 a, b, e, f) et une coupe synthétique (Fig. 1V-38 c) dans la
région de Sidi Dris sont représentes.

A cet endroit et dans la partie proximale du systéme, les barres d’embouchures (F15 et F16)
coupent les faciés fins (F18) et les HCS sableux (F22) et elles sont surmontée et remaniées au
sommet par des HCS et mégarides métriques (F22). Ces barres montrent des progradations vers
le Sud ou le Sud-Est (Fig. 1V-38c, f).

Dans la partie médiane du systeme, les chenaux sous-marins coupent les facies fins (F18) et les
barres d’embouchures distales (F16). L’orientation des axes des chenaux indique un

palécourant orienté de 1’Ouest vers I’Est ou du Nord-Ouest vers le Sud-Est (Fig. 1V-38 e).

Vers I’extrémité distale du systéme, les barres sableuses du faciés F16 sont coupées par des

lentilles de sables fins a stratification oblique en creux (SCS, F19) (Fig. 1V-38 b).

Dans I’ensemble des faciés de cette association, la lithologie variante du sables fins jusqu’aux
conglomérats grossiers, la faune marine peu profonde (balanes, pectinidés, huitres),
I’abondance de la bioturbation (essentiellement Ophiomorpha, Skolithos), 1’organisation des
dépbts et les structures sédimentaires dominées par les structures de courants unidirectionnels
et de processus gravitaires (écoulements gravitaires sous-aquatiques, courants de tempétes),
indiquent un environnement de dép6ts marin a haute énergie compatible avec le shoreface

supérieur a moyen.

Cette association de faciés correspond donc a un milieu de shoreface supérieur a moyen
influencé par les courants de tempétes et les événements de crues venants du complexe

deltaique (continent).
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~ Sidi Dris A
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HCS(F22)  SCSIF19) F16 chenaux proximaux (F17b) NNW
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| partle distafe defa barre partie médiane de o barre (F16) " partie provkmale de la barre (F15)
bassin sabiles fins o4 argies sables moyens conglomesats » cantinent

Figure 1V-38 : Association de faciés AF 6a. a) vue panoramique de la coupe de Sidi Drfs. b) vue détaillée des
stratifications obliques en creux (SCS). c¢) position de prise de photos de chaque panorama. d) coupe synthétique
de la région de Sidi Dris montrant ’agencement vertical et latéral des différents faciés. e) vue de détail de chenaux
proximaux (F17b) qui coupent les parties distales des barres (F16). f) vue de détail de la partie proximale et
médiane des barres d’embouchure.

7. Association de faciés AF 6b (F16, F17, F18, F20, F21, F23) : Shoreface inférieur

Cette association de faciés est décrite sur la majorité des coupes étudiées a 1’exception des
coupes de la bordure Sud du bassin (Irhachamene, Megziyat et Saida) et des coupes de
I’Oued-Amekrane. Elle regroupe les faciés sableux fins de la partie distale des barres
d’embouchure (F16), les chenaux sablo-conglomératiques sous-marins érosifs (F17 a), les
sables fins et silts jaunes oxydés a bioturbation abondante (F18), les mégarides sableuses
(« sandwaves ») (F20), les sables fins attribués a des lobes sous-marins (F21) et les HCS
amalgamés fortement bioturbés (F23).

L’une des coupes représentatives de cette association est la partie médiane de la coupe de
Tassensach qui représente une succession de facies de chenaux sous-marins érosifs (F17 a), de

faciés fins oxydés a bioturbation et Amusium cristatum (F18) et d’HCS amalgamés (F23) sur
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une épaisseur d’environ 40 m (Fig. 1V-39). Cette série se met en place sur les faciés des
associations d’offshore AF 7a et AF 7b.

Dans cette association, le facies F18 est épais et montre une bioturbation abondante et
diversifiée (Ophioporpha, Thalassinoides, Teichichnus, Diplocraterion, Skolithos), des faunes
marines profondes (Amusium cristatum, petits pectinides) et quelques petites rides de vagues.
Dans certains endroits comme a ljetti, des lobes sous-marins (F21) constitués essentiellement
de sables remaniant des fragments de pectinidés et d’Amusium cristatum, sont injectés dans ce
faciés (F18) et indiquent une direction du paléocourant orientée vers I’ENE (Fig. 1V-24). Dans

D’autres endroits comme a Sidi Dris, des mégarides sableuses attribuées a des « sandwaves »

isolés (F20) et des HCS amalgameés fortement bioturbés (F23) alternent avec ce facies (F18)
(Fig. 1V-23, Fig. 1V-26).

Figure 1V-39 : Association de facies AF 6b. Vue panoramique de la partie médiane de la coupe de Tassensach
(coupe J, Fig. 1V-1) et log sédimentologique correspondant.

Dans I’ensemble des faci¢s de cette association, la faune marine indique des conditions de dépot

en mer ouverte (pectinidés, Amusium cristatum, huitres). Les petites rides de vagues et les
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mégarides oscillatoires observées dans les faciés F18 et F20 sont formées au-dessus de la base
d’action des vagues de beau temps en milieu de shoreface. La lithologie dominée par les sables
et sables fins riches en argiles et la bioturbation abondante et diversifiée permettent d’interpréter
cette association de faciés comme typique d’un milieu de shoreface inférieur (Galloway et
Hobday, 1996 ; Coe, 2003 ; Bullimore et al., 2008).

8. Association de faciés AF 7a (F18, F24, F25) : Offshore supérieur

Cette association de faciés est décrite sur la majorité des coupes étudiées a 1’exception des
coupes de la bordure sud du bassin (Irhachamene, Saida, Oued-Amekrane et Megziyat). Les
facies de cette association sont bien exposés sur la coupe de Tassensach et K. El borj. Ils
consistent en des alternances de sables fins et silts jaunes a bioturbation abondante (F18),
d’HCS décimétriques fortement bioturbés (F24) et de mico-HCS centimétriques érosifs (F25)
(Fig. IV-40 a, b).

Dans cette association de facies, la lithologie fine riche en argiles, la bioturbation abondante
(essentiellement Ophiomorpha et Thalassinoides) et la faune marine profonde bien préservée
(Amusium cristatum) indiquent des conditions de dépots dans un milieu d’offshore. Les
tempestites boueuses et les micro-HCS (F24, F25) sont typiques des milieux profonds affectés
par les tempétes situés juste au-dessus de la base d’action des vagues de tempétes. D’aprées ces

arguments, ces facies sont interprétés comme formés en milieu d’offshore supérieur.
9. Association de faciés AF 7b (F25, F26) : Offshore inférieur

Cette association de facies est décrite sur les coupes de Tassensach, Sidi Dris, K. El borj et
Ait Abdallah. Elle consiste en des marnes grises sombres, massives et homogeénes (F26) dans
lesquelles s’intercalent des petits lits silteux du facies (F25). L’épaisseur des marnes est trés
importante au centre du bassin (Tassensach, ljetti, Sidi Dris) ou elle dépasse plusieurs dizaines
de métres, alors qu’elle est réduite sur les bordures du bassin comme a Ait Abdallah ou elle est

de ’ordre de 5 métres.

L’association des deux faciés est bien visible sur la base de la coupe de Tassensach (Fig. 1V-
40 a). A cet endroit, des niveaux marneux gris d’épaisseur métrique a plurimétriques (F26)
contenant des faunes marines profondes (Amusium cristatum, Pelecyora gigas et Dentalium),
des débris de plantes et des bioturbations de type Planolites, sont en alternance avec des lits
centimétriques de sables fins et silts du facies (F25) (Fig. 1V-40 c).
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Dans cette association, Les caractéristiques lithologiques (marnes et silts) et la faune marine
profonde bien préservée indiquent un milieu marin ouvert profond relativement calme. D’apres

ces arguments, on attribue cette association de faciés a un milieu d’offshore inférieur.

Tassensach

Shoreface inf
F17a+F23 +F18)

Offshgre sup
Offshore inf

(F25 + F26)

¥, .....--.o.---........
-,

F25+F26 |oo. ..

o F25

Figure 1V-40 : Association de facies AF 7a et AF 7b. a) vue panoramique de la coupe de Tassensach. La base
de la coupe montre des marnes grises massives (F26) a passées de sables fins et silts (F25) sur lesquelles arrivent
les faciés de chenaux et tempétes de ’association AF 6b. b, ¢, d) alternances de faciés marneux d’offshore inférieur
(F26) et de sables fins et silts de I’offshore supérieur (F25).
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IV. ETUDE DE LA PETROGRAPHIE DES FORMATIONS CONGLOMERATIQUES
ET DES PALEOCOURANTS

1. Introduction

Une étude détaillée portant sur la pétrographie des conglomérats a été effectuée dans le but de
la détermination des sources d’apports des matériaux détritiques. Pour ceci, différents niveaux
conglomératiques sont choisis en fonction de leurs positions stratigraphiques afin d’établir une
évolution verticale des sources d’apports. Des mesures de pourcentage des éléments sont
effectuées sur des carrés d’une surface d’1 m2. Entre 56 (minimum) et 350 (maximum) de galets
par carré sont analysés et les résultats de comptage de chaque niveau sont représentés sous
forme de graphes. L’interprétation de la source d’apport tient compte de la nature
pétrographique des galets, du processus sédimentaire impliqué dans leur dépdt et des directions

des paléocourants enregistreés.
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Figure 1V-41 : Carte géologique du Rif oriental compilée d’aprés les cartes de Suter (1980), Frizon de Lamotte
(1985), Negro et al. (2007) et Michard et al. (2007).

Pour une détermination des sources d’apports avec plus de crédibilité, une synthése
stratigraphique des formations géologiques aux alentours du bassin est faite. La carte
géologique (Fig. 1V-41) représente les différentes unités géologiques du Rif oriental et leurs
ages, ces unités sont :
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- Le domaine interne (la dorsale calcaire) et le domaine des flyschs au Nord-Ouest.
- Les unités de Kétama qui affleurent sur la bordure Ouest du bassin.
- Les unités de Temsamane Sud et les nappes rifaines au Sud.

- L’unité de Temsamane Nord qui affleure sur la bordure Nord-Est du bassin.
2. Stratigraphie des unités géologiques du pourtour du bassin de Boudinar
2.1. Le domaine interne (la dorsale calcaire, Fig. 1V-42)

Située a I’extréme Nord-Ouest du bassin (région d’Alhuceima), cette unité peut étre subdivisée
en deux sous-unités (Chalouan et al., 2008) :

> La dorsale interne (ID, logs D3 et D4 ; Fig. 1V-42) : La série stratigraphique de cette
sous-unité est constituée par des alternances d’argiles rouges, de gypses et de dolomie
du Trias supérieur ; des bréches dolomitiques grises d’age Trias supérieur-Jurassique
inférieur ; des calcaires blancs et calcaires nodulaires (Ammonitico rosso) du Jurassique
inférieur ; des radiolarites et des calcaires micritiques (Saccocoma limestones) du
Jurassique supérieur ; des calcaires (Calpionella limestones) du Jurassique supérieur-
Crétacé inférieur et des marnes (Globotruncana marls) du Crétacé supérieur.

> La dorsale externe (ED, log D2 ; Fig. 1V-42) : La série stratigraphique de cette sous-
unité est constituée par des dolomies stromatolitiques suivis par des alternances de
calcaires et de dolomies du Trias, puis des alternances de calcaires blancs et des

dolomies sombres du Jurassique inférieur.
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Figure 1V-42 : Carte structurale de la Dorsale calcaire (unité de Bokkoya) et logs stratigraphiques synthétiques
(modifié d’aprés Chalouan et al. 2008).
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2.2. Le domaine des flyschs (la nappe de Tisiren, Fig. 1V-43a)

La série stratigraphique de la nappe de Tiziren d’age crétacé inférieur commence par des
calcaires marneux (preflysch I, Berriasian-Valanginian), suivis par une séquence turbiditique
composée par des alternances de grés et d’argiles (sandstones episode I, Hauterivian-
Barremian), puis une deuxieme séquence a dominance pélitique (preflysch I, Barremian-early
Aptian) et finalement une deuxiéme séquence turbiditique (sandstones episode I, Aptian-
Albian).
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Figure 1V-43 : Stratigraphie de 1’unité des flyschs (nappe de Tisiren) et de I’unité de Kétama (D’aprés Chalouan
et al., 2008).
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2.3. Le domaine externe (L’unité de Kétama, Fig. 1V- 43 b)

L’unité¢ de Kétama est constituée essentiellement par des séries turbiditiques d’age crétacé
inferieur, affectées un métamorphisme anchizonal (Leikine et al., 1991 ; Azdimousa et al.,
1998). La série stratigraphique de I'unité de Kétama est constituée par des calcaires massifs
suivis par des calcaires a Ammonitico rosso, puis par des marnes silteuses d’age liasique ; des
calcaires a filaments et marnes du Jurassique moyen ; des flyschs du Jurassique supérieur ; des
calcaires d’age Jurassique supérieur-Crétacé inférieur ; des calcschistes et pélites d’age
Néocomien-Barrémien ; des flyschs d’age Aptien-Albien caractérisés par des turbidites
quartzeuses epaisses ; des calcschistes et calcaires d’age Crétacé supérieur qui affleurent au

Nord de cette unité.

2.4. Le Rif occidental et central (Zones des Fenétres)

Le Rif central ou « la zone des fenétres » est caractérisé par des antiformes a coeur de turbidites
(Tamda, J. Kouine) et d’olistostromes (olistostrome du Nekor) d’adge Mioceéne inférieur a
moyen, émergés sous des unités mésozoiques allochtones d’origine infra-Kétama (groupe de
Tifelouest, nappes de Senhaja et de Bou Haddoud) ou supra-Kétama (nappe d’Aknoul).

La nappe de Senhaja (Lias @ Néocomien) et la nappe de Bou-Haddoud (Malm a Tertiaire)
comprennent des cipolins, des schistes, des quartzites Iégerement métamorphiques, du Trias
gypso-salin et des calcaires dolomitiques du Lias.

