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Avant-propos

Cette étude focalisée sur la marge nord-algériequieyisait tout d'abord a combler les lacunes de
nos connaissances morpho-structurales de la marge sous-marine algérienne, s’appuie principaleme
sur les résultats de deux campagnes océapbgues: MARADJA 2003 et MARADJA2/SAMRA
2005.

Le projet de campagne MARADJA fut toutadord accepté en 2001 pour 2002, mais fut ensuite
annulé. Mais le 21 Mai 2003, un violent séisme wdsitr les villes de Boumerdes et Zemmouri, et
relanca ainsi le besoin urgent d'une étude apprafaelila marge sous-marine au large d'Alger. Or

la campagne avait été reprogrammée pour le izt 2003. Cette premiere campagne fut suivie

en 2005 par la campagne MARADJA2/SAMRA, continuité de la premiére campagne exploratrice.
Ces projets de campagne s'inscrivent dans le cedpdusieurs programmes de recherches nationaux
et internationaux. Premierement, le programmgonal ACI — Risques Naturels et Changement
climatique, dont le but est d'étudier la déformatde la marge et évaluer les zones de rupture
sismique récentes et potentielles et des effetocés (instabilités gravitaires sous-marines et
tsunamis). Notre projet est également soutenu par le GDR Marges, chantier "Instabilités
sédimentaires”, ainsi que par le programmternational ESF EUROMARGINS (programme
WESTMED). Enfin, nous travaillons en collaboratiémoite avec des équipes algériennes, et nous
bénéficions d'un programme d'échange CMEP TASSihancant des missions France-Algérie ainsi
gue des moyens logistiques. Deppeu, notre projet s'inscrit également dans les programmes ANR
(Programme Catastrophes telluriques et tsua@006) DANACOR (Déformation Actives au Nord

de I'Afrique, des Chaines a I'Océan: Vers une évaluation des Risques géologiques associés) et ISIS.
Tous ces programmes, ainsi que le laboraomaines Océaniques (UMR 6538) de 'l'UEM, nous

ont permis de financer nos missions, une partieotiee matériel informatique et autre logistique.

Les laboratoires partenaires a mon travail sent plus de 'UMR 6538 Domaines Océaniques,
I'lfremer de Brest, le CRAAG (Aky), la Sonatrach (Boumerdes), 'TUSTHB (Université des Sciences
et de la Technologie Houari Boumedienegéy), lTUMR6526 GeoAzur Nice — Sophia Antipolis,
I'UMR 7072 Laboratoire de Tectonique de I'Universtiérre et Marie Curie (Paris 6), le LEGEM
(Perpignan), le LGCA-UMR5025 UJF Grenobld'@niversité de Purdue (Indiana, USA).
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RESUME

La marge algérienne, située a la frontiére entre le bakgtnien et le continent africain, est connue pour étre
sismiquement active mais demeurait jusqu’alors lasggrméconnue d'un point de vue morpho-structural et
sismo-tectonique. De nombreux séismes destructeurs (par exemple : Alger 1365 et 1716, Djidjelli 1856, et
plus récemment, Boumerdés 2003) qui provoquérent égatamhas tsunamis et furent parfois accompagnés de
ruptures de cables sous-marins de télécommunicatiomuiewt le fort besoin d'identification des structures
actives sous la mer et de l'aléa sismique qui leur est associé.

D'autre part, la marge, qui présente un fort héristgectural, a subi une histoire géodynamique complexe.
Elle résulte notamment: (1) au sud, du collagecaurs du Néogéne des zones internes (notamment les
Kabylies) a la plaque africaine aprés la fermetur¢adean Téthys maghrébin par la subduction de celui-ci
vers le nord, et (2) au nord, d'une transition contirem®an a valeur de marge passive a l'arriere de cette
collision. Cependant, les données cinématiques dgéples ou géodésiques) argumentent une convergence
Afrique-Europe de direction NNO-SSE d'environ 5 mmi@nla longitude d'Alger. Cette réactivation
compressive entre les plaques lithosphériques pose d'importants problemes d'évaluation du risque sismique
plus difficiles a résoudre que dans les subductiondriée du Nord représente ainsi un chantier majeur et
original en termes de risque sismique et d’'étrofu géodynamique, en offraffopportunité d'étudier la
réactivation en compression d'une marge passive j€ace.a la méconnaissance des structures sous-marines,
un des enjeux de ce travail était de préciser les modalités et I'importance de la déformation accommodée at
niveau de la marge sous-marine algérienne, et fimeaé la géométrie de la limite de plaque actuelle.

Ce travail, qui utilise notamment les données Mhiute résolution des campagnes MARADJA et
MARADJA2/SAMRA (bathymétrie multifaisceau, profils deismique-réflexion, réflectivité, gravimétrie,
sondeur de sédiments CHIRP, SAR, carottages), peauettabord de caractériser pour la premiére fois le
style tectonique le long de la marge, la dimensionstiegtures, leur enracinement et leur fonctionnement,
ainsi que l'influence potentielle dééritage géologique de la marge. pemier style tectonique décrochant
est bien visible le long de la marge ouest algériemmetrouve ainsi une portion de marge rectiligne et abrupte
sur plus de 100 km sur la pente a l'est d'Oran, int&g@mme la trace de la migration au Miocéne du bloc
Alboran vers l'ouest, et une zone d'activité décnoghaextre potentiellement active a l'ouest d'Oran. En
revanche, le long de la marge centre et est-algérigmstructures les plus communément retrouvées sont des
failles aveugles néoformées (plio-quaternaires) a pergladyépendage opposé a celui de I'ancienne suture de
I'océan téthysien) qui s'expriment & la surface sousefal@nplis asymétriques, souvent disposés en échelon et
sub-perpendiculaires a la direction de convetgenDe par leurs dimensions, ces failles peuvent
potentiellement générer des séismes de magnitudes 6 Beudrsfonctionnement a permis de former sur le
long-terme des bassins en piggy-back (contrdlésuparfaille inverse a géométrie en rampe précédée d'un
replat conséquent) dans le domapmefond en pied de marge, ou des bassins en rollover (avec rotation des
sédiments sur une faille normale listrique en amamjrolée par le jeu en profondeur d’une faille inverse
peut-étre plus raide, sans replat significatif) sur lageParmi ces failles, celle qui a rompu lors du séisme de
Boumerdes (21 Mai 2003, Mw:6.8) se prolonge en surfacdgsareplats vers le large puis des rampes, créant
une succession de bassins décrits précédemment. Une dignmdgeure de pied de pente a été identifiée au
nord-ouest d'Alger, la faille de Khayr al Din. Cettédléaactive, longue de 80 knmeiron, représente un risque
potentiel important pour la ville d'Alger ainsi que ses talers. Le pli en pied de pente qui lui est associé
présente a lui seul une vitesse long-terme de raccourcissement de 0.4 mm/an environ. Il a été estimé qu'u
séisme de magnitude 7.3 était envisageable sur cette structure.

L'ensemble de nos observations est en accord ave@act/ation récente en compression de la marge avec
un raccourcissement NNO-SSE. La déformation néotectomigugressive est concentrée sur une largeur de
~60 km le long de la marge. La déformation semble gasnte (quaternaire) sur la marge est et sur les plis
les plus au large. Les vitesses long-terme de racsseroent sur I'ensemble desistures identifiées sur des
transects paralléles a la direction de convergence sont comprises au minimum entre 0.1 et 0.6 mm/an.

Les soulevements locaux engendrés par ces faillesseweinsi que la sismicité régionale provoquent des
instabilités sédimentaires telles que des debris fletvsles slumps, des cicatrices d'arrachement. Des
déviations de canyons sont également engendréda pesissance des plis. Ces perturbations sont étudiées
grace aux données de sub-surface telles que le SARfdeatixité et le sondeur de sédiments CHIRP. Les
masses glissées ont des volumes relativement faibles, de I'ordre de®p.haimil arrive parfois qu'ils



atteignent 0.8 kil est alors envisageable que de telet/p'instabilités sédimentaires puissent générer des
tsunamis.

Pour finir, afin d'étudier la réactivation de la ma@dl'échelle lithosphérique, une modélisation gravimétrique
de la flexion en 2D a été effectuée. Il a été montrélauearge algérienne n'est pas a I'équilibre isostatique.
Le bassin algérien subit une flexion giande longueur d'onde et présente fone anomalie prés de la pente.
Un décalage du Moho sous la marge, a peu prés au rdeekaucdte, est compatible avec nos modélisations.
Ainsi, par la cohérence spatiale d’ensemble de cegrhéne, ainsi que par la présence de segments de failles
inverses distribuées sur une grande partie du piedadlge, il est possible de proposer que nous assistions a
une initiation de subduction le long de marge algérienne, en pied de pente. Cette marge présente de
nombreuses caractéristiques qui font de cette marge uoitemapice a une telle initiation, en dépit de I'age
trés jeune du plancher océanique. Cependant, la subductimmedétre engagée, et il n'est pas évident que
celle-ci se mette en place facilement, en raison notamedatfaible vitesse de convergence Afrique-Europe.
Pour linstant, on pourrait observer seulement unelifat@n des accidents actifs et donc de la limite de
plaque en pied de marge, au large de I|'Algérietralen et orientale. A l'ouest, la déformation semble
préférentiellement accommodée au niveau de la maégiie ou a terre dans la région oranaise et du Tell
central.

ABSTRACT

Important issues in seismic hazard assessment arisesfownconvergent plates that are less easy to solve
than in subduction zones. North Africa is a major stadga in this context to study the reactivation in
compression of a complex Cenozoic passive mardhis work based on the MARADJA'03 and
MARADJA2/SAMRA'0O5 cruises data (multibeam bathymetry, seismic-reflection, side-scan sonar,
backscattering, CHIRP, gravimetry) made possibletlie first time a characterization of the multi-scale
structure of the offshore Algerian margin. Sediraent(among which, sediment instabilities) and tectonic
(geomorphology, folds, faults) records reveal éamgcent and active structures as well as the geological
inheritage of the margin. Two main tectonic styles aretified: strike-slip features to the west; and reverse to
the centre and east: blind faults (Plio-Quaternaryping to the north (opposite to preexisting features)
expressed as asymmetrical folds, sub-perpendiculdwetconvergence direction and often en echelon. These
faults (minimum long-term shortamg rate over all the structures: 0.1-0.6 mm/yr) may all trigger M=6-7.5
events (among them, the Khayr al Din fault nédgiers). Among them, the fault associated with the
Boumerdes earthquake (21/3/2003, Mw=6.8) would contiouke surface by flats and ramps creating piggy-
back basins (up to 60 km seaward) or rollovers (enstbpe). A large part of the deformation resulting from
NNW-SSE Africa-Eurasia convergence (~5 mm/yr at the longitude of Algiers) is accommodated at the foot of
the Algerian margin, which could indicate, with thempressionnal flexure of the deep basin, a future
subduction inception.



INTRODUCTION

Problématique :

Située au sud du bassin algéro-provencal, entre la mdrodaM a I'ouest et I'arc Siculo-Calabrais a l'est, la
marge algérienne est une marge sismiquement acé® mal connue d'un point de vue morpho-structural,
ainsi que du point de vue de simmctionnement géodynamique. On gaurtant depuis longtemps que toute
sa bordure méridionale, le Tell, large d'une centainkildmétres, est régulierement secouée par des séismes
destructeurs. Par exemple, le séisme meurtrier d¢ellijieh 1856 a été ressenti jusqu'a Nice, et les séismes de
1365 et de 1716 ont détruit la ville d'Alger. Plus nigent, les séismes d'El Asnam (10/10/1980, Ms: 7.3, le
séisme le plus fort jamais enregistré en Algérie) et de Boumerdés (21/5/2003, Mw: 6.9) ont également fait des
dégats considérables et des milliers de victimes. Aaus ces événements ont fait des dizaines de milliers de
morts. Certains de ces forts séismes ont égalergénéré des tsunamis (Alger 1365, Dijidjelli 1856,
Boumerdes 2003) ainsi que des ruptures de cableslémmmunications au fond de la mer (Orléansville
1954, Mw: 6.7, EI Asnam 1980, Boumerdes 2003).

Méme si les séismes nord-algériens présententnigmnitudes et une fréquence relativement modérées
comparées a d'autres régions en contexte de marge fuiivexemple les séismes de subduction), le risque
géologique est loin d'étre négligeable pour les neod®s villes cotieres d'Algérie, notamment la capitale,
Alger.

Les derniers séismes importants (El Asnam 1980 et Baoigs 2003) ont relancé le besoin urgent d'une
meilleure connaissance de la morpho-structure de roettge nord-africaine, et notamment d'une cartographie
précise des structures (en effet, les séismes histordgaiesit autrefois rarement associés a une faille connue),
et plus particulierement en mer. Effiet, le séisme de Boumerdes, dont I'épicentre se trouvait en mer (Ayadi et
al., 2003), a pointé du doigt les immenses lacunes guia&xis sur la connaissance des failles en mer, en
particulier leur localisation précise et leurs dimensj indispensables pour une évaluation de la magnitude
maximale. Il est également a noter que des secteurgaurent de violents séismes il y a plusieurs siécles
(Alger, 1365, Djidjelli, 1856), n'ont pas connu de séisme unajepuis, d'oul le besoin urgent d'évaluation de

l'aléa sismique.

Au-dela du probléme de l'aléa géologique, de nonsa®wquestions sur I'évdilon géodynamique et la
structure de la marge restent égalemergumpens. Pendant la premiére partie dis@gle, jusqu'aux années

60, c'est surtout la partie terrestre de la marge algérienne qui fut étudiée (par exemple: Ficheur (1890),
Glangeaud (1927, 1932, 1952, 1966, 1968...), Mattdl85q), Caire (1970), Durand-Delga (1969), Bonneton
(1977), Perrodon (1957), Kieken (1962), entre autres..nd&e cette période, uromsidérable travail de
géologie de terrain et de cartographie a été effectyger@ant, la cbte est située en bordure des montagnes, et
on peut se demander ou s’arrétent ses chaines plisséek snas Aprés l'avenement de la théorie de la
tectonique des plaques, on prend alors conscience queikAdgésitue a une limite de plaques, entre la plaque



Afrique et la plaque européenne. Céitate de plaques est diffuse, comme la sismicité éparpillée dans le Tell
I'atteste. Mais il est peut-étre possible, et en tout éasssaire, de préciser les limites actuelles, et la part de la

déformation totale en raccourcissement accommodée par la marge algérienne.

Grace aux reconstitutions paléomagmédeis de I'Atlantique Nord, on sait que depuis le milieu du Crétacé,
I'Afrique se rapproche de I'Europe (Dewey et, dl989). De plus, de récentes études géologiques et
géodésiques (Nocquet et Calais, 200liquent que la vitesse de rapprochetrentre I'Afrique et I'Europe

est actuellement d’environ 5 mm/an a la longitude giAl La sismicité actuelle indique une déformation
diffuse le long du Tell, et les séismes sont majoamént compressifs. Les structures tectoniques a terre
furent récemment étudiées par de nombreux géetodgax: Meghraoui (1988), Bracéne (2001), Boudiaf
(1996) ...), ce qui permet d’avoir, notamment pour |gipauest de I'Algérie, une assez bonne vision de la
structuration de la marge a terre. Pourtant, au vu deslsale vitesses de déformation obtenues a terre pour le
Tell (1-2.3 mm/an, Meghraoui et al., 1996), comparégalas obtenues par des méthodes géodésiques pour la
marge algérienne (5.1 mm/an & la longitude d'Aljdacquet et Calais, 2004), on peut émettre I'hypothése
gu'une part non négligeable de la déformation puisseaét@mmodée en mer, d'autant plus que la sismicité
historique indique de probables épicentremen, notamment au large de Djidjelli (1856).

Jusqu’a récemment, seuls étaient déja connus, gracevasxdathymétriques de I'époque (a partir des années
50) ainsi qu'a quelques dragages, certains granitis pfaysiologiques et caractéristiques sédimentologiques
(Rosfelder, 1955; Leclaire 1972) sur la pente et kteplorme continentales, notamment I'existence de
I'abrupte pente algérienne a caractére régionalemdiligrez. Par la suite, le délappement de la sismique-
réflexion et de la sismique-réfraction dans lesées 60-70, les résultats de campagnes océanographiques
(Géomeéde | (1966) et Il (1970), Polyméde | (1970) €1973) etc...), ainsi que des forages (notamment par
Glomar-Challenger, 1970 : forage 37Indde bassin algérien) ont permis d’accéder a une image du sous-sol
profond de la Méditerranée Occidentale (Fahlqui86§3, Hersey, 1965, Glangeaud, 1966, Berry et Knopoff,
1967, Ryan, 1969). On a alors identifié le rempliss#gimentaire typigque du bassin, notamment la présence
du sel (résultant de la crise de salinité Messiniennaprefige, ainsi que la structure générale du bassin. Ces
premiers éléments ont amené certains auteurs a ggopes schémas structuraux en mer (Auzende et al.,
1975, El Robrini, 1986, Mauffret et al., 1987, ...), iatiant souvent un rél@répondérant a l'activité
décrochante le long de la marge algérienne (Mauéfteal., 1987), ou un début de subduction en pied de
marge (Auzende et al., 1975). De nombreux mexiad'évolution géodynamique de la Méditerranée
Occidentale ont été proposés (voir 1.1.1), et dansdmble il est actuellement généralement admis que la
marge algérienne a subi depuis le Cénozoique la ferende I'océan Téthys maghrébin, ainsi que l'ouverture
en arriere-arc de l'actuel bassin algéro-provencal, enttdtndérive, I'éclatement, puis le collage par collision
d'un bloc continental appelé I'AlKaBa (Alboran, Kabylies, Péloritain€alabre ; Bouillin, 1986), partie de la
marge sud-européenne. Nous serions donc actuellemeonéxte de marge passive en bordure de chaines
plissées, mais également de marge sismiquemdivea€Cependant, de nombreux débats et incertitudes

subsistent concernant les modalités exactes de sontiémpolnotamment de par la faible résolution de la
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bathymétrie disponible. Ainsi cette marge constitue ufajpa@xemple pour I'étude de I'évolution d'une marge
passive en contexte de convergence entre deux plajysst-&tre aussi pour avoir la chance d'observer "en
direct" le début d'une inversion dearge. Cependant, vu les tres faibles taux de convergence (inférieurs d'un
facteur 10 a ceux des zones de subduction activdgpparente absence d'accrétion océanique actuelle, la
guestion subsiste de savoir quelles sont les forces eagpansables d’une éventuelle inversion de marge. De
plus, on pourrait penser que les chaines montagneused| éit de I'Atlas (Figure 1) peuvent a elles seules
accommoder la convergence Afrique-Europe. Or on gbsque ce n'est pas le cas, et que de nouvelles
structures actives apparaissent le long de la cbte. Orégalegment se poser la question du rble de I'héritage
structural dans cette organisation des failles activpewetjuoi la déformation actuelle se situe principalement

a la transition océan-continent. Par ailleurs, la magf trés jeune (probablement ~15-20 Ma) avec une pile
sédimentaire (donc une subsidence) tres réduite (<@krmjed de marge, ce qui semble trés défavorable pour
une inversion de la marge et dabut de subduction. Cette marggéslenne semble donc constituer un cas
particulier, peut-étre unique auomde, ou de nouvelles structures actives se forment a l'avant de chaines de
montagnes "récentes”, a la transition d'un contirgnt'un océan trés jeunes ayant tous deux subi une
évolution cénozoique complexe.

Pour pallier le manque d'informations géologiquesetpho-structurales en mer, la campagne MARADJA
(MARge Active de el DJAzair, El Djazair=Algérié)t programmée en 2003. Le hasard voulut qu'elle se
déroulat 3 mois seulement apres le tragique séisnBodmerdes : ainsi les objectifs initiaux furent en partie
refocalisés sur la zone de I'épicentre du séisme, cpegmiit une couverture plus dense dans ce secteur est
d'Alger. Les données de cette premiére campagneand’@rDellys (Est d’Alger), puis de la deuxieme
campagne, MARADJA2/SAMRA en 2005, de Dellys a Annaird considérablement &fioré la vision sous-
marine de la marge de la frontiénarocaine a la frontiére tunisienne.

Les données morpho-structurales de haute résolution et les données géophysiques (comme la gravimétrie) ol
permis d'une part une cartographie précise des stegctat d'autre part d'améliorer la qualité des données
mondiales (notamment les données bathymétriques GEB@@etvimétrie dérivée de l'altimétrie satellitaire

qui fournissent des données pour la pente continentaldélde fésolution) prés de la céte. Par exemple, les
anciennes données bathymétriqgues avalesn résolutions de l'ordre de 1 km, alors que grace aux campagnes

Maradja, nous disposons maintendetgrilles au pas de 50 ou 25 m.

(Page suivante) Figure 1Schéma tectonique général de la Méditerranée Occidentale. Etat des
connaissances avant les campagnes MARADJA et les récentes campagnes océanographiques en M
d'Alboran (d’aprés Alvarez-Marron, 1999, MediMap Group, 2005, et Gracia et al., 2006).

(Page suivante) Figure 2Morpho-bathymétrie de la Méditerranée Occidentale (MediMap Group,
2005). MNT au pas de 500 m, qui inclut des données bathymétrigues de MARADJA 2003.
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Figure 1 (ci-dessus), Figure 2 (ci-dessous).
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Obijectifs :

Les buts de cette présente étude, qui se base principalement sur les résultats de ces deux campagn
(notamment de la premiere), sont de deux ordres:

(1) Premierement, la cartographie détaillée des stestetr processus affectant les sédiments dans les fonds
marins et sur la pente permet d'identifier ou se situdfarmation en mer. Un premier repérage grace a la
bathymétrie (Figure 2) permet de savoir la directiles structures, leurs dimensions, et leur localisation
précise, puis les profils sismiques permettent de doenla géométrie des sédiments en profondeur, et par
déduction, le style de la tectonique. Nos obsgons seront confrontées aux modéles tectoniques
précédemment proposés, et un nouveau schéma tectonique sera présenté. Une jonction de la morphologie
terre et en mer est indispensable guislle permet d'observir continuité des unités et structures identifiées a
terre, montrant qu'il s'agit d'un seul et méme systéme, a cheval entre terre et mer. Par ailleurs, nous nou
attarderons plus longuement sur des zones choisieprégentent des structures remarquables, telles que les
zones de Boumerdés et d'Alger, afin d'étudier le style quantité de déformation leng de la marge, et le
potentiel sismogénique des failles identifiées.

(2) Le deuxieme aspect est la caractérisation de I'égnldé cette marge passive um particuliere. En effet,

d'une maniere générale, I'évolution des marges sauisies comporte de larges incertitudes, on connait mal

les modalités d'inversion des anciennes marges passivisspiat corser le tout, la marge étudiée a subi une
évolution complexe avec notamment la migration dedhers l'ouest (Alboran). Ainsi, l'identification des
vestiges de I'ancienne marge passiveopéenne (c'est-a-dire de I'AIK&Rg et des indices structuraux de son
évolution passée permettra une confrontation avec ¢efeles d'évolution de la marge proposés par différents
auteurs, puis la proposition d'un nouveau scénario. Finatetigolution géodynamique actuelle de la marge

sera étudiée, notamment par le biais d'une modélisatida fiiexion de la marge. L'évaluation des taux de
déformation en mer permettra de caractériser ta ge convergence Afrigue/Europe accommodée sur cette
partie de la limite entre les deux plaques actuellesisNoourrons alors préciser le degré d'inversion de la
marge, quelles sont les modalités de cette inversioen quoi cette marge se différencie d'autres marges

passives, voisines notamment,ds&imarges passives classigues.

Organisation de la thése :

Ainsi, aprés avoir explicité dans upeemiere partie I'état de I'art des connaissances sur cette marge algérienne
avant 2003, d'un point de vue géolggé mais aussi géodynamique, puis décrit I'apport des campagnes en mer
effectuées ainsi que les traitements effectuésesudbnnées dans une secondeigganous verrons dans le
troisieme chapitre les différentes structures nouvellernbeervées le long de la marge associées a de la
déformation active, ainsi que les effels cette déformation sur l'enregistrement sédimentaire. Pour cela, les
données de sismique-réflexion et de bathymétrimcipalement, mais aussi les données du sondeur de
sédiment Chirp, la réflectivité, certaines zones couvert&Aeh et les carottages, seront interprétés. Dans la

guatriéme partie, nous étudierons les implicationsesunécanismes de la déformation de la marge: comment

13



se définit le style tectonique? Observe-t-on un début dSimrede la marge, et quelles sont les modalités de
cette déformation a I'échelle crustale? Pour répondesdiernier point, nous effecnoms une modélisation de
la flexure le long de la marge, grace aux données gétngues et bathymétriques. Enfin, des comparaisons

pourront étre faites avec d'autres zones situées dartodditions géodynamiques plus ou moins similaires.
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Chapitre 1.

Contexte géodynamique, sismologigque et
structural



1.1 Histoire géodynamique

1.1.1. La configuration actuelle : les différentes unités géologiques a terre

Le nord de I'Algérie est composé de diverses umjédogiques et structurales, faisant partie de la
chaine alpine des Maghrébides qui s'étend dwalBar a la Calabre (Wildi, 1983, Durand-Delga,
1969). En Algérie, cet orogéne peut étre séparé en différentes parties: au nord le Tell, composée des
Kabylides, des flyschs et des nappes telliennes, etudy le systéme de |'Atlas intra-continental

(Figure 1.1).

Figure 1.1: Carte de localisation des principales unités géologiques composant le pourtour
de la Méditerranée Occidentale que nous allons évoquer dans cette étude.
Kabylides = Zones internes en Algérie (Socle cristallophyllien + Dorsale kabyle + Oligo-
Miocene kabyle) ; Atlas intra-continental = Aurés + Atlas saharien + Atlas tunisien.
Rif + Tell = Maghrébides ; Zones Internes en Espagne = Nevado-Filabrides, Alpujarrides et
Malaguides ; Zones internes dans le Rif = Sebtides et Gomarides (dorsale rifaine)
Zones internes en Italie = Monts péloritains et dorsale péloritaine ; Trait plus gras : limite
des Zones Internes.

NB : Le « Tell » est un mot arabe qui signifie « colline ». Dans le cas de I'Algérie, il désigne toute la
bordure méridionale montagneuse de I'Algérie, ladtame centaine de kilometres, et ne fait pas de
distinction entre les unités géologiques. Il patfois employé abusivement pour désigner I'Atlas
tellien, qui, lui, désigne un ensemble géologique muse de terrains plissés appartenant a la plaque

africaine, contrairement au Tell qui inclut égalenestKabylides, des terrains d'origine et de nature
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différentes, comme nous le verrons dans les pghgsasuivants. En revanche, ici, comme en général
dans la littérature, I'adjectif « tellien » sera em@gour les formations appartenant a I'Atlas tellien,

et non pas a I'ensemble du Tell (qui, luiglut aussi les Kabylides et les flyschs).

1.1.1.1 Les Kabylides

Les Kabylides, comprenant, d'ouest en est, les maksi®henoua et d'Alger, la Grande Kabylie et la
Petite Kabylie (Figure 1.2), sont composéessdele métamorphique ctadlophyllien paléozoique
(principalement des gneiss agés de 480 Ma a 30@ém des datations Rb-Sr par J. Sonet, dans
Durand-Delga, 1969), présentant des analogies a dekiimassifs des Alpujarrides en Andalousie
(Cordilleres Bétiques) ou des Sebtides dans fedRidu Paléozoique supérieur non métamorphique
comparable a celui des Malaguides en Espagoed{&res Bétiques) et les Ghomarides du Maroc
(Rif) (Durand-Delga, 1969). Ce socle semble pelliculaire car a certains endroits (par exemple Ain
Kechera) en petite Kabylie, au milieu du soctearent des faciés telliens sous-jacents (Durand-
Delga, 1969).

Le socle est par endroits recouvert erscdidance par une série sédimentaire détritique
(principalement des molasses composées de amégats) d’age Oligocene supérieur a mi-
Burdigalien (Géry et al., 1981) nommée Oligo-Miocene kabyle.

Le socle Kabyle chevauche la "Dorsale (ou Chalaraire (ou Dorsale Kabyle)" (Figure 1.3) qui
correspond a sa couverture sédimentaire Mésozoigneposée de calcaires du Lias et de I'Eocéne,
de dolomies du Trias au Lias inférieur, de schigt@saires, de grés permiens, et de détritique du
nummulitique supérieur (Durand-Delga, 1969). Cettghaine calcaire » (Glangeaud, 1932), que I'on

va plutdét nommer « Dorsale Kabyle » du faitsdecomposition en roches pas seulement calcaires (ce
qui pourrait préter a confusion), est visible en Algérie au niveau du Cap Ténés, du Mont Chenoua et
du sud des Kabylies, au niveau du Djurdjura et au sud de Skikda. On retrouve ses homologues au
Maroc (dorsale rifaine) et en Sicile (dorsale piéine), ainsi qu'a I'est de Grenade, et quelgues
reliques en Calabre. La Dorsale Kabyle se préssmis forme d’écailles chevauchant les nappes de
flyschs (détaillées dans le paragraphe suivani)rig d’un grand chevauchement a pendage nord, et
est affectée de plis récents (cénozoiquagjitudinaux (Chenoua, Djurdjura) (Figure 1.3).

On considére que tous ces terrains formanKiasylides font partie d’'un ensemble nommé Zones
Internes (ou « AlKaPeCa » selon Bouillin et d986), pour Alboran, Kabylies, Peloritain, Calabre),

par opposition aux Zones Externes (en Algérie, 8attellien, qui sera développé ultérieurement) qui

se situent en périphérie de ces unités. Ces zimemes, actuellement dispersées autour de la
Méditerranée Occidentale, faisaient autrefois potdraent partie de la marge européenne comme
I'attestent, entre autres, leurs analogies du point de vue lithologique (Bouillin et al., 1986). Différents
scénarios d’évolution géodynamique furent prop@s€sil du temps pour expliquer leur disposition

actuelle, qui seront décrits brigwent au paragraphe 1.1.2.
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Figure 1.2: (modifié d’apres Domzig et al., 2006) Position des différentes unités géologiques
des Maghrébides.

Figure 1.3: (Bracene, 2001) Coupe géologique montrant les relations entre les différentes
unités des Maghrébides.

Toutefois, on peut globalementeair que les Zones Internes, gaires d’un point de vue géologique,
présentent un caractere trés discontinu d’un point de vue géographique, et chevauchent les Zones
Externes avec une limite & pendage nord (Figure Da)s la suite de I'étude, on verra notamment si

une continuité peut étre retrouvée en messiates indices de leur évolution géodynamique passée
peuvent étre retrouvés grace aux nouvelles données acquises en mer. On essaiera é€galement de
déterminer si leur limite avec les zones extergasconstitue le chevauchement majeur a I'ancienne

limite de plaques, est toujours tectoniquement actou, si ce n'est pas le cas, a quel endroit la

déformation entre les deux plagues est accommodée.

1.1.1.2 Les nappes de flyschs

Les nappes de Flyschs, composées de conglongfraistres matériaux détritiques, sont également
retrouvées du Maroc a la Sicile, en passant paéansule ibérique, associées aux zones internes.

En Algérie, ces nappes sont soit en position intesiest-a-dire rétrocharriées sur les zones internes
(flyschs nord-kabyles), soit en position relativemextierne a la bordure sud de la Dorsale Kabyle
(flyschs sud-kabyles), soit totalement externesrrdes jusqu’'a une centaine de kilométres au sud,

« flottant » sur le Tell externe (Figures 1.2 et 1.3).
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On distingue un certain nombre de nappes de fiydebrand-Delga (1969) en distingue 3 catégories :
les flyschs de type Guerrouch (en bordure occalentle la Petite Kabylie ou dans le Dahra), les
flyschs Crétacé de faciés schisto-gréseux (tousyesh$ Crétacé, sauf ceux de type Guerrouch), et
les flyschs numidiens. Bouillin et al. (1986) utiliseme autre classification : les flyschs Mauritaniens
(en position interne), les flyschs Massiliens (les @uternes), et les flyschs Numidiens (surimposés
en partie aux flyschs Massiliens). Selon les ansted’autres nomenclatures existent: selon leur
position géographique, leur faciés, ou encore ¢emtenu stratigraphique supposé. Ces classifications
sont parfois confuses et mélangées par certairsurs, comme Kieken (1962) qui a synthétisé
diverses classifications et a retenu des termes faadlasion au faciés (ex: nappe numidienne) ou a la
position géographique (ex: napj&ratellienne) ou stratigraphique xtenappe sous-numide) des
nappes; le but ici n'est pas de détailler les difftas nappes de flyschs et leur lithologie, mais on
retiendra donc principalement que I'ensemble de ces nappes s’est mis en place entre le Crétacé et
I'Eocene et qu’elles sont principalement composées de matériel détritique.

Il est également important de noter que, par aumesdt, d'importantes quantités de matériel détritique,
donc peu consolidé, se trouvent en périphérie (dessur les) zones internes, ce qui s’averera

important & considérer dans la suite de I'étude.

1.1.1.3. Les nappes telliennes

L'Atlas Tellien (parfois aussi appelé Tell externeyt composé de nappes allochtones imbriquées les
unes dans les autres (Figure 1.3), principalerdeatmarnes d’'age triasigue a néogéne, provenant de

la paléomarge africaine et charriées parfois sur uniicende kilométres vers le sud. Il existe aussi

des massifs autochtones (Durand-Delga, 1969) coraniges autres, les massifs du Bou Maad et de
Blida et les massifs de la région du Cheliffgiitie 1.2) qui seraient des zones anticlinales ou les
nappes allochtones sont inexistantes ou ont &ésdi nu par la tectonique post-nappes (Bles, 1971).

Les nappes telliennes s'étendent de I'Oranie jugjiianisie et chevauchebAtlas saharien avec des
pendages nord (Bracene, 2001 ; Bracéne et Frilsohamotte, 2002 ; Benaouali-Mebarek et al.,
2006). Elles ont été mises en évidence au déésitatinées 1950 par des groupes pétroliers et des
géologues de I'Ecole de Besancon (Caire, MattaBelvéche) (synthése dans Kieken, 1962). Elles

sont décollées de leur substratum triasique gypsifere, et se sont empilées en écailles pelliculaires sur
des chevauchements a vergence sedqui traduit un style tectonique plutdt "thin skin". Certains
auteurs (Bracene, 2001 ; Benaouali-Mebarek e806) considérent cependant que certains de ces
décollements sont également enracinés ses thilles plus profondes, a pendage nord, qui
traverseraient 'ensemble de la crodte (Figure 1.3).

A T'ouest, au nord du Maroc, on rencontre le systéme du Rif, également un systéme de nappes; ce
systéme se rattache aux nappes des Cordilleres Bétiguéarc de Gibraltar. Les systémes du Tell et

du Rif sont considérés comme faisant partie d'uwgéne de type alpin (Durand-Delga et Fonboté,
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1980) : on sait qu’ils se sont mis en place lorslaldermeture de l'océan Téthys (ou Téthys
Maghrébine) (cf. 1.1.2).
Ces unités telliennes représentent une grande phrtigtoral algérien, et on verra dans la suite de

I'étude que leur présence joue un réle importaotamment dans la morphologie de la marge.

1.1.1.4 L'Atlas intra-continental

Au sud du Tell, I'Atlas, qui est séparé de la pfatene saharienne au sud par le front sud-atlasique,
est composé d'unités autochtonesdt divisé en plusieurs partid#itlas saharien au centre, I'Aurés
dans l'est algérien, et I'Atlas Tunisien en Tuwni$tigure 1.1). Les Hauts Plateaux situés dans l'ouest
algérien, entre le Tell et les montagnes de |'A8as} constitués d'un soglaléozoique, peu recouvert
par les sédiments méso-cénozoiques, trés résisenpeu déformé, alors que les plis et
chevauchements de I'Atlas se sont développ@ss les anciens bassins mésozoiques. Les
chevauchements existants semblemracinés sur des décollemeatta base des évaporites du Trias
(Bracene, 2001). Au sud de I'Atlas on renconlfeplate-forme saharienne, constituée de socle
précambrien recouvert de sédiments paléozoiquegsbzoiques quasiment pas déformés (Frizon de
Lamotte et al., 2000).

Ces terrains ne sont pas présents le long dealge, donc nous les évoquons ici seulement car ils

accommodent une petite partie de la déforomatésultant de la convergence Afrique-Europe.

1.1.1.5 La couverture récente du Tell

Recouvrant en discordance les différentes unités déaliés paragraphes 1.1.1.1 a 1.1.1.3, les dép6bts
sédimentaires du Miocéne « post-nappes » scellequelgue sorte les derniers grands mouvements
tectoniques a l'origine de la formation des napidigennes. De grands bassilittoraux tels que la
Mitidja et le bassin du Cheliff, orientés OSO-ENIBnt comblés par les sédiments des transgressions
marines miocenes a quaternaires (Figure 1.2)sédanents miocenes « post-nappes » sont constitués
de conglomérats et de molasses alors que les sédiments pliocénes sont typiqguement composes de
marnes. Les sédiments quaternaires sont génsatecomposés d’alluvions des fleuves dans les
bassins néogenes ou d’anciennes plages quaternaires le long de la céte.

L'ensemble de ces sédiments est actuellement |égetatéformé a terre, la ol la tectonique récente
(plio-quaternaire) s’exprime. En effet, on a oetré de nombreuses terrasses marines plio-quaternaires
surélevées (Glangeaud, 1927, 1932, Saoudi, 198®)nkg du littoral, et en particulier a I'ouest
d’Alger.

Au sein de I'ensemble de ces sédiments « postasappon identifie également des extrusions de
roches volcaniques (Figure 1.2) dqiocéne (9 a 16 Ma) et quaternaire (1 Ma) (Bellon, 1981). Il
s'agit de basaltes tholéitiques, de rhyodacitkes rhyolithes et de tufs, avec une prédominance du

volcanisme calco-alcalin. En Algérie, on les retrogéaéralement en zone cétiére, principalement au
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niveau de Dellys, Thénia, a I'ouest d’Oran, autoulalbaie de Bejaia, dans le massif de Collo, et
entre Skikda et Annaba. L’interprétation depl@sence d’'un tel volcanisme le long du littoral sera

détaillée au paragraphe 1.1.2.

1.1.2 Les différents scénarios d’évolution géodynamique de la marge au cours
du Cénozoique

1.1.2.1 Les théories « pré-tectonique des plaques »

Dans les années soixante, avantéta@ment de la théorie de la tectonique des plaques, les premiéres
hypothéses d'évolution géodynamique privilégiées mouvements verticaux, et considerent un
effondrement des zones actuellement immergées d@itdvidnée Occidentale, laissant seulement des
reliques émergées discontinues dases internes, probablement continues a I'origine (Durand-Delga,
1969, Van Bemmelen, 1969). La présence des flyschs était alors expliquée par une orogénése qui
aurait mis a nu des socles anciens, et c'est i@mode ces socles qui aurait produit la quantité de
matériel détritique retrouvée dans les flyschs. Gdapt le lieu originel de dépdt des flyschs était
toujours débattu : dépdt au nord des Kabylies puasricige vers le sud (Durand-Delga, 1956), ou bien
dépbts au nord et au sud des Kabylies puis glissedeenertains vers le sud (Caire, 1970), ou enfin
dépbt dans un sillon au sud des Kabylies puis viadderrage qui les a extravasé au sud et au nord
(Durand-Delga, 1969).

Les nappes telliennes, quant a elles, furent d'abord considérées comme mises en place de maniére
gravitaire (Kieken, 1974 et 1975). Ces hypothéses « statiques » privilégiant I'effondrement du centre
de la Méditerranée Occidentale et les glissemgratgitaires des unités semblent peu réalistes depuis
que I'on connait les scénarios de cinématique pd@gues qui montrent d'importants mouvements
horizontaux entre les différents blocs. De plustype de scénario ne pouvait pas expliquer 'origine

des serrages responsables de I'expulsititale des flyschs, par exemple.