La nappe d’Aknoul est constituée par : des schistes et grés d’age Aptien-Albien, des marnes
vraconiennes, des pélites noirs du Sénonien et Paléocene, des calcaires de I’Eocene, des marnes
noires a boules de calcaires de I’Eo-Oligocéne et des grés numidiens d’age Aquitanien (Frizon
De Lamotte, 1987).

L’olistostrome du Nekor est constitué par des blocs de gypses, de cipolins, d’ophites et de
roches métamorphiques emballés dans une matrice marneuse d’age Miocéne moyen (Frizon De

Lamotte, 1981).

2.5. Le domaine externe (unité de Temsamane, Fig. V- 44)

Les séries stratigraphiques de 1’'unité de Temsamane vont du Paléozoique au Crétacé inférieur
dans I'unité nord et du Jurassique a 1’ Albien-Aptien dans les unités intermédiaires et sud (Fig.
I\V-44). Ces séries sont affectees un métamorphisme épizonal (8 Kbar ; 350-400 °C) qui diminue
du nord vers le sud (Negro, 2005 et Negro et al., 2007).
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La série stratigraphique de 1’unité de Temsamane est constituée par des schistes gris a quartzite
d’age Paléozoique ; des dolérites du Trias; des marbres calcitiques et dolomitiques du
Jurassique ; des calcshistes, métapélites et métapsammites du Néocomien ; des schistes marrons

et quartzites d’age Aptien-Albien (Azdimousa et al., 2007).
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Figure 1V-44 : Stratigraphie de ’unité de Temsamane (modifi¢ d’apres Azdimousa et al., 2007).

3. Pétrographie des galets des formations conglomératiques

3.1. Les conglomérats du Messinien terminal

Ces conglomérats constituent les premiers dép6ts au-dessus de la surface d’érosion
messinienne. lls correspondent aux associations de facieés AF1 et AF3 (faciés F2, F3, F7, F8 et
F9) qui affleurent exclusivement sur les marges Sud-Ouest et Sud-Est du bassin (coupe
d’Irhachamene, Megziyat). Ces deux associations de faciés correspondent a des dépots
d’écoulements de masses subaériens et des dépots de fan delta. Trois niveaux ont été analysés

dans ces dépots.
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3.1.1. Conglomérats du faciés F2 du sommet de la coupe d’Irhachamene

Ce niveau situé au sommet de la coupe d’lrhachamene, représente les premiers déepdts au-
dessus de la surface d’érosion messinienne. Les galets sont de taille centimétrique (3 a 8 cm)
avec quelques blocs épars qui dépassent les 15 cm, arrondis a sub-anguleux et contenu dans une
matrice argileuse peu abondante par apport aux éléments. Ces dépOts sont attribués a des

écoulements gravitaires subaériens « subaerial debris flows ».

La nature pétrographique des galets est résumée dans la figure (1V-45). D’aprés ces résultats,
on remarque la dominance des galets de gres quartzitiques albiens (58%), suivis par les grés
jaunes tertiaires (18%) et les calcaires noirs du crétacé supérieur (13%). Les gres quartzitiques
et les calcaires sont d’origine de 1’unité de Kétama située sur la bordure Sud-Ouest du bassin,
alors que les gres jaunes peuvent étre d’origines diverses. Ces derniers peuvent étre issus des
dépbts du Miocene inférieur syn-nappes qui affleurent actuellement dans le Rif central (unité
Temsamane sud, Tamda et j. Kouine), ou du massif de Tifelouest ou des dépbts calcaro-gréseux

d’age Eoceéne a Oligocéne ont été décrits (Leikine et al., 1991).

Etant donnés les processus sédimentaires (essentiellement des écoulements gravitaires)
impliqués dans ces dépodts et qui indiquent la proximité de la source d’apport de ces
conglomérats, nous proposons que probablement ces facies gréseux du Tertiaire étaient présents
a proximité du bassin (au-dessus des séries crétacées inférieur de I'unité de Kétama) et qu’ils

ont été totalement érodes depuis.

D’apres ces arguments, la source de ces conglomérats est considérée comme locale, issue des

reliefs situés sur la bordure Sud-Ouest du bassin ou affleure actuellement I'unité de Kétama.

Conglomérat F2: Coupe d’Irhachamene &

- Grés Quartzitique (Albien,
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Temsamane

Figure 1V-45 : nature pétrographique et origine des galets constituants des conglomérats du facies F2 de la coupe

d’Irhachamene.
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3.1.2. Conglomérats du faciés F3 du sommet de la coupe d’Irhachadmene

Les conglomérats de ce faciés s’organisent en lentilles pluridécimétriques a bases érosives. Les
éléments sont grossiers (5-15 c¢cm), arrondis a subanguleux, mal classés et isolés dans une
matrice micro-conglomératique consolidée trés abondante par rapport aux éléments. Ces dépots
sont interprétés comme des lobes d’écoulements de débris qui se produisent pendant les

périodes les plus humides.

La figure (IV-46) résume la nature pétrographique et la source des galets constituants ces
conglomérats. On remarque toujours la dominance des galets de grés quartzitiques albiens
(52%), suivi par les grés jaunes & ciment calcaire et gres fins du Tertiaires (44%) et les calcaires
noirs du crétace supérieur (4%).

Comme pour les conglomérats du facies F2, la géométrie des dépdts des conglomérats du facies
F3 et les processus sédimentaires impliqués dans leur mise en place (écoulements de débris)
indiquent la proximité de la source d’apport. D’aprés ces observations, 1’origine de ces
conglomérats ne peut étre que le massif de I’'unité de Kétama situé sur la bordure Sud-Ouest du

bassin.

Conglomérat F3: Coupe d'Irhachamene

'i

Figure 1V-46 : nature pétrographique et origine des galets constituants des conglomérats du faciés F3 de la coupe
d’Irhach@mene.
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3.1.3. Conglomérats du facies F2 de la coupe de Megziyat

Situés dans la partie Sud-Est du bassin prés du massif de Temsamane (Megziyat), ces
conglomérats viennent directement au-dessus de la surface d’érosion messinienne, ils ont un

caractére et aspect identique aux conglomérats du sommet de la coupe d’Irhachamene. Les
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galets sont héterométriques (la majorité entre 1 et 5 cm avec quelques blocs épars qui dépassent

les 10 cm), arrondis & sub-anguleux, contenus dans une matrice argileuse blanche (facies F2).

La nature pétrographique et la source des galets constituant ces conglomérats sont représentées
sur la figure (IV-47). On remarque toujours des pourcentages élevés de galets de quartzite
albienne (81%) qui peuvent étre d’origine des massifs bordiers de Kétama ou de Temsamane,
des schistes verts d’age Aptien-Albien (8%) et de marbres jurassiques (2%) d’origine de ’unité

de Temsamane et des gres Tertiaires (9%).

Les processus sedimentaires impliqués dans ces dépots (des écoulements gravitaires) indiquent
la proximité de la source d’apport de ces conglomérats. D’aprés ces résultats, la source d’apport
des conglomérats de la région de Megziyat est considérée comme locale, issue essentiellement

du massif bordier de Temsamane.

Conglomeérat F2: Coupe de Megziyat /
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Figure 1V-47 : nature pétrographique et origine des galets constituants des conglomérats du faciés F2 de la coupe
de Megziyat.

3.2. Les conglomérats de la base du Pliocéne inférieur

Ces conglomérats affleurent dans la partie Nord-Ouest du bassin (coupe Tassensach, Sidi
Driss). Ce sont des conglomérats marins qui appartiennent a 1’association de faciés AF 6a et

AF 6b (faciés de barres d’embouchures F15, faciés de chenaux sous-marins F17).
3.2.1. Conglomérats du faciés F17 b de la base de la coupe de Tassensach

Ce niveau conglomératique situe a la base de la coupe de Tassensach est constitué par des
galets hétérométriques (1 & 20 cm), arrondis a sub-anguleux contenus dans une matrice sableuse

abondante. Ces conglomérats sont interprétés comme des dépots de chenaux sous-marins.
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La nature pétrographique des galets constituant ces conglomérats est représentée sur la figure
(IV-48). Les galets sont constitués en majeure partie par des grés quartzitiques albiens (48%),
des grés jaunes a ciment calcaire du Tertiaire (21%) et des calcaires lithographiques d’age
Crétacé supérieur (18%). D’autres ¢éléments sont également présents en faibles pourcentages,
notamment des calcschistes néocomiens (8%), des bréches sédimentaires et siltites jaunes

tertiaires ou post-nappes (3%) et des gres violets du Trias (2%).

On remarque toujours la dominance des galets de grés quartzitiques albiens suivi par les grés
tertiaires et les calcaires du Crétace supérieur. Par contre et a la différence des conglomérats du
Messinien terminal, ces conglomérats du Pliocéne inférieur contiennent des éléments qui
viennent de loin (Sud-Ouest du bassin). Parmi ces éléments on trouve les calcschistes
néocomiens décrits dans 1'unité de Kétama (Andrieux, 1971 ; Leikine et al., 1991), les gres
violets du Trias qu’on trouve soit a la base des nappes de Kétama, soit en olistolithes dans le

Crétacé supérieur ou encore dans I’olistostrome du Nékor (Fig. 1V-41).

Ces résultats permettent de conclure que 1’alimentation du bassin en matériaux détritiques au
Pliocéne inférieur se fait essentiellement par le Sud-Ouest. L’analyse détaillée de la nature
pétrographique des galets et leurs pourcentages permet de suggérer deux sources des matériaux,
une source locale issue du massif de Kétama de la bordure Sud-Ouest du bassin et une autre
située beaucoup plus loin dans le Sud-Ouest du bassin (le long de la faille de Nékor, Fig. 1V-
41).

Conglomérat F17 a: Coupe de Tassensach waw. A
N
.G!és Quartzitique (Albien,
Ketama) §
) ' Ras Tarf Yassensach
3% 2% ) Gras jaune a ciment calcaire \ - R an
8%._ . et grés fin (Tertiaire) AR ¥

. Calcaire noir (Crétacé sup,
Ketama)

Calcschiste (Néocomien,
Ketama)

Bréeche sédimentaire et siitite
Jaune (Tertiaire ou post-nappel|.

N son or

Temsamane
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Figure 1V-48 : nature pétrographique et origine des galets constituants des conglomérats du facies F17 a de la
base de la coupe de Tassensach.
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3.2.2. Conglomérats du facies F15 de la coupe de Sidi Dris

Ce niveau situé au sommet de la coupe de Sidi Dris est constitué par des conglomérats a galets
hétérométriques (1 & 8 c¢cm), arrondis a sub-anguleux contenus dans une matrice sableuse

abondante interprétés comme des dépots de barres d’embouchure.

La nature pétrographique des galets constituant ces conglomérats est représentée sur la figure
(IV-49). Les galets sont dominés par des grés quartzitiques albiens (71%), suivis par les gres
jaunes tertiaires (13%), des calcaires Crétacé supérieur (9%) et quelques galets de quartz (7%).
Tous ces ¢éléments viennent de 1’unité de Kétama et aucun élément d’origine de 1’unité de

Temsamane n’a été mis en évidence.

Conglomérat F15: Coupe Sidi Dris /

Sigi Dris
W Grés Quartzitique (Albien, | Rae Tarf %,
Ketama)

B Grés jaune a ciment
calcaire et grés fing
[Tertiaire)

B calcaires noirs (Crétacé
sup, Ketama)

! Quartz

Temsamane

Figure 1\VV-49 : nature pétrographique et origine des galets constituants des conglomérats du facies F15 du sommet
de la coupe de Sidi Drfs.

4. Directions des paléocourants

Il s’agit dans cette partie de travail de déterminer les directions des paléocourants enregistrés
dans les corps sédimentaires toujours dans le but de définir les sources d’alimentation du bassin
en matériel détritique. Les directions des paléocourants sont extraites a partir des géométries et
des directions de progradation des grandes structures (les systemes de fan delta et des barres
d’embouchure par exemple), des structures sédimentaires (les rides et les mégarides de courant

et de vagues, les figures de base des bancs) et de I’orientation des axes de chenaux.
4.1. Au Messinien terminal

Dans ces formations, les directions des paléocourants sont déduites a partir de I’orientation des

axes de chenaux fluviatiles (facies F7, F8), des mégarides de courants et des directions de
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progradation des foresets (facies F9, F10). Ainsi, les paléocourants sont orientés vers le Nord,
le NNE ou le NNW dans la partie Sud-Ouest du bassin (Irhachamene, Tizza, Ouest-Tizza et
Saida), et vers le Nord ou le Nord-Ouest dans la partie Sud-Est (Megziyat) (Fig. 1V-50).

Ces résultats indiquent que ’alimentation des deux systémes de fan delta décrits dans le Sud
du bassin (le premier a Irhachamene et le deuxiéeme a Megziyat) se fait a partir du Sud-Ouest
(massif de Kétama) pour le premier et a partir du Sud-Est pour le deuxieme (massif de
Temsamane). Ces résultats sont en accord avec les résultats des analyses pétrographiques des

conglomérats.
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Figure 1V-50: représentation des directions des paléocourants mesurés a partir des grandes structures
(progradations des fans deltas, les chenaux sous-marins et les barres d’embouchure ...) et partir des petites
structures sédimentaires (rides de vagues et de courants, figures de base de bancs ...), regroupés en fonction de
leurs positions stratigraphiques.

4.2. Alabase du Pliocéne inférieur

A ce stade de I’évolution du bassin, les directions des paléocourants mesurées a partir des rides
de vagues et barres littorales « longshore bars » de Tizza, et partir des figures de base des bancs
des faciés de tempétes (gouttiéres d’érosion, sillons d’érosion et flutes casts ...) dans les
différentes coupes du bassin (Tassensach, K. el. Borj, Sidi Dris) montrent des sens de courants

marins orientés vers le Sud (Fig. IV-50).
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4.3. Au sommet du Pliocéne inférieur

A ce stade de I’évolution du bassin, les paléocourants sont estimés a partir des orientations des
axes de chenaux sous-marins, des lobes sous-marins et des progradations de barres
d’embouchure (faciés F17, F21 et F15/F16 respectivement ; coupes Tassensach, K. El borj
Imessaoldene et ljetti). Les sens des paléocourants estimés a partir des axes de chenaux et des
progradations de barres d’embouchure indiquent un transport du sédiment du Nord/Nord-Ouest

vers le Sud/Sud-Est (Fig. 1V-50).
5. Conclusion

L’étude de la nature pétrographique et des processus sédimentaires associés aux dépots des
conglomérats du Messinien terminal-Pliocéne inférieur dans bassin de Boudinar, combinée
avec 1’étude des paléocourants permet de déterminer, avec plus de précision, les sources des

matériaux detritiques. Ainsi on peut conclure que :

» Au Messinien terminal :
La source d’apport est locale et I’essentielle du matériel détritique vient des massifs
métamorphiques avoisinants (unité de Kétama dans la partie sud-Ouest du bassin et
I’unité de Temsamane dans la partie Sud-Est).
Les paléocourants mesurés montrent deux directions majeures de progradation des deux
complexes de fan delta décrits dans le Sud du bassin. Ainsi le premier complexe situé a
I’Ouest (Irhachamene, Tizza, Ouest-Tizza, Saida) prograde vers le Nord ou le Nord
Est, par contre le deuxieme complexe situé a I’Est (Megziyat) prograde vers le Nord ou
le Nord-Ouest.

> Au Pliocene inférieur :
L’alimentation du bassin se fait par des sources locales (massif bordier de Kétama) et
des sources lointaines situées dans le Sud-Ouest du bassin (le long de 1’accident du
Nékor).
Les paléocourants mesurés montrent que la majorité des écoulements se font vers le
Sud/Sud-Est (progradations des barres d’embouchure de K. El borj et Sidi Dris) ou
vers I’Est (chenaux proximaux F17b de Sidi Dris) avec quelques paléocourants orientés
vers le Nord-Est observés dans les lobes sous-marins profonds (ljetti). Ces orientations
indiquent que la source d’apport est située principalement dans le Nord-Ouest du bassin

et que le bassin est alimenté par I’Ouest.
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D’autre part, les matériaux volcaniques issus du Ras Tarf n'ont été trouvés qu'a la base de la
coupe d’Ait Abdallah située au Nord-Ouest du bassin (voir Fig. IV-1 pour localisation), ceci
indique probablement que le massif volcanique de Ras Tarf était partiellement submergé
pendant le Pliocéne inférieur ou qu’il était recouvert par des dépdts messiniens. On remarque
également I’absence dans tous les dépdts du Messinien terminal-Pliocene inférieur de galets de
serpentines. Ces derniers affleurent actuellement au Sud du bassin (massif de serpentine de Beni
Malek, Fig. 1V-41) et on les trouve abondants dans le lit actuel de I’oued Amekrane. Ceci qui

indique que ces serpentines n’arrivent a la surface que tardivement pendant le Quaternaire.

V. STRATIGRAPHIE SEQUENTIELLE/MODELES DE DEPOT

1. Introduction

La répartition et 1’accumulation des sédiments dans les milieux marins ou continentaux sont
principalement controlées par I’interaction entre l'espace d'accommodation et les apports
sédimentaires, i.e. la notion du niveau de base (« base-level » ; \Wheeler, 1964 ; Cross et al.,
1993). Les changements du niveau de base sont enregistrés dans la sédimentation par la
succession des phases transgressives et régressives organisees en cortéges sédimentaires
(« system tracts » ; Brown et Fisher, 1977 ; Catuneanu, 2006 ; Zecchin et Catuneanu, 2013) et

par des différents types de surfaces stratigraphiques.

Dans ce travail, l'analyse de facies et la zonation établie ci-dessus (Fig. 1V-31) nous a permis
de définir I'évolution des environnements de dépdts au cours du temps, avec des tendances
d’approfondissement ou de désapprofondissement associées a des phases transgressives ou

régressives et d’identifier des surfaces stratigraphiques allocycliques clés (Fig. IV-51).

Sur les douze coupes étudiées, les corrélations a I’échelle du bassin de ces phases transgressives
et régressives délimitées par des surfaces stratigraphiques, nous a permis de définir deux ordres
de cycles et de séquences de dépdts, associées aux fluctuations du niveau de base. Ces
corrélations sont basées sur des marqueurs biostratigraphiques et un niveau repere a traces de
feuilles (Fig. 1V-52, 1V-53). Un cycle Transgressif-Régressif (T-R) a long terme, partiellement
préservé (érodé au sommet) a été défini et les cycles a court terme sont marqués par des unités

stratigraphiques a petite échelle (Fig. IV-52).
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Figure 1V-51: Transgression-régression, cortéges sédimentaires (« system tracts ») et surfaces clés (« key
surfaces ») formés par interaction entre les changements de niveau de base et la sédimentation. La courbe au-
dessus représente la magnitude des changements du niveau de base et la courbe sous-jacente représente le taux des
changements de niveau de base comparé au taux de sédimentation. NR= régression normale (« Normal Regression)
; FR=régression forcée (« Forced Regression »). TST= cortége transgressif (« Transgressive System Tract ») ;
HST= prisme de haut niveau (« Highstand System Tracts ») ; LST= prisme de bas niveau (« Lowstand System
Tracts ») ; FSST= (« Falling Stage System Tract »), SU= discontinuité subaérienne (« Subaerial unconformity ») ;
MRS= surface de régression maximale (« Maximum Regressive Surface ») ou surface transgressive
(« Transgressive surface ») ; TRS= Surface transgressive ravinante (« Transgressive Ravinment Surface ») ; MFS=
surface d’inondation maximale (« Maximum Flooding Surface »). Modifié d’aprés Catuneanu et al. (2002, 2006).

2. Lescycles a court terme

Au-dessus de la « MES », sept unités stratigraphiques a petite échelle (20 a 30 m d’épaisseur)
partiellement préservées (érodées au sommet des séries par des discordances angulaires) ont été

identifiées et corrélées a I’échelle du bassin (Fig. 1V-53).

La durée des cycles a court terme est difficile a établir. Les marqueurs biostratigraphiques
indiques que 1’ensemble des séries stratigraphiques étudiées date entre 5.32-5.27 Ma et 4.37
Ma au plus jeune. La durée totale des series préservées entre les grandes discordances (SB1 et
SB2/3 ; Fig. IV-53, IV-54 B) est de I’ordre d’un million d'années et la durée individuelle des
unités a petite échelle est probablement d'environ quelques centaines de milliers d’années
(sequences du quatrieme ordre). Ces petites unites sont delimitées par des surfaces bioturbées
tres bien exprimées ou par des surfaces durcies (« hard-grounds ») qui marquent I’inversion de
I’évolution de facies d'une tendance d’approfondissement a une tendance de

désapprofondissement (Fig. 1V-52).
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Figure 1V-52 : Associations de faciés et empilement de séquences génétiques sur la coupe de K. el Borj. MFS=
surface d’inondation maximale (« maximum flooding surface ») ; MFZ= zone d’inondation maximale
(« maximum flooding zone ») ; S2-S6= séquences génétiques numérotées apres corrélations dans tous le bassin
(voire Fig. 1V-53) ; HG= hard-ground.
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Ces surfaces limites, de grandes extensions (a 1’échelle du bassin), sont interprétées comme des
surfaces d'inondation maximales (« MFS »). Entre deux limites (i.e. « MFS »), chaque unité
enregistre une tendance d’approfondissement suivie d'une tendance de désapprofondissement
qui caractérisent un cycle transgressif-régressif. Aucune évidence d'exposition a I’air libre
(discordances ou surfaces d'érosion subaériennes) n’est trouvée a la fin des phases régressives
(i.e. fin des séquences du 4°™ ordre), ce qui suggére que le taux d’accommodation n’éteint
jamais 0. Ceci peut se produire quand le taux de subsidence dans le bassin est toujours plus
grand que le taux de chute du niveau marin. En raison de leurs surfaces limites (i.e. « MFS »),
leur durée (moins d’un million d’année) et leur épaisseur, de telles unités ont été attribuées a
des séquences génétiques (« genetic stratigraphic sequences ») dans le sens de Galloway,
(1989).

La premiére séquence génétique est partiellement observee a Irhachdmene et Saida et bien
exposée dans les régions de Tizza et d’Ait Abdallah (Coupes a, i, j et k ; Fig. 1V-54 B). Cette
séquence formée immédiatement au-dessus de la « MES », est limitée au sommet par une
surface durcie (« hard-ground »), bioturbée et oxydée ou par une zone bioturbée associée aux
facies distaux (F18). Sur les coupes de Tizza et Saida, au-dessus de la « MES », les faciés de
chenaux fluviatiles (F7a) sont brutalement surmontés par les chenaux fluviatiles isolés
(F7b/F8b). Ces dépots sont tronqués par une surface d’érosion marine coiffée par des dépots
de « shell beds » (F13). Au-dessus, la succession de faciés enregistre une évolution de milieu
de dépdt du foreshore/plage a un milieu de shoreface (Fig. 1V-55 B). Dans la région de Ouest-
Tizza, les affleurements bien exposés nous permet d’étudier cette séquence en 2D/3D. A cet
endroit, les chenaux isolés sont absents et les chenaux (F7a) passent latéralement aux faciés
progradants (F9/F10). Ces dépdts sont tronqués par une surface d’érosion marine puis
surmontés en « onlap » par les faciés marneux d’offshore supérieur (faciés F18 distaux ; Fig.
IV-55 C). Cette évolution verticale de facies est clairement transgressive. Elle est interprétée
comme une séquence génétique asymétrique qui enregistre la premiére phase transgressive,
caractéristique de I’ennoyage du bassin de Boudinar apres la « MSC » et I’émersion majeure
associee (« MES »). Les différentes surfaces de discontinuité (« MES », surfaces d’érosion
marines ...) seront décrites par la suite du fait de leurs significations a 1’échelle des cycles a

long terme.
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Figure 1V-54 : Carte géologique simplifiée et stratigraphie du bassin de Boudinar. A) Carte géologique simplifiée
avec la localisation des coupes étudiées. B) Localisation stratigraphique des coupes étudiées, SB1-SB3=
discontinuités majeures. C) Lithologie, sédimentologie et 4ge de la coupe de référence d’Ait Abdallah.

Les deux séquences génétiques suivantes (S2 et S3 ; Fig. 1V-52, 1V-53) ont été reconnues sur
sept coupes étudiées (coupes a, b, ¢, d, g, k et I, Fig. IV-54) et corrélées le long le long d'une
coupe transversale E-W (Fig. 1V-53). Leur épaisseur augmente de 15 m a 1’Ouest (vers la
marge) a plus de 30 m vers I’Est (vers le basin). Ces deux séquences sont composées
principalement de faciés fins formés dans des conditions d’offshore (Fig. 1V-52) et leurs limites

correspondent a des niveaux bioturbés associés aux facies boueux distaux (F18, F26). Dans les
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affleurements distaux (vers le bassin, i.e. a I’Est) ces niveaux montrent des accumulations
d’Amusium cristatum, scaphopodes Dentalium et des grands terriers de Planolites. Vers la
marge (Ouest), ces niveaux correspondent a des bancs trés bioturbés ou a des hard-grounds
décimetriques, minéralisés et perforés par des Ophiomorpha (exemple du sommet de la
séquence S2 ; Fig. IV-52, 1V-55 E). Ces limites sont interprétées comme des surfaces
d'inondation maximales et représentent les limites des séquences génétiques. Dans les deux
séquences S2 et S3, deux tendances évolutives des associations de faciés sont observées de la
base vers le sommet :

- Les facies marneux jaune/gris fossiliferes (F18) passent vers le haut a des alternations
de marnes (F18) et d’HCS sableux a grains fins (F25) suivis par des HCS a grains fins
a moyens et bases érosives (F24). Cette augmentation de granulométrie vers le haut et
I'évolution des faciés de tempétes (F24/F25 qui augmentent leur épaisseur et qui
deviennent plus érosifs vers le haut) sont interprétées comme une tendance de
désapprofondissement vers le haut représentant la partie régressive de la séquence.

- L’évolution de facies est caractérisée par une diminution de granulométrie vers le haut
et les faciés boueux distaux (F26 ou F18) deviennent dominants vers le haut. Cette
évolution de facies suggere une tendance d’approfondissement vers le haut et représente
la phase transgressive. Il faut noter que I’inversion des tendances du
désapprofondissement a 1’approfondissement est progressive et aucune surface de

discontinuité n’est observée (Fig. 1V-52).

Au-dessus de la séquence S3, quatre autres sequences génétiques (S4 a S7 ; Fig. 1V-52, 1V-53)
se sont développés dans les gres fins a grossiers sous des conditions d’offshore supérieur a
shoreface supérieur. Les Séquences S5 a S7 sont incompletes suite aux érosions ultérieures
(Fig. 1V-53) et les deux coupes plus complétes ont été étudiées a Tassensach et Sidi Dris (coupe
cetd; Fig. IV-54 A). L'épaisseur de ces séquences est d'environ 20 m a I'Ouest du bassin et
jusqu'a 40 m d'épaisseur a I'Est. Les limites des séquences sont marquées par des hard-grounds
(parfois avec des minéralisations de sulfure de fer ou des oxydes de manganese) fortement
bioturbés par des Ophiomorpha (Fig. IV-55 E) ou par des bancs fortement bioturbés
(Ophiomorpha et Thalassinoides). L’évolution de faciés enregistre des phases régressives et
transgressives sans surfaces physiques marquant I’inversion des tendances :
- Lapartie régressive subi une évolution de faciés d’un milieu d’offshore supérieur (facies
de tempétes F24, faciés boueux fins F18) vers des milieux de shoreface moyen a

supérieur (faciés F15, F16 et F18 ; Fig. 1V-52). De plus, sur le transect E-W a travers le
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bassin, 1’évolution latérale de faciés refléte une progradation de 1’Ouest vers I’Est (Fig.
IV-53).