1.1.2.2 L’époque « post-tectonique des plaguesl’apport de la sismique lourde

A partir de lI'avénement de la théorie de tlctonique des plagues, on prend conscience de
'importance des mouvements horizontaux entre les plaques, et d’autres hypothéses s’affrontent : les
hypothéses « mixtes » mettant en jeu des mouvements verticaux et horizontaux, et les hypothéses
« mobilistes ».

Glangeaud (1966 et 1968) soutient une hypotméis¢ée (mouvements verticaux et horizontaux) a
savoir I'existence d’'une distension au Trias §uarte les Kabylies du continent européen, formant
ainsi le bassin algéro-provencal. A I'Oligocénerdpprochement entre I'Europe et I'’Afrique permet

alors I'expulsion des flyschs et la création des pagplliennes. A I'Oligocéne supérieur, la surrection

de la Téthys provoque alors le glissement degesé@ocenes et numidiennes. A la fin du Miocene, une
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grande partie de la Méditerranée Occidentaleemsirgée, ce qui permet le creusement des canyons,
puis au Plio-Quaternaire, se seraient produiteftondrement catastrophique du bassin méditerranéen
et le retour des eaux (Bourcart, 1962). Cette hypothése mixte sera rapidement écartée dés lors que des
profils sismiques auront montré la profondedu socle, bien trop faible pour étre triasique.
Néanmoins, elle introduit pour la premiére ftéasconcept du déplacement des Kabylies par le sud
avec l'ouverture concomitante du bassin algéro-provencal.

Les derniéres hypothéses, actuellement les plustesaligilisent les développements de la théorie de
la tectonique des plaques, d'ou l'appellatiomebilistes ». Des 1969, des auteurs (Ryan, 1969)
suggeérent des ouvertures de bassins en Méditeregdentale par dérive de blocs, et présence de
dorsale. Le Pichon et al. (1971) suggérent d’ailleuies le socle est de nature océanique. Des modéles
cinématiques sont proposés a partir des donnéesnagnétiques en Méditerranée (Bayer et al.,
1973). Ces reconstitutions sont discutables notamerendison de la qualité médiocre des anomalies
(linéations peu nettes, perturbations trés impoemar le volcanisme épars, dimension océanique
réduite) et ne sont de ce fait pas acceptées paragsasiteurs. En revanche, les reconstitutions a partir
des anomalies magnétiques de I'Atlantique Nord (&eet al., 1989 ; Olivet et al., 1984) mettent bien
en évidence les mouvements de la plaque africaine depuis le Mésozoique.

D’autres auteurs s’appuient essentiellement lsar données géologiques terrestres (par exemple
Wezel, 1970, Cohen, 1980) et d’autres proposennueteles beaucoup plus globaux, ne tenant pas
forcément compte de I'ensemble des données géologiques disponibles (Dercourt, 1970, Biju-Duval et
al., 1977, Tapponnier, 1977). Ainsi I'apparition dehig@ques telles que la sismique-réflexion et la
sismique-réfraction apportent de précieuses donnéegassiructure des bassins en Méditerranée
Occidentale.

On identifie une épaisseur sédimentaire relativémpen importante (environ 6 km) au dessus du socle
(comparée a d'autres zones telles que I'AtlantiguedNet la présence d’'une grande quantité de sel,
d’age messinien, selon des forages en Méditerragémentale (Ryan et Hsl, 1973, Hsu et al., 1973),
dont la base s’avére étre un excellent maugustratigraphique. Dés lors, on soupconne un age
miocéne pour le bassin, étant donné la relativeffiedie épaisseur de sédiments infra-messiniens. La
sismique-réfraction permet d'obtenir des vitesseprdpagation pour chaque interface, et ainsi une
estimation de la nature du socle : a savoir ocgemipour le bassin algérien (Falhquist et Hersey,
1969).

Pour contraindre I'dge du bassin, les résultatsintesprétations des profils sismiques sont utilisés
ainsi que les datations du volcanisme dangdssin (13-20 Ma) et des études paléomagnétiques
(Westphal, 1976) ce qui améne a proposer un age-oliocéne pour le bassin algérien. Ce résultat
est également en accord avec le peu de données dieflthaleur disponibles au large de I'Algérie (4
mesures dans tout le bassin algérien, Erikson, l&7@elques valeurs dans I'est d’Alboran (Polyak
et al., 1996, Fernandez et al., 1998)) qui lui donnent un age entre 15 et 20 Ma (Collot, 1977 ; Foucher
et al., 1976).
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Malgré ces nouvelles données de sub-surface, les modalités de formation de ce bassin sont toujours
mal comprises. Cependant, dés le début des aTi@edsdée germe que les bassins de Méditerranée
Occidentale se sont formés en position d'arré&oede subduction(s) (Boccaletti et Guazzone, 1974).
Auzende (1975) et Auzende et al. (1978), eamgrant les lacunes des modeles précédemment
évoqués, propose un modele d’évolution géodygaeniimpliqguant la fermeture des bassins
océaniques mésozoiques téthysiens par subdudBoneux-ci, et I'ouverture conjointe du bassin
algéro-provencal (Figure 1.4). Il expligue entre le « paradoxe compression-distension » par la
création du bassin en arriére-arc derriére une subduction, par analogie avec les bassins arriére-arc dans

le Pacifique. Il déduit un début de subtioie du Sud vers le Nord vers 76 Ma.

Figure 1.4 Schéma évolutif d'ouverture et fermeture des bassins en Méditerranée
Occidentale (au niveau des Kabylies, sur un transect N/S) de I'Eocene moyen (en bas) au
Miocéne moyen (en haut), d'aprés Auzende (1978). Z.1. : zones internes.
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Figure 1.5 Schéma évolutif de la Méditerranée Occidentale du Crétacé supérieur au
Miocéne supérieur selon Bouillin et al. (1986).

Pour expliquer la dispersion des zones intergessont Andrieux et al. (1971) qui proposent les
premiers le concept d’'une micro-plaque Albqorae qui permet une dérive des zones internes
indépendante des plaques Afrique et Europe. @&eapt sera repris notamment par Réhault et al.
(1984) qui reconstituent I'évolution de la Meédranée Occidentale et présentent un modéle
d'extension arriére-arc avec l'existence de nonseetrilles transformantes. Puis Bouillin et al. en
1986 proposent une dérive du domaine de I'AlKaPégoran, Kabylie, Péloritains, Calabre)
contrblée par d’'importantes failles décrochantesanatent les failles de Jebha, Nekor, ainsi que les
failles Nord-Bétique et Crevillente, Figure 1.5) aqu& permit I'expulsion d’Alboran vers 'ouest. El
Robrini (1986) et Mauffret et al. (1987) attrimie2galement un rble prépondérant aux failles E-O
décrochantes : ces auteurs proposent un schéma actaghdege algérienne occidentale basé sur des
bassins limités par des failles décrochantes dextres (Figure 1.6). L'inconvénient est que les failles
décrochantes proposées n’ont jamais été identificesgaida I'Algérie, et le systéme proposé a terre
est peu représentatif des structures observées, a gavmipalement des plis et chevauchements
d’'orientation SO-NE a E-O. On peut égalemeitercle modéle de Morel et Meghraoui (1996) qui

considere un systéme actuel transpressif, conpr@iédes blocs rotatifs (sens horaire) limités par des
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failles SO-NE inverses a composante décrochante sénlastotation de ces blocs étant contrélée par
un mouvement globalement dextre. Une fois desphucune preuve de l'existence de ces blocs
n’existe, et aucun mouvement global dextre n&aidentifié. Le caractere trés théorique de ces deux
modéles fait qu'ils sont plutét contestables et dpea satisfaisants, et qu'ils nécessiteraient de

meilleures contraintes sur l'existee des failles supposées en mer.

Figure 1.6 Schéma néotectonique de la marge ouest-algérienne selon Mauffret et al. (1987).
La marge serait composée de blocs limités par des failles décrochantes dextres. 1: bassin
sédimentaire, 2: bassin losangique (pull-apart).

Toutefois, a I'ouest, il semble que, dans le pass€@iigocene a fin Mioceéne), I'évolution de la mer
d’Alboran, ainsi que des Bétiques et du Rif, aft élairement contrélée par des failles décrochantes
orientées SO-NE, telles que les failles de Jebhkoph&arboneras et Nord-Bétique qui limitent les
zones internes des zones externes, dans le R &dtiques (Olivier, 1984, Leblanc et Olivier, 1984).
C’est avec I'apparition de technigues nouvellesnme la tomographie, que de nombreux modéles

(souvent avec beaucoup de variantes, mais pgigité les phénoménes type subduction) apparaissent.

1.1.2.3 Les modeles récents, apport des tecisi nouvelles : analyses géochimiques
et tomographie

Grace aux résultats de la modélisation thermides, études cinématiques ou encore la tomographie
sismique, certains auteurs expliquent I'extensides bassins par I'effondrement de la crodte
continentale des orogénes alpines épaissiedt (BtlaVissers, 1989, Dewey, 1988), ou encore par
délamination lithosphérique (i.e. IS® et al., 1996, Mezcua et Rueda, 1997, Platt et al., 1998, Calvert
et al., 2000, Docherty et Banda, 1995) (Figure.1l'fourrait également s’agir du détachement d’'un
slab. Mais en général, I'hypothése de I'extanseén arriere-arc par roll-back de subduction qui
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engendre la migration des arcs reste prépond€r@ng. Malinverno et Ryan, 1986, Lonergan et
White, 1997, Doglioni et al., 1999, Rosenbaum et al., 2002, Figure 1.8).

Figure 1.7: Différentes hypothéses expliquant la formation des bassins en extension en
Méditerranée Occidentale (Platt et al., 1998). a: plongement de la plaque océanique subduite
qui induit de I'extension dans la région en arriere-arc et le roll-back du front de subduction.

b: délamination du manteau lithosphérique quduit de la convection mantellique et par
conséquent de I'extension en arriere-arc ainsi que de la compression dans la crolte au-dessus
du front de subduction. c: retrait par convection de la racine lithosphérique ce qui provoque
de I'extension et par conséquent de la compression dans les régions voisines.

Figure 1.8 (page suivante)Reconstitution paleogéographique depuis I'Oligocéne
(Rosenbaum et al., 2002) en faveur du modeéle subduction-extension arriere-arc.
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Parmi les promoteurs du modelébduction-extension arriere arc, des divergences existent. D'un c6té,
certains auteurs (Chalouan et al., 2001 ; Michard et al., 2002) proposent I'ouverture de deux océans
différents, la Téthys Bétique-Alpine au nord efTkthys Maghrébine au sud, séparés par une micro-
plague continentale contenant les zones intelae$Terrane mésoméditerranéenne” (= AlKaPeCa).

Ces deux Teéthys entrent alors chacune a leur éausubduction sous I'AlKaPeCa: la premiere a
vergence sud, sur la marge ibérique (a I'Eoc€aben, 1980), et la deuxiéme a vergence nord sur la
marge africaine (au Miocéne, Cohen, 1980). Ce modéle expligue assez bien les différentes unités
géologiques rencontrées de part et d’'autre d’Alboran. D'un autre c6té, d’autres auteurs (Jolivet et
Faccenna, 2000, Jolivet et al., 2003, entre autmgidérent un océan unique, la Téthys, I'AlKaPeCa
faisant partie de la marge ibérique. Dans ce lmgqlaque plongeante de Téthys maghrébine est

subduite avec un pendage nord.

De nombreuses reconstitutions paléogéographigGesabert et al., 2002, Gueguen et al., 1998,
Dercourt et al., 1986, Ricou, 1995, Dewey et al., 1889ure 1.9), qui intégrent souvent les résultats

de diverses études (age des unités géologigiiades paléomagnétiques, anomalies magnétiques,
données structurales et bathymétriques) tentent de percer les mystéres de cette évolution
géodynamique complexe de la Ntédranée Occidentale. Nous res |détaillerons pas ici, mais nous
retiendrons que certains modéles proposent un cdNaQSE des Kabylies avec deux roll-back de la
subduction le long de la marge afrivaj I'un vers Alboran et l'autreers la Calabre (Rosenbaum et

al., 2002, Mauffret et al., 2004), tandis que d'autraslégient un déplacement vers l'est (Carminati et

al., 1998, Gueguen et al., 1998elabert et al., 2002, SchettinoTairco, 2006). La position initiale

des Kabylies est également controversée, et I'on ne sait toujours pas avec certitude quels ont été leurs
mouvements relatifs. Cependant, une étude ré¢Boteettino et Turco, 2006) basée sur les anomalies
magnétiques et les données sismiques propose une reconstruction assez précise, qui tient compte des
contraintes géologiques (Figure 1.10). Il s'avererait alors que les blocs, plus ou moins jointifs au
départ, dérivent indépendamment les uns des aoBapji entrainerait des déformations orthogonales

a la direction principale d'extension. Il faut tefgis rester prudent puisque cette reconstruction est
basée sur la supposition que la collision des Kabylies eut lieu a 19 Ma, ce qui n'est pas certain, vu les

divergences des différents auteurs (cf. paragraphe suivant).
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Figure 1.9: Déplacements de I'Afrique par rapport a I'Europe stable depuis 175 Ma, d’aprés
Dewey et al. (1989).

Figure 1.1Q Reconstruction paléogéographique (Schettino et Turco, 2006) a 21 Ma (fin
Aquitanien). Lignes rouges: centres d'extension. Lignes noires: failles décrochantes. Fleches:
direction et magnitude du mouvement relatif.
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D’autres études se basent sur des travaux pétro-géochimiques (Maury et al., 2000, Coulon et al., 2002)
a partir des magmas néogénes trouves le long marge. Il s'avere que le volcanisme, peu abondant,

est tout d’abord de type calco-alcalin au Langhie\lgigrie orientale et centrale. Puis cette activité
calco-alcaline s’est déplacée vers l'est et vers I'oaas$erravallien, pour étre finalement relayée par

du magmatisme alcalin du Tortonien au Pliciftteene. Ce magmatisme recoupe les nhappes
telliennes, donc s’est mis en place apres celles-ci.

Ces magmas présentent des caractéristiques géochimiques typiques d’une forte contamination crustale
et d'un manteau lithosphérigue modifié par dabduction. Ces caractéristiques ainsi que leur
disposition géographique et leohronologie de mise en place sont explicables par le modéle de
détachement de la plaque téthysienne subduite so@dé tomographie et proposé par Carminati et al.
(1998) (Maury et al., 2000, Coulon et al., 2002).

Ainsi, grace a la tomographie, des vitesses plus lentes, donc du matériel plus froid pouvant
correspondre a un panneau plongeant subduit (®labw), sont retrouvées sous la Méditerranée
Occidentale et la mer d'Alboran (par exemple: Spakman et al., 1993, Carminati et al., 1998, Calvert et
al., 2000, Piromallo et Morelli, 2003, Spakman et Wortel, 2004) (Figures 1.11 et 1.12). On peut ainsi
interpréter ces vitesses plus faibles par la présence d'une subduction en arc de cercle dont le front a
migré vers la Calabre et Alboran. Ce derrser trouverait actuellement sous Gibraltar (Gutscher,
2002). La Téthys maghrébine aurait donc ainsi eb#lgctée sous la plaqeerropéenne. Lorsque la
subduction fut terminée, le panneau plongeant se @éahiniveau de I'Algérie centrale (la remontée
asthénosphérique engendra du volcanisme calco-aldalioomposition fortement contaminée par la
crolte continentale et modifiée par la subductiom,laumarge algérienne centrale et est), et cette
déchirure se propagea vers l'ouest et vers l'estqui entraina la migration du volcanisme vers la
Tunisie et vers le Maroc) (Spakman et Wqr004). Cette déchirure expliquerait pourquoi sur les
images tomographigques aucun panneau plongeant visisie au niveau de la marge algérienne
(Figure 1.12). Enfin, lorsque la plaque fut totalemdétachée, la lithosphére, et par conséquent, la
limite asthénosphére-lithosphére, mrta par effet de « rebond », ce qui fit apparaitre le volcanisme

alcalin, provenant de I'asthémi®re directement sous-jacente.
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Figure 1.11 Images tomographiques selon différents modeéles (en haut, EUR89B et BSE
(Carminati et al., 1998), en bas: Piromallo et Morelli, 2003) a travers la marge nord-
africaine montrant clairement du matériebid plongeant sous le bassin algéro-provencal
avec un pendage nord (a I'est) ou a plongement quasi-vertical (a I'ouest). On peut également
penser que la plaque est déchirée pres de la surface au niveau de I'Algérie occidentale,
comme le montrent les figures en haut a gauche et en bas.
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Figure 1.12 Image tomographique a 440 km de profondeur, utilisant le modéle BS2000
(Roca et al., 2004). On observe I'absence de slab (zones bleues) au niveau du nord de
I'Algérie, ce qui suggere que la plaque plongeante s'est détachée et a migré vers l'est I'ouest,

comme suggére par Roca et al. (2004).

Ces données récentes argumentent l'existenceutductions passées ou encore en activité et
fournissent de nouveaux arguments quant aux méwasigjui dirigent les mouvements affectant la
Méditerranée Occidentale. Avant la connaissateeces mouvements de plagues en profondeur, il
semblait clair pour la majorité des auteurs queit'é&t convergence AfriquetiEope qui contrélait la
dynamique des différents bassins ; aujourd'hyiligart d’entre eux admet que la dynamique des
plagues plongeantes est responsable des mouved®ehtecs en Méditerranée Occidentale ainsi que
sur son pourtour (Gueguen et al., 1998), commeamuient les épisodes d'extension. D’aprés
Faccenna et al. (2001) et Jolivet et Faccenna (2000), l'accélération de la subduction (dirigée
principalement par des forces de plongement dithtzsphére), devenue plus importante que la vitesse

de convergence, a cause du ralentissement degll&, aurait enclenché un retrait du front de
subduction et ainsi I'extension arriére-arc.

Ainsi les données de tomographie seraient plut@osord avec une hypothése d'extension en arriére-
arc et non pas d'extension par délamination lghésque. Cependant, ce point fait toujours débat
(Platt et al., 1998) et une amélioration de la résolution des images tomographiques par exemple

pourrait nous aider a trancher parmi les différents processus proposés.

1.1.2.4 Succession des événements depuis le Mésozoique

L’enchainement des événements (Figure 1.13) qweigedécrire dans les prochaines lignes est une

synthése des derniéres études sur I'évolution deaaye. Ces faits sont actuellement généralement
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admis par la plupart des auteurs, méme s'il stédbsies désaccords sur certains points, notamment au
niveau des ages des événements, de la positioridrdééa blocs ou micro-plaques (AlKaPeCa), ou de
leurs déplacements (ampleur, direction). Ces titudes au niveau des ages (en pointillés sur la

Figure 1.13) seront évoquées, mais il n’est pas de mon ressort de les résoudre.

Mesozoigue et Paléogéne

A partir du début du Trias, la Pangée se fragmente et la Téthys commence a s'ouvrir entre le
Gondwana et I'Eurasie. La Téthys occiddats’ouvre a la fin du Trias et pendantilgassique. Des
indices de cette extension sont visibles a trawerddilles normales dans I'Atlas (Yelles-Chaouche et

al., 2001). De plus, a partir du Lias, le débutldeverture de I'Atlantique central entraine un
mouvement décrochant sénestre entre I'Afriquelleélie, créant une zone transformante a ce niveau
(Roca et al.,, 2004 et références a l'intérieur). C'est a partir du Crétacé supérieur que le régime
tectonique change : I'Afrique prend une difem de mouvement vers le nord et commence sa
convergence vers I'Europe (Figure 1.9), ce qui entriirfermation des chaines alpines autour de la
Méditerranée Occidentale. Durant 'Eocenectmvergence est principalement accommodée par les
Pyrénées. Cette déformation dans les Pyrénées cessera a la fin de I'Oligocéne (24.7 Ma, études
magneétostratigraphiques : Meigs et al., 1996 ; 30 Maet de fission sur apatite : Fitzgerald et al.,
1999). Pendant ce temps, la chaine de I'Atlas@sltevée durant une premiere phase tectonique a
'Eocéne moyen — Aquitanien (Bracéne et FriztenLamotte, 2002). Des fin du Paléogeéne, la
plupart des failles normales triasiques de ['Atlas sont inversées. La Téthys maghrébine est
progressivement subduite a partir de la fin dat&é (Lonergan et White, 1997, Frizon de Lamotte,
2000, Vergés et Sabat, 1999, Bracéene et Frizobadeotte, 2002, Jolivet et Faccenna, 2000 ; de 84

Ma a 35 Ma, selon Gelabert et al., 2002). Bien quil ait pas de preuves de déformation a cette
époqgue dans les Kabylies, des minéraux de haession ont été retrouvés en Alboran, ce qui atteste

de I'existence de cetmibduction, du moins a I'ouest (Roca et al., 2004). Les arguments géochimiques
(Maury et al., 2000, Coulon et al., 2002) et tomographiques (par exemple : Spakman et al., 1993,

Carminati et al., 1998, Spakman et Wortel, 2004) vont également dans ce sens.

Fin Oligocéne — Miocéne :

A la fin de I'Oligocéne, un prisme d'accrétion (formé des unités de flyschs) se développe entre les

Kabylies et la marge africaine (Roca et al., 2004)akiére de la subduction de la Téthys s’ouvre

Figure 1.13(page suivante)Enchainement des événements du début du Mésozoique a
I'époque actuelle (explications et sources, voir dans le texte).
Abbréviations: Ma: Millions d'années, IV: Quaternaire, Hol.: Holocéne, Pléi.: Pléistocéne,
Gélas.: Gélasien, Plais.: Plaisancien, Zan@dancléen, Mess.: Messinien, Torto.: Tortonien,
Serrav.: Serravallien, Langh.: Langhien, Burd.: Burdigalien, Aqu.: Aquitanien, Sup.:
Supérieur, Moy.: Moyen, Inf.: Inférieur, CSM: Crise de Salinité Messinienne, calc-alc.:

calco-alcalin.
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Figure 1.14 Schéma d'évolution de la Méditerranée Occidentale (Lonergan et White, 1997)

impliquant la subduction de la Téthys maghrébine sous I'Eurasie et la formation en arriere-

arc d'un bassin océanique: le bassin algéro-provencal, avec un retrait de la subduction vers
I'est (Calabre) et I'ouest (Alboran).

I'actuel bassin algérien, entrainant avec lui lavddu domaine AlKaPeCa vers le sud-est (Figures
1.14 et 1.15) (e.g. Vergés et Sabat, 1999, fietuet al, 2004, Frizon de Lamotte et al., 2000,
Lonergan et White, 1997). C'est probablement lelvaltk de la subduction da Téthys qui provoqua

la séparation de I'AlIKaPeCa du continent Euragiaizon de Lamotte et al., 1991, Frizon de Lamotte

et al.,, 2000, Lonergan et White, 1997). Des aasitions palinspastigues récentes par mesures
paléomagnétiques et datations Ar/ldiquent que le rifting du dssin algéro-provencal date de
I'Oligocene moyen-supérieur (Speranza et al., 2002), et que le bassin algérien a commencé a s’ouvrir
au Miocéne (fin du Début Miocene (23 Ma) a Mi-Miocéne (15 Ma)) (Roca, 2001, Rosenbaum et al.,
2002) ou bien vers 30 Ma (selon Gelabert et al., 2002). Les plus anciens sédiments forés sur la marge
algérienne indiquent un age langhien (14,7 Mayr@Bet et al., 1978), mais cet age ne représente
gu’'un &ge minimum pour le début de 'ouverture : leudéde I'extension peut étre bien antérieur au
dépbt des premiers sédiments marins, comltattestent des datations 39Ar/40Ar dans les
"metamorphic core complexes" qui montrent unsége de tectonique ductile extensive dans les
Kabylies vers 25-16 Ma (Monié et d1984, 1988, 1992, Saadallah et Caby, 1996).
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Figure 1.15 Sceénario d'évolution de la Méditerranée Occidentale sur un transect NNO/SSE
allant des Baléares a la plate-forme saharienne (Frizon de Lamotte et al., 2000).

Pendant que les Kabylies migrent vers le sypr@ximativement entre 30 et 15 Ma), les actuelles
zones internes des monts péloritains et de la Galddénivent vers le sud-est. C'est également a cette
période, mi-Miocene, que les nappes telliennes senhéreplace selon certains auteurs (Delteil et al.,
1976, Caire, 1978, Courme-Rault, 1984, Roca et al., 2004).

L’ouverture du bassin algérien se termina au moment ou les Kabylies furent totalement accrétées a la
plague africaine, c’est-a-dire au Tortonien (Roca et al., 2004) ou entre 13 et 18 Ma (selon les auteurs,
Alvarez et al., 1974, Vergeés et Sabat, 1999, Fri®r.amotte et al., 2000, Rosenbaum et al., 2002,
Mauffret et al., 2004). C'est a cette période, afgéllision, que de probables grands mouvements
décrochants ont entrainé le bloc Alboran veosidst (par exemple: Mauffret et al., 2004). Il semble

gue ce soit le détachement du slab sous le nordlidétie qui enclencha le roll-back de la subduction

vers l'ouest, par déchirement dditaosphére, d'ou le déptement d'Alboran vers l'ouest (Spakman et
Wortel, 2004). Apreés la collision des Kabylies avecdatiment africain, la déformation migre vers le

sud, et le Tell et I'Atlas sont affectés par des géda mi- a fin Miocéne. Certains auteurs (Maury et

al., 2000, Gelabert et al., 2002) pensent que clesttte époque que les nappes telliennes se sont
mises en place.

Lorsque la subduction est terminée et la caltisfaite, au Langhien (Carminati et al., 1998) ou
vraisemblablement plus tét, avant 16 Ma, sel@gd’ du volcanisme post-collisionnel le long de la

36



marge (Maury et al., 2000), la plaque plongeasi@mence a se déchirer.t@edéchirure commence
au niveau de la c6te algérienne centrale et oresnédilse propage vers l'ouest et vers I'est (Spakman
et Wortel, 2004). Cette déchirure est supposée éalerégnt a I'origine du magmatisme calco-alcalin
le long de la marge (Maury et al., 2000). La fle cette subduction coincide avec le début d’'un
épisode distensif « post-collisionnel » entre 28 eMbl(reconstructions de paléocontraintes a partir
de l'analyse de microfractures : Aite, 1995iteAet Gélard, 1997), probablement lié au rebond
lithosphérigque entrainé par le détachement geadgue plongeante (Zeck, 1996) a la fin du Miocéne.
Cet épisode distensif est a l'origine de la foromtiles bassins cétiers SO-NE, tels que la Mitidja ou
le bassin du Cheliff. D'aprés Guiraud (1977), I'épisdideensif comporte 2 périodes: une premiére, du
Burdigalien supérieur au Langhien (responsable fiertaation des bassins du Cheliff et de la Mitidja
notamment), et une deuxiéme, du Tortonien Supériganeléen jusqu'au Pleistocéne, affectant plutdt
les zones externes.

Au méme moment, toujours di au rebond lithospjuéri un soulévement général des Kabylies et du
Tell a lieu (Spakman et Wortel, 2004) et la oetée de la lithosphére est supposée responsable du

volcanisme alcalin le long de la marge, jusqu’au Pléistocene (Maury et al., 2000).

Du Messinien a l'actuel :

Juste avant le Pliocéne, durant le Messinienedtohique - c’est-a-dire le roll-back de la subduction
vers l'ouest, puis le nouveau soulévement di aaitrele manteau lithosphérique sous-jacent a la suite

de l'augmentation du pendage desldduction créé par la collision du bloc Alboran avec I'lbérie et
I'Afrique (Duggen et al., 2004), ou alors la reprise en compression N/S d’Alboran qui a lieu a peu prés
a cette époque (e.g. Augier et al., 2005)- soulaveégion de Gibraltar (Duggen et al., 2003). La
Méditerranée ainsi coupée de son approvisionnemen eau depuis [|'Atlantique s’évapore
progressivement, ce qui engendre une forte baisse du niveau de la mer (I'importance de I'abaissement
du niveau marin est encore actuellement fortement débattue), et ainsi dimportants dépbts
d’évaporites. Cet événement, qui a débuté il y a Ma6et s’est terminé par la remise en eau il y a
5.33 Ma (Gautier et al., 1994, Cunningham et al., 1997, Krijgsman et al., 1999, Roger et al., 2000), est
appelé « crise de salinité messinienne ». Liaskadu niveau marin fut également responsable du
creusement de nombreux canyons sur les pentes éaldoor de Gilbert deltas, et ainsi le remodelage
morphologique des marges méditerranéennes (Clauzon et Rubino, 1988).

Depuis la remise en eau (Zancléen), les mamésentent quasiment les mémes morphologie et
disposition qu'a I'heure actuelle. Cependant, largeaalgérienne subit toujours la compression
découlant de la convergence Afrique-Europe, etplisgglobalement SO-NE se forment dans le Tell.
Egalement pendant ce temps, au Pléistocenesenande phase tectonique affecte I'Atlas (Frizon de
Lamotte et al., 2000 et Benaouali-Mebarek et al., 2006).
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Incertitudes

On a vu que de nombreuses incertitudes subsistent quigage des événements, et que les auteurs
divergent parfois sur la nature des scénarii. @daet, il est actuellement admis que la subduction de
la Téthys est responsable du remodelage miesges de Méditerranée Occidentale durant le
Cénozoique. Des processus de roll-back de la plptprggeante sont a I'origine de I'ouverture de
nouveaux bassins, tels que le bassin algérien. Undéafsisbduction terminée au niveau de I'Algérie,

la plaque se serait ensuite déchirée, et cette déeljui se serait propagée a I'est et a I'ouest, serait a
I'origine de la migration d’Alboran vel®uest, et de la Calabre, vers I'est.

A la lumiére de nos nouvelles données en mer, rieaterons de découvrir des traces de cette
évolution passée de la marge. Y'a t-il des preuvdsa daigration d’Alboran vers I'ouest ? Des failles
transformantes en mer qui auraient pu jouer un dales la dérive des zones internes ? Quel est le
résultat du collage des Kabylies a I'Afrique ? Qeste-t-il des zones internes en Algérie (et plus
particulierement en mer) ? Nos nouvelles données morpho-structurales permettront peut-étre
d'apporter plus de contraintes pour les modélesreconstruction palingfiques. Nous verrons
également si nos observations valident ou tes modeles d’évolution géodynamique proposés
précédemment.

L’enjeu est maintenant de comprendre I'évolutamiuelle de la marge algérienne. Cette marge est
actuellement en position de marge passive subissdatadenpression. Cependant certains auteurs ont
déja hardiment proposé que cette marge entdinugr@ nouvelle subduction (&kende et al., 1975), ou
alors qu'un prisme d’accrétion serait en cours denédion au pied de la marge (Roca et al., 2004),
comme pourrait I'attester la présence d’'une failfeadage sud qui provoqua le séisme de Boumerdes
le 21 Mai 2003. Nous essaierons d'apporter destraintes pour savoir si un tel scénario de
subduction est réellement envisageable. Nous essaierons également de préciser, grace aux données
marines récentes, les modalités d'évolution dm#age pendant le Cénozoique, notamment quand a
débuté la formation des failles inverses en mezpetparer ces informations avec celles de ses marges

voisines ou conjuguées.
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1.2 Structure actuelle de la ma rge et contexte sismotectonique

1.2.1 Structures a terre

Figure 1.16 Schéma sismotectonique du nord de I'Algénontrant les principales structures
actives observées dans le Tell (inspiré de Benouar et al., 1994, Boudiaf, 1996, Guiraud, 1977,
Meghraoui, 1988, Ayadi et al., 2003) Sources des principaux mécanismes au foyer: Harv.:

Harvard CMT catalog, ETHZ: ETH Zurich., INGV: Institut National de Géophysique et
Volcanologie (Italie), IAG: Institut Andalou de Géophysique (Grenade, Espagne), USGS:
United States Geological Survey, CB: Coca et Buforn, 1994, MK: McKenzie, 1972, D:
Dewey, 1990, SH: Shirokova, 1967, BA: Bezzeghoud et al., 1994.

Le nord de I'Algérie présente de nombreux religfésentant généralement des directions telliennes,
c’est-a-dire globalement SO-NE a E-O, c’est-a-dire plus ou moins paralleles a la cbte, mais aussi
perpendiculaires a la directiale convergence Afrique/Europe.

Tout d'abord a 'ouest, prés de la frontiére marocainesud-ouest d’Oran, on se situe a la terminaison
occidentale du front de déformation du Tell (Fiyur.16). On y trouve des séries d’anticlinaux et
d’accidents chevauchants de direction SO-NE ®@&SIE, directions typiquement telliennes (région
d’Ain Temouchent et de Mascara). Entre ces structures et la cbte, on trouve un bassin post-nappes,
également orienté OSO-ENE, la sebkha d’Oranb&ssin néogene se poursuit a I'est par le bassin de
Habra (Figure 1.16). Au nord, prés de la cotesda région d’'Oran, des accidents décrochants E-O
existeraient éventuellement sous les sédimegtents (Thomas, 1976) mais ne sont pas cartés en
surface.

Plus au nord-est, dans la région de Mostaganemita prend une direction Iégérement plus NNE-
SSO, et au bord de celle-ci, les montagnes du &€éFigure 1.16), situées au nord de la plaine du
Cheliff et composées d'unités telliennes (Delteil, 1984tendent du nord de Mostaganem a Téneés.
Les monts du Dahra sont composés de plis efaliss, parfois en échelons (Meghraoui, 1988). C’est
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parmi ces plis-failles que se situe celui sur lequel s’est produit le séisme d’El Asnam le 10/10/1980
(Figure 1.16).

Au nord d’El Asnam, au niveau de Ténés subsime relique des zones internes, un morceau de
dorsale kabyle. Cette limite zone interne/zonterre ne semble pas liée a un chevauchement actif
connu.

Au sud et a I'est de Ténés, on trouve également lgesmais cette fois de direction est-ouest, jusqu’a

la région de Menaceur. Il s'agit de I'Atlas du Bou Maad (Figures 1.16 et 1.17), un autochtone
composé de terrains plissés et métamorphiskeyauché par des nag®p telliennes allochtones

pelliculaires, les monts de Cherchell.

Figure 1.17 Carte structurale de la région d'Alger (modifiée d'apres Yelles et al., soumis,
Kieken, 1962, Wildi, 1983, et Boudiaf, 1996). SA : anticlinal du Sahel, BF: faille de Blida,
ThF: faille de Thénia, MF: faille de Mahelma, X: socle métamorphique kabyle, zones
internes, F: Flyschs, omk: Oligo-Miocéne KahydeCrétacé, m: Miocéne, g: Quaternaire, p:
Pliocéne, v: volcanisme. Mécanismes agefo31/10/88: Harvard-CMT; 10/29/89: USGS;
4/9/96: IAG; 21/5/03: Harvard-CMT, relocalisé par Bounif et al (2004). Trait rouge gras :
position de la coupe en Figure 1.18.

Ensuite, plus a I'est, nous avons prées de la cateakesif du Chenoua, a I'ouest de Tipaza, composé de
terrains des zones internes, limité au sud par ematlchement a pendage nord, qui limite les zones
internes au nord des zones externes au sud (Flglirg. Une autre relique des zones internes est le
massif d’Alger, qui ne semble pas limité au sud par un chevauchement actif. Reliant le massif d’Alger
au Mont Chenoua, I'anticlinal du Sahel, orientéGDENE et long de 80 km, s’éleve a plus de 200 m.

Il est limité au sud par un chevauchement a pendage nord. Dans sa partie nord-est, il semble se scinder
en 2 branches, la plus au nord étant la faillddbelma. Cet anticlinal forme la limite nord du bassin
néogéne de la Mitidja. La limite sud du bassinasststituée d'un grand contact parfois relativement
vertical ou a pendage sud comme l'indiquesd toupes de Bonneton (1977) (Figure 1.18) qui y

montrent des plis déversés vers le nord. Au sadyouve |'Atlas de Blida, des anticlinaux déversés
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vers le nord (Bonneton, 1977) (Figures 1.18 et 1.19). Quelques failles décrochantes E-O y ont

également été cartographiées (Boudiaf, 1996).

Figure 1.18: Coupe géologique de la Mitidja, de Meftah, au SE, a I'anticlinal du Sahel, au
nord (Bonneton, 1977). A : Alluvions actuelles et sables argileux rouges, q : alluvions
anciennes et sables argileux rouges, v : cailloutis (Villafranchien), As : Astien (calcaires

gréseux, gres), P : Plaisancien (marnes eflag), Mc : Calcaires du Miocéne inférieur, Mg :
Conglomérats du Miocene inférieur, Mm : Marnes et argiles du Miocene inférieur, Fl : flysch
« schisto-gréseux albo-aptien ». Position de la coupe : Figure 1.17.

Plus a l'est, on trouve les montagnes de lan@eaKabylie, comportant au sud les massifs du
Djurdjura culminant a plus de 2000 m. Le Djurdjura est limité au sud par un grand chevauchement qui
constitue la frontiére entre les zones internes etdess externes, et qui s'étend de Bouira a Béjaia.

Ce chevauchement constitue également la limite dorbdassin de la Soummam. Puis plus au sud, on
trouve la chaine des Bibans, formée de nappes tederra transition entre la région d’Alger et la
Grande Kabylie se fait par des failles probablementodéantes, telles que la faille de Thénia et des
failles au nord-ouest de Bouira (Figure 1.17).

Au sein de la Grande Kabylie, on trouve le bassinnsiftele Tizi Ouzou qui présente des plis récents

de direction OSO-ENE.

A l'est, entre les Grande et Petite Kabylies, on trouve la chaine des Babors (Figure 1.16), avant de

retrouver a I'est le contact anormal entre la Petiteyi& (zones internes) et les zones externes au sud.

Pour conclure, on voit que le nord de I'Algérie jakinné de structures actives, sur une bande cbtiére
d'environ 100 km de large. Les structures activegra {Eigure 1.16) sont principalement des plis-
failles de direction ENE-OSO, et a pendagedrmuest. Quelques failles décrochantes a terre ont
également été repérées, notamment dans la ré@j@ran. Certains auteurs ont attribué un role
important a ces indices de décrochement a I'écldella marge, invoquant des modéles de la marge
en blocs rotatifs transpressifs (Morel et Meglia1996) ou encore des bassins losangiques (Mauffret
et al., 1987), mais au vu des mécanismes au f@ageséismes de la région ces derniéres décennies, les
mécanismes purement décrochants semblentntigeritaires dans les catalogues utilisés (USGS,

Harvard, etc...), et jamais associés a d’'importansnss. D’autre part, il s'avére que la fiabilité de
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ces rares mécanismes décrochants est souvent doutaudls, sont mal contraints, ou calculés avec
peu de stations. L’'exemple du séisme du 4/9/19%haitd considéré comme décrochant, montre deux
déterminations totalement différentes I'unel’datre selon Harvard ou IAG (Figure 1.16).

Ainsi peut-on considérer que les mécanismes garfmdiquent un régime nettement compressif le
long de la marge, parfois avec une composaéteothante (par exemple Stich et al., 2003) (Figure
1.16).

La premiére question que I'on peut se poser equésmtion de la continuité au nord des structures
actives a terre. En effet, il est fort probable quepleset failles ne "s'arrétent” pas brusquement a la
cbte, et que I'on retrouve une certaine continuitéedestructures au-dela du trait de céte. Ainsi il sera
possible d'obtenir un schéma tectonique global aealia@e sans étre biaisé par les seules observations
possibles, c'est-a-dire a terre, et d'identifier leglalités et caractéristiques de la déformation le long

de la marge.

1.2.2 Caracteres morpho-structuraux et sédimentologiques de la marge sous-
marine connus avant 2003

1.2.2.1 Morpho-structure sous-marine

Aprés les premiers levés bathymétriques deséas 50, on obtient une image générale de la
morphologie de la marge algérienne (Rosfeld€55). On apprend alors que le bassin profond,
cuvette relativement plate, profonde de 2700 mmetyenne, est percé par de nombreux diapirs ou
rides de sel d’altitude peu élevée. Le bassin pro&sidimité au sud par une pente généralement tres
forte (plus de 10° et parfois plus de 20°, lagre, 1972), avec un glacis trés peu développé (Figure
1.19). La pente est généralement assez rectilignajirdetion E-O, et parfois NE-SO (au large
d'Oran), et incisée par de nombreux canyones{®der, 1955, Leclaire, 1972) (Figure 1.19). Le
plateau continental, quant a lui, est génératenr@s réduit (<10 km), sauf en face des golfes ou |l
peut atteindre des largeurs de plusieurs dizaindglatmétres. En général, le plateau continental est
réduit en face des massifs élevés sur la cOtegst Bissez large en face des bassins néogénes tels que

la Mitidja, le bassin du Chelif (Figure 1.19) et de la Soummam.
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Figure 1.19 Carte bathymétrique et topographigde nord-ouest de I'Algérie (Carte
COI/UNESCO, modifiée d'apres El Robrini, 1986). Intervalle des courbes a terre: 200 et
1000 m, en mer: 50, 100 puis tous les 200 m.