- Les parties transgressives des séquences débutent par des faciés grossiers de barres
d’embouchure progradantes ou de chenaux sous-marins (F15/F16 et F17) dans les
zones proximales (vers 1’Ouest), ou par des faci¢s de tempétes épais et amalgamés (F20,
F23) dans les zones les plus distales (vers I’Est). Les premiers faciés sont déposés dans
des conditions de shoreface moyen et passent vers le haut a des facies de shoreface
inférieur a offshore supérieur (Fig. 1V-52). Cette évolution de facies indique une

tendance d’approfondissement caractérisant la phase transgressive.
3. Lescycles a long terme

Les séquences genétiques décrites ci-dessus sont empilées pour former différents cortéges
sédimentaires, définis par la progression de ces unités stratigraphiques a petite échelle vers la
terre ou vers le bassin. La succession verticale de ces corteges sedimentaires constitue un cycle
a long terme, partiellement préservé, avec une durée totale d'environ 1 Ma correspondant a un
cycle stratigraphique du troisieme ordre (Mitchum et \Van-Wagoner, 1991). De bas en haut, on

peut distinguer :
- Discontinuité subaérienne (« Subaerial Unconformity ; SU ») :

La premiére surface de discontinuité majeure observée a la base des dépdts étudiés est la
« MES » (surface d’érosion messinienne, SB1) qui sépare les marnes marines profondes du
Messinien des dépots continentaux sus-jacents. Elle correspond a une surface d’érosion
subaérienne, irréguliére qui incise doucement les marnes messiniennes et avec des irrégularités
de petites échelles (moins de 20 m de hauteur). Cette surface est recouverte par de différentes
associations de faciés selon sa position dans le bassin. Dans la partie sud du bassin, ou la surface
plonge doucement vers le Nord, elle est recouverte par des dépots d’écoulements gravitaires
subaériens (Irhachamene) ou par des facies fluviatiles de chenaux en tresses vers le Nord
(Tizza). Dans la partie Nord du bassin (Ait Abdallah et Oued Amekrane), cette surface plonge
vers le Nord a angle faible et des petites depressions sont remplies par des dépots lacustres et
d’écoulements gravitaires (Fig. 1V-55 A). Cette surface est interprétée comme une discontinuité
subaérienne majeure d’extension régionale (Fig. IV-55 A, IV-56 A), formée durant la baisse du
niveau marin au Messinien lorsque 1’espace d’accommodation diminue jusqu’a 0 (« MES » ;
Fig. IV-51). Dans le bassin de Boudinar, on n’a pas observé d’incision fluviatile majeure mais
seulement des processus gravitaires et éoliens (grains éolisés dans les facies F2 a F4).
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Figure 1V-55 : Surfaces stratigraphiques clés. A) Discontinuité subaérienne majeure (« SU= MES ») ; coupe :
Oued Amekrane. B) Surface de régression maximale (« MRS ») et surface de transgression ravinante (« TRS ») ;
coupe : Tizza. C) Surface de régression maximale (« MRS ») remaniée par surface de transgression ravinante
(« TRS »), les fléches jaunes indiquent les « onlap » des dépdts marins sur la « TRS » ; coupe : Ouest-Tizza. D)
succession de bancs intensément bioturbés représentant la zone d’inondation maximale (« MFZ ») en shoreface
moyen ; coupe : ljetti. E) surface d’inondation maximale (« MFS ») en shoreface inférieur représentée par un
hard-ground minéralisé et bioturbé (Ophiomorpha nodosa) ; coupe : K. el Borj. F) surface d’inondation maximale
en offshore inférieur montrant des faunes (Amusium cristatum) et bioturbations (Ophiomorpha) profondes ;
coupe : Tassensach.
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Figure 1V-56: évolution de D’architecture régionale des systémes de dépdts au cours du temps, liée aux
fluctuations du niveau de base a long terme. A) chute du niveau de base et érosion subaérienne (dépots
d’écoulements gravitaires et lacustres). B) début de la remontée du niveau de base (dépdts de systémes de fan
deltas du prisme de bas niveau, progradants dans des dép6ts lagunaires). C) remontée rapide du niveau de base et
transgression. Dans les conditions continentales, le début de la transgression est marqué par un changement dans
I’architecture fluviatile avec des chenaux amalgamés qui passent & des chenaux aggradants isolés par
I’intermédiaire de la surface de régression maximale (« MRS »). Au-dessus, une surface de transgression ravinante
(« TRS ») s’est formée marquant 1’ennoyage marin. Dans les conditions marines, une seule surface qui sépare les
dépbts continentaux régressifs des dépdts marins transgressifs (« MRS/TRS ») est observée. Ce cortége est limité
au sommet par la surface d’inondation maximale (« MFS »). D) la fin de la remontée du niveau de base et la
formation du prisme de haut niveau. Il correspond a des unités progradantes a grande échelle formées par
empilement de séquences génétiques.

- Prisme de bas niveau (« LST ») et surface de régression maximale (« MRS ») :

Le prisme de bas niveau s’est développé au-dessus de la discontinuité subaérienne (« SU »), il

est caractérisé par des facies grossiers de cone alluviale ou de fan deltas progradants dans des
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facies lagunaires (F7 a F12) et correspond a la partie inférieure de la sequence S1 (Fig. 1V-51).
Cette évolution de facies marque une régression normale qui s’est produite durant le premier
stade du remontée du niveau de base, lorsque le taux d’accommodation est inférieur au taux de
sédimentation (Fig. IV-51, IV-56 B). Ce cortége est limité au-dessus par une surface discréte et
concordante qui sépare les strates progradantes sous-jacentes (F9 et F10) des strates fluviatiles
aggradantes sus-jacentes (F7, F8 ; 1V-55 B). Cette derniére surface marquant le changement de
la régression vers la transgression est interprétée comme une surface de régression maximale
(MRS, Catuneanu, 1996 ; Helland-Hansen et Martinsen, 1996 ; Zecchin et Catuneanu, 2013).
Finalement, il faut noter que les faciés fluviatiles (F7/F8) peuvent étre directement en contact
avec la discontinuité subaérienne (Fig. 1V-34) comme il est observé a Saida. Dans ce dernier
cas, la discontinuité subaérienne (« SU ») et la surface de régression maximale (« MRS ») sont

amalgamées.

- Cortege transgressif (« TST »), surface de régression maximale (« MRS »), surface de

ravinement transgressive (« TRS ») et la zone d’inondation maximale (« MFZ ») :

Le cortege transgressif, réduit en épaisseur, est caractérisé par une séquence génétique
asymétrique montrant une évolution de faciés des conditions continentales a marines (partie
supérieure de la séquence 1). Le cortége transgressif enregistre la remontée du niveau de base
lorsque le taux d’accommodation est supérieur au taux de sédimentation (Fig. 1V-51). Il peut
commencer par une surface de base nette surmontant les unités épaisses, formées de chenaux
en tresses amalgameés (F7a, Tizza et Saida ; Fig. IV-55 B). Au-dessus de cette surface, dans la
séquence S1, on observe un changement rapide dans 1’architecture fluviatile passant des
chenaux amalgamés (F7a) a des chenaux isolés aggradants (F7b, F8b). Ce changement refléte
une diminution brutale de 1’énergie fluviatile ou des apports sédimentaires et un taux élevé de
création d’espace d’accommodation (Posamentier et Vail, 1988 ; Aitken et Flint, 1995 ;
Catuneanu, 2006). Ceci est interprété comme marquant le changement de la régression vers la
transgression et la surface basale peut correspondre a une surface de régression maximale
(« MRS » ; Catuneanu, 1996 ; Helland-Hansen et Martinsen, 1996 ; Zecchin et Catuneanu,
2013).

Les dépots fluviatiles transgressifs sont surmontés par une surface d’érosion subhorizontale et
nette recouverte par des dépots de shell-beds (F13). Ce faciés montrant des remaniements de
coquilles de mollusques de différentes origines (shoreface a offshore) est probablement formé
par les vagues et les tempétes et la surface est attribuée a une surface de ravinement

transgressive majeure (« TRS » ; Fig. IV-55 B, 1V-56 C). Il faut noter que cette surface peut étre
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observée directement au-dessus des dépots du prisme de bas niveau (« LST ») a Ouest-Tizza
(Fig. IV-55 C). Dans ce dernier cas, cette surface peut remodeler la surface de régression
maximale (« MRS » ; Catuneanu, 2006) et érode les dépbts sous-jacents de faciés continentaux
(chenaux fluviatiles isolés ; F7b) dans le bassin Boudinar. Au-dessus des shell-beds (F13), une
tendance d’approfondissement est observée dans les faciés d’offshore supérieur-shoreface
inférieur, associée a des strates organisées en « onlap » d'angle trés faible qui reflétent une
rétrogradation (Fig. I1V-55 C). Ce cortége est délimité par des niveaux gréseux tres bioturbés
(facies de tempétes F20/F23) ou par des hard-grounds discrets dans les zones marginales (Ait
Abdallah et K. el Borj) et par des facies boueux profonds et bioturbés (F25/F26) vers le bassin
(Tassensach ; Fig. 1V-55 D, E, F). Ces niveaux correspondent au faciés les plus profonds
associés a la condensation (bioturbation, hard-grounds) observés dans toutes les coupes
étudiées et sont interprétés comme des surfaces d'inondation maximales (« MFS ») ou des zones
d’inondation maximales (« MFZ », Di Celma et Cantalamessa, 2007 ; Emery et Myers, 2009 ;

Fig. IV-55 D) dans les cas ou ils sont difficiles a identifier.
- Le prisme de haut niveau (« HST ») :

Le prisme de haut niveau (« HST ») est formé par I’empilement de séquences génétiques durant
le stade final de la remontée du niveau de base, lorsque le taux d’espace d’accommodation crée
devient inférieur par rapport au taux de sedimentation (Fig. IV-51). Dans le bassin de Boudinar,
la majorité des sediments préservés (séquences S2 a S7) se sont formé durant cet intervalle. Les
deux premiéres séquences subissent un empilement en aggradation et 1’évolution verticale et
latérale de faciés reste dans des conditions d’offshore (Fig. 1V-52, 1V-53). Cet empilement de
séquences génétiques caractérise le début de la régression et correspond a la phase aggradante
du prisme de haut niveau (« early-HST »). Verticalement, dans les séquences S4 a S7, les faciés
proximaux du shoreface moyen a supérieur augmentent progressivement leurs épaisseurs vers
le haut. Latéralement, les facies distaux (offshore supérieur) augmentent d’épaisseurs vers le
centre du bassin (Est/Nord) et diminuent leurs épaisseurs en direction de la terre (Ouest/Sud)
(Fig. 1V-53). Méme si la géométrie a grande échelle n’est pas clairement visible dans les
affleurements, ces corrélations reflétent a 1’échelle du bassin une tendance de
désapprofondissement et une progradation (Fig. 1V-53, 1V-56 D). Cette évolution est interprétee

comme la phase progradante du prisme de haut niveau (« late-HST »).
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- Les surfaces d’érosion supérieures (SB2 et SB3) et les dépots sus-jacents

Au sommet des coupes étudiées, une surface d’érosion majeure de grande extension (a 1I’échelle
du bassin) a été identifié. Elle est bien exposée dans les régions de Tassensach et
d’Imessaoldene et correspond a une surface d’érosion sous-marine majeure (Fig. 1V-54, 1V-
57). Cette surface a la séquence S7 a Tassensach et les séquences S6-S7 a Imessaoldene. Sur
la coupe de Tassensach, cette surface est recouverte par des dép6ts de conglomérats et gres
marins littoraux (« foreshore »), alors que dans la région d’Imessaoldene elle est recouverte
par des dépots de grés et conglomérats fossiliféres d’un milieu de shoreface supérieur a moyen.
Dans les deux coupes, ces dépdts passent vers le haut & des conglomérats fluviatiles
continentaux. L’age de ces dépdts reste inconnu, nous suggérons que ces dépdts correspondent
aun cycle sedimentaire déposé pendant le Pliocéne supérieur-Quaternaire puisqu’ils recouvrent
une surface d’érosion majeure de grande extension (SB2). Une analyse détaillée de la
sédimentologie de ces facies et de leurs milieux de dépot sera présentée dans le chapitre suivant
(Chapitre V).

Tous les dépbts décrits précédemment sont érodés (SB3) et recouverts en discordance par les
conglomérats rouges continentaux ou par des terrasses marines attribuées au Pléistocéne

supérieur (Guillemin et Houzay, 1982).

7

)

Figure 1V-57 : les discordances angulaires du sommet des séries pliocénes (région d'Imessaolidene, coupe g ;
Fig. IV-54 A).

4. Evolution des systémes de dépbts au cours du temps

Aprés I'étude détaillée de la sédimentologie de facies, des séquences stratigraphiques, des

sources d’apports des sédiments et des paléocourants enregistrés dans les dépots du Messinien

231



Chapitre 1V : Etude sédimentologique des dépots du Messinien sup-Pliocéne inf du bassin de Boudinar

supérieur-Pliocene inférieur du bassin de Boudinar, nous discutons ci-apres certains aspects de
I'histoire du remplissage du bassin au cours de cette période de temps. Nos résultats nous
permettent de preciser les sources des sédiments et leur évolution au cours du temps et de
reconstruire les systemes de dépéts et leur évolution en relation avec les fluctuations du niveau

de base a long terme :

- Durant la chute du niveau de base (Messinien terminal), des faciés lacustres et des
écoulements gravitaires subaériens se développent localement en relation avec la
topographie de la « MES » (Fig. 1V-58 A). L’accumulation des dépots d’écoulements
gravitaires est tres locale et résulte de 1’érosion des reliefs proximaux durant I’emersion
du bassin. Les dép6ts lacustres peuvent étre liés au développement des petits lacs.

- Durant le début de la remontée du niveau de base (« LST »; Messinien terminal),
I’environnement sédimentaire est toujours dominé par les processus continentaux.
L’étude des directions des paléocourants et de la pétrographie des conglomérats
indiquent des sources locales et multiples de sédiments (Fig. 1V-46, 1V-47, 1V-50). Deux
systemes de fan delta sont décrits dans le Sud du bassin, le premier situé a
Irhach@mene, Tizza, Ouest-Tizza et Saida est alimenté exclusivement a partir du Sud-
Ouest (massif de Kétama) et le deuxieme situé a Megziyat est essentiellement alimenté
a partir a partir du massif de Temsamane au Sud-Est. Ces deux systemes de fan delta
s’injectent distalement (Saida) dans des dépots lagunaires (Fig. IV-58 B).