Certains reliefs sous-marins étaient déja idesgitomme la ride de Yusuf (Figure 1.19), orientée E-
O, et interprétée comme un demi-horst, poursuivs Vest par un décrochement long de 80 km (El
Robrini, 1986). Certains paliers dalaspente ainsi que le banc de Khayr al Din avaient été observés
(Figure 1.19), mais ceux-ci étaient interprétés deiéna erronée, a savoir comme le résultat de failles
normales reprises en décrochement (El Robti®86). La présence de volcanisme épars a également
été prouvée grace a quelques forages et dragages (Leclaire, 1972) et la carte aéro-magnétique de
Galdeano et al., 1974. Sur les profils de sismigtlexién, le volcanisme se présente souvent sous
forme d’intrusions en forme de démes évoquant la forme des guyots (Auzende, 1978).

Le long de la pente, certains canyons bien mégcavaient déja été identifiés, tels que le canyon
d’Alger et celui du Khadra (ElI Robrini, 1986, Boudiaf, 1996), ainsi que I'édifice sédimentaire du
deep-sea fan en face de la ville d'El Marsa (&bri, 1986) (Figure 1.19). Cependant les détails de
cette pente demeuraient inconnus.

Sur la plate-forme continentale, dans la baidBda Ismail, un anticlinal d’age récent (Glangeaud et
al., 1967) avait déja été identifié, comme l'indiquddeage ALG1 réalisé sur son flanc (Burollet et
al., 1978).

On peut conclure que cette marge présente des @aadtien particuliers, atypiques pour une marge

passive normale. Ses pentes trés fortes et son caraetéifigne par endroits sont en accord avec des

mouvements tectoniques passeés et/ou présents le larggtelenarge. On verra notamment par la suite
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comment le caractere abrupt de la pente, et ainsi probablement le brusque amincissement crustal,
pourrait jouer un réle dans la fueuévolution de la marge.

A part les grands traits structuraux de la maigsi que quelques grandes structures remarquables le
long de celle-ci, on prend bien conscience que lpphwalogie de la marge n’est pas connue en détail,

et que la bathymétrie disponible est insuffisanteegpermet pas l'identification d’accidents le long de

la pente. On verra dans le chapitre 3 si dextstres actives existent sur la pente ou dans le bassin
profond, et comment cette déformation active aduit au niveau des perturbations du remplissage
sédimentaire. Cette déformation devra égalemétre quantifiée afin d'évaluer la part

d'accommodation de la convergence Afriqueepe sur cette marge sous-marine.

1.2.2.2 Stratigraphie de la marge sous-marine algérienne, les connaissances avant
2003

Grace aux données malheureusement peu nombreuses de sismique-réfraction des années 60-70
(Fahlquist et Hersey, 1969, Morelli et al., 1975), il est actuellement admis que le bassin algéro-
provencal est en partie constitué de crolte océanique (vitesses 6,7-6,9 km/sec) (Hinz, 1972),
contrairement a sa voisine, la mer d’Alboran, quiageprincipalement de la crolte continentale
amincie (par exemple Auzende, 1978, Comas el 999), et il est aussi admis que le Moho se situe
entre 8 et 10 km de profondeur. Cependant, ilterast une crodte transitionnelle (Roca et al., 2004)

au niveau de la pente continentale algérienBe effet, celle-ci présente parfois des paliers
topographiques (notamment dansrégion d'Alger), et il n'est paslair s'il s’agit déja de crodte
continentale ou bien encore de crolte océanique.

Dans le bassin, le socle, profond d’environ 6 secondes temps double (std) et présentant un faciés
sismique diffractant sans litage, est généralementasuérde la pile stratigraphique suivante (Figure
1.20) : un niveau infra-salifere (vitesses de 3.5 a 5.5 km/s), un niveau évaporitique et salifere
messinien (vitesses variant de 3.7 a 4.5 km/s), et enfin, le niveau le plus superficiel : la pile
sédimentaire plio-quaternaire (2 km/s en moyenndjeGérie est la méme dans tout le bassin algéro-
provencal (Réhault et al., 1984) et les différentesanie bas en haut, présentent les caractéristiques
acoustiques et lithologiques :

- les niveaux infrasaliféres : ces couches sédianes correspondent aux niveaux tortoniens a
langhiens (Miocéne supérieur). Le litage de ces séries est souvent peu visible, notamment a
cause de la faible pénétration des ondes sissjqre qui est accentué par le fait que plus haut
dans la série sédimentaire, des séries salifaesgjuent les réflecteurs situés au-dessous. Les
niveaux infrasaliféres présentent unaiépeur d’environ 1 std (Auzende, 1978).

- Les évaporites inférieures : cet horizon lité nfaiblement réflectif marque le début de la

série évaporitique messinienne. Il n'est pas toujours observé le lortjfidesntes marges
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méditerranéennes, et lorsqu’il est présent, ilsestvent masqué par le sel sus-jacent. Elles
n’ont jamais été forées.

La série salifere messinienne : cet horizon, dont la base est constituée d’'un fort réflecteur trés
caractéristique, présente un facies plutét trarep, sans litage. Son épaisseur est hautement
variable, car il forme parfois des diapirs, @&tégalement tendance a fluer vers les zones
profondes. Il est composé de halite et deps¢hssique (forage Glomar Challenger, Auzende,
1978).

Les évaporites supérieures : ce niveau présentéage régulier avec de forts réflecteurs. i

est généralement épais d'environ 0.7 std et épouse la forme des démes saliféres sous-jacents.
Ces évaporites supérieures sont composées de marnes dolomitiques et d'anhydrite.

La pile de sédiments plio-quaternaires tteepaisse (jusqu'a 1.8 std au maximum) série
présente un litage régulier d’'intensité moyeriee.base de cette série présente parfois des

niveaux plus clairs, probablement plioeédnDans I'ensemble il s'agit de marnes.

Figure 1.20: Remplissage
sédimentaire typique du bassin

profond algérien (ElI Robrini,
1986). Ici, la coupe montrée,
provenant de la campagne
Polymede Il est située au large
de la Grande Kabylie. A : Plio-
quaternaire, B1: évaporites
supérieures, B2: sel, B3:
évaporites  inférieures, C:
séries infrasaliféres.
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Le fluage du sel ainsi que ses remontées en digmrturbe les sédiments supérieurs, ainsi les
évaporites supérieures et les sédiments plio-quetes se retrouvent soulevés par les démes de sel.
Nous observerons plus précisément les effets dectanique salifére sur la sédimentation de notre

région d’étude dans lgaragraphe 3.2.

Les premiéres approximations des taux de sédatien sur la marge algérienne ont donné des
valeurs comprises entre 0.03 et 1 mm/an (Leclaire, 1972), ou pour le Plio-quaternaire en mer
d'Alboran, 0.2 mm/an (Ryan et Hsu, 1973). Maisépartition des sédiments plio-quaternaires n'est

pas homogene et il existe des dépocentres, zongédilmentation préférentielle, notamment en pied

de pente (Auzende, et al. 1975, 1978) ou les sédinpdintguaternaires atteignent 2 km d'épaisseur

(El Robrini, 1986). C'est un des arguments qui a poussé Auzende et al. (1975) a proposer un début de
subduction au pied de la marge algérienne. Niissédiments ne présentent aucun signe d'intense
déformation (El Robrini, 1986), ce gmivalide I'hnypothése de laggence d'un prisme d'accrétion.

D'un autre c6té, certains secteurs montrent userae presque totale de sédiments meubles sur la
pente, notamment aux endroits ou la plate-forowioentale est presque inexistante comme au nord

de Ténés (El Robrini, 1986) ou sur les bancs d'origine volcanique, ol des dragages (Leclaire, 1972)
ont ramené des roches du socle. La plate-formmireentale, quant a elle, présente une sédimentation

typique composée de sables et de boues (Leclaire, 1972).

Les faciés sédimentologiques décrits précédemsenoint notamment utiles pour se repérer dans les
horizons identifiés sur nos nouveaux profilsnsiques des campagnes MARADJA sur la marge
algérienne. Nous tenterons par la suite, grade Baute résolution de nos données, d'obtenir des
informations sur la géométrie de ces sédimesus la marge, ainsi que sur les phénoménes

sédimentaires tels que les glissements,ugs lmteractions avec la tectonique active.

1.2.2.3 Sismotectonique de la marge

Le long de la marge nord-africaine, la sismicitédifftise: la limite de plaques est donc fragmentée et
répartie sur une bande large d'environ unetabe@ de kilometres (Figure 1.21). Cependant, on
remarque qu’il n'y a presque plus de sismicitéeat des Bétiques, notamment dans les Baléares.
Ainsi il semblerait que la limite de plagque Eurepkique soit en train de s’installer au nord de
'Algérie, comme la figure 22 lindique (zone d#éformation en surbrillance). Les forts séismes
(M>5) sont les plus nombreux sur les cbtes algériennes et en ltalie, et il s’agit principalement de
séismes en compression (Figure 1.23). Les étustmntes de géodésie indiquent une vitesse de 5.1
mm/an vers le nord-ouest a la longitude d'Algealé et al., 2003 ; Nocquet et Calais, 2004) (Figure
1.22). Un inconvénient est que les 5 mm/an indiquent la vitesse sur du court terme, mesurée a partir de

données géodésiques sur les 10 derniéres annéesit@railleurs qu'avec le modéle NUVEL1A, les
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vitesses obtenues (par les anomalies magnétiqueslie¢dtion des failles transformantes, considérant
les plaques rigides) sur le long terme (sur lesr@idies Ma) sont nettement plus fortes (6.3 mm/an
pour le nord de I'Afrique, Demets et al., 1990). Cditférence peut s'expliquer, entre autres, par un
ralentissement récent du mouvement de cageree ou une sismicité non homogéne, et des
« clusters » dans le temps. Il est donc possjok nous nous situions dause période de relative
guiescence.

Les Pyrénées et les Alpes n'accommodent qu’une titiée partie de la déformation actuelle (Figure
1.24) entre I'Afrique et I'Europe. Ainsi aux longitesl de I'Algérie, presque toute la déformation est
absorbée par la marge algérienne, dans les KalstliesTell (Yielding et al. 1989, Meghraoui et al.
1996). Depuis au moins le début du Pliocéne (housegesaide contraindre un peu mieux cet age au
cours de cette étude, du moins pour la déformatiomen), la déformation active est principalement
concentrée au nord de I'Afrique. Selon des étudesanililes mécanismes au foyer, le Rif et le Tell
peuvent accommoder entre 1 et 2.3 mm/an (Meghetali, 1996), ou 2.7 mm/an pour la région entre
Oran et Alger, selon Buforn et al. (2004). Calpmose donc qu'une grandetmgade la déformation
est située ailleurs, éventuellement plus au sud, khsthess, ou bien en mer. Jimenez-Munt et Negredo
(2003) prédisent avec un modele néotectonique dessfailVerses tout le long de la marge algérienne
avec des vitesses de glissement de 4.7 a 5.9 mm/angaleiSerpelloni et al. (sous presse) et Stich et
al. (2006), en étudiant les séismes et les donn&s Gbtiennent des vitesses de 2.7 a 3 mm/an au
nord-ouest de I'Algérie, et jusqu’a 3.9 mm/anraurd-est. On voit donc bien que les incertitudes sur
les vitesses de déformation restent trés grandess verrons par lauite comment nous pouvons
apporter des indications sur la localisation l&tquantité de la déformation hors du Tell, en

I'occurrence en mer.

Nous avons montré que la collision entre lemes internes et I'Afrique était terminée depuis
probablement la fin du Miocéne. Bien querf@rge se trouve dans une phase clairement post-
collisionnelle, elle indique toujours wserrage actif au centre et a I'est de I'Algérie. Pourquoi la plus
grande partie de la convergenci&idue-Europe se situe-t-elle au niveau de I'Algérie ? En cet endroit
du bassin algérien, la transition océan-continentrestabrupte, ce qui joue trés probablement un réle
clé dans la répartition latérale de la défaioma Par I'étude du domaine marin, jusqu'a présent
négligé, nous tenterons d’étudier cette transition océatinent, mais aussi la limite de plaques, et de

discuter son évolution présente et future.
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Figure 1.21 Carte des séismes de
magnitude supérieure a 4 (catalogue
NEIC) de la région ibéro-
maghrébine depuis 1973.

Figure 1.22 Zone de la limite de plaque Afrique-Europe en Méditerranée Occidentale, et
quantité de déformation dans les zones sismiquement actives (en surbrillance) (Nocquet et
Calais, 2004). Les fleches blanches indiquent le régime de contrainte et les fleches grises, la

direction de mouvement par rapport a I'Europe stable.

48



Figure 1.23 Mécanismes au foyer (catalogue Harvard CMT) pour les séismes de M>5 et de
profondeur < 50 km en Atlantique oriental et en Méditerranée occidentale depuis 1973
(McClusky et al., 2003).

Figure 1.24: Mouvements de I'Afrique par rapport a I'Eurasie le long de la limite de plaque

en Atlantique oriental et en Méditerranée occidentale d'aprés des données GPS (McClusky et

al., 2003). B.M: Bétiques, A.S: Mer d'Alboran, R.M: Rif, S.G: Détroit de Gibraltar, C.T: fosse
de Calabre, T.B: bassin tyrrhénien.
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1.3 Aléa sismique

1.3.1 Sismicité historique

La sismicité historique, qui correspond aux séismes décrits dans les récits historiques et autres
archives avant la période instrunt@le, s'avére étre une importante source de renseignements quant a
la position probable et approximative de failles agivkRappelons pour mémoire que l'aveénement de
l'instrumentation sismique se fit en Algérie dans les années 1910, mais que les sismométres ne sont
utilisés de maniére fiable et systématique (caedes assez nombreux) que bien plus tard, dans les
années 1970.

La vitesse de convergence relativement faible dififaque et 'Europe, de 5-6 mm/an (Demets et

al., 1990, Nocquet et Calais, 2004), est probableneen partie responsable du faible taux de
récurrence des séismes le long de la marge algérienne. Ainsi, il arrive que certaines failles ne se
manifestent par un séisme qu'une seule fois en plusieurs siecles, donc les zones potentiellement
dangereuses restent parfois longtemps inconnQette problématique de localisation des failles
actives, et par conséquent de I'évaluation de I'algaigue, est d’autant plus importante en mer que la
bathymétrie disponible est alors de trés faible lutem et ne permet pas d’identifier des accidents.

Nous allons donc étudier quelques exemples dedgraéismes historiques (Figure 1.25) le long de
cette marge algérienne qui indiqueraient la posgibésence de failles actives en mer, et nous verrons

également leur association ou non avec d’autres risques géologigues, tels que les tsunamis.

Figure 1.25 Carte de la sismicité historique (bases de données du CRAAG et USGS, de 1365
a 1972). L'intensité est indiquée a I'échelle MSK.

La marge algérienne est connue depuis longtepms étre sismiquement active. Les anciennes

archives ont permis de recenser des ¢eesade séismes ayant eu lieu avant I€ X&cle. En effet,
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les premiers documents historiques retrouvés daariVactivité sismique en Algérie décrivent un
événement majeur dans la région d’Alger E365, dans la soirée du 2 Janvier, qui a presque
totalement détruit la ville d'Alger. Au vu desgdés occasionnés, l'intensité a été estimée a X (Rothé,
1950). Une grande vague de port a également inoadgui restait de la ville, ce qui suggére un
épicentre en mer. Malheursament ce séisme est peu documenté, donc nous n‘avons pas d'autres
informations a son sujet.

Plusieurs autres séismes majeurs répertoriés dans les catalogues de sismicité historique se produisirent
dans le secteur d'Alger: le 10 Mars 1673 e2%Novembre 1722 (Ambraseys et Vogt, 1988), sans
oublier le "célebre" séisme d'intensité X qui endomeaafortement la ville d'Alger le 3/2/1716 et tua

plus de 20000 personnes (Rothé, 1950). Il s'agit deam&éle plus destructeur jamais ressenti en
Algérie. D'autres séismes historiques ont par la siffeeté la région d'Alger, et plusieurs d'entre eux
furent localisés dans la région de CherchelldZm |l s'agit des séismes des 3/12/1735 (Intensité VIII),
17/3/1756 (Intensité VII-VIII), 8/11/1802 (Intensitéll) et 18/6/1847 (Intensité VII). Ces séismes

sont supposés avoir eu lieu sur la méme strectlanticlinal du Chenoua (Meghraoui, 1991). Cette
supposition n'étant basée que sur la répartition des dégats occasionnés par ces séismes, une forte
incertitude subsiste. De plus, a ce moment-la toutes les structures actives (notamment en mer)
n‘avaient pas encore été identifiées. Par ailleurd,924 (le 5 Novembre) se produisit un autre séisme,
supposé sur l'anticlinal du Sahel (Meghraoui, 198ijchant durement (Intensité VIII) la région sud-

est d'Alger. Cette série de séismes répertoriésldamsciennes archives montre que la région d'Alger

est une région relativement souvent touchéedes secousses sensiblement importantes (>VII sur
I'échelle MSK). La récurrence de ces séismes stgdmn d'Alger semble de I'ordre de 20 a 50 ans
pour les séismes modérés (Intensité < IX) alors que les gros séismes, d'intensité > IX, semblent se
produire tous les ~350 ans (Meghraoui, 1991) ceegticompatible avec des estimations provenant
d'études paléosismologiques dans la région Adflam (Meghraoui, 1988). Ceci fait de la région
d'Alger une région particulierement a risqueauthnt plus qu'il s'agit d'une zone trés peuplée,
comprenant la capitale.

Un autre séisme d'une intensité de VIII (Ha2001) eut lieu du coté de Dijidjelli (ou Jijeli) le
21/8/1856 a 23h50. Il causa d'importants dommageBjiielli a Collo. La population de Djidjelli

(1000 personnes) fut rapidement évacuée. Quelquemissiprés le choc principal, la mer se retira

puis revint sous la forme d'un tsunami qui inondaté¢ la céte. Il toucha également les cétes de
Minorque arrachant des bateaux de leur amamageort de Mahon. Ce premier événement sismique

fut considéré comme un précurseur (Ambraseys, 1982) puisqu'il fut suivi par une seconde secousse
encore plus violente le 22/08/1856 a 11h40. Cettetfmite la ville fut quasiment détruite (Figure

1.26), mais la secousse ne fit que 5 morts, puisgympulation avait déja été évacuée. Il y eut a
nouveau un tsunami, avec des séries de vagues pendant 3 jours (Ambraseys, 1982), et également de
trés nombreux dégéats dans les villes enviroresmr(Philippeville (=Skikda), Bougie (=Bejaia),

Constantine) (Figures 1.27 &t28), ainsi que des signes de liquéfaction, fissures, éboulements et
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glissements de terrain. Le séisme fut ressenti sur 41000@Ambraseys, 1982) (Figure 1.27). Sa

magnitude M fut estimée a 5.7 (Harbi, 2001). Ensuite, il y eut de nombreuses répliques pendant 1 an.

Figure 1.26 Gravure montrant la ville de Djidjelli avant et apres les séismes des 21-22 Aot
1856 (Ambraseys, 1982)

L'épicentre de ce séisme n'est paécisément localisé, mais les estimations (Figures 1.27 et 1.28) le
placent soit en mer, soit prés de la c6te. Auaineture tectonique connue n'est associée a ce séisme.
Ainsi a-t-on pris conscience de la grande insuffisatle nos connaissances structurales de la marge, et
du fait qu'il restait encore une importante faille, @ble de générer des séismes destructeurs, de
magnitudes >5, & découvrir dans ce secteur.

L'occurrence de ce double séisme fut assez surprenamealaens ol, d'une part, aucune structure
active n’était connue dans le secteur, mais aussiriiut qu'aucun témoignage de gros séisme n’avait
été rapporté auparavant dans ceftgon. On peut donc penser qu'iagit d’'une faille a faible taux de

récurrence.
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Figure 1.27 Carte montrant la zone dans laquelle le séisme de Djidjelli du 22/8/1856 a été
ressenti (d'aprés Harbi, 2001). Etoiles: positions estimées de |'épicentre par Rothé, 1950 et
Ambraseys, 1982.

Figure 1.28 Carte d’isoséistes du séisme de Djidjelli du 22/8/1856 (d’apres Harbi, 2001).
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Plus a l'ouest, on peut également mentionner le séisme du 15 Janvier 1891, d'intensité Xl, qui
endommagea trés fortement les villes de Gouraya et Larhat ainsi que toutes les localités environnantes,
provoquant également de nombreux glissements rdairteet éboulements. On remarque aussi que
certaines localités situées dans le bassin de la Mgidjarent des dégats plus importants que d’autres
villes voisines, situées hors de la Mitidja. Ceci satéita un effet de site, c’est a dire I'amplification

du mouvement sismique créée par une couche didesialible résistance mécanique située prés de la
surface, dans ce cas le remplissage plio-quaternaire du bassin de la Mitidja.

D’aprés la carte des isoséistes (Figure 1.29)absEnce de fissures a terre autres que celles liées aux
glissements de terrain, I'épicentre semblerait §ittg® en mer. D'aprés Maouche (2002) au vu de la
direction de la répartition des différents dégatseihblerait que la faille responsable soit orientée E-

O. Il a également été rapporté un soulévementrcétiec6té de Larhat : des lignes blanches d’algues
mortes furent relevées de 30 cm, et un petit tsupaéuédé d'un retrait de la mer de 30 m eut lieu.
Ces arguments seraient a nouveau en faveur d'uneséignune faille inverse a pendage sud située en

mer. Mais la faille responsable demeure inconnue.

Figure 1.29: Carte d’isoséistes du séisme du 15 Janvier 1891 (Maouche et al., 1999)

Encore plus a l'ouest, la région oranaise a égaleétériouchée par plusieurs séismes important : I'un
d'eux, le 9/10/1790, fit 2000 morts dans la vill®rdn (Lopez Marinas et Salord, 1990), et plusieurs

autres dans la région de Mascara firenhdmbreux dégats dans toute la région.

L'inconvénient de ces catalogues de sismicité histoegtied'une part, le manque de précision dans la
localisation des séismes; en effet, le seul moyemid'ane idée de I'emplacement de I'épicentre est la
construction de cartes d'isoséistes, basées stanbité ressentie, qui elle-méme est basée sur des

sources de données tres diverses (écrits ancigmgorta scientifiques, documents administratifs,
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articles de presse, interviews...); et, d'autret,de caractere incomplet de ces bases de données,
élaborées a partir de trop rares archives. Ligatedn de la magnitude (a l'aide de formules
mathématiques utilisant l'intensité) est égalenteds approximative. Ainsi la localisation et les
dimensions des failles responsables des séismes darhgénéralement inconnues. Ceci est d'autant
plus vrai pour les épicentres qui semblent étteés en mer, pour lesquels absolument aucune
information n'est disponible. Notons que la présence d'un tsunami n'est pas forcément liée a la
localisation en mer d'un séisme. Une illustratiomeleas sera montrée dans le paragraphe suivant.

Ainsi, la sismicité historique est trés utile pour identifier les zones ol se sont produits des séismes et
sur lesquelles nous n'avons pas d'informatismmacturales. Ce sont donc ces zones qu'il faudra
explorer, en l'occurrence en mer, afin de mieoxtraindre l'aléa sismique pour la zone cotiere
algérienne. Il s'agit notamment des zones de Dijidjelli, et d'Alger a Ténes.

Il est également intéressant de noter les zopparamment plus sismiquement actives que d'autres
(avec toute lincertitude liée au caractére incemiges données disponibles), telles que les régions
d'Alger, de Téneés, la région oranaise, ainsi lueégion de Béjaia. Ces données provenant de la
sismicité historique, combinées avec celles de la sismicité plus récente, ainsi que les données
structurales, pourront étayer une réflexion ses kaisons de cette appate répartition de la
déformation le long de la marge.

1.3.2. Les séismes destructeurs au XX siécle.

Le XX® siécle connut l'avenement de linstruménta sismique, c'est-a-dire I'apparition des
premiéres stations d’enregistrement sismique. De ce fait, le hombre de séismes enregistrés dans la
région devint de plus en plus important (Fig@rd0). De plus, l'augmentation du nombre de stations
d'enregistrement sismique permet une localisation des épicentres bien meilleure qu'autrefois,
permettant éventuellement de les relier a une strictomnue, si elle est cartée. L'intérét ici n'est pas

de refaire un catalogue de la sismicité de lagmadonc nous allons seulement nous intéresser a
certains séismes, situés sur le littoral algérien, ebwjuiin intérét particuligpour notre étude, certains

ayant eu un fort impact sur les populations, vu leur forte magnitude.
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Figure 1.3Q Carte des épicentres du nord de I'Algérie, de 1973 a 2006 (base de données
NEIC).

Prés d'Alger, un séisme toucha le Mont Chenoua le 29/10/1989 a 19h86.1M/- 0.2, CRAAG,

MS: 5.9 USGS) (Figure 1.30). Toute la région de Tipaza (70 km d'Alger) fut touchée et il y eut 22
morts et 300 blessés a Nador et dans les environs |aghes sévérement touchée, ou la plupart des
batiments furent détruits. D'importants dégats mulieu également dans les villes de Cherchell et
Tipaza. Des mouvements verticaux furent ressentie®iglissements de terrain eurent lieu, mais pas

de liquéfaction. Une vague anormale en mer fut aalsstrvée ainsi qu'un petit retrait de la mer (1 m)

au port de Tipaza.

L'hypocentre fut précisément localisé a 36°36,9'N 2°19,57'E et a une profondeur de 10 km
(Meghraoui, 1991). Le séisme fut attribué afdille aveugle a pendage NO sous l'anticlinal du
Chenoua (Meghraoui, 1991), ce qui est en accordlavaécanisme au foyer calculé (NEIC) (Figures

1.16 et 1.17) et la position de I'épicentre agoport a la structure de l'anticlinal du Chenoua.

Plusieurs autres séismes ont ébranlé la région Afdex et Chenoua. Le premier frappa la ville de
Tipaza le 9/2/1990 avec une Ms: 4.9, et le deuxiéme, localisé prés d'Ain Benian eut lieu le 04/09/1996
(Ms=5.7). Ces deux séismes ont d'abord été attribuémiléaaveugle de l'anticlinal du Sahel, mais la
direction de l'essaim des répliques n'est pas enrch@eec la direction de cette structure (Harbi,
2001). Le cas de ces séismes sera étudié plus en détail dans l'article (Yelles et al., soumis) au
paragraphe 3.4.

Plus au sud-ouest, on peut aussi noter le séisme qui eut lieu a Orléansville (actuellement Ech Cheliff)
le 9/9/1954, de magnitude M : 6,7 (Rothé, 1955) iatatisité X. Plusieurs villages furent totalement
détruits, des réseaux d'irrigation endommagédeetombreuses fissures dans le sol (dont un grand
nombre orientées N/S) et des éboulements fusmmalés. L'apparition de petits volcans de sable
furent également décrits L'épicentre qui fut défimiadtir des isoséistes fut situé au nord de la vallée

du Cheliff. Selon Rothé (1955), I'nypocentre se trou&adt9 km de profondeur et la faille qui a joué

était a pendage sud. Ce séisme a provoqué des codeatusbidité au large (a plus de 100 km de

I'épicentre, et avec une vitesse maximum de 74 km/h (El Robrini et al., 1985)) et cing coupures de
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cables a pres de 100 km au nord-ouest de Téneést kkurieux de remarquer que les courants de
turbidité ne se sont pas produits au plus pres diediépe, c'est-a-dire sur la pente au nord de Ténes,
mais beaucoup plus a l'ouest. Ceci pourrait étrdiqeip par la faible épaisseur, voire I'absence de
sédiments plio-quaternaires sur la pente dans ce secteur.

Le lendemain, une réplique presque aussi forte: @1 Dewey, 1990) se produisit mais beaucoup plus

au nord, au large de Ténés (Rothé, 1955, ewB90), ce qui remet en cause son appellation de

« réplique ».

Dans la méme région, prés de 25 ans plug, tan deuxiéme séisme eut lieu a EI Asnam (ex-
Orléansville, et actuellement Ech Cheliff) le 10/10/198@ure 1.30). Sa magnitude Ms: 7.3 en fait le
plus important jamais enregistré sur la marggiaénne. 25000 habitationsrémt détruites, et 2500
morts furent a déplorer. Le séisme fut ressenti sur un rayon de 360 km et fut suivi d’une réplique
également destructrice de magnitude Ms : 6.1. Enaoecfois il y eu rupture de cable sous-marin de
télécommunications, mais cette fois, un seul fut roEbuRobrini et al., 1985), et totalement a I'est de

la zone épicentrale (a 200 km), au nord-ouestadeaie d'Alger (Figure 1.31). La vitesse du petit
courant de turbidité fut estimée a seulement 45 k@rhpeut alors penser que lorsque le séisme d'El
Asnam se produisit, plus violent que celui d'Oriadlle, des sédiments plus lointains (200 km de
I'épicentre) furent sollicités, et aucun autre coudenturbidité ne se produisiains la région de Téneés

pour la bonne raison qu'il n'y avait plus assez de s#dsrsous-consolidés, aprés le premier séisme
d'Orléansville.

D'aprés Campos (1991) des tsunamis ont également eu lieu apres les 2 séismes de 1954 et 1980, et
touchérent les cbtes espagnoles. Dans ce casestepas le déplacement cosismique qui serait a
l'origine du tsunami, la faille étant trop loin derteer, mais le déplacement des sédiments en mer.
Ainsi, cela prouverait que méme de relativemenitgee déstabilisations sédimentaires entrainant des
courants de turbidité modérés, comme diensas du séisme de 1980, suffiraient a provoquer un
tsunami enregistré sur les cbtes de la maegeopéenne. Il reste donc a quantifier par des
modélisations le volume de sédiments aiilisés nécessaire pour I'apparition d’un tsunami.

Du point de vue du séisme lui-méme, une telle ritade fut trés surprenante car jamais atteinte
auparavant sur cette marge, mais de plus, ile fsur laquelle s'est produit le séisme de 1980, et
probablement aussi celui de 1954 (ou sur un embranchement de celle-ci, Dewey, 1990), n'était pas
connue auparavant. Ce séisme a donc fait premtiecience a la communauté scientifiqgue du besoin

urgent d'une meilleure connaissance des structures actives sur cette marge.
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Figure 1.31 Carte des séismes de 1954 et 1980 a Ech Cheliff et des courants de turbidité et

ruptures de céables associés (El Robrini et #85). 1: cables de télécommunications (A, B,

C, D et E), 2: cable remplacé, 3: cable répatédétermination électrique de la rupture, 5:
epicentre du 9/9/1954, 6: épicentre du 10/10/1980, 7: passage suggéré du courant de
turbidité de 1954, 8: passage suggéré du courant de turbidité de 1980, 9: faille inverse

connectée avec les séismes de 1954 et 1980. 10: faille, 11: position de la rupture du cable
d'Alger, 12: relief, 13: section sismiquelipméde, B: banc, c: canyon, V: vallée. Carte

bathymétrique : lignes de niveau a 50 et 100 m puis tous les 200 m.

Enfin, encore plus au sud-ouest, les plis-faillesad d’Oran ont également été le lieu de plusieurs
séismes meurtriers de magnitude supérieure a 5, comme les séismes de Mascara le 18/8/1994 (Mw :
5.7) (Benouar et al., 1994) et Ain Temouchen22eDécembre 1999 (Mw: 5.7) (Yelles-Chaouche et
al., 2004). Ces deux séismes (Figure 1.30) ont fait de nombreuses victimes (Mascara : 171 morts et
dégats au niveau des habitations notammenmt, T’mouchent: 25 morts et de nombreux batiments
détruits) et furent ressentis jusqu’a Oran. Dans la région de Mascara, plusieurs autres séismes
dévastateurs avaient déja été notés dans la gismistorique (Rothé, 1950), ainsi il semble que cette

région soit régulierement soumise a des évenements de magnitude modérée.

On remargue que la marge algérienne a été sepauéke nombreux séismes parfois violents, et tous
avec des hypocentres faiblement profonds (<20 km)atiQusqu’a la région d’Alger. 1l est cependant
intéressant de noter que la marge algériennatateest restée relativement calme durant tout ce XX
siécle (Figure 1.30). A part un séisme de magnitu8e(CRAAG) au sud-est de Béjaia le 20/3/2006

qui fit 4 morts, et dont I'épicentre a été localisé a terre pres de Kherrata (Figure 1.30), aucun fort
séisme n'a été enregistré en mer du c6té de la Retiiglie. Ceci est d’autant plus préoccupant que

I'on sait depuis le séisme de Djidjelli en 1856 qu’un trés fort séisme peut arriver dans ce secteur.
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1.3.3. Le séisme de Boumerdes, 21 Mai 2003

Les faits

Ce séisme, parfois aussi nommé le séisme dandwriri, d'intensité X et de magnitude Mw 6.8
(USGS, CRAAG, Ayadi et al., 2003, Yelles et al., 2004, Bounif et al., 2004, Meghraoui et al., 2004)
ou 6.9 (Delouis et al., 2004, Semmane et al., 2605).0 (Braunmiller et Bernardi, 2005) qui eut lieu

le 21 Mai 2003 a 18h44 GMT aux alentours de Boumerdeés, fit 2266 morts (2278 selon le CRAAG),
plus de 10000 blessés, 150000 sans-abri, et endommagea plus de 1000 batiments, selon USGS. Les
villes de Zemmouri et de Boumerdés furent cellessgbirent le plus de dégats, mais d'autres villes,
comme Thénia ou Dellys, dans un rayon de 50&our de Boumerdeés, subirent également des
dégats importants (Figure 1.32).

La répartition des dégats confirme la présence theffe site, méme au sein d'une méme ville comme

le montre cette photo (Figure 1.33) prise & Boumerdés aprés le séisme. On peut y voir que certains
quartiers ont été totalement rasés alors que d'autres, limitrophes, furent épargnés.

Figure 1. 32 Carte d’isoséistes du séisme de Boumerdes, 21/5/2003 (lignes en pointillés
rouges) et contexte géologique et tectoniquadégion (Ayadi et al., 2003). Le mécanisme
au foyer est celui du choc principal (ETH Zurich).
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Figure 1.33 Photo prise apres le séisme
de Boumerdes (21/5/2003) montrant un
quartier de Boumerdés totalement dévasté

alors que les quartiers limitrophes
semblent n‘avoir subi que des dégats
mineurs.

Figure 1.34 Propagation des ondes observées lors du tsunami du 21/5/2003 (Hébert et
Alasset, 2003), a gauche: au bout de 10 minutes, a droite: au bout de 100 minutes, il a atteint
la ville de Génes (Italie).

Figure 1.35: Photo prise du c6té de Dellys apres le séisme du 21/5/2003. On voit que la cote
s’est définitivement soulevée, découvrant la plage sur plusieurs dizaines de métres au large.
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Le séisme fut ressenti a I'Est jusqu'a Guelma, a I'Qussti'a Mostaganem, au Sud jusqu'a Biskra et
au Nord jusqu'au large deétes espagnoles et francaises.

Des ruptures de cables de télécommunications saussreurent lieu plusieurs dizaines de kilométres
au large de Boumerdés. Ces ruptures furent capséede puissants courants de turbidité déclenchés
par la secousse sismique. Les cables ont montréugagres multiples dans tout le secteur au large
d'Alger mais aussi jusqu'a Béjaia ; donc il estipposer que de nombreux sédiments ont été ébranlés
et remobilisés le long de la marge, dans ce secteur.

Le séisme généra également un tsunami sur les dés Baléares (Figure 1.34), avec des vagues de 2
m de haut qui coulérent des bateaux au porizdl2 morts), mais également sur les cbtes de
Sardaigne et la cOte d'Azur ou des perturbatitidales d'amplitude de l'ordre de 10 cm furent
enregistrées a Nice.

Des modélisations du tsunami (Alasset et al., 2@d6)montré qu'un glissement sous-marin n'avait
pas pu provoquer ce tsunami, donc le séisme lui-mé&emait a l'origine de la perturbation de la
tranche d'eau.

Une autre conséquence du séisme fut un souléverdéiet de la cote entre Dellys et Boumerdeées
(Figure 1.35).Ces données de soulévement cotier ont été trés utiles pour les études de modélisation du
plan de faille sur lequel s'est produite la rupture.

Les modélisations du plan de rupture

Dans leur modélisation, Meghraoui et al. (2004jesinent une faille de diction N54°E, longue de
54 km et & pendage 50 °SE qui a rompu selon deuwsszaa rupture de 25 km chacune, de 1 km sous
la surface a 15 km de profondeur. Ainsi, ces autearsinient pas la possibilité de ruptures de surface

a 5-10 km au large.

Des études ont aussi combiné ces donnéesodievement cotier avec des données GPS et des
données télésismiques afin de modéliser la géondirila faille en profondeuiPar leur inversion,

Delouis et al. (2004) obtiennent une faille & pendagkde 40-45°, de direction N70°E qui a rompu

sur 55 km (Figure 1.36). L'hypocentre a été localisé & 6 km, mais il semble que deux zones de rupture
aient fonctionné: I'une au sud-ouest, de 11 a 2 kmprdfondeur et l'autre au nord-est, de 6 km de
profondeur a la surface.

Une autre étude (Semmane et al., 2005) qui a combiné les données du réseau d'accélérométres ainsi
que des stations GPS, a obtenyendage de 47° vers le SE avec dimection de 54° (Figure 1.36),

ce qui est compatible avec une émergence de failléron 15 km au large. Cette étude montre
également que la rupture s'arréte brusquemestidtouest de Zemmouri, ce qui suggére un blocage

par la faille de Thénia quasiment pengiculaire a la faille de Boumerdes.
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Enfin une autre étude utilisant les mesures demssaGPS (Yelles et al., 2004) a également montré
gue la faille pendait vers le s@dt, mais avec un angle de 42°. Le manque de stations GPS n'a pas
permis de bonnes contraintes pour la partie edadaille, cependant il a été montré que la faille
s'arrétait a 3,4° a l'ouest, la projection a laaefdu plan de faille modélisé s'étendait de 6 km au
large a 4 km dans les terres, et que la ruptutiimial2 km de profondeur (Figure 1.36). D'aprés cette

modélisation, il semble que la faille n'ait pas pu atteindre la surface.

Figure 1.36 Carte montrant les différents plans de faille (projetés a la surface) obtenus par

les modélisations (Delouis et al., 2004 en vidiéeghraoui et al., 2004 en bleu, Yelles et al.,

2004 en vert, et Semmane et al., 2005 en orange) expliquées dans le texte. En traits pointillés:
I'émergence possible de la faille selon Braunmiller et Bernardi, 2005.

Les études sur le séisme de Boumerdés ont égateb@&néficié des enregistrements du réseau de
stations sismiques temporaires installé peu avaséileme. Ces stations ont enregistré plus de 900
évenements, ce qui a permis une relocalisgpi@tise du choc principal ainsi que de nombreuses
répliques. Les résultats de ces relocalisatitBsunif et al., 2004) montrent un alignement en
profondeur des répliques, en accord avec un plafaitle & pendage 45-55° rele sud-est, et une
faille de 50 km de long d'orierttan 55-60°E. Ceci est assez cohérent avec la détermination CMT de
Harvard, qui obtient un pendage 4#° et une direction 57°. Le chqeincipal fut localisé a 8-10 km

de profondeur et les répliques de 5 a 13 kmpddondeur principalement, et jusqu'a 16 km de

profondeur. Ces mémes auteurs (Bounif et al., 2004) pensent également que la rupture a peut-étre pu
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se propager jusqu'en surface. La surface de rupture calculée serait alors de 860 km?, d'aprés le moment
sismique.