- Durant la remontée du niveau de base (« TST »; la base du Pliocene inférieur), Les
paléocourants mesurées a Tizza, Tassensach, K. el. Borj et Sidi Driss indiquent que le
vent et les courants marins se dirigent vers le Sud (fleches bleues ; Fig. 1V-50). Les
facies caractérisent principalement la sédimentation sur la partie distale d'une rampe
silicoclastique dominée par les tempétes (Fig. 1V-58 C). Le rivage était étroit et affleure
seulement a Tizza (structures de rides de vagues a petite échelle et barres littorales dans
un environnement de foreshore/plage). Cette répartition des facieés et sa diversité
relativement faible sont interprétées comme le résultat d’une remontée rapide du niveau
de base et l'augmentation brutale de l'espace d'accommodation, ce qui entraine la
formation des facies de tempétes profonds (offshore) dans la majeure partie du bassin.

- Durant la fin de la remontée du niveau de base (« HST »; sommet du Pliocéne
inférieur), les paléocourants issues a partir des axes de chenaux sous-marins et des
progradations des barres d’embouchure indiquent un transport des sédiments vers le Sud

ou vers I'Est (Fig. 1V-50).
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Figure 1V-58 : Blocs diagrammes 3D illustrant I’interprétation de la distribution et préservations des systémes de
dépots, liées aux changements du niveau de base a long terme. A) Phase de chute du niveau de base, représentée
par une discordance subaérienne (« SU »). Seules les faciés gravitaires subaériens et lacustres qui sont préserves
(érosion des reliefs formés au cours de I'immersion). B) stade précoce de remontée du niveau de base (régression
normale et « LST »).
la marge du bassin vers des milieux lagunaires. C) remontée rapide du niveau de base et distribution des facies le
long d’une rompe dominée par les vagues et tempétes durant la transgression. D) phase finale de remontée du
niveau de base et régression normale. Des associations de facies variées sont distribuées dans un systéme de
« shelf-type fan-delta » (« delta-front/prodelta »), dans lequel les sédiments sont déposés essentiellement par des
écoulements hyperpycnaux, remaniés par les tempétes et redistribués par vers le sud par la dérive littorale.

Les systemes de dépdts sont composés de plusieurs complexes de fan deltas progradant de
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En absence de reliefs connus en Méditerranée durant le Pliocéne inférieur et en se basant
sur les orientations des chenaux sous-marins, on suggére que le bassin était alimenté par
le Nord-Ouest. Les directions des progradations des barres d’embouchures (F15/F16)
vers le Sud seraient le résultat de la redistribution des sediments par la dérive littorale
et les tempétes (Fig. 1V-59). Durant le haut niveau marin (« HST »), le systeme de
dépots correspond a des zones de front-delta et pro-delta d’un « shelf-type fan delta »
(sensu Wescott et Ethridge, 1980) controlé par des ecoulements hyperpycnaux, des
tempétes et par la dérive littorale (« longshore-drift ») (Fig. 1V-58 D). Actuellement, le
systeme fluviatile majeur le plus proche du bassin de Boudinar vers I’Ouest est 1’oued
Nékor. Durant le haut niveau marin, les sédiments seraient probablement issus du paléo-
Nékor, ce qui suggére que le massif volcanique de Ras Tarf était partiellement submergé

(Fig. 1V-59). Ceci est confirmé par la rareté des galets volcaniques de Ras Tarf dans les

dépbts du Pliocéne inférieur.

Figure 1V-59 : Modéle diagramme illustrant une explication potentielle des paléocourants observés dans le bassin
de Boudinar. Les sédiments sont issus de la marge Nord-Ouest du bassin est redistribués vers I’intérieur du bassin
par la dérive littorale. Dans cette hypothése le Massif volcanique de Ras Tarf peut étre complétement ou
partiellement submergé au Pliocéne inférieur.

VI. DISCUSSIONS

1. Le prisme de bas niveau messinien
Sur la marge Nord de la Méditerranée, les premiers dép6ts au-dessus de la surface d’érosion
messinienne (« MES ») ont été attribués a des depdts de Gilbert deltas zancléens (Ford et al.,

2007 ; Breda et al., 2007 ; Clauzon et Rubino, 1992 ; Boni et al., 1985, Clauzon, 1978, 1982 ;
Clauzon et al., 1995, 2015 ; Do Couto et al., 2014). Les « Gilbert deltas » ont éte decrit pour la
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premiére fois par Gilbert (1885, 1890) et ils sont caractérisés par une géométrie particuliere
(Fig. 1V-60).

Al Gilberttype deita
topset: gravelly braided river and beach deposits

beadod nver ) =
D . foresat: mass flow deposils

R~ < P _ bomomset turbidkes

Bottomset

Figure IV-60 : Morphologie (A) et coupe synthétique (B) d’un Gilbert delta. D’aprés Du Cuoto (2014), modifié
d’apres Gilbert (1885, 1890).

Fisher et al., (1969) définissent ce type de deltas comme un systéme trés constructif a
dominance de la progradation «highly constructive dominantly progradational System ».
Actuellement, il est considéré comme un delta constitué de dépbts grossiers et épais organisés
en trois grands ensembles sédimentaires typiques (topsets, foresets et bottomsets) progradants
dans des environnements lacustres ou marins peu profonds a profonds. Les « topsets » de faibles
épaisseurs sont essentiellement constitués par des dép6ts fluviatiles (Clauzon et al., 1995 ;
Colella, 1988). Les « foresets » représentant le front du delta progradant avec des angles forts,
se composent de différents types d’écoulements gravitaires sous-aquatiques (Nemec, 1990)
incluant des « slump », des écoulements de débris, des courants de turbidités et des « debris
falls ». Les « bottomsets » se localisent a la base et dans le prolongement des « foresets », elles
se composent de sédiments a granulométrie fine et a faible angle de progradation (Gilbert, 1890
; Colella, 1988 ; Nemec, 1990 ; Rohais et al., 2008). Les Gilbert deltas sur la marge nord de la
Méditerranée montrent la transition des dépdts continentaux dans les « topsets » a des depots
de conglomérats marins et marnes dans les « foresets » et « bottomsets », respectivement. Ils

sont interprétés comme le résultat d’un ennoyage brutale de la Méditerranée durant le Messinien
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terminal-Zancléen et correspondant a un prisme de haut niveau globale (« global highstand
system tracts »).

A Boudinar, nous avons identifié deux cones conglomératiques épais a dominance fluviatile
directement au-dessus de la « MES » qui correspondent a 1’association de faciés Fa3. Ces cones
sont composés de deux parties : (1) une partie proximale aggradante dominée par les processus
fluviatiles et gravitaires (F2/F3/F7/F8) et une partie distale composée de dépbts progradants a
faible angle, structurés par des processus gravitaires subaériens et fluviatiles (F9/F10). Ces
structures sont communes dans les cones alluviaux (Rust, 1978, 1979) et les fan deltas (Kazanci,
1988 ; Mc. Pherson et al, 1988, Nemec et Steel, 1988). Par consequent, les deux cénes
conglomératiques continentaux trouveés directement au-dessus de la « MES » dans le bassin de
Boudinar, sont considérés comme des complexes de fan deltas a dominance fluviatile. Nous
n’avons observé aucun Gilbert delta dans ce secteur. Cette situation est différente de celle
décrite sur la marge nord de la Méditerranée. De plus et comme nous I’avons déja signalé dans
le chapitre précédent (Chapitre I11), ces dépbts de cdnes continentaux ont un age Messinien
superieur et non Zancléen. Finalement, nous avons montré que les cones alluviaux dans le
bassin de Boudinar correspondent principalement au prisme de bas niveau marin messinien et
non pas au prisme transgressif ou de haut niveau marin. Une telle situation est aussi décrite dans
les rias zancléenne du Rif interne a 1’Ouest de Boudinar (Cornée et al., 2014). Alors, les cbnes
alluviaux du bassin de Boudinar et de la marge sud de la mer d’Alboran ne peuvent pas étre
compareés a des Gilbert deltas de la marge nord de la Méditerranée. Cette différence peut étre
liee principalement aux conditions climatiques et hydrologiques différentes entre les deux cotes
de la Méditerranée, avec une augmentation de 1’aridité et des réseaux fluviatiles éphémeres (des

Oueds plutét que des rivieres) sur la marge sud.
2. Le réennoiement post-« MSC »

Comme nous I’avons déja marqué dans le chapitre précédent (Chapitre III), le réennoiement
post « MSC » est généralement considéré tres rapide et de haute amplitude, attesté par le dépot
des marnes marines profondes ou par le développement des Gilbert deltas dans les canyons
messiniens (e. g., Gautier et al., 1994 ; Butler et al., 1995 ; Clauzon et al., 1982, 1995, 1996,
2005, 2015 ; Riding et al., 1998 ; Krijgsman et al., 1999 ; Rouchy et al., 2001 ; Blanc, 2002 ;
Gorini et al., 2015). Cependant, ce scénario a été établi principalement par des études menées
dans la marge nord de la Mediterranée. Dans le bassin du Roussillon (Sud-Ouest de la France),
Clauzon et al. (2015) proposent qu’immédiatement apres un retour soudain des eaux marines,
quelques écoulements de débris ont été mis en place avant les systemes de Gilbert deltas
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zancléens. Dans le canyon de Ventimiglia, Breda et al. (2007, 2009) ont montré une
organisation sédimentaire différente dans la premiere séquence sédimentaire déposée dans la
paléo-ria. De la base vers le sommet : (1) des bréches locales interprétées comme un prisme de
bas niveau (« LST) ; (2) 15 m d’épaisseur de gres bioclastiques du shoreface interprétés comme
le début du prisme transgressif (« early-TST ») ; (3) 150 m d’épaisseur de marnes marines
profondes en « onlap » datant du Zancléen (MPI1 et MPI2) et attribués au prisme transgressif
(« TST ») ; (4) un Gilbert delta dépose durant le prisme de haut niveau (« HST »). Ces auteurs
considerent que le prisme transgressif (« TST ») du Zancléen inférieur est lié a un réennoiement
rapide malgré le manque de datations dans la partie la plus inférieure du prisme transgressif
(« TST »). La plupart des auteurs sont en accord sur la datation du réennoiement en
Méditerranée a 5.33 Ma (la base du Zancléen), par contre d’autres auteurs suggerent qu'il se
soit produit plus tot (Cavazza et DeCelles, 1998 ; Carnevale et al., 2006) a 5.52 Ma (Pérez-
Asenzio et al., 2013) ou 5.46 Ma (Bache et al., 2012).

Dans le bassin de Boudinar, la remontée du niveau de base et la transgression marine post
« MSC » ont commencé durant la premiéere séquence S1 et se sont terminées a la fin de cette
séquence. La transgression marine a commencé avec une surface de ravinement transgressive
(« TRS ») au-dessus des dépdts de fans alluviaux et correspond a une surface créée par les
vagues («wave cut surface »). Au-dessus viennent des dépdts de lag de coquilles (« shell
beds ») surmontés par 20 a 30 m d’épaisseur de dépots silicoclastiques allant du foreshore
jusqu’a I’offshore et indiquent une tendance d’approfondissement vers le haut. Les dépdts
marins les plus inférieur sont datés du début du Zancléen (« earliest Zanclean »), entre 5.32 et
5.27 Ma. Ces dépdts marins font partie du prisme transgressif (« TST ») et du bas niveau du
cycle a long terme (Fig. VI-56) et la « MFS » est située a leurs sommet (entre S1 et S2 ; Fig.
I\V-53). Par conséquent, le réennoiement a Boudinar a duré un demi-cycle du quatrieme ordre
correspondant a quelques centaines de milliers d'années. Ceci ne correspond pas au scénario
d’un réennoiement catastrophique, rapide et soudain, ce qui est en accord avec les résultats
obtenus les bassins néogenes voisins du bassin de Boudinar, situés le long de la marge sud
d’Alboran. Dans le bassin de Melilla-Nador situé a I’Est de Boudinar, Cornée et al. (2006) ont
montré que le réennoiement a commencé au Messinien terminal ?-début Zancléen (« latest
Messinian? - earlymost Zanclean »). Dans cette région, les premiers dép6ts au-dessus de la
« MES » montrent également une tendance d’approfondissement passant des environnements
littoraux a des milieux d’offshore et la surface d’inondation maximale a long terme a été
identifiée a 15 m au-dessus de la « MES ». Dans les rias pliocénes des zones internes situées a

I’Ouest de Boudinar, deux cycles sédimentaires conglomératiques ont été mis en place au-
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dessus de la « MES » et avant I’inondation maximale du Zancléen (Cornée et al., 2014). Par
conséquent, le long de toute la partie terrestre de marge sud de la mer d'Alboran, la remontée
du niveau de base et I’ennoyage marin post-MSC étaient progressifs et ont duré quelques
centaines de milliers d'années. De plus, nos résultats ressemblent a I’organisation sédimentaires
décrite dans la premiere séquence de remplissage du bassin de Bajo Segura (Caracuel et al.,
2004, 2011) et du canyon de Ventimiglia (Breda et al. 2007, 2009), qui ont également mis en

question I’hypothése du réennoiement catastrophique de la Méditerranée occidentale.
3. Discordance intra-Pliocene inférieur

Le sommet du cycle sédimentaire a long terme correspond a la discordance SB2. Son age peut
étre déduit par corrélation onshore-offshore. Dans le bassin Sud Alboran, Comas et al. (1999)
et Martinez-Garcia et al. (2013) ont également mis en évidence une discordance intra-Pliocéne.
De plus, Martinez-Garcia et al. (2013) ont identifié 4 unités sismiques (de la base au sommet,
elles sont nommées P4 a P1) au-dessus de la « MES » (réflecteur M) et datant du Zancléen-
Gélasien. Ces auteurs ont également identifié 3 discordances seéparant les unités P3 a P1 et une
autre (nommeée pl-q) qui sépare les dépots gélasiens des dépots post-Gélasien. Sur la marge sud
d’Alboran, I'unité sismique P4 a été interprétée comme la partie distale d’un delta progradant
issu de la marge marocaine (Les marges des bassins de Boudinar, Kert et Melilla), surmontée
par une surface d’érosion locale d’age estimé a 4.57 Ma (discordance p3). Cette discordance
présente dans la partie offshore de Boudinar et peut correspondre a un hiatus important entre
4.13 et 5.07 Ma. Puisque notre séquence du 4°™ ordre S5 est d’age 4.37 au plus jeune, nous
proposons de corréler la séquence sédimentaire zancléenne a long terme du bassin de Boudinar
avec 1’unité sismique P4 en offshore et notre discordance SB2 avec la discordance p3 en
offshore. Cette discordance SB2/p3 peut étre d’origine tectonique, puisqu’une tectonique
extensive locale a été mise en évidence en offshore du bassin Sud Alboran entre 5.33 et 4.57
Ma, dans un contexte global de convergence entre I’ Afrique et I’Europe (Martinez-Garcia et
al., 2013).