L'analyse des moments de tenseurs sismiquesifiiller et Bernardi, 2005) montre également une

faille de 50 km de long (Figure 1.36), mais avemandage sud-est de 25 + 5°. La possibilité d'une
segmentation de la faille est également évoquée.

En résumé, les différentes études obtiennent kesrgres suivants pour la faille : Longueur : 50-55

km, Direction : N54-70°E, Pendage : 40-55° SEpbtsentre : 6-10 km de profondeur, Profondeur de

la rupture: 0 a 16 km.

Donc en considérant une faille gendage sud, le soulévementied constitue la preuve que la
prolongation vers la surface de la faille responsasteobligatoirement en mer. Il reste encore a
déterminer la géométrie exacte de la fagfdce aux nouvelles données structurales de profondeur
ainsi que la bathymétrie haute résolution, et si des traces de déformation ou déstabilisations
sédimentaires liées au séisme sont visibles en sudaag)i appuierait la thése d’une faille en mer et

validerait ainsi les résultats des modélisations.

Risque géologique

Des cartes d'aléa sismique avaient été produites bevagisme de Boumerdes (Figure 1.37). On peut

voir que la zone a l'est d'Algerésentait un aléa relativement modénméc'est a cet endroit que s'est
produit le séisme de Boumerdés (Ayadi et al., 2003). Ceci montre lintérét d'une meilleure
connaissance des structures actives qui conduirait a une meilleure caractérisation des sources
sismiques en termes de localisation, magnitude et récurrence.

Afin d'estimer le risque sismique pour I'ensemiiéela marge et d'anticiper les dangers potentiels
auxquels sont exposées les villes et installatitieres, il est d'abord nécessaire de connaitre la
longueur des failles (notamment en mer, ou la cartographie précise est inconnue) pour pouvoir estimer
la magnitude maximale sur chaque faille. Nassaierons de répondre a cette question dans le

Chapitre 3, en incluant une estimation des tde raccourcissement sur les failles identifiées.
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Figure 1.37 Carte d'aléa sismique (CRAAG) produite avant le séisme de Boumerdes.
P.G.A. : « Peak ground acceleration ».

Nous avons également vu plusieurs exemples de séismes ayant généré des tsunamis et/ou des
glissements sous-marins, ces derniers ayant provoquétlae de cables sous-marins. Ainsi, en plus

de l'aléa sismique, il faut également prendre en compte l'aléa géologique que représentent les
tsunamis (méme si leur ampleur est évidemni@ah moindre que sur des marges actives, par
exemple : Sumatra 2004, océan Pacifiqgue, ou méme les tsunamis de la fosse hellénique...) et les
courants de turbidité. Bien que les villes cétigt@dgérie ne soient directement menacées que par les
séismes et les tsunamis, le danger que représenteoulests de turbidité est également a prendre en
compte par les compagnies de télécommunicatipmgyérent et placent des cébles sur cette marge
sous-marine algérienne. Nous wers dans l'article (Domzig et.alsoumis) au point 3.5.2 comment

nous pouvons apporter des informations sur la natialéa en mer, et notamment sur les volumes de

sédiment glissés.
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Chapitre 2 .

Données et méthodes



2.1. Campagnes en mer, les différentes données acquises

Notre travail s'appuie essentiellement sur les données de plusieurs campagnes : MARADJA 2003,
MARADJA2/SAMRA (2005), PRISMA (2004), aihgque deux transits valorisés du Beautemps-
Beaupré (2004 et 2005) (Figure 2.1).

2.1.1 Campagne MARADJA 2003

Cette campagne, la premiére a acquérir des donnéesutke résolution sur la marge algérienne, eut
lieu du 21 Aolt au 18 Septembre 2003 a bord du Swmaiire de 'lFREMER. La zone couverte allait
des fles Habibas (ouest d’Oran) a Dellys (est d’Algavec une plus forte densité de profils dans la

zone touchée juste avant la campagne psgilme de Boumerdés du 21/5/2003 (Figure 2.1).

Figure 2.1 (page suivante)en haut : Plan de position des campagnes MARADJA 2003 (en
violet) et MARADJA2/SAMRA (leg 2 (en vettplongées SAR du leg 1 (en bleu)) ainsi que
les 2 transits valorisés du Beautemps-Beaupré (en orange). Les carottages effectués lors de la
campagne MARADJA 2003 sont représentés en vert clair, et les carottages de la mission
PRISMA en rouge.
En bas : détail montrant les 3 zones d’études de la campagne MARADJA 2003: ZC1 (Oran),
ZC2 (Tenes) et ZC3 (Alger). En bleu : profils sismiques 6-traces, en rouge : profils sismiques
24-traces, en vert : aucune sismique, bathymétrie et Chirp en continu sur tous les profils.
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Les données acquises furent de plusieurs types : bathymétrie multifaisceau EM300 et EM1000 ainsi

que la réflectivité associée, sismique-réflexion &4traces, sondeur de sédiments Chirp 3-5 kHz, 8

carottages, ainsi que des données graviquets et magnétiques (Tableau 2.1).

Nature des données Nombre Remarques

Profils sismiques 6-traced 4169 km 93000 tirs réalisés a la cadence de 12
secondes

Profils sismiques 24-traces 802 km 62000 tirs réalisés a la cadence de 5
secondes

Sondeur MF EMS300 et en continu 1517 km en acquisition sans sismique,

sondeur de sédiment Chirp 4971 km avec; total: 6500 km environ

Sondeur ME EM1000 10 profils Utilisation combinée avec _ EM300
seulement sur le plateau continental

Mesures gravimétriques |et . sauf magnétisme: interrompu dans|les

e en continu o
magnétiques girations
Carottages 8 Longueur totale : 56 m

Tableau 2.1 Bilan des données obtenues lors de la campagne MARADJA 2003.

Leurs caractéristiques techniques sont détaillées ci-apres.

2.1.1.1. La bathymétrie

Les systémes d’acquisition de bathymétrie multifaisceau furent de 2 types : Kongsberg Simrad EM300

ou EM1000 (Tableau 2.2), selon que le navirdreavait en haut/moyen fond (bassin profond et

pente) ou petit fond (plateau continental), respectivement.

Sondeur

Constructeur

Antennes
Plage de profondeur
Fréquence
Nombre de faisceaux
Ouverture angulaire

Largeur des faisceaux

EM 300

EM 1000

Kongsberg Simrad | Kongsberg Simrad

(N)

(N)

Planes horizontales Circulaires
20—-4000 m 0-1500m
32 kHz 95 kHz
135 60
140° 150°
1x2° 3,3x3,3°

(émission x réception)

Tableau 2.2 Tableau des caractéristiques des deux sondeurs Ifremer utilisés lors de
MARADJA 2003.
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Figure 2.2: Portée (largeur de la fauchée) des 3 sondeurs de I'lfremer, 'TEM12 en bleu,
'EM300 en vert, et 'TEM1000 en rouge (http://www.ifremer.fr).

Figure 2.3: Précision
théorique verticale de
'EM300 en fonction de la
distance latérale des
faisceaux. Pour le faisceau
vertical, la précision est de
'ordre de 2 m
(http://www.ifremer.fr).

Figure 2.4: Résolution théorique spatiale
pour les différents sondeurs de I'lfremer a
une profondeur de 1000 m. A cette
profondeur, 'TEM300 a une résolution de

25-35 m. (http://www.ifremer.fr)
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Ces sondeurs utilisent la technique des faisceausés@t leur portée peut aller jusqu'a 5 fois la
profondeur d'eau. Pour I'EM300, le sondeur pgatdment utilisé pendant MARADJA 2003, elle est
optimale (5000 m) pour des profondeurs de I'ordre de 1000 a 3000 m (Figure 2.2). Sa précision
verticale peut atteindre 2 metres pour le faisceau central (Figure 2.3) et sa résolution est au maximum
~25 métres (Figure 2.4).

Ainsi, nous voyons qu’avec les données bathyupé#ss provenant de 'EM300 nous ne pourrons
guére produire de Modele Numériqde Terrain (MNT) avec une maille inférieure a 25 m sous peine
de risque de suréchantillonnage,par conséquent, pixellisation de I'image. Mais, grace a une trés
bonne précision verticale, il est en théorie possiltr 'EM300 de distinguer des reliefs de quelques
meétres de haut.

Un autre type de données fut acquis : il s'agit des dorut@igses, plus particulierement de la baie de

Bou Ismail a Dellys. Ces données n’étaient pas disponibles sous forme numérique, mais seulement sur
d’anciennes cartes papier en courbes deaniyau 1/150000) provenant de Leclaire (1972).

J'ai ainsi digitalisé ces cartes (principalement callie$a zone d’Alger) grace a une table a digitaliser

et au logiciel concu par Jacques Malod (IUEND)gitxyzUTM®. Les courbes de niveau étaient
présentes tous les 10 m de 0 a 100 m de profondeur puis tous les 100 m de 100 a 1000 m.

Des données digitalisées a partir de cartes marines m'ont également été fournies par Héléne Hébert
(CEA), en particulier pour la baie d’Alger.

L'ensemble de ces données obtenues a partir d’aresesartes digitalisées sont a utiliser avec grande
précaution. Tout d’'abord, les cartes d’origine ont été créées avec un nombre inconnu de sondes, et on
peut supposer qu'une grande pdiinterpolation a été nécessaire afin de dessiner les courbes de
niveau, donc que leur précision esbla. De plus, les courbes de niveau étant au minimum tous les 10

m (sauf dans les données d’Hélene Hébert pouritaddalger ou les 3 premiéres courbes de niveau

se situaient a 3, 5 puis 10 m), les variations deopagur de moins de 10 m ne sont généralement pas
visualisables. Enfin, lors de la digitalisation, nukst' a I'abri d’'une erreur de pointé, et des facteurs

tels que I'épaisseur des courbes sur le papieéehdlle de la carte ajoutent encore des imprécisions

aux MNT obtenus. Des distorsions sont égaldnmmossibles puisque les projections des cartes
n’étaient pas indiquées, donc nous avons supposeayisections en projection Mercator, comme pour

la plupart des anciennes cartes.

Pour conclure, ces données cétiéres, a cause deidre résolution spatiale, sont essentiellement
utiles pour la reconnaissance des traits strugkuigénéraux de la zongbtiére, mais il nous est
impossible de distinguer des détails inférieurs anl@e haut, alors que 'EM300 peut visualiser des

reliefs de 2 m de haut.
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2.1.1.2. La réflectivité

La réflectivité (ou imagerie) est obtenue grace au sondeur multifaisceau (dans notre cas, EM300 et
EM1000, mais je n’ai utilisé que les données de réflectivité de I'EM300 car ce sont celles qui
concernent la pente et le bassin profond). Cesékmde réflectivité locale représentent I'amplitude

du signal recu (en dB), et sont fonction dgmréede dispersion que I'onde du multifaisceau subit
lorsqu’elle rencontre le fond. Contrairement db#hymétrie, la précision est meilleure aux faisceaux
extrémes qu'a la verticale du sondeur. La réflectiiténe donc des indications sur la nature du fond.
Ainsi un fond a forte réflectivité correspond généradat & des fonds comportant des matériaux durs
qui réfléchissent bien les ondes. Au contraire famd & faible réflectivité sera caractérisé par des
matériaux hétérogénes, désorganisés, qui dispgdeseondes. Ainsi, les données de réflectivité seront
trés utiles pour la caractérisation des sédimentgfitipks de par leur texture et leur nature.

Par contre, il faut étre prudent car un signalédfl au voisinage de la verticale est trés fort
(spéculaire) mais il s’atténue en fonction de Eatice. Donc un certain nombre de corrections seront
nécessaires afin de s’affranchir des effets de lamgtiable de réception. La procédure sera détaillée

au paragraphe 2.2.2.

2.1.1.3 La sismique-réflexion

Le systeme de sismique-réflexion utilisé est illustré ci-dessous (Figure 2.5). Le dispositif (Figure 2.6)
consiste en un émetteur, des canons a air envagmnondes qui sont réfléchies sur les différentes
interfaces du sous-sol puis récupérées par les réeeples traces, positionnées a intervalles réguliers
sur la flte trainée derriére le bateau. Deux types de flites ont été utilisés, la premiere, pour la

sismique dite « rapide », comporte 6 traces, et la seconde, 24 traces.

Figure 2.5: lllustration du systeme de sismiquiflexion GENAVIR (ici 24-traces =haute
résolution) (figure de David Graindorge) N : nombre de traces, D : distance entre tirs, d :
distance entre traces
Déport : distance source — tirl, Couverture = N*d / 2D , CDP = 2D/d(n-1) -t + (N + 1)
CDP : common dipping point ou point mir@ommun. A chaque tir, les mémes points sont
couverts par une onde différente, d’ou un meilleur rapport signal/bruit.
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Le dispositif 24-traces utilisé lors de MARADJA 20p8rmet une visualisation de tres haute qualité
des niveaux plio-quaternaires, mais la puissance&aesteurs n’était pas suffisante pour permettre la
visualisation des réflecteurs sous les évaporitesigupés. Le marqueur sédimentaire que constitue la
base du sel est donc presque toujours invisible avégpeede sismique. En revanche, la sismique-
réflexion 6-traces, qui procure une moins bonésolution pour les niveaux superficiels, permet
I'identification de niveaux sous le sel meseimi en l'occurrence les dépbts infra-messiniens et
éventuellement le socle acoustique (voir 2.2.3)gees’avérera trés utile dans l'identification de

failles ou plis actifs.

Figure 2.6 (pages 73 et 74)llustration de lI'instrumentation utilisée pour la sismique-
réflexion 6 traces (page 73) et 24-traces (page 74).
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2.1.1.4 Le sondeur de sédiments Chirp

Le sondeur de sédiment (TRITON ELICS) est ¢itmé d’un émetteur a fréquence modulable 2-5 kHz
(mode Chirp), avec une puissance acoustigue maximuzi@leB. Le dispositif estxe sous la coque

du bateau. Il permet la visualisation desimétts trés superficiels (jusqu’'a 150 m) avec une
excellente résolution. Le logiciel Delph (Ifremer) a été utilisé a bord pour I'acquisition des données, et
il a également été utilisé pour la transformates fichiers bruts (.tra, .par) en SEGY.

Les données obtenues sont trés lisibles pour les fonds @hatevanche, lorsque la pente est forte, les
données sont souvent inexploitables, méme enamtcigls délais sur le profil numérique SEGY.

Les données du sondeur de sédiments seront utilcdgasur I'étude des processus (sédimentaires ou

tectoniques) affectant les sédiments trés récents.

2.1.1.5 Les carottages

Les carottages ont été effectud&ale d'un carottier Kullenberg, catteer gravitaire a piston. Ce type
de carottier permet d’échantillonmjesqu’a 10 m de sédiment.

Nous avons obtenu 8 carottes dont les caractéristiques sont listées ci-aprés (Tableau 2.3) :

Dans cette étude les carottages ont essentielledtenttilisés pour le calibrage des facies identifiés

sur le Chirp et la caractérisatioagiprocessus sédimentaires correspondants.

Nom de la |Longitude (deg| Latitude (deg.| Longueur Localisation
carotte min.) min.) (m)
KMDJO1 3°43.01 37° 2.76 7.82 Boumerdes, pied de pente

Boumerdes, pied de pents
sur un bassin perché

1%

KMDJO02 3°31.49 36° 57.83 6.35

Boumerdeés, sur une terrasse

KMDJO03 3°17.19 36° 56.88 3.72 ;
du canyon d’Alger
KMDJ04 3°42.53 37° 15.69 7.55 Boumerdeés, bassin profond
KMDJO05 0° 2.04 36°2.18 7.68 | Plateau continental, baie
d’Arzew
KMDJO06 0°8.12 36° 17.60 8.18 Mostaganem, pied de pente
KMDJ07 0° 7.60 36° 32.42 6.37| Mostaganem, bassin
profond
KMDJ08 0° 2.77 36° 21.97 7.64 Mostaganem, pied de pente

Tableau 2.3: Localisation et longueur des carottes de la campagne MARADJA 2003.

2.1.1.6 Les données gravimétriques

Le gravimétre présent a bord était un gravimetre Bodenseewerk KSS31. C’est un gravimeétre a ressort
qui mesure le champ total de pesanteur. Les éemont été enregistrées par la centrale TERMES a

bord du bateau donc furent disponibles au format TERMES (.gra). Les données brutes doivent ensuite
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étre transformées afin d'obtenir des anomalievigrétriques. Cette procédure sera expliquée au

paragraphe 2.2.4.

2.1.1.7 Les données magnétiques

Le magnétomeétre était un magnétometre a protonSFédrainé a I'arriére du bateau. Sa résolution
est de 0.001 nT, sa sensibilité de 0.015 nT.

Les données de magnétisme n'ont presque padikséas pour cette étude, donc je ne détaillerai pas
l'acquisition ni le traitement de ces données. Jai deulement que des cartes du champ magnétique
total ont été produites a bord du navire et seront @exjau paragraphe 3.1. J'ai également converti le
champ magnétique total en anomalie magnétiquex; BMGRF10, grace a des scripts Fortran de Jean-
Yves Royer (IUEM), ce qui m'a permis de confoteer observations faites d'aprés les cartes obtenues
juste apres la campagne.

2.1.2 Campagne MARADJA2/SAMRA

Cette campagne, qui eut lieu du 25 Octobre abddembre 2005 (séparée en 3 legs : du 25 Octobre
au 2 Novembre, du 3 Novembre 48 Novembre, et du 21 Novembre au 12 Décembre, Figure 2.1),
fut menée avec le méme navire (N/O Le Suroit) que MARADJA en 2003. Un certain nombre
d’'instruments utilisés furent donc les mémes. De plus, lors du premier leg (ou leg 0), les essais
techniques du SAR (systéme acoustique remorqué) digenties OBS furent largués, et des mesures
piézométriques ainsi que des carottages fureateffs. Je ne détaillerai pas ces différentes opérations
car je n'utilise pas leurs résultats. Pendant le deneileg (ou leg 1), des carottages (Killenberg (19
carottages soit 152.45 m de sédiments) et dfete Ronenberg (20 carottages soit 7.56 m de
sédiments)) et la mise en place de 6 piézomeétre O furent effectués principalement sur la zone

3 de MARADJA 2003. De plus des profils SAR (8&m en 9 plongées) furent obtenus le long de
structures stratégiquement choisies. Le sondewédements Chirp a fonctionné en continu. Lors du
dernier leg (leg 2) (Tableau 2.4), le mémspdsitif instrumental que pour Maradja 2003 fut utilisé
(bathymétrie multifaisceau EM300 et réflectivaésociée, CHIRP 2-5 kHz, carottages Killenberg,
magnétométre, sismique-réflexion). Seul le gravim@'geait pas disponible. Léispositif de sismique
réflexion fut légérement modifié. En effet, noagons bénéficié de sismique-réflexion 24- et 72-
traces, et le dispositif d’émission fut Iégerement médifin de permettre uneysl grande pénétration,

notamment pour la sismique 24-traces.
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Nature Nombre Remarques

Couverture .
s ~4200 km (continu)j,
bathymétrique 87 profils

multifaisceau EM300

Une seule courte interruption

| 2 brefs incidents (courte panne d’un canon

Sismique-reflexion | ~4000 km (presque,en début de manip, filet de pécheur en fin de

rapide 24 traces en continu) . . .
manip), sans dommages ni conséquencges
Sismique-réflexion de o
. : Nouveaux flotteurs et sources combinéges
Haute Résolution (HR- ~120 km o
3 mini-Gl + 2 Gl
2D)
Carottages : 7 carottes Carottes Killenberg : ~8 m chacune
Kullenberg, et 1 carotte 7+1 : )
" Carotte d’interface : 1 m
d’interface
Profils Chirp ~4000 km (continu Rejeu d’échelle sur 500 ms
Retard a la mise en route en queue de flite
Magnétisme ~3500 km (continiien raison d’'un probleme de mise en place du

systéme de traction du magnétometre

Tableau 2.4 Tableau récapitulatif des données acquises lors du leg 2 de
MARADJA2/SAMRA (extrait modifié de la fiche technique de fin de campagne).

Les instruments non décrits dans le paragraphé& 2tldont je vais utiliser les résultats sont donc

explicités ci-aprés.

2.1.2.1 SAR

Ce systéme de sonar (Systeme Acoustique Rempeguéracté par le bateau a 100 m du fond (Figure
2.7). Ainsi, le signal est émis avec une incierasante, avec une fréquence de 170 kHz a babord et
190 kHz a tribord. De plus, 1 pixel correspond ac&§ ce qui permet une visualisation trés précise
des détails du fond marin, et en théorie, un escamtedee 1 m de haut, par exemple, devrait étre
identifiable. La portée théorique dbaque c6té du sonar est de 500 m.

La réponse acoustique (I'intensidél signal) dépend de I'angle d'idgince, c’'est-a-dire qu’elle est
dépendante de la pente mais adsslia rugosité du substratum, datecla nature du fond. Les surfaces
réflectives (un relief, ou une surface rugueuse) @igEent en sombre, alors que des surfaces planes
ou insonifiées (« ombre » d’'un relief) apparaissent en plus clair ou blanc.

En méme temps que le sonar lattéma sondeur de sédiment peut étre utilisé. Celui-ci a une fréquence

de 3.5 kHz et une pénétration maximale de 8fr@ngen fonction de la nature du fond marin.
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Figure 2.7: Principe du sonar latéral (source : Ifremer) : A : poisson remorqué, B : surface
insonifiée instantanée, C : surface couverte par les émissions précédentes.

2.1.2.2 Sismique 24- et 72-traces

Le dispositif de sismique réflexion consisteljours, comme pour MARADJA 2003, en des canons a

air émetteurs ainsi qu'une flite réceptricend®nt la campagne MARADJA2/SAMRA leg2, deux

types de flates furent utilisés : une flGte de 24 traces (300 m) et une flite de 72 traces (600 m). Pour la
sismique 24 traces (Figure 2.8), 2 canons furent utilisés: 45/46tiibord, et 105/105 & babord,

alors que pour la sismique 72 traces (Figure 3.8anons furent employés: 2 canons Gl (45/4pan

tribord, et 3 canons mini Gl (35/35%ra babord. La fréquence utilisée pour la sismique 24-traces (dite
"sismique rapide") était de 50-55 Hz, ce qui pemnmié résolution verticale de 5 m et une résolution
horizontale de 25 m. Pour la sismique 72-traces (haute résolution), la fréquence était entre 50 et 250
Hz, fournissant ainsi une résolution verticale jusdum, et une résolution horizontale jusqu'a 10 m.

Ici, la sismique 24-traces permet d’'observer dectflrs jusque sous la base du sel, alors que la

sismique 72-traces, de meilleure résolution en surface, pénétre moins.

Figure 2.8 (page suivante): Configuration de I'équipement de sismique-réflexion pour la
sismique dite "rapide", soit 24-traces lors de MARADJA2.

Figure 2.9 (page 80): Configuration de I'équipemeld sismique-réflexion pour la sismique
haute résolution, soit 72-traces lors de MARADJA2.
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2.1.3 Campagne PRISMA

La campagne PRISMA (partie tlecampagne PRIVILEGE) eut liglu 29 Mai au 6 Juin 2004 avec le
N/O Marion Dufresne (IPEV) le long de la mardecaine. Durant cette campagne, 4 carottes Calypso
furent obtenues le long de la marge algérier{iableau 2.5) (Figure 2.1). La description

lithographique des carottes fut effectuée a bord du bateau.

Nom de la carotte Localisation (Lat/Long) Longueur
MDO04-2798 N37° 14,03’ E3°44,94’ 29,5 m
MDO04-2799 N37° 7,37 E3°36,83’ 25,5 m
MDO04-2800 N37°2,02" E2° 30,00’ 28,5 m
MDO04-2801 N36°30,99’ E0°30,03’ 24,8 m

Tableau 2.5 Tableau indiquant la localisation et la longueur de chaque carotte prélevée lors
de la mission PRISMA.

Le carottier Calypso est le seul carottier capablpréiever des carottes longues de 60 m (mais cette
longueur est rarement atteinte, a cause des sédic@nisortant souvent des zones plus consolidées,
bloquant la progression du carottier). Son principeillestré dans la figure suivante (Figure 2.10).

L'intérét de ce type de carottage est de pouvommdlonner de trés longues carottes, dans notre cas,

jusqu'a une trentaine de metres de longueur.
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Figure 2.10 (page précédentechéma illustrant la configuration du carottier Calypso (a
gauche) et son principe (a droite).

2.1.4 Transits valorisés du Beautemps-Beaupré

En 2004, nous avons pu bénéfice 2 transits valorisés de ce navire appartenant a la Marine
Nationale le long de la margegélienne, qui nous ont fourni ¢iebathymétrie multifaisceau (sondeur
grands fonds Simrad EM120) sur 2 profils d’esberst au large de I'Algérie (Figure 2.1).

Le type de sondeur utilisé est doté de 192 faisceauxutfechacun, fonctionne a une fréquence de 12
kHz, sa largeur de fauchée est de 140°, sa préaisiticale est de ~3 m a 3000 m de profondeur, et
sa résolution est de 17 m a 1000 m de profondeur.
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2.2. Méthodes utilisées

2.2.1 Traitement de la bathymétrie (multifaisceaux et digitalisations)

La bathymétrie provenant des campagnes Mar20p3 et 2005 ainsi que des transits valorisés du
Beautemps-Beaupré nous fut transmise sous formechiierf bruts au format Caraibes (.so et .na, 1
par profil). L'import de ces données avec Caraibes®clehde traitement et visualisation de données

marines Ifremer, nous fournit des fichiers .mbbrmet..Ces fichiers doivent étre encore une fois

modifiés, et découpés en profils, pour obtenirchiér .xy par profil (ou .mbg, avec Caraibes version

3) (Figure 2.11). Ces fichiers .xy sont des fichiers contenant les sondes brutes.

Figure 2.11: Organigramme des principaux traitements Caraibes® utilisés pour le
traitement de la bathymétrie. Les rectangles correspondent aux modules Caraibes utilisés.

Les fichiers des campagnes Maradja furent déjiyés a bord ce qui nous a permis d’obtenir dés la
fin des campagnes des modéles numériques déntéMT) corrects au pas de 50 m. Cependant,
pour une meilleure visualisation des détails, il nawsemblé bon d'obtenir un MNT a 25 m au moins

pour la zone de Boumerdés, c’est-a-dire la ZCguie 2.1), zone d'étude prioritaire suite au séisme
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du 21/5/2003. Pour cela, un nettoyage plus précis fut nécessaire. Une comparaison entre les différents
types de filtrages disponibles fut effectuée. bgidiel Caraibes disposait, au moment ou I'on a
commencé le traitement, de deux sortes de filtrages : le module Filtxy et le module Batmul. Pour
I'utilisation du premier module, la création au préalable d’'un premier MNT trés lissé (par exemple au
pas de 100 m) est nécessaire. A partir de ce MNT, on recrée un fichier de sondes (.xy) qui est comparé
au fichier xy a nettoyer. On indique I'écart & ne pas dépasser, et le module supprime tous les points
trop éloignés du MNT lissé. L'inconvénient de cedtehnique est que, en lissant le premier MNT de
référence, des points aberrants sont moyennés (Figure 2.12), et quand on le compare au fichier a
filtrer, le filtrage génére des suppressions stmdes abusives. Ceci nécessite donc un passage
obligatoire par le module Batmul, pour rectifiees suppressions abusives. On pourrait également
indiquer un seuil plus faible, engendrant moinsdppression de sondes, mais alors certaines sondes
aberrantes ne seraient plus supprimées. Comme il est tres difficile de trouver le juste milieu, il est de

toute facon indispensable de finir par le module Batmul.

Figure 2.12 Schéma montrant le principe du filtrage Filtxy. La comparaison des ondes
brutes avec un MNT lissé engendre l'invalidation abusive de sondes se trouvant a proximité
des sondes aberrantes.
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C’est ainsi que nous avons préféré utiliser directement le module Batmul (Figure 2.13), certes
rébarbatif et long, mais nécessaire si I'on waatenir un MNT de qualité, puisque seul I'ceil averti du
géologue marin peut trancher sur la validité ou dome ou plusieurs sondes « anormales », et ainsi
distinguer un vrai creux d’'uneleur fausse du sondeur.

Pour effectuer ce long travail, la méthode et laiich de traitement a utiliser m’ont été apprises par
Alain Normand (Ifremer), et j'ai pu bénéficier daide d’Abdelaziz Kherroubi (CRAAG, Alger)
pendant 2 mois au cours de lI'année 2004. Début ZG05u également finir les derniers profils
restants grace aux nouveaux modules de Caraibes v3.1: Genidx, Esa et Odicce. Genidx crée
seulement des fichiers d’'indexation. C’est ESA gtilisant un algorithme complexe développé par le
SHOM, basé sur la division de la surface en cellules, modélise le fond marin par groupe de cellules.
Pour finir, Odicce (Figure 2.14) permet l'affichage des sondes en 1D, 2D, mais aussi 3D, et
invalidation manuelle ou automatique de sesdIronie du sort, ces modules qui permettent un
nettoyage plus précis que Filtxy, ainsi quetridtement de I'ensemble simultané des données de
bathymétrie d’'une mission entiere, n'ont été asqar le laboratoire que début 2005 alors qu’une
grande majorité du nettoyage manuet@Batmul avait déja été effectuée.

Quoi qu’il en soit, nous avons obtenu des MNT (le module Mailla a été utilisé pour transformer les
.mbg ou .xy en .mnt) nettoyés, un par profil, @s de 25 m pour la zone ZC3 (zone d'Alger, Figure
2.1). L'obtention du MNT final a nécessité I'élinaition des faisceaux extrémes dans le cas ou leur
superposition, d’un profil a l'autre, entrainait un excés de bruit. Pour cela les modules utilisés étaient :
Cocoul pour la génération decfiiers contour pour les zones a supprimer. La remise a zéro de ces
zones se fit avec Invmnt, puis, une fois que l'openadi été effectuée sur tous les profils, on a pu les
fusionner dans un méme MNT avec Mosmnt.

Pour finir, un léger lissage (module Invmnt) des zones trés bruitées (que Batmul n'a pas réussi a
améliorer) fut effectué, ainsi qu’'une interpatati pour boucher de trés petit®us dans le MNT
(Figure 2.11).

Figure 2.13 (page suivante, en haufyenétres du logiciel Caraibes® montrant l'utilisation
du module Batmul. Les sondes aberrantes (en blanc sur la vue en faisceau) sont invalidées
manuellement.

Figure 2.14 (page suivante, en bas)enétre du module Odicce de Caraibes v3.1. A gauche,
on peut sélectionner une zone quelconque du profil, et nettoyer les sondes aberrantes de
maniére groupée sur tous les faisceaux en méme temps, a droite. Le résultat de l'invalidation
est immédiatement visible sur la carte a gauche. Il est également possible de représenter
plusieurs profils en méme temps et ainsi effectuer les invalidations en ayant les informations
des profils adjacents ou sécants sur la méme fenétre (a droite).
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Certains types de bruits n'ont pas totalempuatétre éliminés, notamment le long des faisceaux
extrémes ou des faisceaux centraux. Un fort lissagrait pu étre appliqué, mais cela aurait pu
entrainer la perte d'information, d’ou la décisionadmserver le MNT tel qu'il était. D’autre part, il
est facile de distinguer ce bruit de véritables felggologiques, puisqu’il suit parfaitement les trajets
du bateau, donc il est facile d’en faire abstraction.

Pour conclure, le MNT au pas de 25 m a permividealiser de petits détails, notamment sur les
pentes, comme le montre la Figure 2.15, ce qui s'eSté trés utile dans certaines zones comportant

de faibles accidents, comme on pourra le voir dans le chapitre suivant.

Figure 2.15: Comparaison entre le MNT obtenu a la fin de la campagne MARADJA au pas
de 50 m (a gauche) et la méme zone retraitée, au pas de 25 m (a droite). (Les 2 images ont le
méme ombrage)

L'ensemble des MNT des différentes campagnes sien été visualisé et concaténé soit avec
Caraibes® (modules Cocoul ou Comail ou View3D)t asec Surfer, soit avec ArcView 8.3. Si l'on
compare la nouvelle carte obtenue (Figure 2.17) avec les anciennes cartes bathymétriques disponibles
avant les campagnes MARADJA (Figure 2.16), orit wme l'apport est considérable, surtout au
niveau des détails sur la pente, mais aussi defsrelmonnus auparavant demnent visibles en pied

de pente et dans le bassin profond.
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Figure 2.16: Bathymétrie de la zone d’Alger disponible dans les années 50 (Rosfelder, 1955).

Figure 2.17: Vision globale de la marge algérienne incluant les donnéedliszires SRTM a terre et les différentes données marines hau
résolution disponibles (MARADJA 2003, MARADJA2/SAMRA, transitasedadu Beautemps-Beaupre, bathymétrie coétiere des cartes d
Leclaire, 1972) au pas de 100 m. Les différentes zones pourront étre trouvées en format A4 dans les annexes.
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2.2.2 Traitement de la réflectivité

Les données d'imagerie obtenues aprés la campagne se présentent sous forme de fichiers .IM et .im.
Ces fichiers sont transformés en mosaique grace aux modules Epremo et Ereamo de Caraibes®. On
obtient une mosaique brute .mos. Le module Analiimptde visualiser I'image et de rehausser son
contraste.

Les données de réflectivité peuvent égalementr sdibers traitements optionnels, toujours avec
Caraibes®, afin de corriger I'effet de spéculaire @eldicale du sondeur, ainsi que les différents gains
d’antennes, les différents modes utilisés selon ¢tdopdeur (Modes « very shallow », « shallow »,

« Medium », « deep », «very deep » et « exwapd), le coefficient d’absorption et égaliser la
réflectivité latérale. Le résultat @rtu est appelé « Belle Image » (terme Ifremer spécifique au résultat

de I'ensemble des traitements précédemment énuméreés).

Ces traitements représentant une charge relativeimgmartante de travail, je ne les ai appliqués
gu’aux zones couvertes par Maradja 2003, les zonesipalement investiguées dans ce travail. Leur
principe et les principales procédures, €laborées par Eliane Le Drezen (Ifremer), sont résumeés dans la
Figure 2.18.

Il faut d’abord créer une mosaique (avec EpremnBreamoS) avec uniqguement la couche « mode de
fonctionnement du sondeur », afin de sépaesrdifférentes zones de profondeur. Ensuite, il faut
repérer des zones homogénes avec le moins d’infiarmossible sur la mosaique de réflectivité pour
chaque mode de fonctionnement, et créer un fiathee découpe pour chaque zone. Il faut ensuite
calculer les courbes de réflectivité angulaire pchiaque mode afin de corriger des différences de
réflectivité latérales et de directivité des antenfmur cela, la création d’'une image « rectiligne »

pour chaque mode de fonctionnement est néceqsaéme procédure que pour créer une mosaique,
sauf que I'on choisit « image rectiligne » pour le tgfienage en sortie, au lieu de « mosaique ») et

I'on remplace les valeurs par défaut Simrad dienpanneau des corrections (dans EreamoS) par

« mesure physique » et « pas de compensation dieeletivité des antennes. J'ai ensuite fourni les
images obtenues a Jean-Marie Augustin (Ifremer) pour qu'il calcule les courbes de corrections par
mode de fonctionnement. Grace a son logiciel,généré 2 fichiers de correction (.rev).

On peut maintenant créer la Belle-image, avec, a nouveau Epremo puis EreamaoS. De préférence il faut
traiter séparément les profils de directions diffées. Les 2 fichiers de correction obtenus sont a
entrer dans le panneau de parametres de EreamoS praitelment de la réflectivité latérale et de la
directivité des antennes. La gomme Ifremer est utilisée pour le traitement du spéculaire.

Enfin, pour fusionner les mosaiques obtenues pour les différents profils, le module Eintca est utilisé,
puis une légere interpolation peut s'avérgileupour combler les petits trous avec Efiltr. Les
mosaiques que j'ai créées sont au pas de 25 m, ce qui est généralement un pas raisonnable pour des

données de réflectivité de 'EM300.
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D’autres fonctions, que je n'ai pas utilisées ou d'impuaréamineure, concernant le traitement de la
réflectivité existent, mais je ne les ai pas ilé&s ici, la totalité des fonctions disponibles sur

Caraibes étant détaillée dans l'aide du logiciads précisions et subtilités du traitement « Belle

image » n'ont également pas été énumérées ici quaoi sl'alléger le texte, mais ils peuvent étre

demandés a Eliane Le Drezen (Ifremer).

Pour conclure, limage finale obtenue (Figur€®@. ne présente plus (autant) les artéfacts liés
notamment au signal spéculaire a la verticale deaoaou aux différents modes de fonctionnement du
bateau, comme on pouvait les voir sur I'image avantaiéeement (Figure 2.19). L'interprétation sera

alors moins biaisée par ces différences artificielles fiiectiité, et le spéculaire, fortement atténué, si

ce n'est supprimé, ne masque plus le signal.

Figure 2.18: Organigramme des principaux traitements appliqués sur les données de
réflectivité. Les rectangles correspondent aux modules Caraibes utilisés.

Figure 2.19 (page 91)Exemple de carte de la réflectivité brute. Les fleches pointent des
artéfacts qui peuvent troubler l'interprétation de ces cartes et qui doivent étre corrigés en
produisant une "Belle image".

Figure 2.20 (page 92)Carte de la méme zone présentée en Figure 2.19, montrant le résultat du
traitement "Belle-image". On voit que les différents artéfacts tels que le spéculaire et les variations
de réflectivité dues au changement de mode du sondeur sont supprimés ou du moins tres atténués.
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2.2.3 Traitement de la sismique

Les données de sismique-réflexion de MARADJ003 ainsi que MARADJA2/SAMRA ont tout
d'abord été obtenues au format SEG-D, qui a ét&stormé en SEG-Y par le personnel Genavir, a
bord du navire. Ensuite, les profils ont été traés Bernard Mercier de Lépinay (Géosciences Azur,
Sophia-Antipolis), en majorité a bord du navirgda également I'aide de David Graindorge (IUEM,
Brest), a bord de Maradja2).

J'ai pu assister au déroulement de la procédure, durant un séjour a Sophia-Antipolis en 2005, pour
certains profils qui nécessitaient un retraig:t, et également lors de la campagne
MARADJA2/SAMRA.

Les profils ont été sommés (= « stack ») et migrés grace au logiciel Seismic Unix (SU).

Avant la sommation, les données brutes subisselfupgetraitements comme un filtrage passe-bande
pour améliorer le rapport signal/bruit.

La sommation consiste en l'ajout des sismogrammes de plusieurs traces d’'un méme point, ce qui
permet une augmentation du rapport signal/bruit. Pour cela les traces sont d'abord triées en CMP ou
points miroirs communs. Les CMP subissent une correction dynamique (NMO : Normal Move Out)
qui permet de supprimer l'effet lié aux offsefdistance source-récepteur) différents des signaux
arrivés sur un méme CMP. Puis a lieu la sommation.

Ensuite, la migration fut effectuée avec laesite de I'eau, puisque nous ne connaissons pas les
vitesses exactes dans chaque couche. La vitesse de I'eau fut prise a 1515 km/s grace aux sondes
SIPPICAN prélevées régulierement lors de la campaguigpermettent de connaitre la température et

la salinité de I'eau de mer et d’en déduire itesse du son dans I'eau. La migration restitue la vraie
géométrie des réflecteurs et atténue les hyperliées aux points diffractants. Durant cette étape, un
deuxiéme filtre passe-bande ainsi qu'un gain peuvent étre appliqués.

Enfin, un « mute » permet de supprimer leitbbprésent dans l'eau, et un gain (un gain AGC:
automatic gain control, ou encore le gain JON)tp&re appliqué pour améliorer la visibilité des
réflecteurs profonds sur l'image finale.

Aprés ces différents traitements, on a considérableraagmenté la visibilité des réflecteurs en
profondeur, et ceux-ci ont été replacés avec une géométrie plus correcte (Sans traitement et avec
seulement la sommation : Figure 2.21a et b, aprés traitement : Figure 2.22). On n'a cependant pas
appliqué de modeéle précis de vitesses pour leshesuen profondeur, donc dans le futur, il restera
encore a produire des profils en profondeunat en temps-double, ce qui rétablira la géométrie

exacte des réflecteurs.
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Figure 2.21a: Profil sismique (1 trace) n’ayant subi aucun traitement (sortie du bord). De
nombreuses hyperboles alterent la visibilité et la géométrie apparente des couches.
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Figure 2.21b (page précédentelProfil sismique ayant seulement subi la sommation, mais
pas de migration, ni d’ajout de gain. @@marque en profondeur que de nombreuses
hyperboles altérent la visibilité et la géométrie apparente des couches.

Figure 2.22: Méme profil sismique que figure 2.21 mais ayant subi la sommation, une
migration & la vitesse de I'eaat un gain. On voit immédiatement I'effet de ces traitements sur
la visibilité des réflecteurs en profondeurnly a plus d’hyperboles, et on distingue une
nouvelle géométrie des réflecteurs.

Ces profils traités ont ensuite été visualisés avec SU, et une premiéere série d'images a été produite par
Bernard Mercier de Lépinay. Cerd d’abord ces profils que j'ai interprétés sur papier. Puis, en 2005,

le laboratoire a acquis le logiciel d'interprida sismique Kingdom Suite©. C’est avec ce logiciel,
permettant de nombreux filtrages et visualwadi différentes (visualisation en amplitudes, en
enveloppes, changements d’échelles de couleurst.ngtamment les recoupements entre profils, que

jai interprété certains profils stratégiegile long de la marge (cf. Chapitre 3).

Concernant la différence de visualisation entre les profils 6-traces et 24-traces (ou 24-traces et 72-
traces pour MARADJA2, respectivement), on remarque le signal émis pour la 24-traces (sur
MARADJAL) ou la 72-traces (sur MARADJA?2) n'était pas assez fort pour pénétrer les sédiments
profonds, ainsi, quel que soit le traitement, poas types de sismique, le réflecteur repére que
constitue la base du sel est rarement observé, cepdadmin de résolution pour les sédiments plio-

guaternaires est remarquable (Figure 2.23).
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Figure 2.23 Figure comparative entre la sismique 24-traces de Maradja2 (alggwat la sismique 72-traces (a droite). |l s'agit de dawfils
acquis au méme endroit.
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2.2.4 Traitement de la gravimétrie

Les données brutes obtenues aprés la mission se présentaient sous forme de 59 fichiers .gra. Ces
données ont été dans un premier temps importées avec le logiciel Caraibes® (Ifremer) (module
Terlmp), pour donner un fichier .syn. Les données obtenues ont été calibrées et corrigées de la dérive
instrumentale (en entrant des valeurs de calagenobs avant le début de la mission ainsi que les
coefficients d’étalonnage de Il'allongement dkssort, disponibles auprés du personnel SISMER).
Ainsi, les valeurs de gravité théorique, I'accélérati@otvos, ainsi quéanomalie a l'air libre, entre
autres, ont été obtenues.

Le logiciel permet également d’exporter les fickiau format ascii, ce qui rend I'exploitation de ces
données possible avec des logiciels tels que GMT. J'ai donc obtenu un fichier texte regroupant les
anomalies a l'air libre pour la zone entiere dedmpagne, c’est-a-dire d’'Oran a Dellys, transits vers
Toulon et Alicante compris.

Les données mondiales Sandwell, provenant duirsitenet TOPEX, ont également été récupérées
pour compléter notre jeu de données, a terre et en mer.

Dans un premier temps il a fallu effectuer unsion de ces jeux de données avec GMT. La ou
plusieurs jeux de données se chevauchent, la moydm@oints est calculée, et affectée a chaque
point de la maille. Comme les données Maradja t@stdenses la ou elles existent, a ces endroits
l'influence des données Sandwell est négligeabies dia calcul de la moyenne. L’apport de données
précises pour la partie marine cétiére (Maradjpeamis de corriger bon nombre d’erreurs au niveau

de la cbte, provenant des données mondiales.

Afin d’éliminer les artefacts dus a I'espacememtre les passages du bateau, il est nécessaire de
prendre un pas de grille tres lache (0.002°), et si nécessaire d'appliquer la fonction « nearneighbor »,
ainsi qu'une forte tension (c’est-a-dire a quel point on «tend le drap » au dessus des points de
données) lors de I'application de la commande «aserp (création de la grille .grd) pour ainsi lisser

au maximum. Une fois cette grille de I'anomadid’air libre obtenue, il faut faire les corrections
nécessaires pour obtenir 'anomalie de Bouguer.

La premiére étape est la correction de plateau. Cettection a pour but d'éliminer les effets de la
topographie.

On a tout d’abord eu besoin d'une grille dedadgraphie (marine et terrestre) au méme pas que la
gravimétrie. Mais, méme au méme pas que laigr&tvie, la bathymétrie ayant été échantillonnée a un

pas beaucoup plus petit que la gravimétrie, il peanérer nécessaire de faire un filtrage passe-bas
pour éliminer les hautes fréquences. C'est ce qui a été fait ici.

Une fois cette grille de bathymétrie/topographigrddée obtenue, il a fallu calculer la correction de
plateau a appliquer a I'anomalie a I'air libre :

Correction de plateau'gy = 23G ' Uavec, en mer ! U= Uoae Waset a terre ' Us Woge
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Et comme, en mer ‘Quouguer= 'Grat 'Gpi €t & terre ' Opouguer= 'Grat 'Goi» il €St donc nécessaire de
couper le fichier de bathymétrie pour sépda bathymétrie de la topographie.

Grace au module « grdclip » il est possible d'attnbuee valeur différentele densité pour chaque
partie. On a considéré une densité de 2.8 Ypmur des profondeurs inférieures & —2300 m (on a donc
considéré que le bassin profond était composéraiite océanique), une densité de 2.7 Yfoour les
altitudes supérieures a —2000 m (considéré comme la lilnifgied de marge, et donc le pied de la
marge continentale), et une zone de tramsigntre —2300 m et —2000 m, ou les valeurs de densité
seront étalées entre 2.7 et 2.8 g/cespectivement. On obtient une premiére grille.

En plus, pour considérer I'effet d densité de I'eau, on a attribuge valeur O pour les zones a terre
et une valeur 1 pour les zones en mer dandialier que l'on a ensuite soustrait a la grille
précédemment obtenue. On a enfin obtergrilee contenant la correction de plateau.

En soustrayant cette grille a la grile 'anomalie a I'air libre, larille de 'anomalie de Bouguer est
obtenue.

Une correction supplémentaire, pour éliminer I'effes épaisses couches de sédiments, est fortement
conseillée. Comme sur nos profils sismiques le sesfiearement visualisé, il a été impossible de créer
une carte des épaisseurs de sédiments grace a n@&edoNous avons donc utilisé la carte de Réhault

et al. (1984) digitalisée ainsi que quelques valeuraadeprofils sismiques transverses. La carte de
Réhault et al. (1984) ayant été réalisée pousbanble de la Méditerranée Occidentale avec une assez
faible densité de profils sismiques, cette carte est probablement trés lissée, et la correction des
sédiments en résultant doit étre prise avec prégajtet nécessitera probablement des améliorations
dans le futur.

Par ailleurs, les données terrestres en Algérieétdtcomplétées grace au Bureau Gravimétrique
International (BGI) qui nous a fourni les anorealide Bouguer disponibles (c’est a dire le long d’'un
maillage trés lache). Nous n'avons pas pu savoir quelles corrections avaient été appliqguées
(sédiments ? ou autres...) donc une fois de jpgsgonnées a terre seront a utiliser avec beaucoup de

précautions.

La deuxiéme étape fut la création de cartes d’afiemssostatiques. Pour ce faire, il a d’abord fallu
calculer une anomalie de Bougueédhique supposant une isostasie locale. Pour cela plusieurs étapes
furent nécessaires. Dans un premier temps la compensation de la topographie a été calculée,
considérant la profondeur du Moho comme si tout était compensé localement (modele d’Airy):

"h= topographie * rhg/ (rha, — rhq)

(rha : densité de la crolte, rhodensité du manteau = 3.2)

Mais il a également fallu tenir compte de léggnce de I'eau, donc corriger la profondeur du Moho de

la subsidence liée a I'épaisseur de la tranche d'eau :
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"h= bathymétrie (épaisseur de I'eau) *&hbd(rha, — rhq) (rha.a,: densité de I'eau)

Puis, il a également fallu corriger de la substdehiée a I'épaisseur des sédiments (on a considéré
gu'une partie de la cro(te est en €ainposée de sédiments, de densitg2.4 :

RhQuai*€Peavinitiale * rNan* " = rhQa*€Peavtinalet MQed€Psed

Enfin, dans un troisieme temps, cette anon@dieBouguer théorique a la profondeur du Moho a été
"prolongée jusqu’a la surface", car c’'est a chtateur que toutes les mesures sont prises.

Une fois cette grille théorique obtenue, elle arétéanchée a la grille d@malie de Bouguer obtenue

a I'étape précédente et la carte des anomalies isostatiques a été obtenue.

Il faudra étre tres prudent quant a l'interprétation des trés petites longueurs d’ondes probablement liées
a la topographie contenue ddi@omalie de Bouguer mesurée a partir des données de la campagne
MARADJA (beaucoup plus précise que I'anomalie tigaee). Il faut également faire attention aux
effets de bords : pour les éliminer, ou du mo#ss flepousser hors de notre zone d’étude, il faudrait
récupérer les données mondiales dans un plus largegpéritout autour de notre zone d’étude. Ici,
nous considérons que les effetsbdeds sont suffisamment éloignds nos zones d’intérét, donc nous
garderons les limites qui suivent : 34 a 39°N de latitude et —3 a 10° de longitude.

Toutes ces cartes d’anomalies gravimétriques ou isostatiques seront étudiées au Chapitre 4 dans le

cadre de I'étude de la flexion de la marge.
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Chapitre 3.

Déformation récente et active, structures
multi-echelles et enregistrement
sédimentaire



Figure 3.1: Bathymétrie ombrée de I'ensemble des campagnes Maratignsits du Beautemps-Beaupré disponibles. La localisation des
zones d'études des paragraphes suivants est indiquée avec les numéros des paragraphes concernés
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3.1 Introduction

Dans ce chapitre, les principales caractéristiquagphologiques et structurales de I'ensemble
de la marge algérienne couverte pa tampagnes MARADJA et MARADJA2/SAMRA
seront décrites (Figure 3.1). L'examen desitres tectoniques actives ou récentes sera
aussi possible grace a l'étude de la géamétles sédiments superficiels ainsi que
I'identification d’instabilités sédimentaires.

Le premier article a pour but de présenterpgascipaux résultats de la premiere campagne
MARADJA d'un point de vue structural. Nomeus sommes penchés sur le probleme de la
continuité en mer de la suture zones internes — zones externes. La question de la réactivation
de cette suture, et plus largement de lagmaalgérienne, est abordée, au vu des failles
présumeées actives qui ont été cartées tout le long de la marge. Nous avons également identifié
des failles qui semblent avoir joué un role @dds le passé; nous verrons donc quelles ont été

les implications des ces failles dans I'évalntgéodynamique de la marge ouest-algérienne au

Mioceéne.

3.1.1 Article

L’article qui suit a été publié en 2006 aux Comptes Rendus Geosciences.
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Abstract

We present new results from the MARADJAO3 cruise depicting the geological structures offshore central and western Algeria.
Using swath bathymetry and seismic re ection data, we map and discuss the offshore limits of the Internal Zones corresponding t
relics of the AlKaPeCa domain that drifted and collided the African plate during the Miocene. We identify large reverse faults and
folds that reactivate part of these limits and are still active today. The morphology of the westernmost NE-SW margin suggests
former strike-slip activity accommodating a westward block translation responsible for the shift of the Internal Zones towards the
Moroccan Rif.To cite this article: A. Domzig et al., C. R. Geoscience 338 (2006).

2005 Académie des sciences. Published by Elsevier SAS. All rights reserved.

Résumé

A la recherche de la frontiére miocéne entre I'Afrique et 'Europe au large de I'Algérie occidentale (campagne Ma-
radja’03). Nous présentons les résultats récents de la campagne MARADJAO3, qui visent & mettre en évidence les structure
géologiques dans le domaine marin au nord-ouest de I'Algérie. Grace aux données de bathymétrie multifaisceau et de sismiq
ré exion, nous cartographions et discutons les limites en mer des Zones internes correspondant aux reliques du domaine AlKaPe
qui a dérivé, puis est entré en collision avec la plaque africaine au Miocene. De grandes failles inverses et plis, actifs dans le char
de contrainte actuel, réactivent certaines de ces limites. La marge ouest-algérienne, orientée NE-SW, indique la présence d’'une
cienne activité en décrochement ayant accommodé la translation des Zones internes verBdoueter cet article : A. Domzig
et al., C. R. Geoscience 338 (2006).
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Sismique ré exion

1. Introduction In this paper, we aim at bringing new insights into
the space and time evolution of the scattered relics of
Northern Africa is bounded by an Alpine-type oro- the Internal Zones of the Maghrebian belt of central and
gen resulting from the subduction and closure of the western Algeria, and into its tectonic behaviour as part
Tethyan Ocean and from the interaction between the Eu- of the Africa—Europe present-day plate boundary. We
ropean and African platdg]. This arcuate, almost con-  will rst attempt to de ne at best the limits of segments
tinuous fold-and-thrust belt surrounds back-arc basins of Internal Zones offshore, then to characterize the tec-
induced by the lateral development of two arcs (Gibral- tonic structures responsible for their setting, and nally
tar to the west, Calabria to the east). This back-arc to identify those that are still active.
extension started around 30-35 Ma 486,34] From
the Early Miocene, extension on the upper (European) 2. Geological setting
plate resulted into the dispersal of the main parts of the
Internal Zones of the belt, formerly belonging to the so- Northern Algeria displays a complex geological set-
called AlKaPeCa domain (Al: Alboran, Ka: Kabylies, ting (Fig. 1). It is mainly made of a segment of the
Pe: Peloritan, Ca: Calabrigl4]). Whereas the AlKa-  Alpine belt that runs from Gibraltar to Calabria. In Al-
PeCa represents generally the forearc and accretionarygeria, the main units of this belt, also called Maghre-
prism separated from the European plate (together with bides[5], have been described by Durand-Del[g4,
Balearic, Corsica and Sardinia blocks), the Algerian and 25] and Wildi [55]. In the south, the External Zones,
Alboran basing7,20] are often interpreted as back-arc also called the Tellian zond85], have a width of a
basins resulting from the subduction rollback towards hundred kilometers. They are characterized by south- or
the south, and later towards the west (d3j7] and ref- southeast-verging Miocene folds and thrusts. The Tel-
erences therein). The subduction is assumed to beginlian zones overthrust the Atlas foreland. Further north,
at 16 Ma[39] and to be still active in Calabria, but two successive domains are overthrusting the External
also beneath Alboraf30]; however, this timing and the ~ Zones from south to north, respectively: (1) the y-
present-day rollback effect are debated. schs units (Massylian, Mauretanian, and Numidian),
Although there is a general agreement to consider corresponding to sediments deposited in the Maghre-
that subduction has been the main driving mechanism bian Tethys that was later on subductfd®,18)], and
controlling the evolution of extensional basins and oro- (2) the Internal Zones of the belt, made of an Her-
genic arcs of the Western Mediterranean, several impor- cynian or older basement and its sedimentary cover, the
tant questions remain open: (1) palinspastic restorationsso-called ‘Dorsale calcairg24]. Internal Zones form
of the AlKaPeCa domain (e.g[29,39,43) suffer im- discontinuous massifs spread along the coast of cen-
portant limitations and differences owing to the poor tral Algeria, namely from east to west: Lesser Kabylia,
control on the structural framework offshore; (2) it is Great Kabylia, Algiers, Chenoua, and Cape Tenes Mas-
unclear whether the segmentation of the internal mas- sifs (Fig. 1), from east to west. About 400 km west
sifs along the coast of AfricaH{g. 1) results from the of Cape Tenes, they outcrop again in Morocco, in the
late deformation of a transform-type palaeomargin, or Bokoya Massif and between Jebha and Cebtg. (2).
is instead inherited from the Tethyan riftifit3]; (3) the Although the exact palaeogeography of these massifs
study area is part of a wide zone of deformation reacti- within the AlKaPeCa domain is poorly constrained (see
vated under the present-day compressional stress eld, discussions ifi12,29,39) and part of the Tethyan ocean
but the amount, timing and style of faulting offshore, may have separated the AlKaPeCa from Europe (see
as well as the onshore-offshore partitioning of defor- discussion if43], and[19]), we will assume here that
mation, are unknown, although this area is predicted they initially belonged to the European side of the
to undergo the highest fault slip rates in the Ibero- Tethys, in a forearc position, close to the Balearic is-
Maghrebian regiorj46] and has recently experienced lands and Sardinia. The AlKaPeCa blocks separated
a large-magnitude earthquake located offsi8r22]. from the European plate at the opening of the Algero-
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Fig. 1. Geological map of northern Africa, modi ed frofb5]. YR: Yusuf ridge surrounded by the Yusuf fault (location fr{20]). The black thick
line represents the limit between the Internal and External domains as it was known before thj83jtuslge text for explanations.

Fig. 1. Carte géologique du Nord de I'Afrique, modi ée d'api8]. YR : Ride de Yusuf bordée par la faille de Yusuf (position d’agg). La
ligne noire épaisse représente la limite entre les domaines interne et externe en I'état des connaissances avant{88jte/étudeplications
dans le texte.

Provencal back-arc basin (Early to Middle Miocene, has demonstrated the existence of active north-verging
e.g., [17]), then drifted to the south-east, and began structures offshore that are indeed accommodating part
to collide the African passive margin between 18-15 of the convergencf1,22] They also represent an im-
Ma ago (37] and[27], respectively), possibly followed  portant seismic hazard for the coastal cities of Algeria,
by a >560-km westward migration of the Gibraltar including Algiers. Several other seismicity patterns fur-
Arc after 16 Ma [39]. However, the ages of these ther support this assessment (e[§7]). These reverse
events still remain controversial, and the way the tec- faults appear to have a vergence opposite to most of
tonic evolution of the area occurred is also highly de- those of the main Miocene thrusts of the Tell-Atlas.
bated. For instance, some palaeostresses reconstructionhis pattern may arise from a major change in the tec-
based on microfractures analysis also led to propose atonic style of the region through the reactivation and
major distensive period from Late Oligocene to Middle inversion of previous tectonic structures of the Maghre-
Miocene[2,3]. Other debates concern the large mas- bian belt and Mediterranean margins in the present-day
sifs of Kabylies, which are assumed to have undergone NW-SE compressional systeBB]. Indeed, stress con-
either an early frontal, north—soutfi7,39] and refer- ditions in the region have not always been steady: im-
ences therein), or oblique, NW-3E7,29] collision. portant changes of the tectonic regime occurred from
Furthermore, large strike-slip zonga8] are believedto  Late Cretaceous to Early Oligocef#8,51} and the
have segmented the Internal Zones and are supposed té\frican plate motion varied during the last few NI6,
extend offshore, but whether they are inherited from the 40]. Therefore, from our new dataset, we also aim at
palaeogeography of the northern palaeomargin of the clarifying whether the current structural pattern is in-
Maghrebian Tethyg13] or whether they result fromthe ~ uenced by older (pre-Miocene and Miocene) inherited
development of a bookshelf faulting system in the Plio- structures.
Quaternary stress el{5], is unclear, due to the lack
of accurate marine data. 3. MARADJA cruise data

In the following, we will assume a simpli ed evo-
lution from a pre-Miocene period, where the strike-slip The MARADJA cruise took place on board the R/V
activity was dominant, and a post-Miocene one, char- Le Suroit(IFREMER) from 21 August to 18 September
acterized by compression, starting at around 8 Ma ago 2003. It has been scheduled in order to identify accu-
[6]. Nowadays, the convergence of the African plate to- rately the bathymetry and offshore structures from Oran
wards the Eurasian plate is5.1 mmyP?! in a N6O W to Dellys (Fig. 2). The area covered by the cruise was
direction[47] at the longitude of Algiers. Since the Qua- divided into three zones: from Dellys to Mt Chenoua,
ternary, compressional structures on-land provide an ap-from Mt Chenoua to El Marsa, and nally from El
proximate shortening rate of 1-2.3 mn¥yrfor the Rif Marsa to OranKig. 2). We gathered more than 5000
and Tell domaing42]. Therefore, an important part of  km of seismics and continuous sea oor imagery, along
the North African deformation (up to 50%) could be lo- 600 km of coastline, from Oran, to the west, to Dellys,
cated offshore and further north on-land in the Betics. to the east. The bathymetric and re ectivity data were
The May 21, 2003 Mw 6.8 Boumerdes earthquie obtained using a Kongsberg EM300 Simrad multibeam
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Isser River, according to the palaeo-location of the river
[10], and presents signs of deviatiofsg. 3). The sec-
ond one is rather straight, with several tributaries, and
probably drains the Sebaou River. Some limited areas
on the slope present a smoother topography, without any
canyons (see s iRig. 3). The continental slope east of
Algiers is strongly irregular, with an intermediate at of
various width and a rather sinuous slope break (east—
west, NE-SW and NW-SE segments). In this area, the
margin does not exceed 20 km in width, and is depicting
NE-SW slope breaks striking in a N7@Gnean direc-
tion, a direction already known on-land, through folds
in Great Kabylia, for example, the ones in the Tizi-
Ouzou basin (i.e[50]). Two different types of slope
breaks were identi ed: a rollover basin on the slope,
formed on top of a listric normal fault, and a piggyback

Fig. 2. Location of the ship tracks acquired during the MARAD-
JA'2003 cruise.

Fig. 2. Plan de position de la campagne Maradja’2003.

echosounder (and EM1000 for the continental plat-
form). Simrad EM300 is a 32-kHz multibeam system
that allows for overall swath coverage ob times wa-

ter depth, increasing with depth to a maximum width

of 5000 m at 1000 m. We have obtained a resolution bgsin furthgr down in.the degp bas[@l]; Fig. 3), a
of 15x 35 m at 1000-m depth with a vertical accu- simple sedimentary lling behind a blind thrust. These

racy from 2 m (central beam) to 10 m (lateral beam). slope breaks result mostly from the Plio-Quaternary ac-

Sound speed is estimated from regularly spaced velocity iVity of deeper thrust rampg22], one of them strik-

pro les for accurate depth conversions. The bathymet- ing N70 being assumed to connect at depth to the

ric and backscattering data have been processed withBoumerdes earthquake rupture (this strike corresponds
the CARAIBES® software (IFREMER). We produceda  (© the one found by Delouis et gR1], from seismo-
digital elevation model for the sea oor topography, with logical and geodetical observations). Folding a_ffects the
a resolution of 50 m for the regions of Oran and Tenes, 'Y€rs up to the top of the Quaternary layefsg( 3,

and 25-35 m (depending on depth) for the Algiers zone. S€ISMIC I|r_19 1), regardle_ss of salt diapirism effects. We
Two types of seismic re ection data were obtained, i.e. &IS0 identify east-west lineaments on the bathymetry in
6- or 24-channel seismics (4169 and 802 km of sec- the deep pasm. They may undgrlme t.he presence of ten-
tions, respectively). The SU (Seismic Unix) CWP/SU UOUs accidents, not necessarily active anymore, along
software (Center of Wave Phenomena, Colorado School Which the salt extruded and formed salt walisy( 3).

of Mines) was used for the stack and migration of the West of Algiers, the slope changes to a N1giection
seismic data. In addition, a 2-5-kHz CHIRP sonar was (@gain, a well known direction in Great Kabylia]) as
used during the entire cruise, as well as a gravimeter andit éncounters a large submarine bank (Khair al Din). As
a magnetometer, and eight cores (56 m in total) were & cOnsequence, Fhe margin width increases up to 45 km
successfully obtained by a Kiillenberg piston corer. For north of Tipazakig. 3. _

the purpose of studying the morphology of the seaoor  The Khair al Din bank is an elongated high (500-m
and the structure of the margin, we will mostly use depth), previously roughly known (e.gi38]), over-

the results obtained from the bathymetric and seismic hanging the deep basin as deep as 2700 m. On the east-
data, and describe the margin from east to west by di- € ank of the bank, the canyons are narrow, dense

V|d|ng it into 3 main zones (A|gierS’ TeneS, and Oran, and Straight, and look more like linear gu”ies. On its
Fig. 2). northwestern side, the slope break is striking NZ@nd

is very sharp. We identify there a deep-sea fan and an
area without canyons, probably smoothed by sedimen-
tary processes like slope instabilities. On the seismic
Between Algiers and DellysHg. 3), the continen- line 2 (Fig. 3), active thrust faulting is suggested by the
tal platform is narrow (especially close to the Algiers folding of the Plio-Quaternary sediments and numerous
massif where the slope is as steep as 15%), except inreverse faults distributed above the acoustic basement.
the bays, where it widens. Along the margin, our new In the deep basin, the main features are salt domes or-
bathymetric map reveals numerous canyons, generallyganized as walls of several kilometre length.

4. Algiers zone

presenting a network of tributaries. The two main ones
are the Algiers canyon and the Dellys canyd]. The
rst one is a meandering canyon, formerly draining the

This main change of morphology between the west-
ern and eastern sides of Algiers may indicate that the
Boumerdes area is composite: Kabylian Oligo-Miocene
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Fig. 3. Shaded bathymetric map (obtained from a 50-m DEM) of the Algiers region with the main geological features identi ed (salt domes,
lineaments, main canyons, normal and thrust faults, and folds). Black thick lines: position of the time-migrated, stacked 6-channel seismic line
(vertical exaggeration: 4RR0: Rollover basinPB: piggy back basinMS: Messinian salts: areas with a smoother topography and less canyons,
DSF: deep-sea fan. Dashed black thick lines: southern limit of the Internal Zones.

Fig. 3. Carte bathymétrique ombrée (obtenue par un MNT au pas de 50 m) de la région d’Alger, avec les principales structures géologique
identi ées (domes de sel, linéaments, canyons principau, failles normales et inverses, plis). Lignes noires épaisses : position des preds sismiq
6 traces sommés et migrés en temps (exagération verticd)eRO : Bassin emnrollover, PB : bassin erpiggy-backMS : sel messiniers: zones
présentant une topographie plus lissée et moins de car&s, éventail sous-marin profond. Lignes épaisses en pointillé : limite sud des Zones
Internes.

sediments or Flyschs units and some volcanic depositsfound inland [27,52] and references therein). For in-
can compose it, taking into account the continuity that stance, the Sahel anticline and the Kabylies thrust front
should exist between known onshore outcrops in the are controlled by north-dipping faults (e.g11,41).
Boumerdes-Dellys aref55] and offshore rocks. Con-  The offshore thrusts may represent south-dipping back-
versely, the Khair al Din bank corresponds to a relic thrusts recently formed (Plio-Quaternary) behind the
of the Kabylian basement, like the nearby Algiers mas- main south-verging suture south of the Kabyl[eg,
sif (Fig. 6). The difference of lithology could also ex- 52]. It is believed that this suture zone formed at the end
plain the difference of drainage pattern and faulting of thel Kabylian collision with thg African plate, during
style along this part of the margin (i.e. several succes- the Miocene. However, the position and geometry of the
sive thrusts striking northeast and southwest across theSaN€l and Chenouafolds and thrusts relative to the main
margin east of Algiers, but only one major north-verging active thrust sugges.t that they represent backthrusts of
thrust striking N115 between Chenoua and Algiers). the main s_outh-dlpp_mg thrust found at the foot of the
On the southwestern end of Khair al Din, we identify Khair Al Din Bank (Fig. 3.
the prolongation of a major tectonic feature, known on-
land as the Chenoua anticline. This south-verging thrust
fold (F_ig. 3 Inset 3) has_ been _seismica“y activated on This zone is characterized by a linear and east—west-
both sides of the shoreline during the 29 October 1989 giented continental slopéig. 4), which is also quite
Ms: 6.0 reverse faulting evef#1]. Thanks to four seis-  steep (10%) compared to other Western Mediterranean
mic lines crossing this structur€ify. 2), we are able to  margins (e.g.[1,4,49): in Cape Tenes, the cliffs al-
map for the rst time the eastern offshore prolongation most overhang the abyssal plain. On the eastern side
of the Chenoua thrust fold~(g. 3). of the zone, we observe the westward end of the Khair
The main thrusts identi ed offshore the Algiers zone al Din bank, also called the perched valley of Dahra
on the slope or in the deep baslkfid. 3) have a northern  [26], which progressively deepens along strike, and -
vergence, therefore opposite to most tectonic featuresnally vanishes into the deep basin. This causes a sharp

5. Chenoua-Tenes zone
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Fig. 4. Shaded bathymetric map (obtained from a 50-m DEM) of the Tenes region with the main geological features identi ed (salt domes,
lineaments, normal and thrust faults, and slide scarps). Black thick lines: position of the time-migrated, stacked 6-channel seismic les (vertic
exaggeration: 4)DSF. deep-sea farQ: QuaternaryP: Pliocene UE: upper evaporitedyIS: Messinian salta: canyon deviations. Dashed black

thick lines: southern limit of the Internal Zones. Dashed thin line: assumed fault zone, modi ed&6p@and our observations.

Fig. 4. Carte bathymétrique ombrée (obtenue par un MNT au pas de 50 m) de la région de Ténes, avec les principales structures géologique
identi ées (domes de sel, linéaments, failles normales et inverses, et cicatrices d’arrachement). Lignes noires épaisses : position degpes|s sis

6 traces sommés et migrés en temps (exagération verticd)eDSF : éventail sous-marin profon@ : QuaternaireP : Pliocene UE : évaporites
supérieuresMS : sel messiniena : déviations de canyons. Lignes épaisses en pointillés : limite sud des Zones Internes. Lignes noires nes en
pointillés : zone de faille supposée, modi é d’apié8] et nos observations.

basin could have induced the southward tilting of Plio-
Quaternary layers. Secondly, canyon-related sedimen-
tary deposition would have been responsible for the

shrinkage of the margin length (37 km at E220 km at
E1 45). On the bank, the few canyons are shallow, and
two large slide aread~(g. 4) are located on the anks

of the perched valley. It appears that the entire Khair
Al Din block is tilted, and that tilting is controlled by a
blind thrust in the front, and accommodated by a normal
fault in its back Fig. 4, seismic line 1).

West of this block, the continental shelf is particu-
larly narrow: the margin width changes from only 20
to 40 km from east to west. The seismic lines offshore
Tenes Fig. 2) depict an acoustically rough basement,
very chaotic, sometimes locally folded, on the conti-

fan architecture of the re ectors. Secondly, the margin
has probably been uplifted (as described in the Tenes
area[56]), which made the sedimentary layers slide to-
ward the north, and may have triggered the opening of
east—west fractures underlined by the east-west linea-
ments leaving imprints in the sediment layers above the
bedrock Fig. 4, Inset 3). Finally, the tilting of the Plio-
Quaternary sediments is not sealed by an unconformity,
so that the deformation must still be active. Indeed, a

nental slope Kig. 4, line 2). The numerous canyons broad zone of north—verging faults and exures has been
strike generally north—south and depict linear and nar- predicted offshore along the margin, between El Marsa
row paths. Furthermore, the crests between the canyonsand Chenou§6] (Fig. 4).

become sharp and the roughness of the topography in-  Finally, northwest of El Marsa, a large deep-sea fan
creases. We interpret this morphology as an evidencewith typical sedimentary waves (e.¢44]) is found to

for a resistant lithology. Many of the canyons present mark the western end of this part of the margin. Itis lim-
short along-strike shifts or steps in their bed topog- ited to the south by a linear east—west structur2? km
raphy that underline the presence of east—west faultslong, which controls the geometry of the Quaternary
(Fig. 4). On the lower part of the slope, the Pliocene deep-sea fan, allowing for the northern levee to become
re ectors are tilted towards the northrig. 4, seismic dominant. As shown on the seismic lineHd. 4), the
line 3). This tilting may be a consequence of several Plio-Quaternary canyon path lies upon a network of
tectonic and or gravity-driven events. Firstly, the salt subvertical faults that could be associated with a strike-
may have slid downslope: this retreat towards the deep slip zone. We can follow the canyon almost up to the
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Fig. 5. Shaded bathymetric map (obtained from a 50-m DEM) of the Oran region with the main geological features identi ed (salt domes, linea-
ments, and strike-slip fault). Black thick lines: position of the time-migrated, stacked 6- and 24-channel seismic lines, for the sei@mitdihes
respectively (vertical exaggeration: 4). Lower-right corner: slope map calculated from the 50-m DEM (slope increases from dark to white).

Fig. 5. Carte bathymétrique ombrée (obtenue par un MNT au pas de 50 m) de la région d’Oran, avec les principales structures géologiqu
identi ées (domes de sel, linéaments, failles en décrochement). Lignes noires épaisses : position des pro Is sismiques 6 traces et 24 traces (pro
2 et 1 respectivement) sommés et migrés en temps (exagération vertiegleEn bas a droite : carte de pentes, calculée a partir du MNT &2 50 m

(la pente augmente du foncé au clair).

coast (Inset 5rig. 4). Furthermore, we observe a drastic from Arzew (200 m deep) to north of Mostaganem,

change in the acoustic basement facies below the deepwhere is reaches 800 m depth, on its edge. It is nar-
sea fan, on both sides of the fault system: north of it, we row in front of the capes (less than 10 km) and widens
identify a chaotic and highly folded basement (similar in the bays (up to 40 km). Between Oran and El Marsa,
to the basement facies found in front of Tenes), whereasthe continental slope is very steep (10 to 16%) and re-
to the south the basement is organized as discontinuousmarkably linear and narrow (in the area of Arzew, the

weak re ectors (Inset 4Fig. 4). This is an indication  bathymetry starts at 200 m upslope and suddenly falls
that the east-west fault zone limits two different geolog- at 2600-m depth about 10 km further downslope). It is
ical units: (1) the smooth topography located south of cut by smooth and shallow canyons perpendicular to
the accident could be the sur cial expression of the soft the coast, and remains rather linear. According to the
material from the Tellian units; (2) the rough basement, smooth topography of the slope, we hypothesize that
north-east of the accident, could represent the Palaeo-thijs part of the margin is made of the same geolog-
zoic Kabylian basement or the ‘Dorsale kabyle’ sedi- jca| units found nearby onland, i.e. the Tellian units

ments, composed by carbonates and also found onshorgomposed mostly by soft marls or yschs napgs].

at the southern ank of the Kabylian basem¢i]. Therefore we propose that we enter here another geo-
logical domain belonging to the External Zones.
6. Oran zone Between Oran and El Marsa, we observe some linea-

ments with a N10trend and, at the foot of the Arzew-
Further west, south of the previously described east— El Marsa linear slope, en echelon N4&nding linea-
west accident, in the area extending from Oran to EI ments. Both families of lineaments are clear on a slope
Marsa Fig. 5, a striking observation is the change map (Inset 3Fig. 5. The N45 and N10 trending lin-
of structural direction, from east—west to NE-SW. The eaments show the same right-stepping en echelon seg-
continental platform appears to deepen continuously mentation. They could be associated to strike-slip move-
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ment. However, we do not see any evidence for active the bathymetry or seismic facies, together with geologi-
faulting on the seismic lines (InsetRig. 5, shows very cal evidence onland, in order to propose a connection of
horizontal re ectors, except where the salt forms domes, offshore domains either to the Internal Zones, External
far in the deep basin) and this area is also seismically Zones, or the Algerian ‘oceanic-type’ crust of the deep
almost inactive. So it may have played a role only in basin. However, several limitations and doubts about the
the past and could be locked in the present-day stressbhasement nature remain, that are discussed hereafter.
eld. The very linear shape of the margin in this area
may be due to a former faulting activity along a palaeo- 7.1.1. Contact between External and Internal Zones
transform margin. Around the longitude E4 the acoustic basement

West of Oran, the margin depicts again a major could be the Kabylian basement covered by the y-
change in strike and recovers a general east—west direc-schs units that are also present on the southern facing
tion. Furthermore, variations in the slope morphology coast. In this case, we cannot de ne clearly the exact
might indicate the presence of volcanic material, as it boundaries of the ysch body, because the outcropping
was described onshore in this region and in some off- sediments are thick layers of Plio-Quaternary deposits,
shore samplingf23,36] West of Oran, on the bathym-  therefore hiding the basement lithology and smooth-
etry, we observe long NW-SE lineaments, with some of ing the morphology. The same problem occurs between
them presenting en echelon patterns. The study of ourOran and El Marsa: the yschs as well as the Tellian
seismic lines shows that each lineament is correlated to units are present onshore betweemfd E1, so we can
a small fault. These faults form a network of fractures suppose that they extend offshore. They are both made
typical of ower structures (a negative, symmetric one, of soft material; therefore, we would need dredgings or
and another one, asymmetric). These two structures arecorings to be able to distinguish them. Despite all these
probably rooted together on a deeper main fault (Inset uncertainties of lithology, we can however say that the
2,Fig. 5. This pattern indicates a dextral strike-slip mo- Internal Zones are present offshore from the Algiers re-
tion with a normal component, probably corresponding gion to El Marsa. In the Algiers zone, the boundary
to the eastern end of the Yusuf ridi9]. Miocene vol- between Internal and External Zones lies probably be-
canic activity[20,38] also underlines the presence of a low the Mitidja basin33], whereas in the Tenes region
faulted zone. Furthermore, there is evidence onland for itis probably near the coastline, on the continental shelf,
dextral strike-slip motiori54] exactly in the prolonga-  out of our ship tracks. Finally, southwest of the El Marsa
tion of offshore structures. deep-sea fan, we enter the External domain.

As a whole, these observations are in agreement with
structural observatiorf20], seismicity pattern and sev- 7.1.2. Contact between Internal Zones and Neogene

eral fault plane solutions of earthquak@s31] indica- oceanic crust

tive of a large strike-slip zone west of Oran, associated The deep basin is lled by thick Neogene sediments,

with the Yusuf ridgg20]. and its basement probably corresponds to the oceanic
oor of the Algerian basin. From palinspastic recon-

7. Discussion structions[29,39] the northern margin of the Internal
Zones could be either a passive margin that separated

7.1. Limits of the Internal Zones the AlIKaPeCa domain from Southern Europe at the rst

stage of drifting at 23-16 Ma (Kabylies), or a trans-

From the observations described in the sections form margin born during the westwards migration of
above, we propose a new geological map for the off- the Alboran Arc, after 16 Ma. In the Algiers area, the
shore domainKig. 6). Although we lack here deep cor- domain at the foot of the margin is called ‘transitional
ing, basement samplings and dense seismic re ection zone’ [18] and is of unknown origin. We assume here
data in order to support our hypotheses, we attempt to that the continental domain approximately stops at the
relate the lithology offshore to the one onshore from the foot of the slope, therefore we place the northern end of
changes of geometry, morphology, bathymetry, rough- the internal or external domains where the deep basin
ness and seismic structures reported. starts, i.e., in absence of any other constraints, approxi-

The contact between Internal and External Zones is mately at the isobath 2600 m. We have checked that the
clearly mapped west of El Marsa, along the east—west northern limit of the internal domain proposed using this
accident delimitating the southern end of the El Marsa criteria is roughly correlated to a major magnetic anom-
deep-sea fanHg. 6). Elsewhere, we have used several aly[28,39] which is supposed to indicate the transition
geomorphic markers and changes in the roughness offrom continent to oceanic cruskig. 6). The magnetic
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Fig. 6. Geological map of the Oran—Algiers area and limit between the internal and external zones inferred from the offshore observations of thi
study. East of Algiers, the assumed offshore internal domain could also represent part of ysch units overlying the basement (‘F?’), and northea:s
of Oran, the External domain could also contain ysch units (‘F?’), as it is observed on the facing coasts. Hachured lines: main magnetic anomaly
after[28] (the dashed black thin lines represent the southern limit of their dataset).