CONCLUSION GENERALE

L’étude détaillée des séries sédimentaires du Messinien supérieur-Pliocéne inférieur dans le

bassin de Boudinar nous a permis de tirer les conclusions suivantes :

- Durant le Messinien supérieur-Pliocene inférieur, le remplissage sédimentaire du bassin

de Boudinar est caractérisé par une grande variété de facies (26 faciés et 9 associations
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de facies) allant des conditions de dépdts continentales jusqu’a des conditions de mer
ouverte (offshore inférieur). Ce bassin moins étudié en détail dans le passe, apparait
comme un cas exceptionnel pour étudier les relations entre les fluctuations du niveau de
base et la préservation des environnements sédimentaires. Durant I’intervalle Messinien
supérieur-Zancléen, 4 modeéles de dépdts successifs ont eté documentés. Ils enregistrent
des changements majeurs de paléocourants et de paléogéographies, liés aux fluctuations
de niveau de base.

Le bassin de Boudinar est différent est originel par rapport aux autres bassins zancléens
de la marge méditerranéenne ou des Gilbert deltas sont fréquents. De plus, la majeure
partie du remplissage sédimentaire du bassin (durant le haut niveau marin, « HST »)
n’est pas regue des reliefs de la bordure sud du bassin, mais du c6té Nord-Ouset au bord
de la Méditerranée. Les sédiments sont alors remaniés par les tempétes et transportés
vers le sud par la dérive littorale.

Deux ordres de cycles stratigraphiques (cycles de 3°™ et 4°™ ordre) ont été documentés
et corrélés a I’échelle du bassin, durant I’intervalle Messinien supérieur-Pliocéne
inférieur. Les cycles a court terme sont limités par des surface d’inondations maximales
et se sont considérés comme des séquences génetiques. Ces séquences sont empilées
pour former un cycle a long terme de deux phases transgressive et régressive organisés
en corteges sédimentaires (« LST », «TST» et «HST ») qui enregistrent les
fluctuations du niveau de base a long terme.

Les deux événements majeurs qui caractérisent la Crise de salinité messinienne et le
réennoiement de la mer méditerranéenne sont bien enregistrés dans les series
sédimentaires du bassin de Boudinar. La « MES » est une surface d’érosion subaérienne
majeure a faible relief qui marque la phase de chute du niveau de base. Au-dessus de
cette surface, le début de la remontée du niveau de base (« LST ») est marqué par une
régression normale et par le développement des complexes de fan-deltas sur les marges
du bassin. L’augmentation subséquente de I’espace d’accommodation continental est
d’abord marquée par 1’aggradation de chenaux fluviatiles isolés et déconnectés. Le
réennoiement marin du bassin apparait plus tard avec une surface de transgression
ravinante (« TRS ») et par d’épais dépdts transgressifs, délimités par des hard-grounds
ou par des zones fortement bioturbées (« MFS-MFZ ») et reflétant une durée de
quelques centaines de milliers d’années.

Le sommet des dépbts zanclées est tronqué par une discordance tectono-érosive,

corrélée avec la discordance zancléenne p3 définie en offshore de Boudinar.
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Chapitre V : Etude sédimentologique des dép6ts du Pliocéne sup-Quaternaire du bassin de Boudinar

I.  INTRODUCTION

L’objectif de ce chapitre est de décrire les faciés sédimentaires rencontrés au-dessus de la
surface d’érosion sub-marine SB2 (Fig. 1V-54, 1V-57). Comme dans le précédent chapitre,
I’analyse des faciés se fonde essentiellement sur des observations macroscopiques. Ces faciés
sont ensuite interprétés en termes de processus sédimentaires et regroupés en associations de

faciés caractéristiques de chaque milieu de dépot (Fig. V-1).

Deux coupes de références ont été choisies (Tassensach et Imessaoddene, localisation en Fig.
IV-1). Onze faciés ont été définis sur I’ensemble de ces deux coupes. Ces facics sont regroupés
quatre associations de facies correspondant a quatre environnements de dépots. 1l faut noter que
la reconstitution du modeéle de fonctionnement du bassin pendant le Pliocéne supérieur-

quaternaire reste irréalisable du fait de la rareté des affleurements.

Comme dans le chapitre précédent, un compliment d’étude qui porte sur la pétrographie des
conglomérats constituant de ces dép0ts a été effectué dans le but de la détermination des sources

d’apports des matériaux détritiques.

Environnements de dépot

ca luvial Plaine Lagune/ e
onealiuvial | alluviale | plaine cétiére Backshore Foreshore oreece
247
'\

e CF1: Ecoulements de masses
1 1 F2: Débordements généralisés
C———————J F3/F4: Chenaux fluviatiles isolés
1 F5/F6: Chenaux Tluviatiles en tresses

L 1 [ 1 F7: Arglles bariclées

1 F8: Grés/Débordements

1 F9/F10: Depits fins de lagune/Conglomérats et gres érosifs

Associations de facies

AF 1:Cone alluvial

F14F2
AF 2: Fluviatile en tresses

F7+F8+F9+F10

AF 3: Lagunaire a influence gravitaire
F11+F12

AF 4: Foreshore/backshore
F13+F14

L 1€ 1L 1F11: grés et shell beds

Figure V-1 : Diagramme de zonation de facies.
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SEDIMENTOLOGIE DE FACIES

1. Faciés (F1) : Conglomérats hétérométriques a matrice argileuse rouge
» Description

Ce facies s’organise sous forme de niveaux conglomératiques métriques a plurimétriques en

alternance avec les argiles du faciés F2 (Fig. V-2 a, b).

Les éléments constituants de ces conglomérats sont hétérométriques, leurs tailles sont variables
entre 1 et 40 cm, anguleux a sub-arrondis, contenus dans une matrice argileuse rouge tres
abondante (Fig. V-2 c). Aucune structure sédimentaire ni granoclassement ne sont observés

dans ce faciés.
» Processus sédimentaire et milieu de dépot

La taille des éléments, 1’absence de structures sédimentaires de granoclassement, d’orientation
des galets et ’abondance de la matrice argileuse indiquent une dynamique gravitaire. Ce faciés
est donc lié a des écoulements de masses subaériens (Nemec et Steel, 1984), interprété comme

des dépdts gravitaires en domaine de cone alluvial.
2. Faciés (F2) : Argilites silteuses rouges et jaunes azoiques
» Description

Ce faciés constitue des interbancs d’épaisseur variable (métriques a plurimétriques) et se trouve

associe avec les conglomérats du faciés F1, F3 et F4 (Fig. V-2 a, b).

Il est constitué d’argiles silteuses voire sableuses massives, de couleur jaune et rouge. Aucune
trace de faune marine n’est retrouvée dans les résidus de lavage. Des traces de racines et des

blocs de conglomerats dispersés sont fréquents dans ces depots.
» Processus sédimentaire et milieu de dép6t

La granulométrie fine de ces dép6ts (argilites silteuses) témoigne de tres faibles conditions
hydrodynamiques. L’absence de faune marine et 1’abondance des traces de racines indiquent

que ces depdts sont mis en place en domaine continental. Ce type de dépots, caractérise les
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zones inter-distributaires d’un milieu de dépots de plaine alluviale a chenaux en tresse

(Merzeraud et al., 1999).

Figure V-2 : Faciés F1 et F2). a, b) vue d’ensemble des alternances de conglomérats grossier & matrice argileuse
rouge (F1) et d’argiles silteuses jaunes (F2). ¢) vue de détail des alternances des faciés F1 et F2.

3. Faciés F3 : Conglomérats cimentes a bases érosives

» Description

\

Ce facies se présente sous forme de bancs d’épaisseur pluridécimétrique a métrique qui
décroissent latéralement vers les extrémités dessinant des morphologies chenalisées. 1ls sont
persistants latéralement sur une dizaine de meétres. Ces niveaux sont bien consolidés dessinant

un relief, leurs bases sont fortement érosives et leurs sommets sont irréguliers (Fig. V-3 a).
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La majorité des éléments constituants de ces conglomérats sont de taille centimétrique (1 a 10
cm) avec quelques blocs dispersés de grandes tailles. 1ls sont anguleux a sub-arrondis,
faiblement granoclasses et cimentés par un ciment calcitique ou par une matrice clastique (Fig.
V-3 b). Des galets alignés et légerement imbriqués ainsi que des stratifications entrecroisees

sont observées dans ces depdts (Fig. V-3 c).
» Processus sédimentaire et milieu de dépot

La granulométrie grossiere, la géométrie chenalisée, les stratifications entrecroisées, les bases
érosives et la cimentation de ces conglomérats par un ciment calcitique ou clastique permettent

d’interpréter ce facies comme des remplissages de chenaux fluviatiles.

S S St
o

n S
B

~

Figure V-3 : Facies (F3). a) vue d’ensemble des chenaux fluviatiles (F3) en alternance avec les dép6ts fins de
plaine alluviale (F2). b) vue de détail des conglomérats cimentés par un ciment calcitique ou par matrice clastique.
¢) vue de détail du remplissage de chenal montrant des stratifications entrecroisées.
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4. Facies (F4) : Conglomérats grossiers a matrice argileuse jaune

» Description
Ce faciés est rencontré soit a la base des chenaux fluviatiles décrits précédemment (F3) (Fig.
V-4 a) ou sous forme de niveaux décimétriques a géomeétries lenticulaires en alternance avec le
facies F5 (Fig. V-4 b). Les éléments sont de taille variable pouvant atteindre 30 cm, arrondis a
sub-anguleux, mal classés et sans orientation. Ils sont contenus dans une matrice argileuse jaune
abondante (Fig. V-4 a, b).

e -
™

e

o
e e

Figure V-4 : Faciés (F4). a) vue de détail du remplissage du fond de chenal par des conglomérats grossiers a
matrice argileuse jaune (F3). b) vue de détail des alternances de lentilles conglomératiques a matrice argileuse et
de conglomérats a matrice gréseuse (F5).
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» Processus sédimentaire et milieu de dépot

La taille variable des éléments, le support matriciel abondant et 1’absence du granoclassement
et d’orientation indiquent des dépdts par des écoulements de débris (« debris flows »).
L’architecture générale de ce faciés indique que ces dépdts sont formés principalement par des

écoulements de débris. Ce faciés et interprété comme des dép6ts gravitaires épisodiques.

Figure V-5 : Faciés (F5). a, b) vue d’ensemble des alternances de conglomérats stratifiés (F5) et de grés grossier
(F6). c) vue de détail des conglomérats montrant des alignements et imbrications des galets (F5).

5. Faciés (F5) : Conglomérats grossiers a matrice gréseuse grossiére

» Description
Ce facies s’organise sous forme de bancs décimétriques a métriques en alternance avec les

strates gréseuses du faciés F6. Ces niveaux conglomératiques sont subhorizontaux, stratifiés et
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persistants latéralement sur plusieurs métres (Fig. V-5 a, b). La majorité des galets dans ces
conglomérats sont de taille centimétrique (1 a 8 cm), bien arrondis et contenus dans matrice
gréseuse moyenne a grossiere. Ils sont souvent alignés et imbriqués (Fig. V-5 c). Des

stratifications planes et obliques planes sont fréquentes dans ces depots.
» Processus sedimentaire et milieu de dép6t

La granulométrie de ces dépdts a dominance des particules grossiers (galets, graviers et grées
grossiers), I’absence des sédiments fins (argiles), les éléments bien arrondis et triés sont

caractéristique d’un milieu de dépot fluviatile.

La géométrie de ces dépdts, les structures internes (stratifications planes et obliques planes)
témoignent de conditions de dépdts par des courants unidirectionnels de grande vitesse en
domaine fluviatile. Ces dépdts sont interprétés comme des remplissages de chenaux fluviatiles
en tresses (Miall, 1977, 1996).

-

N

. 3 ‘—-> .‘ P .k;- :“ . ~
itage oblique plan

SN e

Figure V-6 : Faciés (F6). Vue de détail de lentille gréseuse (F6) inter-stratifiée dans les conglomérats du faciés
(F5). La base de la lentille est érosive et sa structure interne montre des litages obliques plans.

6. Faciés (F6) : Gres grossier a litage oblique plan
» Description

Ce facies se trouve associé au facies conglomératique F5 (Fig. V-5). 1l se présente sous forme
de lentilles ou de niveaux d’épaisseur décimétrique et de largeur métrique, stratifiées dans les

conglomérats du facies F1 (Fig. V-5 b). Ces dépbts gréseux grossiers remplissent les espaces
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intra-clastes des conglomérats sous-jacents et sont érodés pas les conglomérats sus-jacents. La
structure interne des lentilles gréseuses montre des litages obliques plans (« planar cross-
bedding », Fig. V-6) et par endroits, des graviers et microconglomérats alignés et 1égérement

imbriqués.
» Processus sédimentaire et milieu de dépot

Le caractere stratifié des gres, leurs géométries et position au sommet des faciés F5, les litages
observés et galets imbriqués indiquent des dép6ts par des courants unidirectionnels. Ils

correspondent probablement au toit de barres sableuses du chenal en tresses.
7. Facies (F7) : Marnes silteuses bariolées
» Description

Ce faciés consiste a des niveaux marneux silteux d’épaisseur décimétrique a métrique, stratifiés,

en alternance avec les bancs gréseux décimétriques du faciés F8 (Fig. V-7 a, b).