Fig. 6. Carte géologique de la zone entre Oran et Alger montrant la limite entre les zones Externes et Internes déduites des observations en mel
cette étude. A I'est d’Alger, le domaine interne supposé pourrait aussi représenter une partie des unités de yschs qui recouvrent le socle & ter
(«F?»), et au nord-est d'Oran, le domaine externe pourrait également contenir des yschs («F ?»), comme il en existe sur les codtes adjacent
Hachures : principales anomalies magnétiques d’dg&igles pointillés ns noirs représentent la limite sud des données).

data from Galdeano and Rossigifi28] do not cover the structures, long and parallel lineaments, and steepness
coastal part of the margin, but we have used our prelim- of the slope between Arzew and El Marsa).
inary magnetic data to further strengthen the position of  Several kinematic models of the westernmost Medi-

the anomalies in the vicinity of the margin. terranean propose a more or less north—south collision
] ) of the AlKaPeCa blockg$17,23,27,43] However, the
7.2. Consequences on the tectonic evolution of trajectories are still poorly known and were probably

northern Algeria complex — for instance, oblique with a clockwise rota-

tion. Furthermore, a diachrony of collision from east to
pvest is often suggestga9,39], which could explain the
northeast-striking margin between Oran and®@E as

a transform-type margin born afterl6 Ma to accom-

The Internal Zones appear to be narrow. Firstly, it
should be emphasized that they appear to have bee
deeply eroded, so that only pieces of them are left. Sec-
ondly, they look like lenses in map view (two ‘boudins’ . ;
at longitudes E0-3 and E3—4, and one necking modate the westward migration of the eastern Alboran

level at longitude E3 in our study area). They have Plock. .
been described as ‘megaboudins’ in the Transmed At- The escarpments near the coast are rarely described,

las[52]. Although preliminary, our observations favour €xCept at the foot of the slope west of Oran, recognized
the hypothesis of strike-slip fault systems which may @ the continuation of the Yusuf dextral strike-slip fault
have either originally shifted the northern margin of [38,45](Fig. 5, and at the Thenia scarp, between Al-
the Maghrebian Tethys in the Tenes—Algiers z§if giers and Boumerdg40] (Fig. 3. NW-SE lineaments

or have accommodated the westwards migration of the and vertical accidents (affecting Neogene sediments) in
Alboran Arc in the Oran-El Marsa zone, since we have the seismiclines (seé&gclearly favour the continuity of
found evidence for palaeo-strike-slip movements, espe- the Yusuf ridge towards the east. We did not detect sim-
cially in the zone between Arzew and El Marsa (sBg §  ilar indications in the continuation of the Thenia fault:
Whether all the different blocks of the Internal Zones however, the margin east of the Khair-Al-Din bank de-
were initially separated, or whether they were torn apart picts the same strike, suggesting a genetic link between
later on, is still questionable. However, strike-slip mo- these structures. Considering the existence of a large
tions are likely to have played a key role in the mar- strike-slip corridor controlled mainly by the Nekor and
gin evolution, considering the numerous indications for Jebha faults in Morocco (e.435,43)), we propose that
transcurrent displacements (en echelon patterns, ower a system of relay worked offshore during the Miocene,
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the strike-slip movement occurring rst on the Yusuf wards motion of the East Alboran blo¢g5,39] These
fault, and later on a system of SW-NE faults located contrasting patterns of activity may arise from strain
near the Oranese margin accommodating the westwardpartitioning between the Betics and the Atlas domain:

escape of the East Alboran block. the southern part of the system could accommodate a
o part of the NW-SE component of convergence onland,
7.3. Reactivation of structures in the Tellian folds and thrusts (e.g., Cheliff basin),

o whereas the inherited strike-slip system at the foot of
The seismicity from the last three decades shows the continental slope does not display a favourable dip
great changes from east (Algiers zone) to west (Oran i, zl10w for a compressional reactivation.
zone) (e.g.[9]). The Algiers area is by far the most ac-

tlye. Nowadays, the major active faults depict COMpres- ¢ -~ lusion and perspectives
sional focal mechanisms, and these are a potential haz-
ard for the coastal cities of Algeria. Only the SW-NE
striking structures seem active in the present-day stress :
eld, whereas NW-SE structures are apparently not. a detailed !'norphost.ructural database of tH&00-km-
These latter ones were probably active underadifferentlong_ A_Igerla_m margln_from Dellys to Oran. F_rom a
stress eld. Some authors suggest the presence of aC_prellmmar)_/ mterpretanon qf the new bath-ymetrlc maps
tive strike-slip faults along the Algerian mard8,42] and seismic sections obtained, we identify several tec-

However, according to the recent focal mechanisms andtoniC feat_ure_s relatepl to the ma‘in geological s_uture of
seismicity distribution, it appears that these faults have NOrth Africa in the Miocene (the ‘Alboran-Kabylia col-
no clear activity today. They may have played an impor- lage’) and to the coeval opening of the Algerian basin.
tant role in the past (at least before the Quaternary, but V& Nnd several offshore markers of the boundary be-
probably before the beginning of the compressive Stagetvv_een the_ Internal Zones deriving from the AIKaPe_Ca
of the margin, during the Miocene), and some of them microcontinent and-t.he External and ysch domalns,-
favourably oriented could be reactivated as thrust faults 2nd Propose a transition to the newly formed deep basin
in the present-day stress eld. This could be the case of USiNg bathymetry and magnetic anomalies. This allows
the Khair al Din reverse faultFig. 3. Conversely, the us to infer that Interpal Zones constitute the bagement
series of north-verging thrusts offshore Boumerdes are Of most of the margin from Dellys to Q0E, getting
probably neoformed Plio-Quaternary structufgg], narrower from east to west (from100 kmto 30 km),
and correspond to the beginning of the margin inver- and then disappearing at the place where the margin
sion[22]. The Tenes area is slightly seismogenic, with changes strikeHig. 6). Our observations in the Oran
small earthquakes that appear spread offshore, accordarea are in line with several tectonic modgg,30,43]
ing to the NEIC catalogue of earthquakes from 1973 to favouring a strong westward translation of the Alboran
present. Most large earthquakes occurred inland, and arel€rrane, shaping the northern and southern margins of
associated to Tellian folds and thrusts, as for instance the East Alboran sea as transform segments through a
theMw 7.3 El Asnam 1980 event. westward rollback process. Active folding and faulting
Some other examples of more limited active features is widespread mostly at the outer and inner limits of the
are found offshore. The fold at the eastern continuation Internal Zones. Some old structures, inherited from the
of the Chenoua anticline is also actiéd. 3), as shown Miocene, certainly contributed to the current morphol-
by the Chenoua 1989 earthqugk]. The accident lim- ~ ogy of the margin. The steep margin between Arzew and
iting the South of the El Marsa deep-sea fan could be El Marsa illustrates this former activity. In the present-
active too, since it is very linear and fresh: however, day NW-SE stress eld, during the Plio-Quaternary,
the sedimentary dynamics combined with an inherited new structures were formed, like the important east—
structure could also explain this feature. By contrast, west or NE-SW faults and folds around Algiers. The
the offshore area between Oran and El Marsa is almostlocation of the seismic activity in the process of tec-
aseismic, and the bathymetry and the seismic lines did tonic inversion of the margin is not necessarily around
not show any sign of signi cant tectonic activity. How- the old sutures. For instance, in the case of the former
ever, the Palomares margin, conjugate of this part of transform margin in the Oran region, the present de-
the Algerian margin, depicts an active dextral strike-slip formation is located in the Cheliff area, further inland.
feature called the Carboneras—Palomares fault (5., Furthermore, the Plio-Quaternary tectonic style is to-
32]). Both margins could correspond to a former large tally different from the one during the Miocene. For
strike-slip corridor, which has accommodated the west- instance, strike-slip activity along NW-SE or east-west

The Maradja’2003 cruise provides for the rst time
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structures appears to be weak or absent, whereas reversg2] M.O. Aite, Paléocontraintes post-collision identi ées dans le
dip-slip faulting dominates. Néogéne de Grande Kabylie (Algérie), C. R. Acad. Sci. Paris,
; ; ; Ser. lla 320 (1995) 433-438.

The mterpretatlon of .the geo!oglcal nat.ur.e of the [3] M.O. Aite, J‘-P. Gzélard, Distension néogéne post-collisionnelle
basement proposed in this paper_ls Only pre_llmlnary. We sur le transect de Grande-Kabylie (Algérie), Bull. Soc. géol.
acknowledge that several questions remain open con- France 168 (4) (1997) 423-436.
cerning the exact nature, extent and structure of the off- [4] B. Alonso, G. Ercilla, Small turbidite systems in a complex tec-
shore domain: for instance, whether or not large strike- ~ tonic Se“ilclg (SFYV Mgdiﬁqunig” igg;ﬁ T;’nghi';% and growth

. atterns, Mar. Pet. Geol. —. .
S|Ip ZOnes (part or not of large pull-apgrt t_’aS[Bg]) [5] 5) Aubouin, M. Durand-Delga(1 (E)d(s.), Ai)re méditerranéenne, En-
torn the Internal Zones apart during their drift, or book- cyclopaedia universalis, vol. 10, 1971, pp. 743-745.
shelf faulting[42] plays a role in the last stages of defor-  [6] R. Augier, L. Jolivet, C. Robin, Late Orogenic doming in the
mation, cannot be assessed from our observations alone.  Eastern Betics: Final exhumation of the Nevado-Filabride com-
Some other uncertainties still remain: for instance, the ~ Plex and its relation to basin genesis, Tectonics 24 (4) (2005)

TC4003,d0i:10.1029/2004TC001687

exact Internal/External Z(_)nels boundary between Ten(_as [7] J.-M. Auzende, J. Bonnin, J.-L. Olivet, The origin of the western
and Chenoua probably lies in the coastal zone, but is Mediterranean Basin, J. Geol. Soc. Lond. 129 (1973) 607—620.
not properly depicted because not fully covered dur- [8] A. Ayadi, S. Maouche, A. Harbi, M. Meghraoui, H. Beldjoudi,
ing our survey. Further cruises are therefore needed to ~ F Oussadou, A. Mahsas, D. Benouar, A. Heddar, Y. Rouchiche,
complement this mapping, especially near the coastline. A Kherroubi, M. Frogneux, K. Lammali, F. Benhamouda, A. Se-

. . . bai, S. Bourouis, P.J. Alasset, A. Aoudia, Z. Cakir, M. Merahi,
Sampllng of the basement throth coring, drEdgmg and O. Nouar, A. Yelles, A. Bellik, P. Briole, O. Charade, F. Thou-
diving is also necessary in order to better assess ourin-  venot, F. Semmane, A. Ferkoul, A. Deramchi, S.A. Haned,
terpretation in most areas. It could for instance lead to Strong Algerian earthquake strikes near capital city, EOS Trans.
a better understanding of the role played by the Yusuf _ AGU 84 (50) (2003) 561-568.

. . . . . 9] M. Bezzeghoud, E.R. Buforn, Source parameters of the 1992
ridge in the tectonic evolution of the area of Oran. Fi Melilla (Spain, Mw = 4.8), 1994 Alhoceima (Moroccayiw =

nally, future stuQies of the .gra_\/imetr).’ and magnetic 5.8) and 1994 Mascara (Algeridw = 5.7) earthquakes and
data, together with deep seismic sections, should also  seismotectonic implications, Bull. Seismol. Soc. Am. 89 (1999)
provide important insights on the transition from Inter- 359-372.

nal Zones to the basement of the Algerian basin [10] A Boudiaf, Etude sismotectonique de la région d’Alger et de la

Kabylie (Algérie), thése d’Etat, Montpellier, 1996, 274 p.
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3.1.2 Eléments de réflexion complémentaires sur la zone ouest-algérienne.

Nous possédons maintenant une vue d'ensemble des structures en mer d'Oran a l'est d'Alger; on
observe d’'abord que la marge sous-marine woolbst algérienne est constituée d’'une bande de
déformation active compressive d’au moins 300 Km long, et large d'une cinquantaine de
kilométres. Son architecture est complexe,lest structures actives mpressives disparaissent
progressivement vers l'ouest pour laisser la place a partir de la longitude 1°E a des structures
décrochantes (éventuellement, ou potentiellenamiives ou anciennes). Cette répartition de la
déformation doit étre intégrée dans un cadre g@bigae plus large : on essaiera ainsi de savoir par

la suite comment la déformation est répartieeetds marges ibériques et algériennes, et pourquoi il
semble que la plus grande partie des failles estide la marge algérienne est préférentiellement
concentrée, apparemment, au large de la réjisiger (entre Dellys et le Mont Chenoua).

Un autre résultat important de ce premier examerla marge ouest-algérienne est que les failles
actuellement actives ne semblent pas étre directdienta la suture des zminternes et externes :

il s'agit pour I'essentiel de failles néoformées avec un pendage opposé a celui de cette suture.

Cet article apporte également des éléments suollifon géodynamique de lpartie ouest de la
Méditerranée Occidentale : il semble que I'évolutdu bassin algérien depuis le Miocéne ait été
controlée par de grandes failles décrochantes &-BNE-OSO, permettant la migration du bloc

Alboran vers l'ouest.

Afin de développer les informations recueillies dans ce premier article, les structures liees a la
néotectonique de la marge ouest-algérienne serantieges a plusieurs échelles dans les paragraphes
suivants (3.3 a 3.6). Tout d’abord, leur expr@ssn surface dans la morphologie et la physiographie
sera examinée, puis les indices de tectonique récente seront étudiés dans [I'enregistrement
sédimentaire. Parmi les indices de tectonique active, les sédiments tres superficiels indiqueront la
présence ou non d'instabilités sédimentaires adsscaux failles supposées actives. Ensuite, nous
utiliserons les profils sismiques qui permettent dealisar le sous-sol jusgi’s-6 km sous le fond de

la mer, et ainsi la déformation cumulée detliat® long-terme des failles. C'est la géométrie des
sédiments qui permettra de renseigner sur le tygeatenique et les différents styles de déformation,

et éventuellement la géométrie des failles engméur. Nous verrons en détail les différentes zones
couvertes par la campagne MARADJA 2003, mais aussi les secteurs clés de la campagne
MARADJA2/SAMRA. Mais avant d'aborder les structures liées a la tectonique résultant de la
convergence Afrique-Europe, nousoals d'abord décrire les structures liées a la tectonique salifere.
Ceci est nécessaire afin de distinguer les déformations dues aux mouvements du sel de la « vraie »
tectonique, engendrée par la convergence des plaquesidét Eurasie, et qui affecte toute la crodte,

ou au moins les sédiments infra-saliféres.
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3.2 Tectonique salifere

Lors de la crise de salinité messinienne, difadu Miocéne, une importante évaporation de la
Méditerranée eut lieu, engendrant entre autreepdt de grandes quantités d’évaporites au fond du
bassin méditerranéen (Hsu et al., 1978, Ryan et1@r3). Parmi ces évaporites, le sel (principalement

de la halite), presque omnipréseans notre zone d'étude (en t@ais dans le bassin profond), est un
matériau ductile, déformable, par opposition aux sédisnsuns-jacents de la pile stratigraphique du

bassin algérien (évaporites supérieures et Plio-maite) qui présentent un comportement fragile. Le

sel messinien a tendance a s’étaler sous son poids et a fluer sur sa base qui constitue une surface de
décollement. Pour comprendre quelle part laotdque salifere occupe dans notre contexte de
tectonique compressive, il faut d’abord montrer Igjusont les effets du sel dans des zones non

perturbées, telles que les marges passives.

Les bassins des marges passives ne sont génénal@amais totalement plats, notamment a cause du
rifting puis de la subsidence. Ainsi une trés faipmte (moins de 2°) suffit a faire glisser sur la
couche ductile de sel les sédiments superficiels le bassin. Ces mouvements créent un certain
nombre de déformations et fracturations dassdouches sédimentaires flag sus-jacentes (Figure
3.2) (par exemple : Vendeville et Cobbold, 1987uler, 1993, Gaullier et Bellaiche, 1996, Fort et
al., 2004, Brun et Fort, 2004, Vendeville, 2005).

Figure 3.2: (Vendeville, 2005) Différentes situations montrant les effets possibles de
I'étalement par gravité de la couche fragile au-dessus d’une surface de décollement ductile
légerement pentée, le sel. A : extension en amont et formation d’anticlinaux saliféres en aval.
B : Extension en amont et formation degrs en aval. C : Extension en amont et
chevauchements en aval.
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En amont, on observe de la distension avec ladtom de failles normales listriques a pendage vers
le bassin. Sur ces failles listriquesfeement des bassins sédimentaireg@tover. Des portions de
couches immédiatement au-dessus du sel se trouvenisgeaaftsportées sur le sel ; on les appelle des
« radeaux » (= « rafts »). Ainsi, prés de la maogetrouve un domaine de blocs basculés, de grabens
et derollovers Au contraire, plus loin dans le basgin,observe des structures compressives, avec des
plis, chevauchements, et des digpToute cette tectonique purement salifére ne concerne que les
sédiments situés au-dessus de la base du selgit donc de « thin-skinned tectonics » ou tectonique
superficielle, et la base du sel n’en est pas &eptisque les failles sont enracinées sur cette surface
de décollement. Il est important de noter quime tectonique crustale n’est requise pour créer ces

structures.

Le glissement gravitaire vers le bassin profond n’est pas le seul processus qui permet le mouvement du
sel vers le bassin profond. Les grands éventaftitigdes messiniens au pied de la pente constituent

une charge sédimentaire suffisamment importante pquiser le sel plus loin dans le bassin (Figure

3.3, Loncke et al., 2006). Dans son mémoire de dfagUniversité de Bretagne Occidentale, Master
Géosciences Océan), Alexis Capron a mis eite@éee les relations entre d'importants corps
détritiques en pied de pente liés a la crise deigalimessinienne et les autres unités évaporitiques le
long de la marge algérienne (Capron, 200&)ne partie de ces dépbts détritiques est
stratigraphiquement intercalée avec les évaporitesrisupgs, donc sur le sel (Figure 3.5). Or a ce
niveau de la marge, le sel est généralement ahisantié latéralement ou au large) et il ne subsiste

gue sa « cicatrice », c'est-a-dire le réflecteusalbase confondu avec le réflecteur de son sommet.

Figure 3.3: Schéma illustrant le fluage
latéral du sel lorsqu’un poids est exercé en
un endroit de la pile sédimentaire.

(Waltham, 1997)
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Figure 3.4: MNT ombré de la zone d’Alger. Localisation des figures 3.5, 3.6 et 3.8 : A, B, et
C, respectivement.

Figure 3.5: Exemple de profil sismique 6-traces de la zone MARADJA 2003 (interprétation :
Capron, 2006). Localisation sur figure 3.4 : A. On remarque l'intercalation des corps
détritiques (UDs) au sein des évaporites supérieures (US). Sous ces corps détritiques, on voit
seulement la surface basale du sel : tout le sel a été expulsé au large.

Dans le bassin profond, le sel forme des diapirslesirides de sel (Figure 3.6), c’est-a-dire qu'il a
flué dans les sédiments sus-jacents de maniers&jimentaire. Il peut former différentes structures,

comme indiqué sur la figure 3.6, telles que les graloencréte, les rides annulaires et les mini-bassins

polygonaux (Gaullier et Vendeville, 2005).
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Figure 3.6: (Gaullier et al., 2005) Structures d’origine purement salifere observées dans
notre zone d’étude (grabens de créides annulaires et mini-bassins polygonaux).
Localisation sur Figure 3.4 : B. Les modeéles analogiques (photo en bas a gauche)
reproduisent tres bien les structures observées.

Certains diapirs se forment dans un contextensiteau niveau des failles normales listriques qui
génerent des zones de faiblesse propices a la réendetdiapirs. D’autres se forment dans la zone
d’accumulation du sel, plus loin dans le basstitisant parfois les zones de faiblesses créées par les
structures compressives superficielles créées pdiskement des séries superficielles sur le sel. Les
diapirs se forment radialement et concentriquenzerbur d’'une charge sédimentaire (Gaullier et
Vendeville, 2005) et également parfois selon desctlzns structurales préexistantes telles que des

anciennes failles transformantes (exemple du Golfe du Lion, Maillard et al., 2003).
Lorsque intervient la tectonique « thick-skincdest a dire la tectonique crustale avec des failles

enracinées sous les niveaux de décollement, desdtitss particulieres avec I'halocinése ont lieu.

Par exemple, dans le cas de formation de plis euazlchements sous la base du sel, le sel sus-jacent
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se retrouve soulevé et tend a fluer sur les cotd&nclinal formé, pour esuite créer des diapirs
entre les anticlinaux. Il arrive aussi que le sepemte la zone de faiblesse créée par la faille inverse
(Figure 3.7) créant ainsi un diapir juste au niveau de la faille (voir par exemple Bridge et al., 2005).
Ainsi, il semble que toute discontinuité située staubase du sel serait éventuellement propice au
développement de diapirs saliferes. On remarqadeBgnt que les rides de sel sont généralement
orientées perpendiculairement a la pente (c'esteadl la contrainte) ce qui est en accord avec les

modélisations.

Figure 3.7: Exemple d’interactions entre la tectonique crustale et I'halocinése montrant
deux étapes dans la formation de diapirs simultanément au développement de
chevauchements (Sherkati et al., 2005). A gauche : Le sel qui a flué dans les synclinaux
commence a former des diapirs. A droiteévBloppement de chevauchement et progression
vers le haut des diapirs. Les fleches indiguent les directions de fluage du sel.

Les structures que nous décrivons plus en détailldanmragraphes suivants ne peuvent pas étre dues
exclusivement a la tectonique salifere (méme sdeest responsable de nombreuses déformations
dans notre zone d’étude) poursianple raison que nous observons clairement des décalages de la base
du sel elle-méme et au-dessous de celle-ci (Figure 3.8).

De plus, si I'on observe une carte de profondedadmse du sel (Figure 3.9), on constate que la zone

a I'est d’Alger, ou l'on trouve les failles et plis de Boumerdés, présente une base systématiquement
surélevée en amont desesfauchements repéreés, par rapport a la base du sel dans le bassin profond a
I'ouest d’Alger, ou il n’y a pas de faille active ddesbassin. Le fait que la base du sel soit déformée
constitue I'une des preuves indubitables qu’une tegtmnicrustale affecte la région au large de

Boumerdes par le biais de chevauchemerisaggment orientés parallélement & la marge.
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Figure 3.8: Exemple de profil sismique Maradja montrant les décalages de la base du sel (en
orange) ainsi que les déformations dans les séries infrasaliferes (en rouge). Ici, la tectonique
compressive bascule et souléve les séries évaporitiques (le sel en jaune, les évaporites
supérieures en vert) et les séries plio-quaternaires (en bleu), ainsi que les corps détritiques
(en marron). Localisation sur figure 3.4 : C.

Figure 3.9: Carte de profondeur de la base du sel en secondes temps double (Capron, 2006).
Position des failles et plis d’apres Déverchére et al., 2005, et Domzig et al., 2006.
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D’autre part, si 'on observe une carte de prafeur du sommet du sel (Figure 3.10), on distingue
deux domaines différents. Le premier, a I'ouest g&k| présente des diapirs (identifiés par des domes,
donc des diminutions locales importantes de lagméur du toit du sel, et généralement forme de
rides ou murs de sel) d’épaisseur importante, alors qu’a I'est d’Alger, les diapirs, moins nombreux,
semblent moins développés (il y a donc une moinsdgraariation de profonde entre le sommet des
diapirs et la zone interdiapirs), et perturbés lpatectonique « infra-salifere », comme le montre la
bonne correspondance entre les positions des struettiiess identifiees dans Domzig et al., 2006, et

les zones interdiapirs (ou trés souvent le toifaebase du sel sont confondus) particulierement
surélevées dans la partie a I'est d’Alger. On remarégalement au large de Dellys que les diapirs ont

tendance a s’aligner a proximité des failles.

Figure 3.10: Carte de profondeur (en secondes temps double) du sommet du sel (d’apres
Gaullier et al., 2005). Les diapirs apparaissent en rouge-orange (sommet du sel peu profond)
alors que les zones interdiapirs sont en bleu-vert (sommet du sel plus profond = pas de
diapir). 1 : Limite entre le bassin est de sel mince et le bassin ouest de sel épais (El Robrini,

1986), 2 : Faille inverse (Domzig et al., 2006), 3 : Axe anticlinal (Domzig et al., 2006)

Sur I'ensemble de notre zone d’étude (Fig@r&7), il est assez rare d’observer une tectonique
purement salifére, pour la raison que nos donnéasrent rarement une grande partie du bassin
profond. Le meilleur exemple pour illustrer le réle gkl dans la géométrie des sédiments est la zone
d’'Alger (par exemple Figures 3.9 et 3.10) qui présaéniz fois une zone perturbée par la tectonique
active (est d’Alger), et une zone non perturljéaest d'Alger) qui laisse la tectonique purement

salifere s’exprimer. Dans les zones de Ténab@tan, nous avons identifié quelques rides orientées
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parallelement a la marge, prés de la limitends données. Mais grace aux données des transits du
Beautemps-Beaupré, il a été possible de voir que glularge, de trés nombreux diapirs percent le

fond de la mer (Figure 2.17). Par contre, audadg la Grande Kabylie et jusqu’a Annaba, la
tectonique salifere semble trés peu exprimée. Cela peut signifier que les volumes de sel déposés
initialement furent moindres, ou bien que le selug thors de notre zoneédude. Ainsi, ce retrait du

sel aurait pu jouer un réle dans un éventuel glissemertdllower de la couverture sédimentaire. On

verra plus précisément dans le paragraphe 3.5sg@lI@ue un réle dans la géométrie des sédiments

plio-quaternaires dans ces régions, grace notamment a I'étude des profils sismiques.

Maintenant que nous avons identiiés déformations de la pile sédimentaire typiquement attribuables

au sel, nous allons a présent étudier les différeimesszd’intérét le long de la marge algérienne d'un

point de vue de la tectonique active crustalesAnous allons pouvoir caractériser I'importance de

ces structures, de par leurs dimensions, et préciser la distribution et les vitesses de déformation le long
de la marge. Jaborde cette thématique pames successives, en commencgant par la zone de

Boumerdeés, puis en allant vers I'ouest, dineen terminant par la marge est-algérienne.
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3.3 Les plis-failles de Boumerdes

3.3.1 Article

Résumé en francais:

Nous étudions le systéme de failles actives dazsne du séisme de Boumerdés (Algérie) Mw: 6.9

de 2003, grace aux données d'une campagne de bathymétrie multifaisceau et de sismique-réflexion.
Une série de 5 "fault-propagation folds" princigade ~20-35 km de long présente des escarpements
cumulés proéminents sur la forte pente et datsésin profond. L'activité des failles crée des strates

de croissance sur le dos du pli, donc des dépaseptio-quaternaires sur les flancs proximaux des
zones soulevées, dont un bassin mildver' sur la pente, et des bassins @gfy-back dans le

bassin profond. La plupart des chevauchements spnimees sous la forme de plis prés de la surface,

et leur géométrie reflete une trajectoire de rasngt de replats. Nous trouvons que les deux surfaces

de glissement principales du séisme de Boumerdes Mw 6.9 de 2003 sont corrélées spatialement avec
deux escarpements cumulés segmentés identifiés sunta geau pied de la marge. La géométrie
générale indique la prédominance de rétro-chevexaehts impliquant le sous-charriage de la croQte

océanique néogéne.
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Active thrust faulting offshore Boumerdes, Algeria, and its relations to
the 2003 Mw 6.9 earthquake
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[1]1 We investigate the active seismogenic fault system [Buforn et al, 1995]. This renders the identification of
the area of the 2003 Mw 6.9 Boumerdes earthqualegismogenic faults a difficult, although essential, task for
Algeria, from a high-resolution swath bathymetry anelarthquake hazard assessment.
seismic survey. A series of 5 main fault-propagation foldg[3] Although historical and instrumental seismicity
20-35 km long leave prominent cumulative escarpmemslicates significant activity offshore [e.gRoussel
on the steep slope and in the deep basin. Fault activit§73; Ambraseys and Vogtl988; Yelles et al. 1999],
creates Plio-Quaternary growth strata within uplifted ardéte attention has yet been paid to potentially seismo-
such as a rollover basin on the slope and piggyback bagjesic structures along the Algerian margin until the 2003
in the deep ocean. Most thrusts turn to fault-propagatiBoumerdes earthquak&dlles et al. 2003]. However, 2—
folds at the sub-surface and depict ramp-flat trajectories. @/enm/yr of shortening may occur offshore, since the Tell-
find that the two main slip patches of the 2003 Mw 6.8tlas systems should accommodate only about 50% of
Boumerdes earthquake are spatially correlated to tihe total convergence between the African and Eurasian
segmented cumulative scarps recognized on the slope plaies Meghraoui and Doumazl1996]. We provide here
at the foot of the margin. The overall geometry indicates tttee first detailed tectonic frame of the area offshore
predominance of back thrusts implying underthrusting Boumerdes (Figure 1) deduced from high-resolution
the Neogene oceanic cruslitation: Déverchee, J., et al. swath bathymetry and seismic reflection profiling ac-
(2005), Active thrust faulting offshore Boumerdes, Algeria, anduired during theMaradja cruise, scheduled just prior
its relations to the 2003 Mw 6.9 earthquakaeophys. Res. Lett. to the May 2003 Boumerdes earthquake. We compare the
32, L04311, doi:10.1029/2004GL021646. offshore active structures with source studies of the
Boumerdes earthquake, propose a possible location for
the rupture area, and interpret the geomorphic structures
1. Introduction considering the recent geodynamic evolution of the

[2] Seismic activity in the Western Mediterranean élgerlan margin.

concentrated in northern Africa, where GPS measurements

suggest that most of the5 mm/yr oblique convergence?, Geological and Tectonic Framework
( 50) between the African and European plates is accom- . L . .
modated Calais et al, 2003: Nocquet and Calajs2004]. [4] Tectonlc.studles in the TeII-R.n‘ and Atlas domains
The October 1980, Ms 7.3’EI Asnam and May 21, 200 how predqmmant_ly NE'SW trending folds and reverse
Mw 6.9 Boumerdes events are two well-documented exa ults defining a right-stepping pattern [e.g'l;aghraow
ples of destructive earthquakes that struck northern Afriﬁ al, 1986; Morel and Meghraoyi1996; Boudiaf et al,

Regional seismicity shows that strain is distributed ove M.)?]o.r-ggEnd(el\];loear&?teig::jzgtreergljlstir?g;)(f)rlgnr? mgi)éle%iir:"g and
broad area, from the Atlas front to the offshore margsubduction of a Tethyan oceafzende et al1973]. The

region offshore Boumerdes, located offshore the internal

zone of Great Kabylie, shows the transition from the

1UMR 6538, CNRS, Domaines Omeiques, Universitele Bretagne continental crust of the Maghrebides hinterland to a newly
Occidentale—Institut Universitaire Eufepede la Mer, Plouzap&rance. formed oceanic domain, namely the Algerian basin, inter-

“Centre de Recherche en Astronomie, Astrophysique’ epigsique, preted as an Oligocene back-arc basin born behind the
Bouzareah, Algeria.

3UMR 6526, CNRS, Gesciences Azur, Valbonne, France. Tethyan subductiorFfizon de Lamotte et al2000;Jolivet
4UMR 5025, CNRS, Laboratoire de’Glegie des Chaes Alpines, and FaCC_ennaZOOO]- . .
UniversiteJoseph Fourier, Grenoble, France. [s] Available focal mechanisms of earthquakes in the Tell

SLaboratoire d’Etudes des’GEnvironnements Marins, Universi®e  domain depict mostly pure reverse faulting along NE-SW-

Perpignan, France. ; ; _ i _
SONATRACH-Centre de Recherche €tvBleppement, Boumerdes, trending planes, arguing for aSE-NW-directed compres

Algeria. sion [Buforn et al, 1995;Stich et al. 2003]. Both the 1980
"Department of Earth and Atmospheric Sciences, Purdue Universigl, Asnam and 2003 Boumerdes events follow this pattern,
West Lafayette, Indiana, USA. but unlike the EI Asnam event, the Boumerdes earthquake

8Institut Franais de Recherche pour I'Exploitation de la Mer, Ploﬂzan%ccurred ona south-dipping fault plar\éeljes et a.2004

France. Figure 1]. According toDelouis et al.[2004], the 2003
Copyright 2005 by the American Geophysical Union. rupture strikes 7@ and extends for 55 km, with two
0094-8276/05/2004GL021646$05.00 main slip patches at depths ranging from 0 to 11 km. The
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Figure 1. Shaded relief bathymetry from tivaradja cruise in Boumerdes region. Deep basin is 2700 m depth.
Epicentre (triangle), slip zone (dashed rectangle) and fault plane solution [bold] of the 2003 Boumerdes mainshock from
Delouis et al.[2004], and rupture area [continuous parallelogram] fB@mmane et aJ2005] are shown. Lower inset

shows location of the study area. Upper inset shows seismic tracks acquired during the cruise. F: flat surface at mid-slope;
C: circular surface in the lower slope; B: slope breaks 1, 2, 3 near the foot of the margin; S: curved scarps 1, 2 within the
deep basin; D: uplifted domains 1, 2 in the deep basin. B1 and B23&rand 20 km long, respectively. Note that Scarp

B2 looks smoother than B1. Algiers (ac) and Dellys (dc) heads of canyons are shown by arrows. Lines A and B are
positions of sections A and B (Figures 2 and 3).

most recent relocation of the events places the epicersigstems besides large depressions in the deep basin, toge-
near the coastline (Figure 1). ther with isolated, arcuate ridges. This pattern highlights the
importance of modern turbidite transport in the area, as

3. Submarine Geomorphology Offshore the demonstrated by the numerous deep-sea telecommunication

Boumerdes Area

[] During theMaradjacruise (August—September 2003,
R/V Le Sura@j, a full coverage of the slope and basin
off the Algiers region was obtained from continuous seafloor
imagery (Kongsberg Simrad EM-300 echosounder), high-
resolution seismic profiling (Chirp sonar, 6- and 24-multi-
channel seismics) and corings. The EM-300 vertical accuracy
ranges laterally from 2 m to 10 m. The 50 m digital
elevation model (DEM) constructed (Figure 1) highlights
the steep margin slope and basin escarpments offshore
Boumerdes-Dellys. The most striking features of the sub-
marine landscape are: (1) a mid-slope break with a flat
surface F getting narrower fromG56E to 3 40E, followed
westward (to 20E) by a more gentle upper slope, and
downslope by a circular surface C neaB@E; (2) three Figure 2. Time-migrated, stacked 6-channel seismic line
prominent slope breaks B striking70 E near the foot of A and its interpretative cross section showing cumulative
the margin, averaging 25 km long each, and two maivedge and progressive unconformity in the deep basin (see
curved scarps S striking 60—70E within the basin; Figure 1 for location). S: salt; MDF: Messinian detritic fan;
(3) deeply incised, relatively straight canyons, with numagE: Upper Evaporites (roof at5.3 Ma). S1 and B1 are
ous tributaries upslope, turning to deflected drainages aveaarps (Figure 1). Heavy dashed lines are thrust ramps
from two main uplifted domains D in the deep basin; aridferred. Note that the UE layer has a roughly constant
(4) ridges and depressions often depicting “ehen thickness, indicating that it predates tectonic activity.
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because of limited penetration and salt diapirism. Curved
scarp S1 (Figure 1) shows that aggradation is slower than the
uplift rate of the fault-propagation fold. From the thickening
of strata (Figure 2), we observe that tilting of Basin D1
begun within the Pliocene, increased during the Quaternary,
and is still active. The height of the S1 scarp k00 m,
indicating an uplift rate of at least0.2 mm/yr if we refer to
the shift of the base of the salt layer. Data from a 2D
multichannel seismic surve¥ppe 2003] further demon-
strate the control exerted by two active ramps on the
development of the flat surface F and the associated rollover
basin (Figure 3). A buried anticline also appears to develop
Figure 3. Line drawing based on multichannel seiswithin the piggyback basin as a fault-propagation fold
mic reflection line B (location on Figure 1), from a 2Daffecting the pre-salt Miocene deposits. Using all seismic
480-channel surveyClope 2003]. S: Messinian salt layer;lines (Figure 1), we map the lateral extent of the structures
UE: Upper Evaporite Layer. described above and construct an onshore/offshore tectonic
sketch (Figure 4). We identify a rollover basin on the slope
off Dellys-Boumerdes, and several piggyback basins con-
cable failures following the 2003 earthquakgddi et al, trolled by ramps in the deep basin. Thrust fronts are

2003]. generally blind and display widely overlapping curved seg-
ments. Salt diapirs and walls (Figure 4) and lateral levees of

4. Structural and Stratigraphic Framework Dellys and Algiers canyons (Figure 1) are also evidenced.

Offshore Large-scale folds recognized at various distances from the

o ) blind thrusts clearly influence the distribution of eroding
[7] Seismic sources used together with the 6- and 2rbidity channels (Figure 4).

channel streamers are a combination of 2 and 6 double-
chamber gas-injection air-guns. As shown by a representative
seismic section across the lower slope and deep basin
(Figure 2), we find that the eastern uplifted domain (D1,[s] Data collected during thilaradja cruise allow us to

Figure 1) is a wedged, piggyback basin where active grovdtbcument rapidly filling basins that have recorded recent
strata develop above a thrust ramp rooted below the Mes$sctonic activity as evidenced by the deposition of growth
nian salt layer. This structure resembles a fault-propagatstrata in a narrow rollover on the slope and in wide
fold model, although the exact geometry is difficult to assgsiggyback basins within the deeper domain (Figure 4). Five

Discussion and Conclusion

Figure 4. Morphotectonic map from data analysed in this study and onland ge®@ogdipf et al. 1998;Ayadi et al,
2003]. Red line is the proposed prolongation of the 2003 rupture determinBelbtyis et al.[2004] to the seafloor,
depicting two main segments [B1 and B2, Figure 1]. RO: Rollover basin. Coloured areas off RO are piggyback basins.
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[Harbi et al, 2004] and requires more detailed offshore
investigations.
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3.3.2 Compléments morpho-tectoniques

Comme nous l'avons montré danstide, cette partie de la marge, comprise entre Alger et Dellys, est
caractérisée par plusieurs ruptures de pente (Figure 3.11) délimitant plusieurs bassins perchés
progressivement soulevés par des failles inverses (Figure 3.12), donc avec des dépbts syntectoniques
en éventail, le tout étant plus ou moins perturbél@aliapirisme et le fluage saliféres. Ainsi nous
avons identifié un rollover' prés de la pente, caractérisé par une rotation du bloc supérieur et la
formation prés de la pente d’'une faille male accommodant la rotation, et deggy-bacK plus au

large, ayant des dépbts syntectoniquegwantail, mais contrairement anllover, reposant eonlap

sur la pente, et ne subissant pas detiomtaaccommodée par une faille normale. De nouveaux
éléments vont maintenant étre développés afin déti@g arguments sur l'activité, la géométrie, et
I'enracinement des ces failles, leur éventuel lien d/séisme de Boumerdeés, et aussi dans le but de
renseigner sur les conséquences de cette déformsur la morphologie et la déstabilisation des

sédiments superficiels meubles.

Figure 3.11: Carte des gradients de pente de la région d’Alger. Les fortes pentes sont
indiquées en clair et les zones planes en foDoéapercoit clairement les ruptures de pente
contrblée par les failles inverses identifiees dans Déverchere et al. (2005).

Figure 3.12 (page suivante)Vue 3-D de la marge dans la région de Boumerdés. S1, S2, B1,
B2, B3 : fronts chevauchants, D2 : anticlinal (d’aprés Dévercheére et al., 2005)
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3.3.2.1. Effets de la tectonique compressive sur les canyons

Des preuves de l'existence de failles inverses, qui ne peuvent pas étre imputées a des failles normales,
sont visibles dans la morphologie a travers plusieurs types d'objets géologiques. Parmi eux, les
canyons constituent un bon moyen d'évaluation deftardation de la marge, puisque leur cours est
principalement guidé par la topaeghie de celle-ci, suivant les lignes de plus grande pente. En
Méditerranée occidentale, les canyons quatersasont extrémement marqués sur I'ensemble des
marges (voir par exemple Bellaiche et al., 1989 peiiassin nord-est, ou Acosta et al., 2002, pour la
marge baléare). lIs traduisent la forte capacitéc@bion des marges au cours du Quaternaire, qui est
essentiellement sous le contréle des variationsatgges et tectoniques. Les canyons, de méme que

les riviéres, présentent généralement, lorsquiite & I'équilibre, des profils topographiques concaves

(voir par exemple, Strahler, 1952, Blum et Price, 1998, Mitchell, 2004). Toute forme convexe est
synonyme d’'un déséquilibre (perturbation d'un iigre acquis ou profil d’équilibre non atteint).

Ainsi, soit le canyon est trés jeune et I'érosioa pas encore eu le temps d’aplanir son lit (profil
d’équilibre), soit, ce qui serait plus probable dansenots, considérant le contexte tectonique de la
zone, I'érosion du fond du canyon parvient plus (localement,ne longueur d’'onddépendant de

la profondeur de I'accident tectonique) a surmol#esurrection due a la présence de failles inverses

ou de plis (Figure 3.13). L’hypothése que le canyon est trés jeune peut étre écartée car le canyon
d’'Alger présente plusieurs méandres trés prononcés, ce qui fait de lui un des canyons a priori les plus

matures de cette zone.

Figure 3.13: Schéma simulant le cycle de I'éiams (Gargani, 2004). A : Profil longitudinal
d’'un fleuve a I'équilibre dynamique. B : Modification du profil longitudinal générée par la
tectonique, sans érosion. C1 : Poursultechargement tectonique quand les conditions
climatiques ne sont pas favorables a I'éorsiC2 : « Déchargement du profil longitudinal et
retour a I'équilibre dynamique quand les conditions climatiques sont favorables a I'érosion.
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Ainsi, si nous examinons la forme du fond déidanche est du canyon d’Alger, on peut observer une
forme convexe nette a deux enitsadans la pente (fleches, Figure 3.14). Ces deux « bosses » sont
justement légérement en amont des endroits @argon recoupe des chevauchements aveugles que
nous avons identifiés par I'analyse morphotectonigoecarte. Cela signifierait donc que le bloc
supérieur de ces failles inverses se souleve suffisanmaq@dement pour que le canyon n’ait pas eu le
temps d’éroder complétement le bloc souléve position des anomalies topographiques Iégérement

en amont des failles peut étre accentuée par I'érosion régressive qui fait « reculer » la rupture de pente
liée au chevauchement (Mitchell, 2006).

Figure 3.14: Profil longitudinal de la branche est du canyon d’Alger. On remarque que les
deux anomalies topographigues (convexes, flechesmaituées respectivement a ~16 et ~23
km de la cbte) sont situées juste en amont des failles inverses cartées d’aprés Déverchére et
al., 2005 et Domzig et al., 2006), ce qui indiquiesa contrble tectonique sur la morphologie
du canyon. L’anomalie topographique a ~16 km de la c6te correspond au front de faille
suppose relié génétiguement a la rupture de Boumerdes par Déverchere et al. (2005).

On peut également tenter d’évaluer les effetladectonique sur les déviations des canyons. Comme

on peut le voir sur la Figure 3.14, le canyon d’Alger présente de forts méandres juste en amont des
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failles inverses cartées. Ceci suggere que le soulevemeaivesu de la faille lalus proche de la cote
(dans I'encart) a provoqué la déviation du canyomubes preuves de ces déviations sont visibles sur
les cartes de réflectivité (Figure 3.15). Daascas du canyon d’Alger (en face de Zemmouri), on
remarque que sa branche ouest présente unée fedfiectivité, ce qui suggére qu'elle a été
abandonnée. Ceci peut étre expliqué par le fait’qued Isser, qui drainait ce canyon, a lui-méme été
dévié plusieurs fois vers I'est, durant le Pliaa@ernaire (Boudiaf, 1996), ce qui a entrainé un abandon
progressif de I'alimentation de la branche ouestéwntuellement aussi de la branche est plus
réecemment, étant donné les résultats provenatd darotte échantillonnée sur une berge du canyon
(KMDJO03, Figure 2.1), qui indiquent une trés faibgivité turbiditique (rares et trés fines turbidites)
voire une sédimentation hémipélagiglans la partie haute de la carotte, durant I'Holocéne (Giresse et

al., soumis).

Figure 3.15: Image de réflectivité (traitement Ifremer Belle-Image) de la zone au large entre
Zemmouri et Dellys. Le caractere réflectif (sombre) indique un fond rugueux, et ainsi une
activité relativement récente des canyons.

SiI'on observe le canyon en face de Dellys, on remarque que sa branche directement en face de 'oued
Sebaou présente un signal de réflectivité plus diffussguda branche déviée vers 'est. Une fois de

plus, on peut penser qu'il s’agit d’un cas de canyaievé par le jeu d’'une faille inverse. Son cours
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aurait ainsi été dévié vers l'est, comme l'attestella forte réflectivité sur la branche orientée E-NE,

attestant d’une activité récente du canyon.

3.3.2.2. Corrélation entre les failles actives et la présence d’instabilités sédimentaires

La tectonique active a également des effets suéplartition et la quantité d’instabilités sédimentaires.
Les données du sondeur de sédiment Chirp abtuétisées afin d’identifier les produits des
instabilités sédimentaires le long de la margea Hinsi été possible de carter les différents faciés
acoustiques identifiés (travail effectué en collaboreavec Gabriela Dan, doctorante Ifremer) (Figure
3.16). Le détail de la démarche ainsi que lescdptions approfondies des facies sont identiques a
ceux décrits dans l'article au pgraphe 3.5.2. qui présente ce travail pour les zones d’'Oran et de
Ténes. Des exemples de profils Chirp illustrant les facies acoustiques pourront y étre trouvés pour
chaque type d’échofaciés.

Pour résumer les principales observations des-faadi@s sur la zone d’Alger, nous utilisons ici 15
types de faciés, résumés dans la Iégende de la Figure 3.16 :

L'étude détaillée de ces écho-faciés dans la zoAlyel fait actuellement I'objet d’'une autre étude
(Dan et al., en préparation), aussi nous nousdssérons seulement a la répartition des instabilités
(Figure 3.16), et a leur relation avec les failles précédemment identifiées.

Les faciés lités correspondent en général a lareddation hémipélagique parfois entrecoupée de
dépbts turbiditiques du bassin profond. Le faciésrd est généralement associé aux transits des
canyons, ainsi que le faciés chaotique, caractéristigaetransits de sédiments grossiers. Les faciés
transparents, quant a eux, représentent généraleleeninités désorganisédans la plupart des cas
desdebris flows Enfin, nous avons interprété les facteensparents chaotiques ou lités chaotiques
(B'1, B'2 et T2, et parfois aussi R2 suivawinscontexte morphographique) comme des sédiments qui
ont subi une désorganisation relative (mais pasetaaon ils apparaitraient avec un faciées totalement
transparent). Ceci peut étre le résultat’aetion de secousses sismiques, ou encorEuBping Sur

la carte de répartition des écho-facies, les nonsleeinstabilités sédimentaires de petite taille seraient

plutdt en faveur d’'une forte influence tectonicue leur fréquence et leur distribution géographique.

Figure 3.16 (page suivante, en hautlCarte de répartition des écho-faciés de la zone
d’Alger (Gaullier et al., 2004) avec les structures identifiées modifiées de Domzig et al.,
2006. Légende : Faciés lités : Lité sombre B1, sa version avec une moins bonne visibilité Bla,
et sa version chaotique B’1 ; Lité clair en surface B2, sa version avec une moins bonne
visibilité B2a, et sa version chaotique B2 ; Faciés transparents : transparent sur sourd T1 ;
transparent chaotique T2 ; transparent sur lité T3 ; alternance de transparent et lité T4 ;
corps transparent(s) enfoui(s) dans du lité T5 ; Faciés sourds (ou non pénétrants) : sourd
R1 ; petites hyperboles ou tres chaotique R2 ; sourd de pente, pas de lisibilité des données
R3 ; Faciés de plate-forme CS1, caractérisés par un fort réflecteur du fond de I'eau (cf.
3.5.2).
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Figure 3.16 (en haut) Figure 3.17 (en bas)
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Figure 3.17 (page précédente, en bafjorrespondance entre la réflectivité (traitement
Belle-Image) et les écho-facies. On remarque que le faciés transparent (T4), synonyme
d’instabilités sédimentaires, généralement de type debris flow, correspond a une réflectivité
faible (teinte claire sur I'image de réflectivité). On remarque également que ces instabilités
sont associées a des escarpements (cumulés) tres marqués dans la réflectivité, ayant une trés
faible réflectivité tout le long de leur base. Il s’agit éventuellement de petits glissements
systématiques le long de I'escarpement qui n’ont pas pu étre décelés par le Chirp.

Les faciés typiques d'instabilités sédimentaires (BRI2, R2, ainsi que tous les T) se situent
préférentiellement a proximité ou aux pieds des escarpements des failles actives cartées, ce qui appuie
encore une fois I'nypothése d'un fort contréle o@ifue. Les faciés transparents sont généralement

bien corrélés avec une faible réflectivité (Figurg73. De plus, les deux grands chevauchements au
large de Dellys (B1 et S1, Déverchére et al., 2@@Bsentent sur la réflectivité un escarpement trés

bien marqué apparemment trés frais, et toubag tu pied de cet escarpement, de petits glissements,

également trés bien marqués (Figure 3.17).

Les données de Chirp et de réflectivité sont certdmdae résolution, mais elles ne permettent pas de
voir des objets plus petits que ~20 m. Pour cela, tihencore plus précis, tel que le SAR, permet la

visualisation d’'objets de quelques metres, voirénsid’'un métre de large, puisque 1 pixel correspond
a 25 cm. Cet outil s’avére tres utile pour pouvokeniifier éventuellement des fractures ou des

escarpements frais avec de trés petits décalagegrmde trés petites instabilités sédimentaires.

3.3.2.3. Identification d’arrachements de tres petite taille grace au SAR

Grace aux récentes données de SAR acquises ltascdenpagne MARADJA2/SAMRA, nous avons

pu observer des cicatrices d’arrachement (Fig8re8, 3.20, 3.21) associées a ces escarpements ainsi
gue les produits de ces arrachements, a savoir notanteegros blocs, parfois larges de plusieurs
dizaines de métres (jusqu’a 50 m) et apparemment de quelques métres de haut.

L’'image 1 (Figure 3.19) montre un exemple d’'unepe d’'arrachement sur le segment de faille au
nord-ouest de celui proposée comme responsable du séisme de Boumerdés (en rouge sur la Figure
3.18). Le matériel qui a été déstabilisé apparait taiseohent en blanc sur la réflectivité. Ce debris

flow apparait comme unique le long de ce segmerititle, comme I'atteste la réflectivité ainsi que

les images SAR disponibles le long de I'escarpement. Au contraire, si I'on examine I'escarpement de
faille en rouge de la Figure 3.18, de trés nombreuses cicatrices d'arrachement ou des dislocations sont
visibles, systématiquement et sur toute la longueur de I'escarpement, comme l'atteste notamment
I'image 2 (Figure 3.20), située au pied d'un escarpenstrd I'abri des zones de transit de canyons.

Les loupes d'arrachement montrent des formes asspreaises, en faveur d'une relative fraicheur de

ces arrachements. On voit également de granoieges de débris (Image 3, Figure 3.21) dans les

zones de transit de canyons. Ces coulées ont tra@speitres gros blocs, parfois jusqu’a plusieurs
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dizaines de métres de diameétre, eux aussi d’un aspect trés rugueux, donc suggérant le caractere récent

de ces événements.

Figure 3.18: Carte structurale de la zone d’AlgBoumerdées (Déverchere et al., 2005) et
position des encarts en haut des figures 3.19 et 3.20 (a et b, respectivement).

On arrive également & discerner les directidié&coulement, matérialisées par des trainées plus
sombres su l'imagerie SAR (fleches rouges, Figure 3.21). Ces coulées de blocs apparemment
relativement récentes indiqueraient la présenceidigcsédimentaire récente au débouché du canyon

(en sombre sur 'image de réflectivité) qui ase la boite 3 (Figure 3.20 : encarts du haut).

Les cicatrices d'arrachement, d'apparence trés fraiche, sont étonnamment bien alignées et
omniprésentes le long de I'escarpement supposé ayant joué pendant le séisme de Boumerdés (carté en
rouge, sur la figure 3.18). La présence d'autres indices (coulées de blocs) de remaniement
sédimentaire apparemment récent sont aussi visibles le long du méme escarpement.

Ainsi il n'est pas exclu que toutes ces instabilités sédirires, d’apparence tres fraiche (et déja mises

en place en ao(t 2003 car visibles sur la réflectivité de Maradjal) et alignées sur un escarpement
d'origine tectonique, se soient déclenchées simultanément dans le temps, et qu'elles soient
éventuellement liées au séisme de Boumerdésiftegros séisme avant la campagne MARADJA),

méme si des datations sont nécessaires pour confirmer cette hypothése.).
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Ainsi nous observons plutét des indices datdlités sédimentaires associées a des escarpements
cumulés (formés sur le long terme), et pas nécessairement d’escarpements unitaires (résultant d’'un
seul séisme), qui, par ailleurs, sont trés rares a observer sous la mer, en raison des processus d’'érosion-
sédimentation assez actifs qui remodelent sans cessde (par exemple : Hodgson et Flint, 2005),

de la faible induration (cohésion) des sédimentgestdifficultés d’observation a haute résolution. Il
s'agirait donc plutdt de successions systématigigeong des escarpements, de petits glissements
d’'une apparente fraicheur, résultats d'instabilités sédimentaires, et non pas d’escarpements lies a
'émergence directe d'une failledDe plus, comme nous le verrowdgns le paragraphe suivant,
beaucoup de profils sismiques montrent toujours wmérwité dans les réflecteurs de part et d’autre

du pli (Figures 3.24, 3.25, 3.26, 3.27, 3.28) : ikreble donc pas que la faille atteigne la surface.

D’autre part, en supposant que les fronts chewantshsur une méme longitude correspondent a des
ramifications en surface d’'une seule et méme faills en profondeur (Déverchére et al., 2005), nous
n'excluons pas que plusieurs fronts aient pu jouer lors du séisme de Boumerdés, dont les
chevauchements identifiés au nord de l'escarpenBd (Déverchere et al., 2005) (par exemple
I'escarpement S1 dans Déverchére et al., 2005). Amglissement sur la faille aurait pu étre réparti

en surface sur plusieurs rampes. Quoiqu’'il en deitséisme de Boumerdes, étant donné sa forte
magnitude, a probablement provoqué de nombreusesbilités dans toute la région. Rappelons que

des séismes de magnitude supérieure a 6 soablemspd’engendrer desstabilités sédimentaires a

plus de 200 km de I'épicentre (cas des séismes de 1954 et 1980, voir El Robrini, 1986).

Ainsi, par 'examen des instabilitégules, il risque d’étre difficile voire impossible de distinguer quel
segment a fonctionné lors du séisme. Cependamineonous I'avons montré précédemment, le front

carté en rouge (Figure 3.18) présente de nombreuses caractéristiques morphologiques, a savoir 1) de
petits glissements (identifiés par les écho-faciemsparents, la faible réflectivité, et les loupes
d’arrachements sur le SAR) alignés et nomkréontrairement aux autres escarpements) le long du
front carté en rouge (Figure 3.18), 2) des indices de coulées de blocs et transport sédimentaire récents
3) et I'apparente fraicheur de ces instabilitt®nsemble de ces arguments permettent de faire
I'hypothese que le segment carté en rouge (Déverchere et al., 2005) est bien I'expression en surface de
I'activité de la faille qui a rompu en Mai 2003.

Certains auteurs ont prédit par la modélisation du géafaille une émergence de la faille trés prés de

la cote, entre 5 et 10 km au large (e.g. Boahil., 2004). Cependant, nos données ne permettent pas

de valider cette hypothése, aucun relief palitcypouvant correspondre a un escarpement cumulé de
faille n'étant visible sur la bathymétrie du platezantinental (large d’environ 5 km) ni sur les 5

premiers kilométres de pente (Figure 3.22).
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Figure 3.19: Image 1 (localisation : a sur Figure 3.18) illustrant une cicatrice
d’arrachement sur le segment a I'ouest du segment rouge sur la figure 3.18. Les deux cartes
supérieures montrent le MNT ombré (a gauche) et la réflectivité (a droite) de la zone, avec le

trajet du SAR (en bleu et rouge) et la position des extraits.
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Figure 3.20: Image 2 (localisation : b sur Figure 3.18) illustrant la succession de petites
loupes d’arrachement tout le long de la faille cartée en rouge sur la figure 3.18. On distingue
aussi quelques blocs glissés de quelques métresgie En bleu : accidents ne présentant
pas de forme concave, comme les loupes d’arrachement. Les variations de réflectivité (zones
sombres ou claires) refletent des variatialesnature de sédiments. Les deux cartes
supérieures montrent le MNT ombré (a gauche) et la réflectivité (a droite) de la zone, avec le
trajet du SAR (en bleu et rouge) et la position des extraits.
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Figure 3.21: Image 3 (localisation sur Figure 3.20) illustrant les coulées de débris a
proximité de I'escarpement carté en rouge sur la figure 3.18. Fleches rouges : sillons
d’érosion présentant une plus forte réflectivité (donc plus sombres).
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Figure 3.22: Carte bathymétrique au pas de 25 m de la zone de Boumerdes, au niveau de la
zone présumeée de rupture du séisme de Mai 2003, avec les chevauchements identifiés a I'aide
de nos profils sismiques. Le profil topographique a travers la plate-forme continentale (trait

en pointillés) n’'indique aucun escarpement cumulé pres de la cote.

Ainsi, nous privilégions une transmission de Ugture vers une ou plusieurs rampes en direction
large, comme semblent l'indiquer les caractéyists morphologiques sur les escarpements au large.

En effet, les indices de chevauchements prédadedte, a I'aplomb du plan de faille présumé
(modélisé) sont tres maigres. Seul un petit chevauchement a été identifié prés du haut du canyon
d’Alger (Figure 3.22) mais il ne semble pas se prolonges I'est, et ne peut ainsi pas correspondre a
I'’émergence de la faille de Boumerdés, conmoes le verrons plus tard a la Figure 3.33.

Les résultats préliminaires des datations effsssusur les carottes MARADJA 2003 ne permettent pas

de dire si les instabilités identifiées au kargnt été provoquées par le séisme de Boumerdes.
Cependant, de nouvelles datatiosent en cours sur les carottes, plus nombreuses, récemment
obtenues lors de la mission MARADJA2/SAMRA ceis futurs résultats apporteront probablement de

nouvelles informations sur leségydes glissements identifiés.
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3.3.3 Compléments structuraux

3.3.3.1 Géométrie en profondeur des accidents au large de Boumerdes

Nous allons étudier quelques profils perpendicesaa la marge (en rouge sur Figure 3.23), car il
s'agit de la meilleure orientation des profils pour étudier des structures globalement orientées E-O a
SO-NE, perpendiculairement au champ de comta actuel, comme nous avons pu le voir sur la

bathymétrie, sur laquelle on peut suivre les escarpements cumulés des failles.

Figure 3.23: Localisation des profils des figures 3.24 & 3.28 (en rouge).

Cependant, une des limitations au niveau de l'intéaiiod concerne le pendage des failles. En effet, a
cause de la mauvaise lisibilité de nos profils efgndeur, il nous est impossible de voir les failles en
profondeur, donc les seuls indices que nous avonslaa@ométrie des sédiments superficiels, et
éventuellement des décalagesdes plissements dans les sédiments infrasaliféres.

Les pendages indiqués sont donc indicatifs @rendre avec précaution. Notons qu’en raison de
I'exagération verticale @hs I'eau) de 6 sur les profils, un pendagparemment de 45° est en réalité

aux alentours de 10°, et qu’un pegdaéel de 45° aura I'appamnd’'un pendage de 80° environ.
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Figure 3.24a: Profil 6-traces n°95 de MARADJA 2003, exagération verticale de 6, non interpréte.
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Figure 3.24b: Profil 6-traces n°95 de MARADJA 2003, exagération verticalé.dEn rouge : les séries sédimentaires infra-saliferes. En
orange : la base du sel messinien. En jauleesel messinien. En vert : les évaporites supérieures. En bleu : les sédilioegtafernaires. En
marron : dépbts détritiques possiblement associés a la crise de salinité messinienne.
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Figure 3.25a: Profil
6-traces n°96 de

MARADJA 2003,
exageération verticale
de 6, non interprété
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Figure 3.25b:
Profil 6-traces n°96

de MARADJA 2003,
exageération verticale
de 6. En rouge : les
séries sédimentaires
infra-saliferes. En
orange : la base du
sel messinien. En
jaune : le sel
messinien. En vert :
les évaporites
supérieures. En bleu :
les sédiments plio-
guaternaires. En
marron : dépots
détritiques
possiblement associés
a la crise de salinité
messinienne.
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Figure 3.26a: Profil 6-
traces n°97 de

MARADJA 2003,
exagération verticale
de 6, non interprété
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Figure 3.26b:
Profil 6-traces n°97

de MARADJA 2003,
exageération
verticale de 6. En
rouge : les séries
sédimentaires infra-
saliferes. En
orange : la base du
sel messinien. En
jaune : le sel
messinien. En vert :
les évaporites
supérieures. En
bleu : les sédiments
plio-quaternaires.
En marron : dépots
détritiques
possiblement
associés a la crise
de salinité
messinienne.



Figure 3.27a: Profil 6-traces n°98 de MARADJA 2003, exagération verticale de 6, non interprété.
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Figure 3.27b: Profil 6-traces n°98 de MARADJA 2003, exagération verticale de 6. En rouge : les séries sédimentaires infra-saliferes. En
orange : la base du sel messinien. En jaune : le sel messinien. En vert : les évaporites supérieures. En bleu : leslzédua¢ernsgires. En
marron : dépots détritiques possiblement associés a la crise de salinité messinienne.
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Figure 3.28a: Profil 24-traces n°25 de
MARADJA 2003, exagération verticale de 3,
non interpréte.
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Figure 3.28b: Profil 24-
traces n°25 de MARADJA

2003, exagération verticale
de 3. En rouge : les séries
sédimentaires infra-
saliferes ou le socle. En
orange : la base du sel
messinien. En jaune : le sel
messinien. En vert: les
évaporites supérieures. En
bleu: les sédiments plio-
quaternaires. En marron :
dépdts détritiques.
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En interprétant les profils sismiques le longlalenarge, certains indices indubitables de la présence
de failles inverses ont été observés. Malgré la faétetration de nos profils sismiques et le caractére
assez diffractant des roches en profondeur, il a so@térgossible d’identifier des plis asymétriques
associés a des décalages de réflectafrasaliferes, démontrant ainsi le jeu de failles inverses. Ces
caractéristiques ne sont pas visibles dans le cdailtes normales. Ces décalages de blocs avaient
déja été observés grace a d'anciennes lignesicgissn WesternGeco (Rabah Bracéne, Sonatrach,
communication personnelle, Cope, 2068)is, comme il est tres difficile, voire impossible de voir des
surplombs au niveau del€calages, ces blocs avdiéte interprétées comme contrdlés par des failles
normales, par manque de reconnaissance desustsigilissées (par exemple, Mauffret et al., 1992).
Tenant compte de la profondeur relativememianante des structures plissées reconnues (atteignant
au moins 6 km), il me parait donc difficile d’expliquer I'ensemble des ces observations autrement que
par un régime de déformation en raccourcissénidas phénoménes purement gravitaires ou de failles
de compensation devraient en effet impliqguer uangement rapide du régime de déformation en
profondeur.

Ainsi, je vais considérer que les structuretivas observées sont toutes contrélées par des failles
inverses, et je vais me baser sur la géométrigpmiers kilométres de sédiments afin d'étudier de

maniére indirecte les failles actives sous-jacentes.

3.3.3.2 Fonctionnement tectonique des bassins identifiés

L’examen des profils des figures 3.24 a 3.28 pemteemettre en évidence différentes géométries de
bassins (iggy-back» ou «rollover »).

Les plis observés présentent tous un flanc avant (flanc N-NO) farelknb», plus abrupt que leur

flanc arriére (flanc prés de la pente), obacklimb», ce qui laisse penser que les structures présentes

sur nos profils sont toutes des plis-failles a pendage Ces plis-failles soulevent de petits bassins, ce

qui provoque le basculement progressif des séries sédimentaires sur le flanc arriére et donc un dépot
en éventail des séries, ce qui indique leur dégftectonique. On appelle également ces dépbts des
strates de croissance. Ces bassins séslpresentent des géométries différentes :

- Les bassins epiggy-backsont des plis asymétriques présentant un flanc arriére relativement plat,
qui se souléve progressivement et bascule les sédimemetit bassin suspendu créé sur le dos du pli.

Les plis des profils 95 et 96 (Figures 3.24 et 3.25) sont les seuls qui présentent un axe d’anticlinal trés
arrondi. Les autrepiggy-backgFigures 3.26, 3.27) présentent un axe de pli a géométrie relativement
anguleuse. Certains plis les plus au large (N-KEjures 3.24, 3.27) sont trés peu marqués dans la
topographie. Il pourrait donc s’agir de plis forméasptécemment que les plis proches de la cote.
Deux autres hypothéses sont également possibles : leur vitesse de raccourcissement est moindre, ou

bien la faille qui les contrdle est encore trés @nof (ce qui serait cohérent avec un pli trés jeune, si
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I'on considére un pli de propagatiale faille (« fault-propagation fold, voir Suppe et Medwedeff,

1990).

Une forte inflexion des sédiments vers le haut @& constatée dans le cas des plis proches de la
pente pour les profils 95, 97 et 98 (Figures 3.226 2t 3.27). Ceci pourrait étre une indication en
faveur d’un glissement sur la faille plakevé que le taux de sédimentation.

- Lesrollovers quant a eux s’étendent sur une plus wulistance transversale, ce qui suggere un
pendage plus fort de la faille sous-jagerDeux profils montrent clairement wollover pres de la

pente, c'est-a-dire qu'il y a rotation des sédimenitsun centre de rotation proche du centre du bassin

et ainsi un affaissement des séries (limitées en amont par une faille listrique) prés de la pente et
soulévement a I'avant du pli (Figures 3.26 et 3.27)céutraire, pour les failles plus au large dans le
bassin (Figures 3.25 a 3.27, ainsi que toutes les failles de la Figure 3.24), il n’y a pas de mouvement
normal d’accommodation prés de la pente, mais seulement un remplissage sédimentaire passif a

I'arriere des plis.

Figure 3.29: A: pli de « fault-bend » (Suppe, 1983; Medwedeff et Suppe, 1997): transfert du
glissement d’'un niveau de détachement profond a un niveau moins profond avec conservation
des épaisseurs et longueurs des lits. B : difféerentes géométries de plis se développant a

I'extrémité d’'une faille aveugle : B1 : modéle de pli de propagation de faille : conservation
des épaisseurs et longueurs des lits (Suppe et Medwedeff, 1990; Mosar et Suppe, 1992). B2 :
modéle “slip gradient” : pas de propagation defkille, conservation des aires mais pas le la
longueur des lits (Wickham, 1995). B3 : pli de détachement: variations dans la longueur des

lits et de I'angle du flanc avant du pli ébistrom, 1990; Epard et Groshong, 1995; Mitra,

2003). B4 : pli en “trishear” : il existe une zone triangulaire ou le cisaillement est distribué

(Erslev, 1991; Allmendinger, 1998).
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Plusieurs modéles de plis existent dans laréittée (Figure 3.29), tous décrivent des plis
asymeétriques. Mais d’apres la géométrie des sédarsem nos profils, et en I'absence de contraintes
sur la géométrie des failles en profondeur, nous pgialés pour I'instant plutét les modéles de type
pli de propagation de faille ou pli eénshear, car nous n'observons pas de replat comme dans le cas
du fault-bend foldou de niveau de décollement comme petachment foldet il ne semble pas gu'il

y ait de changement de vergence des pismme dans I'évolution des plis sl gradient

Par la suite on utilisera par exemple le model&idiear pour illustrer les differentes géométries des

structures observées sur la marge.

Pour expliquer la différence de géométrie enttlover ou piggy-back deux paramétres peuvent étre
testés : la vitesse de glissement sur la faille panicompétition avec la sédimentation, détermine en
partie en partie la géométrie du bassin ; la géométi la structure active (pendage de la faille et
déversement du pli), qui influencent évidemmiantnise en place d’ensemble des sédiments déposés
au-dessus d'elle.

Dans le premier cas, on imagine une vitesse lidsegnent inférieure a la vitesse de sédimentation
(Figure 3.30). Le logiciel de modélisation de plis efrishear» (Allmendinger, 1998) par R.
Allmendinger (©Trishear 4.5), permet dinuler cette situation. Le modéle tlishearimplique une
zone triangulaire de déformatiorpedtie a I'extrémité de la faille.

Dans ce cas, on voit clairement que la sédimentatiberriere du pli (et également a I'avant) tend a
aplanir complétement la topographie. Pour la plugamos profils, on voit que ce n’est pas le cas, car
un fort relief subsiste. La sédimentation n’est dpas suffisante pour masquer la tectonique. On peut
toutefois remarquer que le relief est trés atténué pentiains plis au large (Figures 3.24, 3.27), ce qui

laisserait présumer une vitesse de déformatifgmi@ure a celle des plis plus en amont.

Si I'on envisage le cas ou le taux de sédimentatiobiestinférieur a la vitesse de glissement sur la
faille (Figure 3.31), un dénivelé appit entre le haut du pli et I'aéiie. Une inflexion des sédiments a
lieu sur le «backlimb», comme observé sur certains de nos profils (Figures 3.24, 3. 26 et 3.27). Mais

ce n'est pas un critére suffisant pour expliqueraliover.

158



Figure 3.30: Modéle (©Trishear 4.5) illustrant le saou la vitesse de sédimentation surpasse
la vitesse de glissement sur la faille. En bleu : sédiments syntectoniques. En gris : la zone de
trishear. Ici, le pendage de la rampe est de 45°.

Figure 3.31: Modéle (©Trishear 4.5) illustrant le cas ou la vitesse de glissement sur la faille
surpasse la vitesse de sédimentation. En bé&diments syntectoniques. En noir : sédiments
anté-déformation. En gris : zone de « trishear ».

Examinons maintenant le rble potiehde la géométrie de la faille.

Il a déja été montré que plus la faille était rajplas I'amplitude du pli était faible (Savage et Cooke,
2003). Ainsi, en appliquant cette observation alis ghes Figures 3.24 a 3.27, les plis présentant des
rollovers seraient contrélés par une faille a pendags firt que celle des plis avec bassinpiggy-

back

159



Si I'on considere un fort pendage sur une raagsez longue et précédée d'un tres court replat (Figure
3.32 a gauche), on remarque glee mouvement sur la faille provoque le basculement et le
souléevement des sédiments, et un vide a I'&rdar pli, impliguant un mouvement rotationnel des
sédiments. Si un replat plus conséquent existe ane rampe moins inclinée (Figure 3.32 a droite),
les sédiments transitent horizontalement sumrdplat (mouvement translationnel dominant), ne
permettant pas a une faille normale d’apparaitrendeiére localisée prés de la pente comme dans le
cas durollover. Une simple translation des sédiments a li@awéformation de surface plus en amont
dépendant de la géométrie de la structure @atiars la profondeur (pli-faille avec nouvelle rampe
probable, si on prend en compte la géomédittieplan de faille du séisme de Boumerdés 2003, voir

Figure 5 dans Déverchére et al., 2005).

Figure 3.32: Modéles (©Trishear 4.5) illustrant, a gauche, un cas avec une rampe a fort

pendage (60°), et a droite : une rampe a pendage plus faible (30°) précédée d’'un replat

conséquent. Note : la sédimentation syntectonique dans ce modeéle est négligée, ainsi que
I'érosion sous-marine

Ceci suggeérerait donc que les bassinsodlover sont contrblés par une rampe assez raide, alors que
les bassins epiggy-backseraient contrdlés par des failles a pendage plus faible et précédées par des
replats importants (15 a 20 km). Dans ce cas, onrpémte suggérer une ramification entre ces failles,

si le replat rejoint la faille plus prés de la pente.

Cette hypothése est en partie vérifiée par les irdtans apportées par certains profils de sismique
lourde pétroliere Sonatrach interprétés pabdkaBracéne (Sonatrach, Boumerdés) (Figure 3 dans
Déverchere et al., 2005), ou fellover prés de la pente est contrdlé par une rampe, alors que les
piggy-backsplus loin dans le bassin sont contrdlés par des rampes précédées d'un long replat, lui-
méme raccordé a une faille plus profonde, tellelgdaille de Boumerdés qui a été modélisée.

Si I'on utilise les résultats des modélisations du plarfaille (Delouis et al., 2004, Meghraoui et al.,
2004, Yelles et al., 2004, Semmane et al., 2005), qui a rompu pendant le séisme de Boumerdes, ou de
I'étude des répliques (Bounif et al., 2004) qui donnenplan de faille a penda de 40 & 50°, on peut

replacer les plans modélisés sur un profil perpendiculaire a la faille (Figure 3.33).
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Figure 3.33: Position du plan de faille qui a rompu le 21/5/2003 (en noir) (d’apres les
modéles) sur le profil sismique 24-traces n°24 (exagération verticale : 3) (position en encart).
Prolongation en surface du plan de faille modélisé : en pointillés. On voit qu’au niveau ou la

faille devrait émerger, nous n’avons pas de structure active claire prés de la surface. Ainsi
nous devons suspecter une ramification en surface de plusieurs rampes et replats vers le
bassin (en violet). Pres de la cote, nous apercevons un petit bassin basculé, mais lorsque I'on
regarde sa continuité latérale en carte (Figure 3.22), il ne peut pas s’agir d’un
embranchement de la faille de Boumerdeés, en raison de sa trés faible longueur et de sa
direction qui differe de celle de Boumerdeés. En bleu : sédiments plio-quaternaires ; en
rouge : socle. A et B : position des fronts des bassins en piggy-back identifiés, C : position de
la faille modélisée. Les distances AB et BC sont équivalentes et de I'ordre de 7 km.

On peut supposer que les structures actives ideggifsont éventuellement enracinées sur une méme
faille en profondeur, ce qui implique, pour lesnmes au nord, qu'elles sont précédées de longs
replats. Ces replats représenteraient des mivade décollement intracrustaux d’origine encore
indéterminée. Nous n’avons pas de contraintedasprofondeur de ces replats, ni sur leur longueur.
Des essais de modélisations (Savage et Cooke, 2003)Jéja tenté de retrouver la géométrie des
rampes et des replats de la faille a partir dgdamétrie du pli. Il s’avere souvent que plusieurs
géométries sont possibles pour une géométrieseorend compte que beaucoup de paramétres autres
que la profondeur du replat peuvent influer sugémmétrie des bassins, comme la profondeur de
I'extrémité de la faille, le pendagie la rampe donc I'enditmu le replat se transforme en rampe, et sa
longueur. Dans le futur, des modélisations précaex des logiciels plus complexes, incluant la
sédimentation syntectonique en éventail, pereettt d’évaluer plus précisément les parametres
géométriques des failles.

D’un autre coté, I'examen approfondi d’autres profilggléers le long de la marge permettraient aussi
d’apporter de nouvelles informations visuelles quadatgéométrie de ces failles en profondeur et leur
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enracinement. |l est pour I'instant impossible defig¥ride facon visuelle directe dans la littérature
existante (Cope, 2003, Mauffret et al., 1992, Mauffe®Q7) I'existence avérée de tels niveaux de
décollements, qui sont plutét déduits de I'ensgiment sédimentaire (comme dans notre étude).

Un dernier type de structures actives a été tifiéendans le secteur de Boumerdés: il s’agit
d’anticlinaux de grande longueur d'onde. lls ont été identifiés sur les profils transverses a la marge
entre le massif d’Alger et Boumerdés et reportés sur la carte structurale (Figure 4 de Déverchere et al.,
2005). Le profil 25 (Figure 3.28) illustre bien ce dernier type de géométrie. La base du sel n'a
malheureusement pas pu étre identifiée sur toutantpueur de la section car il s'agissait de sismique
24-traces, moins pénétrante que la sismigiades. Cependant, on remarque deux bombements de
toute la pile sédimentaire visible dans le haggiartie NO du profil) : ces bombements de grande
longueur d’'onde, larges d’'un peu moins de 20 lkont $#gérement asymétriques avec un flanc raide
vers le large, ce qui suggeére qu'ils sont contréléprofondeur par une faililaverse a pendage vers

le SE.

Le bombement de la base du sel est cependant visible sur les profils longitudinaux a la marge, et est
repérable grace a la carte de la base du sel (Figure 3.9)

Il nest pas non plus exclu que ces anticlinaux soiestglis transportés sur des plats, comme c’est le

cas pour certains plis dans I'Atlas tunisien (Outtani et al., 1995) (Figure 3.34) et comme certaines
interprétations (Rabah Braceéne, Sonatrach) defilpWesternGeco perpendiculaires a la marge

algérienne le suggerent.

Figure 3.34: Partie d’'une coupe équilibrée a travers le front sud-atlasique, Outtani et al.
(1995). Les plis sont des plis de rampes transportés sur des plats.

Plus au sud-est, au pied de pente, on rencantgetit bassin suspendu (d’a peine 3 km de large), du
méme type que ceux identifiés sur les profils 95 a 98 (Figures 3.24 a 3.27), vraisemblablement
contr6lé par une faille inverse en profondeur.

Enfin, en remontant la pente vers le sud-e=t, dédiments reposent sur le socle acoustique et ne
semblent pas enregistrer une activité tectonigieente ou active. Seules sont visibles de petites
discontinuités liées soit a des remontées de fluidésa stes réajustements locaux au sein de la pile
sédimentaire. Par ailleurs, nous n’avons pas pu coefit'existence d’'une faille N-S au droit de la

baie d’Alger, commewggéré par Mauffret (2007).
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3.3.3.3 Quantification de la déformation

Nous avons vu au Chapitre 1 gu'ilexistait jusqu’alors aucune éualkion quantifiée de la part du
rapprochement Afrique-Europe qui pourrait étre accodénau large de I'Algérie, alors méme que

des indices (sismologiques et géodésiques, notarhrdeme activité tectonique existent dans cette
partie centrale de la marge au moins. Il est doyportant de savoir si nous pouvons quantifier, méme

de maniére grossiére, via les indicateurs dfasea dont nous disposons, les quantités de déformation
(verticale ou horizontale), dater celle-ci, efieévaluer son évolution spatio-temporelle.

Des estimations de quantification du raccourcissement ou du soulévement ont été effectuées sur
guelques transects la ou la qualité des profils sismiques les rendait possibles. Le calcul du
raccourcissement fut possible sur les profils ou unerait#i des réflecteurs était bien visible sur tout

le pli étudié et sans ambiguités. Ce calcul a pu notainétee effectué sur une structure dans la zone

de Boumerdes, sur le profil MDJ96 (Figure 3.2&8)r le pli dans le bassin profond (Figure 3.35)
D'autre part, il fallait pouvoir identifier le réflecteur a partir duquel le raccourcissement avait
commencé. Pour cela, il a été supposé que le raccourcissement avait commencé a partir du moment ou
les séries sédimentaires (syntectoniques) ont coenarse déposer en éventail, épaissi pres de la
pente, les séries antérieures étant isopaquese e datations précises, nous sommes contraints
d'utiliser les changements de faciés de la sériave@daire mio-plio-quaternaire pour pratiquer cette
évaluation (Figure 3.36). D'aprés le forage 37laage de Bejaia (Hsl et al., 1978) qui se situe non
loin de nos lignes sismiques dans cette régioa,&té possible de placer trés grossiérement la limite
Pliocéne-Quaternaire au niveau du changemefdades relativement transparent-assez réflectif. Cette
limite n'a pas un age bien contraint, et correspgmadbablement a un changement climatique, ayant eu
lieu aux alentours de 2-3 Ma, gemgendra un changement de régilams la sédimentation, avec un
apport plus conséquent des canyons en tiiesidMarina Rabineau, communication personnelle).
Pour les autres marqueurs (limite Miocene-Pliecéntoit des évaporites supérieures), base du sel
(=début de la crise de salinité messinienne))cdgespondent a des ages précisément définis (par
exemple : Gautier et al., 1994, Cunningham et al., 1B®gger et al., 2000), et sont résumés dans la
Figure 3.36.