Les marnes de ce facies montrent la superposition de lamines et strates de couleur variable entre
le rouge et le jaune. Des laminations ondulées (« wavy bedding », Fig. V-7 a) ou sub-planes
sont fréquentes dans ces depbts. La bioturbation est représentée par des Ophiomorpha, des
Macaronichnus et des terriers verticaux attribués a I’ichnofaciés « Skolithos ». Quelques traces
de racines et débris de faune marine remaniés (huitres, balanes) sont également observés (Fig.
V-7 b).

» Processus sédimentaire et milieu de dépot

L’aspect bariolé de ce faciés (milieu oxygéné), les laminations ondulées (« wavy bedding »),
les faunes marines peu profondes et remaniées ainsi que les traces de racines caractérisent des
milieux de dépdt cotiers ou de mer tres peu profonde. Les terriers verticaux de Skolithos et
Ophiomorpha exigent des milieux a hautes énergie riches en particules organiques maintenus
en suspension. Le genre Macaronichnus caractérise les zones de plage. Ces caractéristiques
sont typiques d’un milieu cotier de haute énergie trés peu profond (« foreshore ») (Reading et
Collinson, 1996).
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débris de faune marine laminations planes

Figure V-7 : Facies F7 et F8. a) vue d’ensemble d’alternance de marnes silteuses (F7) et de grés (F8). Les marnes
silteuses montrent des laminations ondulées (« wavy bedding »). b) vue de détail des marnes bioturbées (F7) en
alternance avec les grés grossiers a litage plan et débris de faune marine (F8). (En bleu : traces de racines, en
jaune : bioturbation).

8. Faciés (F8) : gres rouges a litage plan et débris de faunes marines
» Description

Ce faciés se présente sous forme de bancs gréseux décimetriques a bases érosives en alternance

avec les marnes silteuses du facies F7 (Fig. V-7 a, b).
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Les gres de ce faciés sont moyens a grossiers de couleur rouge. La structure interne des bancs
montre des litages plans paralléles (Fig. V-7 b). Des débris de faunes marines littorales
remaniés et quelques bioturbations verticales sont fréquents dans ces dép6ts (Fig. V-7 b).

» Processus sédimentaire et milieu de dép6t

La granulométrie de ce facies (grés grossier), le caractere érosif des bancs, les litages plans
témoignent d’'une dynamique temporaire de crues. L’association de ce faci¢s avec les marnes
silteuses du milieu littoral (F7) et la présence de débris de faunes marines remaniées conduit a
interpréter ce facies comme des dépots de débordements (« crevasse splay » ; Miall, 1996) en

milieu cotier (« foreshore »).
9. Faciés F9 : sables fins, silts et argiles laminés
» Description

Ce faciés rencontré au sommet de la coupe d’Imessaoldene est représenté par des alternances
de sables fins, de silts et d’argiles en alternance avec les conglomérats du facies F10 (Fig. V-8
a). Ce facies montre des alternances de niveaux laminés a teintes variables. La bioturbation est
absente et aucun débris de faune clairement marine n’a été trouvé. Quelques rides de vagues

sont observées par endroits (Fig. V-8 b).
» Processus sédimentaire et milieu de dépot

La granulométrie fine des sédiments (silts et argiles) indique des conditions hydrodynamiques
faibles. L’aspect bariolé¢ du sédiment indique que ces sédiments sont oxydés en milieu peu
profond a la transition entre le continent et la mer. L’absence de bioturbation et de faune marine
et la présence de petites rides de vagues suggére un milieu de dépdt lagunaire. D’aprés ces

arguments, le faciés F9 est rapporté a un milieu de dép6t lagunaire.
10. Faciés (F10) : Conglomérats grossiers érosifs a matrice argilo-sableuse

» Description
Ce faciés se trouve associé avec les dépots fins du faciés F9 précédemment décrits (Fig. V-8 a,
b). Il consiste a des bancs conglomératiques décimétriques a bases érosives en alternance les

argiles et silts du facies FO.
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Les éléments constituants de ces conglomérats sont hétérométriques, la taille de la majorité des
galets varie entre 5 et 10 cm avec parfois quelques galets isolés qui dépassent 20 cm. Ils sont
arrondis a sub-anguleux, sans granoclassement ou a granoclassement inverse. La matrice est

argilo-sableuse rouge. Des figures de charge (« load-cast ») a la base des bancs sont fréquentes

dans ces depdts (Fig. V-8 a).

Figure V-8 : Faciés F9 et F10. a) vue d’ensemble des alternances de marnes silteuses bariolées (F9) et de
conglomérats grossiers a matrice argileuse (F10). Les lentilles conglomératiques sont érosives et montrent des
granoclassements inverses. b) vue de détail des marnes silteuses a rides de vagues.
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» Processus sédimentaire et milieu de dép6t

La granulométrie variée, la matrice argileuse, le granoclassement inverse et le caractere érosif
de ces conglomérats indiquent qu’ils sont déposés par des écoulements gravitaires. Les
structures sédimentaires observées tels que les figures de charge a la base des bancs
caractérisent des dépots épisodiques rapides. Ce facies coupe et érode les argiles lagunaires du
facies (F9), il est donc interprété comme des dép6ts gravitaires sous-aquatiques et episodiques
en milieu lagunaire (« sub-aqueous debris flows », Nemec et al, 1980 ; Kelling et Holroyd 1978
; Nemec et Steel, 1984).

11. Facies (F11) : Gres jaunes a microconglomerats riches en faunes marines
» Description

Ce facies bien est développé sur la coupe d’Imessaoldene correspond a des bancs gréseux
d’épaisseur décimétrique a métrique et de largeur de plusieurs meétres en alternance avec les

marnes sableuses du faciés F7 et F9.

Les bancs gréseux de ce faciés dessinent des géométries lenticulaires a grande échelle, leurs
bases sont trés érosives et concaves vers le haut (Fig. V-9 a). Le remplissage sédimentaire est
constitué par des gres jaunes moyens a microconglomérats. Ces dépdts sont riches en fragments
de faunes marines diverses (balanes, huitres, pectinidés ..., Fig. V-9 ¢, d) qui présentent des
différentes étapes de désintégration allant d’un bon état de conservation jusqu’a des coquilles

trés fragmentées.
» Processus sédimentaire et milieu de dépot

La géometrie lenticulaire, le caractére érosif et chenalisé des bancs, la fragmentation, le
transport et 1’accumulation de faune marine variée indiquent des événements d'énergie
relativement élevés. Les conditions responsables de transport et déposition de ces sédiments de
haute énergie peuvent étre attribués a de forts courants de marée (Longhitano et al., 2014).
L’association de ce faciés avec les dépots littoraux du faciés F5 permet I’interpréter comme des

dépbts de chenaux de marrée en domaine littorale (« foreshore »).
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Figure V-9 : Faciés (F11). a) vue d’ensemble des chenaux érosifs riches en faunes marines (F11) en alternance
avec les dépdts fins du facies F7. b, ¢) vue de détail des accumulation de faunes marines variées (balanes, huitres,
pectinidés ), entiéres et fragmentés.

I1l.  ASSOCIATIONS DE FACIES/ENVIRONNEMENT DE DEPOT

1. Association de facies AF1 (F1, F2) : Cone alluvial

Cette association de faciés est décrite sur les deux coupes étudiées (coupe Tassensach et
Imessaoddene, Fig. V-10, V-12). Elle regroupe les facies gravitaires composés de conglomérats
a blocs et matrice argileuse rouge abondante (F1), les argilites silteuses rouges et jaunes

azoiques (F2).
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Les deux faciés de cette association forment une succession de plusieurs metres d’épaisseur
(plus de 20 m). Dans I’ensemble de ces faci¢s, la lithologie (conglomérats grossiers a matrice
argileuse, argiles), la texture (émoussé des galets anguleux a sub-anguleux) et la dynamique
impliquée dans ces dépdts (écoulements gravitaires subaériens), indiquent la proximité par
rapport a la source d’apport et I’existence d’une pente relativement importante. Ces
caractéristiques conduisent a interpréter les facies de cette association comme formés dans la

partie proximale du milieu de cone alluvial.

Coupe: Tassensach
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DA(giles (F2)

- Conglomérats et grés
(F3+F4+F5+F6)

Grés jaunes (FB+F11)
[ |Marnes silteuses (F7)

Figure V-10 : Panorama et log synthétique de la partie supérieure de la coupe de Tassensach, représentants la
succession verticale des trois associations de faciés : AF1 du milieu de céne alluvial, AF2 du milieu fluviatile en
tresses et AF4 du milieu marin littoral.

2. Association de facies AF2 (F2, F3, F4, F5, F6) : Plaine alluviale & chenaux en tresses

Cette association de facies est décrite sur les deux coupes étudiées (Tassensach et
Imessaoldene). Elle regroupe les argilites silteuses rouges et jaunes azoiques (F2), les chenaux
conglomératiques cimentés a bases érosives (F3), les faciés gravitaires composés de
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conglomérats a matrice argileuse jaune (F4), les conglomérats stratifiés a matrice gréseuse (F5)
et les grés grossiers stratifiés (F6).

. T h ! Associations de faciés/
Lithologle/structures sédimentaires Log: 1assensac Processus de dépdt environnement
(Sommet) de dépét
801 A
» - » m
conglomérats grossier @ matrice s
argileuse rouges (F1)/ LN AF1:
argilites rouges et jaunes b'f; cone alluvial
azoiques (F2) . écqulemen!s :
N gravitaires subaériens
qgalets disjoints/ traces de racines A
i)
argilites rouges et jaunes
azoiques (F2)/
conglomérats cimentés (F3)/ 0
conglomerats grossiers a matrice =
argileuse jaune (F4) débordements
bases érosives/ amincissement latéral/ AF2:
stratifications entrecroisées 3
Plaine alluviale a

conglomeérats grossiers a matrice

gréseuse (F5)/ grés grossier (F6) courants fluviatiles | chenaux en tresses

unidirectionnels

stratifications planes/ litages obliques
plans/ galets arrondis, jointifs,
imbrigués et alignés

marnes silteuses bariolées (F7)/
grés grossiers rouges (F8)/
grés jaunes a microconglomérats

Pliocéne Sup/Quaternaire

(F11)
bioturbation de type Macaronichnus, . ' dépots fins de mer
Ophiomorpha et Skolithos/ traces de = trés peu profonde
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«wavy bedding»/ litages plans
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Figure V-11 : log sédimentologique de la partie supérieure de la coupe de Tassensach (au-dessus de la SB2).

Les faciés de cette association forment une succession de plusieurs metres d’épaisseur (plus de
30 m a Tassensach). Sur la coupe de Tassensach (Fig. V-10, V-11), une succession d’environ
15 m d’épaisseur est constituée par des alternances de niveaux conglomératiques et de grés

stratifiés (F5 et F6). Sur ce premier ensemble, repose une succession de 15 m de niveaux
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argileux silteux (F2) recoupés par des chenaux érosifs dont le remplissage sedimentaire
commence par des conglomérats gravitaires (F4), suivis par des conglomérats cimentés (F3).
Les structures sédimentaires observées dans ces dépdts traduisent une dynamique fluviatile
unidirectionnelle (stratifications entrecroisées, litages plans et obliques plans, granoclassement

et imbrication des galets).

Cette association de faci¢s traduit ’alternance entre des dépdts nécessitant une tres faible
hydrodynamique (mise en place des argiles) et des dép6ts impliquant une hydrodynamique plus
forte (gres a litage plan ou obliques, conglomérats stratifiés a galets triés et imbriqués).

L’ensemble des faciés de cette association caractérise des dépots de remplissage de chenaux et

des zones d’inter-chenaux dans un milieu de plaine alluviale a chenaux en tresses.
3. Association de faciés AF3 (F9, F10) : Milieu lagunaire a influence gravitaire

Cette association de faciés décrite sur la coupe d’Imessaoldene, consiste en des alternances de
sédiments fins de lagune (sables fins, silts et argiles bariolées (F9) et de conglomérats grossiers
et gres érosifs (F10).

Sur la coupe d’Imessaotdene (Fig. V-12, V-13), une succession d’une épaisseur d’environ 15
m constituée par des dépots fins oxydés d’un milieu trés peu profond de lagune (F9) dans
lesquels sont injectées des lentilles de conglomérats gravitaires et de gres érosifs (F10). Ces
derniers traduisent des arrivées épisodiques et rapides de matériaux grossiers pendant les
périodes de crues dans la lagune. Les dépdts de cette association se placent entre les faciées
marins littoraux de 1’association AF4 et les dépdts de plaine alluviale a chenaux en tresses de

I’association AF2.

D’apres ces arguments, cette association de faci€s est interprétée comme représentatif d’un
milieu lagunaire influencé par des écoulements gravitaires épisodiques traduisant des périodes

de crues.

4. Association de facies AF4 (F9, F10): Milieu marin littoral

(« Foreshore/Backshore »)

Cette association de facies est décrite sur les deux coupes étudiées (Tassensach et

Imessaotdene). Elle regroupe les marnes silteuses bariolées a bioturbations (F7), les grés

256



Chapitre V : Etude sédimentologique des dép6ts du Pliocéne sup-Quaternaire du bassin de Boudinar

grossiers laminés (F8) et les faciés gréseux microconglomératiques trés riches en faunes et

débris de faunes marines peu profondes (F11).

Les facies de cette association forment une succession marine de plus de 30 metres d’épaisseur
qui repose en discordance sur les dépdts marins du pliocéne inférieur, par I’intermédiaire d’une
surface d’érosion marine (SB2, Fig. V-10, V-12). Cette succession consiste en des dépots fins
oxydés a bioturbations typiques d’un milieu marin cotier (F7) dans lesquels s’intercalent des
chenaux érosifs tres riches en faunes marine littorales attribués a des dépbts de chenaux de
marées (F11) et des dépots gréseux laminés de débordements, a débris de faunes marines (F8).

La richesse en faune marine (pectinidés, balanes, huitres), la présence et le type de bioturbation
(Ophiomorpha, Macaronichnus et Skolithos) et les structures et processus sédimentaires
impliqués dans I’ensemble des faciés de cette association (fortes érosions, laminations
ondulées, laminations planes, remaniement de faune marine) caractérisent un milieu de dép6ts
marin littoral, de haute énergie et trés influencé par les courants de marées ; ces conditions

indiquent un milieu de foreshore/backshore.

Coupe: Imessaoudene

Pliocéne Sup/Quaternaire

AF4:
Foreshore/
backshore

F7+F8+F11 ‘ A% - : ‘
=~ Yl Congiomérats rouges {F1)

- - e L i [ viles F2)

Conglomérats et grés
{F5+F6)

- Stits et argiles {F9)
- Conglomérats et grés (F10)§
I Gees jaunes (Fa+F11)
D Marnes silteuses (F7)

T10m

Figure V-12 : Panorama et log synthétique de la partie supérieure de la coupe d’Imessaoldene, représentants la
succession verticale des quatre associations de facies définies : AF1 du milieu de céne alluvial, AF2 du milieu
fluviatile en tresses, AF3 du milieu lagunaire et AF4 du milieu marin littoral.
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Figure V-13 : log sédimentologique de la partie supérieure de la coupe d’Imessaolidene (au-dessus de la SB2).

ETUDE DE LA PETROGRAPHIE DES FORMATIONS CONGLOMERATIQUES

1. Conglomérats fluviatiles de la coupe de Tassensach (Facies F5)

Ces conglomérats constituent les premiers dépdts continentaux au-dessus de la surface
d’érosion SB2 (Fig. V-10, V-11). lls correspondent aux dépots de remplissages de chenaux

fluviatiles en tresses (facies F5, association de facies AF2).

La nature pétrographique des galets est résumée dans la figure V-14. D’aprés ces résultats, on
remarque la dominance des galets de gres quartzitiques albiens (51%), suivis par les gres jaunes
tertiaires (29%) et les calcaires noirs du crétacé supérieur (12%). Des galets de calcschistes
néocomiens, de marbres blancs du jurassique et des eléments volcaniques sont presents en

faibles quantités (2%).

Les grés quartzitiques, les calcaires noirs, les calcschistes et les marbres blancs sont d’origine
de 'unité¢ de Kétama, alors que les gres jaunes peuvent étre peuvent étre issues de ’unité de
Kétama ou des dépbts du Miocene inférieur syn-nappes qui affleurent actuellement dans le Rif
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central (unité Temsamane sud, Tamda et J. Kouine). Les galets de roches volcaniques viennent

vraisemblablement du massif volcanique de Ras Tarf.

La nature pétrographique des galets constituants de ces conglomérats, les processus
sédimentaires impliqués dans leurs dépdts (courants fluviatiles) indiquent que la source
d’apport du matériel détritique est située au Sud et Sud-Ouest du bassin (essentiecllement 1’unité

de Kétama).

Conglomérats F5: Coupe de Tassensach

fer ALBOVAN J
N
B Grés Quartzitique (Albien, ; o
Ketama) Ras Tarf b et S
B Grés jaune A ciment calcaire L J P -

et grés fin (Tertaire)

A 1
B Calcaire noir (Crétacé sup,
Ketama)

B caicite

B Caleschistes (Néocomien,
Ketama)

B marbre jurassique {Kétama)

1 Eléments volcaniques Temsamane

Figure V-14 : nature pétrographique et origine des galets constituants des conglomérats du facies F5 de la coupe
de Tassensach.

2. Conglomérats fluviatiles de la coupe de Tassensach (Faciés F3)
Ces conglomeérats correspondent aux dépots de remplissages de chenaux fluviatiles en tresses

du faciés F3 (association de facies AF2) situés plus haut dans la série, au-dessus des
conglomeérats du faciés F5 (Fig. V-10, V-11).

Conglomérats F3: Coupe de Tassensach

e AL200AN )

Ras Tarf

B Grés Quartzitique (Albien,
Ketama)

B Grés jaune 4 ciment calcaire
et grés fin (Tertiaire}

B Calcaire noir {Crétacé sup,
Ketama)

B caicite

Temsamane

Figure V-15 : nature pétrographique et origine des galets constituants des conglomérats du faciés F5 de la coupe
de Tassensach.
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La figure V-15 représente la nature pétrographique des galets constituants ces conglomérats.
Les résultats obtenus montrent toujours la dominance des galets de gres quartzitiques albiens
(54%), suivis par les gres jaunes tertiaires (32%) et les calcaires noirs du crétacé supérieur
(11%). On remarque toujours la présence des mémes facies identifiés dans le précédent niveau,
ce qui indique que la source d’apport ne change pas et qu’elle est toujours située au Sud et Sud-

Ouest du bassin (I’unité¢ de Kétama).
3. Conglomérats de cone alluvial du sommet la coupe de Tassensach (Faciés F1)

Ces conglomérats constituent les derniers dépbts dans la série (Fig. V-10, V-11). lls
correspondent aux dépdts gravitaires en milieu de céne alluvial (facies F1, association de faciés
AF2).

La nature pétrographique des galets constituants de ces niveaux est représentée sur la figure V-
16. Les résultats montrent la dominance des galets de gres quartzitiques albiens (49%), suivis
par les grés jaunes tertiaires (20%) et les calcaires noirs du crétacé supérieur (23%). Des galets
de calcschistes néocomiens et des éléments volcaniques sont présents en faibles quantités (2 a
3 %).

On remarque que la composition pétrographique des galets ne change pas par rapport aux
niveaux sous-jacents décrits précédemment, ce qui indique que la source d’apport se situe

toujours au sud-Ouest et au Sud du bassin.

Conglomeérats F1: Coupe de Tassensach A

N

. Grés Quartzitique {Alblen,
Ketama) Ras Tarf
B Grés Jaune & ciment calcaire
19 3% 2% et grés fin {Tertiaire)
% B Calcaire noir (Crétacé sup,
Ketama)
B calcite

Calcschistes {Néocomien,
Ketama)
Eléments volcaniques

Figure V-16 : nature pétrographique et origine des galets constituants des conglomérats du facies F1 de la coupe
de Tassensach.
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4. Conglomérats fluviatiles de l1a coupe d’Imessaoiidene (Faciés F3)

Ces conglomeérats correspondent aux depbts de remplissages de chenaux fluviatiles en tresses
du facies F3 (association de facies AF2) du sommet de la coupe d’Imessaoldene (Fig. V-12,
V-13).

Les résultats d’analyse pétrographique des galets constituants ces conglomérats sont résumés
sur la figure V-17. Les résultats obtenus montrent la dominance des galets de gres quartzitiques
albiens (62%), suivis par les calcschistes néocomiens (14%), les grés jaunes tertiaires (13%) et
les calcaires noirs du crétacé supérieur (6%). Quelques galets de bréche sédimentaire et siltites
jaunes tertiaires ou post-nappes sont également en faible pourcentages (2%).

Ces résultats sont similaires a ceux obtenus sur la coupe de Tassensach, ceci indique que la

source d’apports est toujours située au Sud et au Sud-Ouest du bassin.

Conglomérats F3: Coupe d’'Imessaoidene e A

B Grés Quartzitique (Albien,
Ketama) Ras Tarf g o [ b

B Gres jaune & ciment calcaire " o X : e e oo
et grés fin (Tertiaire|) ! % h@ v '. - ’

B Calcaire noir {Crétacd sup, —_— '
Ketama)

. Calcite

Calecschistes (Néocomien,
Ketama)

Bréche sédimentaire et siltites
jaunes (Tertiaire ou
post-nappe)

Temsamane

Figure V-17 : nature pétrographique et origine des galets constituants des conglomérats du faciés F5 de la coupe
d’ImessaoQdene.

V. CONCLUSION

L’analyse sédimentologique des dépots du Plioceéne supérieur et Quaternaire a permet de définir
onze facies, regroupés en quatre associations de faciés caractéristiques de quatre
environnements sedimentaires. La succession verticale de ces facies caractérise un demi-cycle
régressif qui commence par des dépdts marins littoraux peu profonds, suivis par des dépots de
milieu lagunaire, puis par des dépéts continentaux de chenaux fluviatiles en tresses et se termine

par des dépots de cbne alluvial.
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L’étude detaillée de la nature pétrographique et des processus sédimentaires associés aux dépots
des conglomeérats du Pliocene supérieur- Quaternaire du bassin de Boudinar nous a permet de
déterminer, avec plus de certitude les sources des matériaux détritiques. Ainsi on peut conclure

que :

» L’essentiel des matériaux détritiques provient des affleurements du massif
métamorphique de Kétama sur les bordures Sud et Sud-Ouest du bassin et des zones
lointaines situées dans le Sud-Ouest du bassin, le long de I’accident du Nékor.

> Les éléments volcaniques provenant du massif volcanique de Ras Tarf sont fréquents
dans ces dépbts contrairement aux résultats obtenus dans les dépdts du Pliocéne
inférieur, ou les matériaux volcaniques du Ras Tarf sont rares et présents uniqguement a
la base de la coupe d’Ait Abdellah. Ceci indique probablement que le massif volcanique
de Ras Tarf affleurait largement pendant le Pliocene supérieur-Quaternaire.

» On remarque également 1’absence dans ces dépots des galets de serpentines provenant
du massif de Beni Malek (Fig. VI-41). Ces derniers sont abondants dans les terrasses et
dans le lit actuel de ’oued Amekrane, indiquant que ce massif n’est arrivé a

I’affleurement que tardivement, pendant le Quaternaire récent.
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CONCLUSION GENERALE ET PERSPECTIVES

es bassins de Boudinar et d’Arbaa Taourirt situés sur la marge sud de la mer
d’Alboran ont fourni de précieuses informations sur 1’évolution néogéne du domaine
d’Alboran, notamment, sur la Crise de salinité messinienne. Des éclaircissements sont
apportés sur 1’évolution du Couloir Nord Rifain, la géométrie de la surface d’érosion sur la
marge sud de la mer d’Alboran, les modalités du réenoiement post-« MSC » et 1’organisation
et la dynamique des dépdts plio-péistocenes. Ce travail nous a permis de tirer les conclusions

suivantes :

(1) Le cadre chronostratigraphique précis défini pour les dépdts miocénes du bassin de
Boudinar et de 1'Arbaa Taourirt nous a permis de caractériser I’évolution du Couloir Nord Rifain
au Miocéne supérieur. Ce couloir marin s’est ouvert au Tortonien supérieur, puis il a subi une
restriction progressive pendant le Messinien avant sa fermeture totale aux environs de 6.1 Ma.
Ce résultat pose la question sur la connectivité entre l'océan Atlantique et la mer

Méditerranéenne au cours de la « MSC ».

(2) L’étude détaillée des séries sédimentaires du Messinien supérieur-Pliocéne inférieur dans le
bassin de Boudinar a fourni de nouvelles informations concernant la Crise de salinité
messinienne et le réennoiement post-« MSC » en mer d'Alboran. Nous tirons les conclusions

suivantes :

- Legypse (PLG ?) a été déposé sur la marge méridionale de la mer d'Alboran pendant le
Messinien supérieur, mais il a été érodé pendant la « MSC ».

- La « MES » est une surface d’érosion subaérienne majeure a faible relief et 200 m de
dépdbts miocenes ont été érodé. Elle est considerée comme une surface polygénique, sa
géométrie originale n’est préservée que localement et elle a été intensément remaniée
pendant la phase de I’ennoiement post-« MSC ».

- Le remplissage sédimentaire du bassin de Boudinar est caractérisé par une grande
variété de facies allant des conditions de dépdts continentales jusqu’a des conditions de

mer ouverte. Deux ordres de cycles stratigraphiques (cycles de 3°™ et 4°™ ordre) ont
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¢té identifiés et corrélés a 1’échelle du bassin. 4 modeles de dépdts successifs ont été
documentés durant cet interval de temps.

- Le bassin de Boudinar est différent et original par rapport aux autres bassins zancléens
de la marge méditerranéenne ou des Gilbert deltas sont fréquents. Ici, la remontée du
niveau de base est marquée par une régression normale et par le développement des lacs
et des complexes de fan-deltas sur les marges du bassin pendant le Messinien supérieur,
avant I’inondation marine.

- Le réennoiement marin du bassin apparait plus tard (& 5.3 Ma) avec une surface de
transgression ravinante et d’épais dépots transgressifs reflétant une durée de quelques
centaines de milliers d’années. Ces dépots transgressifs sont en onlap sur tous les dép6ts
précédents et une surface d’inondation maximale a été trouvée a plusieurs dizaines de
meétres au-dessus de la « MES ». Ceci est compatible avec un ennoiement zancléen

progressif et non catastrophique, apres la chute du niveau de base méditerranéen.

(3) Le sommet des dépbts zancléens dans le bassin de Boudinar est tronqué par une surface
d’émersion d’origine tectonique, corrélée avec la discordance zancléenne p3 définie en offshore
de Boudinar. Au dessus de cette surface, la succession verticale de ces facies caractérise un
demi-cycle régressif qui commence par des dép6ts marins peu profonds, suivis par des dépots
lagunaires, puis par des dépots continentaux.

Ce travail souléve de nombreuses questions notamment sur la connectivité entre I'Océan
Atlantique et la mer Méditerranée au cours de la « MSC ». En effet, les conditions marines
pourraient avoir persisté dans le « SAB » pendant la « MSC » et des connections marines
épisodiques entre la Méditerranée occidentale et 1’Atlantique ont peut-étre existé. Ces
connections ont pu avoir existé probablement par le Couloir Sud Rifain, le Couloir Bétique ou
le détroit de Gibraltar. Ainsi, I’hypothése que le « SAB » pourrait coorespondre a un bassin
intermédiaire pendant la « MSC » requiert des études suplimentaires, basées sur des

corrélations onshore-offshore.

D’autre part, la validation du modele sédimentaire du bassin de Boudinar au Néogene sur la
marge sud-Alboran requiert des études détaillees sur les bassins sédimentaires voisins

(particuliéerement le bassin de Kert et les bassins intramontagneux).
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