Figure 3.35 (page suivante, en hautProfil sismique 96 6-traces utilisé pour le calcul de la
vitesse de déformation sur ce pli. R : toit des évaporites supérieures (en vert), réflecteur
utilisé pour le calcul du taux de raccourcissement (entre les deux « épingles »), L1 et L'l :
épaisseurs des sédiments immédiatement au-dessus du réflecteur R, L2 : décalage de la base
du sel, 1, 2, et 3 : réflecteurs hypothétiques utilisés dans le calcul de la déformation, pour
tenter de « gommer » 'effet des diapirs de sel.

Figure 3.36 (page suivante, en baspéquence sédimentaire typique du bassin de la marge
algérienne. Les ages connus des limites de facies sont indiqués.
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Dans le cas du pli le plus au nord du profil 96 (Figure 3.25b), les séries sur le flanc sud du pli semblent
clairement déposées en éventail dé®liecene. Cette date de démgeade la tectonique peut étre
discutée en raison de la présence des domes de seitquerturbé la sédimentation dés cette époque.
Toutefois, si 'on considére les sommets des démes de sel, on constate un relatif épaississement des
sédiments directement au-dessus des évaporitesiesups, du nord vers le sud (L1'<L1, Figures
3.25h, 3.35). Sous le toit des évaporites supéridageséries ne sont pas épaissies pres de la pente.
Ainsi, si cet épaississement pres de la pente est synonyme de dép6t syntectonique, le réflecteur du toit
des évaporites supérieures peut étre choisi commargueur du début de I'activité tectonique du pli.
Il a également fallu tenir compte du diapirisméféee qui perturbe la position initiale des horizons.
Ainsi, pour s’affranchir des déformations d’originalifére, il a fallu estimer la longueur initiale du
réflecteur étudié. Pour cela, 3 hypothéses ont été faites quant a la position du toit des évaporites
supérieures avant la formation des diapirs:
(1) Pour le premier, nous avons considépge le niveau des réflecteurs non diapirisés
constituaient le niveau des réflecteurs avaritsgsbient diapirisés. Cette hypothése extréme
est peu probable car elle considére que les diapirs se sont soulevés sans déplacement de sel
des zones adjacentes.
(2) L'autre calcul extréme a considéré un réflact« initial » (pré-diapirisme) passant par le
sommet des diapirs. Cette hypothése n'est pas nerrdaliste car elle suggere qu'il n'y a pas
eu de soulévement des séries par les diapiis sealement de I'affaissement entre ceux-ci.
(3) Enfin nous avons considéré un réflecteur hy@iique passant au milieu des deux réflecteurs
virtuels précédemment décrits. Cette hypothéggére qu'une partie du sel a flué et a migré
vers les diapirs, créant un amincissement miveau salifere entre les diapirs, et un
épaississement au niveau des diapirs.
Ces hypotheses ont été utilisées pour calculer un intervalle d’incertitude sur une valeur moyenne. En
considérant une conservation desgueurs durant la déformation Jdegueur du réflecteur « déplié »,
entre les deux « épingles » (Figure 3.35), est mesurée et comparée a la longueur actuelle du réflecteur
(distance horizontale sur le profil), et on obtient un raccourcissement sur ce pli de 6 +/- 1.5 %, soit un
taux de raccourcissement de 3.6+/-1 **16". Si I'on considére que le réflecteur choisi pour le calcul
correspond au sommet des évaporites supérieuresa-aesta la limite Messinien/Pliocéne, et si I'on
assimile I'age du réflecteur au début de la feimnadu pli (ce qui est une hypothése trés maximaliste
pour la déformation), soit 5.33 Ma, alors on peut estimer la vitesse de raccourcissement sur ce pli
depuis le Pliocéne a au moins 0.11 +/- 0.02 mm/an. Cette vitesse, qui ne concerne qu’une structure
déformée uniqgue, est donc une estimation minirdaléaux de raccourcissement unitaire sur le long
terme mais ne représente probablement pas correctdin valeur de la déformation sur le court

terme.
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Malheureusement, nous n’avons pas pu calculeadeourcissement du réflecteur marquant le début
de la tectonique pour les plis plus en amoningigpalement & cause de la mauvaise visibilité des
réflecteurs en profondeur. Cependat’on extrapole le taux obtemour le pli étudié sur le profil 96
aux deux autres plis identifiés grace a la bathymétrie et la sismique-réflexion & la méme longitude,
nous obtenons une vitesse estimée de raccourcissemeh33 +/- 0.06 mm/an au total depuis le
début du Pliocene, pour I'ensemble des structaeeses observeées a la longitude de Dellys.

Des évaluations complémentaires basées sur ledtagrulévement de la base du sel ont conduit a
des résultats similaires. En considérant que l®utjet vertical du décalage de la base du sel est
d’origine tectonique, on peut mesurer ce rejet ([ERure 3.35) et le diviser par 'age présumé de
début de la tectonique. Ainsi, la base du sel ptésem décalage d’environ 500 m, soit une vitesse de
soulévement de ~0.09 mm/an si on considere butdde la tectonique a 5.33 Ma. Cette vitesse de
soulévement peut étre convertie en vitesse deuacissement. En prenant une pente de 45° pour la
faille, la vitesse de raccourcissement sera la mémdaguitesse de soulévement. Ce résultat est trés
dépendant des vitesses estimées du son dans lesrdd@féomuches traversées, et également de I'age
supposé du début de la déformati@ependant, a titre indicatif, il peahde constater que ce résultat
se situe dans les barres d’'erreur du calcul précéoase, sur le raccourcissement du réflecteur R, donc
que la vitesse de raccourcissement, avec toutesciediindes qu’elle comporte, se situe bien dans cet
ordre de grandeur.

Ainsi, si I'on se base sur le début de la decdque au moment ou les sédiments commencent a se
déposer en éventall, il semble que les premiaticés de déformation se situent au début du Pliocéne
(profil 96, Figure 3.25) ou au milieu du Pliocéne (profils 95, 97 et probablement 98 et 25, Figures
3.24, 3.26, 3.27 et 3.28). Cet &ge est pour le snapproximatif car, dans le bassin profond, il faut
aussi tenir compte du retrait du sel qui a pu égatemprovoquer I'apparition de dépocentres prés de la
pente par le basculement milover des séries au-dessus du sel. Ce phénomene, difficile a évaluer,
tend clairement a biaiser nos estimations de vitessedes valeurs faibles. Au phénoméne de retrait

du sel s’ajoutent aussi les processus de rduligipn sédimentaires tels que les contourites et
'accumulation accrue en pied de pente, qui ewssiatendent a épaissir les séries sédimentaires en
pied de pente.

Quoi gu'il en soit, les sédiments tres superficiels flesniers réflecteurs juste sous le fond) semblent
également basculés, ce qui suggere une actadtériique de ces structures qui se poursuit durant le
Quaternaire : en effet, le diapirisme ne peutédgalement plus jouer significativemenr dans cette
phase terminale, en raison de la faible épaisseur deutzhe de sel. Ceci est clairement vérifié sur le
profil 96, ol les structures diapiriques sont progressivement scellées par les dépdts plio-quaternaires.
Si I'on examine des profils Chirp de haute résolution (Figure 3.37), on remarque que méme les
premiers metres de sédiments ne semblent pas aopadsivement les reliefs formés par les plis, car

nous n'observons pas d'onlaps bien marqués, dopli kerait toujours actuellement en surrection.
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Grace aux premieres datations sur les carottes Maradja, on sait que les premiers métres (<10) de

sédiments sont généralement agés de moins de B080fans cette région (Giresse et al., soumis), ce

qui indique que ces structures sont actives a I'échelle historique.

Figure 3.37: Profil Chirp 96 (exagération verticale d’environ 65) montrant le pli
immédiatement en amont de I'escarpement S1. On constate (sous la premiere strate

transparente du fond, qui pourrait correspondre a une instabilité sédimentaire récente) un
épaississement progressif des séries a l'arriere du pli (L1>L'1), sur le dos du bassin en
piggy-back, et un amincissement progressif vers le Nord, sans onlap franc, ce qui montre que
le pli continue a fonctionner.

L'étape suivante dans I'étude de ces profils gisis serait la conversion du temps en profondeur,

afin de mieux contraindre la géométrie des ceschrofondes, et ainsi de préciser les valeurs de

pendages et de longueurs des réflecteurs étudiés.
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3.4 Les plis-failles de Khayr al Din

Nous avons vu précédemment les structures activés dene qui a été ébranlée lors du séisme de
Boumerdes en Mai 2003. Cette zone n’est pounpast la seule de la région a avoir des failles
potentiellement dangereuses pour les villes cotidiamment la capitale. Comme cela a été esquissé
dans l'article au paragraphe 3.1.une faille longue de ~80 km a été identifiée au pied du banc de
Khayr al Din, au nord-ouest d’Alger. Aucun fagisme n'a été enregistré dans ce secteur a I'ouest du
secteur de Boumerdes. Il est donc primordial d’évaluer le potentiel sismogénique de ce secteur, d’'une
part en évaluant l'aléa lié a cette longue faillepiled de pente, mais également, d’autre part, en
étudiant toutes les autres structures potentietémetives sur le banc de Khayr al Din.

Un autre objectif sera de dresser un schéma tectoniqgue complet pour ce secteur, qu’il faudra mettre en
parallele avec celui de la zone de Boumerdedest d’'Alger afin de comprendre comment la

déformation se répartit au large de I'Algérais.

3.4.1 Article

Cet article a été soumis au@physical Journal International.

Résumé en frangais.

Grace a la sismicité historique, la région d'Alg@Nord de I'Algérie) était connue pour étre
sismiquement active avec des séismes récurrerftrtéemagnitude (M>6). A cause de lI'absence de
bathymeétrie haute résolution, les structures gnasnes étaient auparavant tres mal connues. Grace
aux nouvelles données marines de la campagne MARAIMWA003, la partie marine de la marge a

été précisément cartographiée, et de nouvellestgtas actives ont été identifiées. Un pli-faille
quaternaire de 80 km de long s’étend au pied desla@e au large du nord-ouest d’Alger et représente

la plus grande structure active de la zone. Il s@gita faille de Khayr al Din. Nous avons aussi carté
pour la premiére fois une série de plis actifs erelets recouvrants, danspartie supérieure du banc

de Khayr al Din, situés au large des structurgd dénnues a terre : les anticlinaux du Chenoua et du
Sahel. La plupart de ces failles représentent uitalde danger pour la région algéroise en termes
d’aléa sismique mais aussi d'aléas géologigues comme les tsunamis, comme la plupart de ces failles
présentent des dimensions et des taux de glissement significatifs. Le plus fort taux de
raccourcissement horizontal long-terme est celui de la faille de Khayr al Din et est estimé a 0.41 +/-
0.1 mm/an, avec une magnitude maximale de 7.§ucéait de ce chevauchement I'une des structures
avec un des plus forts potentiels sismogénigieeda région. Nous proposons un nouveau schéma
tectonique pour la région d’Alger dans lequel lescétnes principales en mer a pendage vers le sud,

\

de vergence opposée a celle de la plupart desauchements a terre, semblent actuellement
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constituer le systeme de failles directrices principainme plus a I'est, dans la région de la rupture du
séisme de Boumerdeés (M 6.8) en 2003.

La générale apparente structure en pop-upfaides actives et récentes pourrait résulter en une
migration progressive de la limite de plaques, déndJiocene, avec une zone de suture a terre a

pendage nord, au Quaternaire, avec la faille nnajde Khayr al Din en mer et a pendage sud.
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Abstract

From historical seismicity, the Algiers regionorthern Algeria, was known to be seismically
active, with recurrent large (M>6) recurrent bgrakes. Because of the lack of high-resolution
bathymetry, the offshore structures were prasly poorly known. Thanks to a new marine data
base (MARADJA 2003 cruise), the offshore paftthe margin is accurately mapped, and new
active structures are identified. A 80 km-long fault@paternary fold extends at the foot of the
margin off NW Algiers and represents the largegtve structure of the area, namely the Khayr al
Din fault. We also map for the first time a set of overlapping, en echelon active folds in the upper
part of the Khayr al Din bank, located off pi@ysly known active structures on land, namely the
Chenoua and the Sahel anticline. Most of theséisfaepresent actually a threat for the Algiers
region in terms of seismic hazard but also geolodiealards, such as tsunamis, as most of them
depicts significant dimensions and slip ratese Tilghest long-term horizontal shortening rate is
found on the Khayr al Din fault and is estimated at 0.41 +/- 0.1 mm/yr, with a maximal magnitude
of 7.3, which provides one of the highest seismogenic potential in the region.

A new tectonic framework for ghAlgiers region is proposed, in which the main south-dipping
offshore structure, of opposite vergence relativentist thrusts on land, appears to be nowadays
the main driving fault system, as also foundHar east in the Boumerdes (M 6.8) 2003 rupture
zone. The overall apparent pop-up structure of the recent and active faults may result from a
progressive migration of the plate limit from the Late Miocene, north-dipping suture zone on land,

to the Quaternary, south-dipping main Khayr al Din fault at sea.

Keywords Algerian margin structure, Algiers region, compressive tectonics, active faults, seismic
hazard, plate limit.



| Introduction

The Algiers region (North-central region of Algari(Figure 1) is located at the boundary between
the African continent to the south and the AlgBrovencal basin to the north. This basin is
thought to have been formed as a back-ara\dzshind the subduction of the Tethyan ocean below
the African plate during the Miocene (Auzereteal, 1973; Réhaulet al, 1985; Rocaet al, 2004,
and references therein). The Internal Zoneshef belt drifted southward to finally collide the
African plate ~18-15 Mys ago (e.g. Alvarerz al, 1974; Cohen, 1980; Réhaweit al, 1984 and
references therein; Vergés & Sabat, 1999; Frizon de Laribtle 2000; Rocat al, 2004). Since
that time, the margin has first undergoneteasion (e.g. Wildi, 1983), and more recently,
compression (e.g. Stiakt al, 2003; Bufornet al, 2004), forming the Tellian and Atlas folds and
thrusts. Nowadays, recent seismicity showst ttine plate boundary involves a broad zone of
deformation ~100 km wide, mostly the Tell (Bufoet al, 2004; Meghraoui, 1988), which
includes the deep margin, the Internal and pdrthe External Zones. The convergence rate
between the Eurasian and African continents ésgntly relatively low, i.e. about 5 mm/yr at the
longitude of Algiers, and is oriented roughfV-SE (e.g., Nocquet & Calais, 2004). This strain
pattern is characterized by low to moderaterseigy and occasionally by large events, as for
instance the EI Asnam (1980) Mw 7.3 or Boumerdes (2003) Mw 6.8 events.

Until recently, most attention concerning earthquaieard has focused onland, in the Tell-Atlas
belt, especially after the occurrence of #8880 El Asnam earthquake @ghraoui, 1988; Aoudia &
Meghraoui, 1995; Bezzeghoud & Buforn, 199prel & Meghraoui, 1996; Boudiaf, 1996).
Highly populated regions as the Algiers area hbeen better studied, because of high exposure
and hazard linked to the existence of several pialgncritical seismogenic fault zones identified
to the West (Chenoua, Sahel anticline, &dgghraoui, 1991), South (Blida zone, Meghraoui,
1988; Ambraseys & Vogt, 1988), and East (fiaeFault and southern Kabylia, Boudgif al,
1998, 1999).

The main reason preventing from identifying aetigtructures offshore is that no accurate
knowledge of the seafloor morphology and shallstwuctures was available. However, several
important past events, in particular the lahggtorical earthquakes of January 2, 1365 (I=X) and
February 3, (I=X), 1716, which strongly stroke @ity of Algiers, and January 15, 1891 (I=Xl),
which strongly damaged the area of Gouraya, flgblaad epicentres located offshore, owing to
the important water movements triggered dahd known distribution of destruction reported
(Rothé, 1950), or to the shore uplifts obserg®douche, 2002). Therefore, the involvement of
large offshore faults is required to produce suchdantensities and effects, at least for some of



these events. Recently, the May'22003, Mw 6.8, Boumerdes earthquake (Figure 2) evidenced
the presence of an active fault offshore eastern Algiers (Astadi, 2003; Yelleset al, 2003;
Déverchereet al, 2005), which was previously unknown. &&tl, only indirect and inaccurate
indications of faulting activity were available offshore (El Robrini, 1986; Yetesd, 1999) until
August 2003, when the MARADJAMAR ge Active de AIDJAzair) survey was carried out along
the central and western margin of Algeria.isTeea cruise provided new precise mapping of
offshore structures betweéran and Algiers (Domzigt al, 2006). Following the occurrence of
the Boumerdes earthquake of May”'22003, a new detailed bathymietand structural mapping

of the region offshore Boumerdes Haeen first presented (Déverchéreal, 2005). However,
because of the convergence rate in this regiontamdeometry of the plate limit, we suspect that
other major faults capable of generating large seismic events may also exist northwest of Algiers,
and may therefore be the seismogenic sourcesdare of the reported large historical events.
Domziget al. (2006) provided the general structure of tergin from Oran to Algiers, describing
only roughly the main features identified. Thpaper aims at focusing precisely on the active
structures offshore NW and N Algiers and aegrating these new results within the tectonic
framework of the Algiers region known onshorepnder to better assess the regional deformation
of both land and marine domairthe style and geometry of the faults and folds observed, the

timing and chronology of the recent strain pattern, and the associated seismic hazard.

Il Geological and seismotectonic framework

The Algiers region lies at the limit between the Exé¢ Zones, which are units of the Alpine belt
belonging to the African plate, and the Inter@aines, which are part of the AlKaPeCa block
(Bouillin, 1986), a domain formerly located in thedarc of the European plate (Early Eocene, see
elg. Mauffretet al, 2004, and references therein). The Kabylies are forming two important blocks
from this domain. Along the shoreline betweglgiers and Tipaza (Figure 1), two prominent
massifs belonging to the Kabylian Internal Zsrdominate the topography : the Algiers massif,
with a maximum elevation of approx. 350 m, ahé Chenoua massif, located 60 km west of
Algiers, with a maximum eleti@mn of approx. 850 m. The Algiers massif, made of metamorphic
rocks series (mainly, schists and gneiss), degiet®ral old thrust units but does not show any
neotectonic activity. Conversely, the Chenoua massifle of Palaeozoic and Mesozoic series
displays thrust sheets covered unconformably écstiuth by Neogene sediments, and is limited to

the south by an active north-dipping thrust faulg(ffe 2). To the East, the southern front of the



Kabylies forms a major north-dipping fault (Boudeifal, 1999; Rocat al, 2004), resulting into

a major thrusting of the internal zones over the external zones.

The large Neogene Mitidja basin lies betweenkhbylies and the Algiers massif (Figure 1). This
basin was created during the Miocene period, #ftesetting of the Tell north-dipping nappes, and
is filled with Neogene sediments (Glangea&ul, 1952). During the N-S distensive period which
created this basin, some calc-alkaline volcargdso appeared around the Mitidja region (Figure
2). The normal faults limiting the Mitidja basineaapparently inverted through a N-S compression
acting since the late Miocene (Boudiaf, 1996), ae ahown by the focal mechanisms in the region
(Figure 2; Stichet al, 2003; Bufornet al, 2004). To the north, the Sahel anticline, overthrusting
the Mitidja basin, constitutes one of the majotive tectonic structures onland, extending over 70
km between Tipaza and Algiers (Meghraoui, 1988, 1991; Hstrli, 2004). This asymmetric,
north-dipping anticline is supposed to be the laratn the past of several large earthquakes (e.g.
the 1924 May 10 event, Hée, 1925; Rothé, 1950oftstitutes an active fold with an average
topographic offset of 200 m andbéind reverse fault delimitating its steep southern flank. On its
northern flank, several marine Plio-Quaternaryaees were uplifted at a rate of up to 0.15 mm/yr
(Maouche, 2002). According to Glangeaud (198®mpression in the Sahel occurred during the
Plio-Quaternary. However, according to marineaees datings, the onset of uplift may have taken
place only during the Pleistocene (Meghraoui, 198&fween the Sahel anticline and the Algiers
massif, we also notice the presence of the Mahd#ult (Figure 2), a minor south-verging reverse
fault (Boudiaf, 1996). All the faults this coastal zone share the characteristic of being blind and
are generally associated at the surface witasymmetric fold. Further south, along the southern
border of the Mitidja basin, several north-verging active faults mark the transition between the
basin and the Tell Atlas (Boudjaf996). One of them, the south-dipping Blida fault system (e.qg.,
Meghraoui, 1988), generated the major Bliti825 earthquake, killing almost 20,000 citizens
(Ambraseys & Vogt, 1988). Further south, thedBan Atlas, composed by folds and thrusts
related to the setting of the Tellian nappes, muthe collision between the AlKaPeCa block and
the African plate, depicts a systematic southegrgence of the structures and a general thin-
skinned tectonics (Glangeaud, 193®ijldi, 1983; Frizon de Lamottet al, 2000; Benaouali-
Mebareket al, 2006). Finally, west of the Mitidja basin, several folds, also related to the Tellian
nappes, constitute the highs facing the coast, west of Cherchell.

The recent earthquakes that occurred in thedesade in the Algiers region (among them: Oued
Djer event, October 371 1988, M 5.4; Tipaza event, October™29989, M 6.0; Ain Benian
September4 1996, M: 5.7; Boumerdes event, May*'22003, M 6.8) indicate through their focal
mechanisms (Figure 2) that the region is urmdenpression with a NNW-SSE directed stress field



(Groupe de Recherche Néotectonique, 1977; Stici, 2003; Bufornet al, 2004). Other local
(e.g., Aite, 1995; Meghraoui, 1991) or regionaidgts (GPS, Nocquet & Calais, 2004; McClusky
et al, 2003; Fernandest al, 2003) confirm this regionally consistent trend.

To sum up, north of the Tellian nappes (mainbuth-verging folds and thrusts), the tectonic
framework of the region is characterized by ganaouth-verging thrust, which marks the limit
between the Internal and Exterrmdnes. All data available indicate that this geological contact
may be deeply rooted (as shown in Retal, 2004) and is probably still active (Bouditf al,
1999). Additionally, synthetic folds and thrusts litkee Sahel anticline or the Chenoua fold, also
with a southern vergence, are found near thisamdnOne aim of this paper is to describe the
offshore part of this system, as symmetrical dezg (north-verging faults), have been described
further east, in the Boumerdes region (Dévercleéral, 2005), north of the south-verging major
thrust of the Kabylian front. A major challengdasprovide an offshore-onland view of this sismo-
tectonic system. Finally, the relative importance of these recent faults still needs to be discussec
(i.e, which ones are backthrusts and which onesharg@rincipal faults) and their implications in

terms of seismic hazard have to be considered.

lll The Maradja survey

The MARADJA cruise (August 21 to SeptembE8 2003) took place on board of the French
(Ifremer) R/V Le Suroit and aimed firstly at obtaigia precise bathymetric map of the structures
between Algiers and Oran (westefigeria). For this purpose, Kongsberg EM300 Simrad
multibeam echosounder (and EM1000 for the contingatéidflorm) for bathymetric and reflectivity

data were used. Simrad EM300 is a 32-kHz multibeam system which allows for an overall swath
coverage up to ~5 times water depth, increasiitly depth to a maximum width of 5000 m at 1000

m. The reached resolution was of 85 m at 1000 m depth with anieal accuracy from 2 m
(central beam) to 10 m (lateral beam). Sound speed was estimated from regularly spaced velocit
profiles for accurate depth conversions. Thehyaietric and backscattering data have been
processed with the Caraibésoftware (Ifremer). We produced a digital elevation model for the
seafloor topography, with the resolution of 258%depending on depth) for the Algiers zone.

An other type of data used in this study is #isreflection. Two types of seismic reflection data
were obtained during the cruise, i.e. 6- or 2drutel seismics. The SU (Seismic Unix) CWP/SU
software (Center of Wave Phenomena, Color&dbool of Mines) was used for the stack and
migration of the seismic data. The bathymetiod seismic data were used for the study of
morphology and the structure of the seafloor (Déverchemd, 2005; Domziget al, 2006). In



addition, the 2-5 kHz CHIRP sonar data wereeduto characterise the shallow subsurface
sediments. Beside the Maradja cruise data, we h#so gathered coastal bathymetric data, which
were digitalized from Leclaire (1970)’s bathgtric maps, and one 28 long Calypso core from
the PRISMA cruise in 2004 (Sulta al,, 2004; see Figure 1 for location).

IV Morphologic and structural evidencefor tectonic activity offshore Algiers

Between Algiers and the Chenonmassif (Figures 1 and 2), the Algerian margin depicts various
morphologies with different directions that wdl now describe. Off théAlgiers bay, the margin

is characterized by a roughly E-Wefition. The platform is relatively wide (up to 11 km) and the
slope is crosscut by several N-S narrow gulliesw kilometres to the west, in front of the
Bouzareah massif (Algiers), the plateau disappaadsthe direction of the margin turns abruptly
from EW to NW-SE. In the Bou Ismail bay (30 kaest from Algiers, Figwe 1), the platform of
the margin widens again owing to the presencthefKhayr al Din bank (45 km wide from Bou
Ismail to the deep basin), and gently deepens westwards, to reach the basin with a global ~2
declivity. Near the Chenoua massif, a narrow ptatfappears again, and the transition to the basin
is marked by three topographic breaks (Figure $jnall one (1", Figure 1) just a few kilometers
from Mt Chenoua; a second one ("2", Figureripre abrupt, ending on the Khayr al Din bank;
and a last one ("3", Figure 1), which is the sidan between the Khayr al Din bank and the deep
basin. In the region between the Chenoua massdlitlae Algiers bay, several active structures can

be distinguished, which are analysed below.

IV-1 The Khayr al Din bank

The Khayr al Din bank (KADB) is a largprominent topographic high at ~800 m depth,
overhanging the deep basin of about 1900 m at Afaah miles from the shoreline (Figure 1 and
2). Its lateral extension is about 80 km, from tlemfrof the Algiers massif in the east, to the north
of Cherchell (west of the Chenoua massif) avab firstly and briefly described by El Robrini
(1986) as a recent tilted block of the margindéipicts an overall E-W direction with a major
change in an NW-SE direction in its eastern lipthis area, the northern slope of the bank is
abrupt (~15°) and cut by many gullies. This sloppasdicularly steep compared to other margins
not affected by tectonics (Gulf @fons or Balearic islands, for instance), which display slopes of
4-5° or less. This difference could be &ifiied to a continuous Neogene uplift of the bank

maintaining the high gradients of the slope. This point will be developed later (Part VII).



To the west, the bank changes its morphology sldpe is remarkably smooth, rejuvenated -, and
it gradually deepens (from a few hundred m to 2500 m depth). Around 2.3°E, it is cut by a large
canyon, the Chenoua canyon (c.c., Figure 1), whiténels in the deep basin by a deep-sea fan.
This canyon, striking NW-SE, is probably fed byliseents coming from the Mazafran river that
cuts the Sahel anticline near Zeralda, and ftbenNador river, which reaches the sea near the
Tipaza village. In the far western end of tRADB, off Gouraya, at 1.9°E (Figure 1), the bank
shows large slides ("S", Figure 1) and NW-Skdiag fractures. In its lower part, the block is
bordered to the south-west by a steep slope evitee triangular chevrons in the bathymetry
(Figure 1) between canyons suggest an apparent normal faulting (Demaig 2006), which
seems connected to a NE-SW surface scarp funtiréin-east (Figure 3). According to the seismic
lines, this normal faulting corresponds rather ® s$hiding of the Plio-Quaternary cover towards
the deep basin as no step in the basement is identified.

Along the northern border of the bank, one camamk the presence of an E-W alignment of
pockmarks (upper inset in Figure 3). Pockmaaks generally the surface expression of fluids
circulation, possibly associated with fau(tdovliand & Judd, 1988). In our case, the identified
pockmarks, some of them several hundreds of mefieles are clearly associated with small faults
just south of the major slope break, as sh@mna seismic cross-section (Figure 4), forming a
slight topographic low. These minor faults are paygsassociated to fractures within the bank, or
simply fluid escapes with no tectonic displacem@&his along-strike low remains all along the top
of the bank, on the rim of the slope break (F&g3). On the seismic section (Figure 4), this
topographic low corresponds at depth to a shamp st the reflectors, which may be caused by a
vertical fault shifting the basement. However, #lc@vity of this fault and its significance (gravity-
driven scarp? Normal fault accommodating intedefbrmation ?) are unclear. Many other smaller
pockmarks (several tens of meters in diametee evidenced on the 25 m resolution DEM all over
the bank, but the resolution of seismic dat@es not allow a clear identification of the
corresponding fluid escape paths.

As also evidenced on this seismic cross-sectimnQuaternary sediments are trapped on this bank,
between the basement high to the north and the continental shelf to the south. Sediments are n
deposited subhorizontally: in the northern parttteg seismic line, they show both progressive
tilting and thinning towards the north, which indesita slow relative uplift through time. This
differential motion suggests the presence of a systammp-and-flat at depth with a southern dip,
which uplifts the basement. Additionally, smallnor faults in the bank may accommodate part of

this deformation and could be responsible ferfttrmation of the pockmarks fields (Figure 3).



IV-2 The Khayr al Din fault-related fold

The foot of the Khayr al Din bank is marked bg firesence of a large, asymmetric fold visible on
both the bathymetry and the suis lines (Figures 1, 3, 5 and &nd Figure 4 of Domzigt al,
2006). It is about 5 km wide, amthout 100 m high at the longitude of Tipaza. On a seismic section
(Figure 5), the compressive bulge at the foot ofstbpe also presents proto-faults (fractures in the
Plio-Quaternary cover without significant shifts) the overlying growth strata. This fold is
asymmetric: it depicts a steeper northern fl@mkcklimb), which favours a probable control by a
reverse fault dipping southward underneath thekbAlthough the fault remains blind, the slicing
of the lower Pliocene (and possibly the Messinigap&l Evaporites) layers (Figure 5) is a strong
evidence for an active thrust fault closetbh® surface and dipping to the south beneath the
continent. The fold seems to be propagating ¢ontbrth, as we identify a slight and buried folding
seaward from the main fold. Although Messiniatt sagration may have occurred seawards, this
later process is unable to explain either the dvbrdge shape of the structure in map view and
cross section, or the shifts observed in the infra-Pliocene units.

The compressive bulge at the fadtthe Khayr al Din bank is clearly identified on the bathymetric
map from the longitude of the Chenoua massif up°t® longitude and presents a slightly arcuate
shape (Figures 1 and 3). If we consider thatfétult lies there and extends along the northern flank
of the bank (from 1.8°E to 2.6°E), it implies gopaoximate surface lengthf 80 km of the active
fault. Indeed, Sonatrach seismic lines and our sgismic data (Figure 6) confirm the presence of
a large reverse fault all along the barfollowing empirical relationships from Wells &
Coppersmith (1994), such a structure would beotétically able to generate earthquakes of
magnitude up to 7.32 +/- 0.28, which represents asethreat for nearby cities like Algiers. Over
the long term, this fault would be responsilbte the progressive large-scale uplifting of the
northern end (“nose”) of the Khayr al Din Bank, whis considered here as a previous tilted block

of the Neogene passive margin.

From the profile shown on Figure 5 and the agttiire of growth strata, it appears more likely
that this fold results from fault-tip folding (i.e.,lfting at the tip of a blind thrust) rather than fault-
bend folding (Suppe, 1983), because there is apihamen transfer of slip from a deeper to a
shallower detachment level near the surface. Ifithisue, it would indicate that this structure is
linked to a relatively immature fault. Howeverjstnot straightforward to determine whether this
tip-fault folding corresponds to a specific model, such as: (1) a fault-propagation fold, which

assumes conservation of bed length and thicki{fagspe & Medwedeff, 1990), (2) a slip gradient



fold, which does not require fault propagatiomdaassumes conservation of area but not of bed
length (Wickham, 1995), (3) a detachmentdfolvhich assumes a changing bed length and
forelimb angle (Dahlstrom, 1990), or (4) a trishfdd; which assumes a triangular shaped zone of
distributed shear (Allmendinger, 1998). It isybad the scope of this paper to discriminate
between these models, because of the lack of gemal constraints at géh. In the following, we

will merely neglect internal deformation of the bédsase that corresponds to models 1 and 4), so
that using a specific pre-growth strata as easure of shortening rate will provide a minimum
value on this rate.

Furthermore, the thickness variations of the seceeion both flanks of thield suggests that the
incremental folding was carried at differentes through time. Indeed, the layers below the
pointed reflector (reflector R on Figure 5) are atigopach across the fold, which implies that
tectonic uplift was not effective dhat time (pre-growth or pre-tectonic strata). Conversely, the
more recent layers above depict a clear fan shape deposition pattern close to the foot of the slop
which indicates syn-tectonic growth strata andiocal subsidence on the backlimb of the fold
which is still active today (Figure 5). Using the eefior R (Figure 5) as a marker of the onset of
main tectonic deformation, we may estimate thertening rate across tii@d. Dividing its length

by the present-day horizontal distance across tlde f@e obtain a shortening factor of 4 = 0.5 %.
Using the mean Upper Quaternary sedimentataaas found at the foadf the slope in nearby
regions (West of Tenes, and Algiers), 0.5 mm/yr (Giregsa, 2005; Giresset al, submitted),

we estimate an age of 1.15 + 0.3 Ma for thisedfir, taking into account uncertainty on velocity
(e.g. Réhaulet al, 1984). This age fits well with the position of the R reflector, located within a
layer characterized by a typical Quaternary facies (Réatalt 1984). Consequently, we obtain a
strain rate of 1.2 + 0.47-10s* and a horizontal shortening rate of 0.41 + 0.10 mm/yr for this fold,
over this period. If we assume that the foldingngirely driven at depth by a single fault and that
the long term strain rate (> 1 Myr) computed hieréhe similar at shorter time scale, we obtain a
slip rate (considering a mean dip for the fauld@df+ 7°, by analogy with the nearby fault activated
during the 2003 Boumerdes earthquake, see e.g. Betin#l, 2004; Delouiset al, 2004;
Meghraouiet al, 2004; Yellest al, 2004) of 0.6 £ 0.1 mm/yr.

Two other indicators of recent to active tectoraéeng this oceanward side of the Khayr al Din
bank have been found:

(1) At the foot of the KAD bank, we have identified a large mass-wasting deposit : the Prisma
MDO04-2800 core (Figure 1) and the Chirp data haxealed a debris flofrom 9 to 17 m depth
(Sultanet al, 2004). Assuming that this mass-wastingatet has been triggered by an earthquake



(further paleoseismological work is neededctmfirm this) and considering sedimentation rates
between 0.35 and 0.63 mm/yr for this region, usimgrétes obtained for adjacent regions such as
the feet of the slopes off M@ganem and Boumerdes (Giressal, submitted), a seismic event
possibly generated by one of the major strieguwf the Algiers region occurred between 25,714
and 14,285 yrs ago. These ages have probably larggrtainties as the only sedimentation rates
available are the one, obtained from coreshoifs Boumerdes and Mostaganem. Dating on cores
at the foot of the Khayr al Din bank could furtle@nstrain this result. Furthermore, looking at the
6-channel seismic line (Figure 5), we have tded deeper and recurrent large disorganized
deposits (grey layers, Figure 5) which may cgpond to other large instability deposits. These
observations favour a tectonic control on thesstabilities, with long recurrence intervals
(consistent with the slow shortening rates of the region);

(2) two topographic sections along the Chenoua caapdrma small gully east of it show that these
canyons have not reached their equilibrium, asakad by the locally convex shape of their slopes
(a and b, Figure 7). This can also be an irtthoafor active tectonics, - as evidenced elsewhere
(e.g. Mitchell, 2006) -, e.g. a thrust fault at deptbated in the lower slope, that uplifts the bank at
a more rapid rate than the erosion, so thatdpegraphic anomaly remains. On the profiles, the
observed bulges could correspond to topographic alesmof ~100 m. These could be the surface
expression of short active thrust branches ffanits located underneath the bank and that split
into several segments close to the surface. laggime a tectonic origiRoint a (Figure 7) could
represent an eastward prolongation of the Khaimlfault, whereas Point b (Figure 7) could be

an upward segment of the Khayr al Din fault.

On a 3D bathymetric view (Figure 3), many lineatseaare visible across the slope. Most of them
are oblique to the slope but some of them follogvttlend of the shelf break or the fold axis. These
lineaments could correspond either to lithological @sts or to structural (inherited or active)

features. Whatever their origin, the displacemeh& we may infer from them are quite weak

compared to the ones inferred from the Khayr al Din fold.

In summary, several important indications for reverse faulting activity have been found on the
oceanward side of the Khayr al Din bank. The nfaint (with largest displacement) seem to be
located at the foot of the bank, as illustratecaldpld with a cumulative uplift of ~100 m (Figure

5). Although we were not able to image the fault, the geometry of the sediments above the bank
and the position of the basement indicate that i hwve several branches organised in flats and

ramps, as also found in the Boumexrdmea, west of Algiers (Déverchestal, 2005). Further



arguments are also found through the sevbrabks recognized on the slope, or through the
differential uplift accompanied with minor steep faults at the top of the bank.

In addition, from its geographical location, thisjarafault is potentially the fault responsible for
the Gouraya 1891 (I=XI) earthquake.

IV-3 The Chenoua and Ain Benian fault systems

On October 28 1989, a magnitude 6.0 earthquake occurrettiénMont Chenoua - Tipaza region
(Figure 2), followed by many aftershocks, mting a magnitude 4.7 event on February 9, 1990.
The study of the main shock (Meghraoui, 1991) and the distribution of the aftershocksefHarbi
al., 2004) shows that the 1990 earthquake sequenerded offshore towards the NE with a plane
dipping to the NW, and underlinéso distinct NE-SW seismogenic faults 8 km apart (Figure 8;
Sebai, 1997; Harlet al, 2004). Harbiet al. (2004) propose that this behaviour can be explained
by a single fault with a variable dip, botiusters corresponding to 60°-NW-dipping ramps
separated by a flat.

During the Maradja cruise, three seismic linegewnearried out in the Tipaza bay, allowing to
crosscut the active structures potentially assedisd these earthquakes. On the bathymetry map
and the seismic sections (Figure 8, a), near the top of the Khayr al Din bank, an active fold that
corresponds to the northern prolongation of thenGha fold is clearly identified. The asymmetry

of the fold suggests the presenof an underlying NW-dipping fault. This NE-SW trending fold
has a lateral extension of abdd® km. North of the Chenoua Mount, a slight slope break is
identified on coastal bathymetric data (whicle af poor resolution and must be considered
cautiously). It may not correspond to the esgien of tectonic activity but rather to some
sedimentary processes linked to a continentelf sfdge prism forming a tangential clinoform
(Figure 8, a), north of CMP 1500.

In the eastern part of the Bou Ismail bay, off the city of Ain Benian, a magnitude 5.7 earthquake
occurred on Septembef"41996 (Figure 2). Seismological studies (Yellsal, 1997) have
assumed that the seismic event was triggered ME-&W active structure close to the shoreline.
Analyses of two seismic lines (among them: Figurb)&f the Maradja survey show that in this
area, the Quaternary series display an asymnfetdimg that could be controlled by a thrust fault
dipping towards the north-west. Offshore studies by Glangetad (1967) also confirmed the
presence of a Plio-Quaternary anticline. The AlLd3illing (Figure 2), located on this anticline,
shows a very thin Pliocene cover (~65 m) and ~I@5ff Miocene sediments, to finally reach pre-
Langhian volcanic tuffs (Burollett al, 1978). It shows that the Quaternary sediments are absent
on the shelf and that Pliocene layers aretinapusly eroded as evidenced on the seismic line



(Figure 8, b). This observation strongly supporte@ent tectonic uplift of thipart of the shelf,
which is at least partly related to the activaf the two folds mapped here. According to the
bathymetry, the Ain Benian fold (b on Figurev@uld have a length of 25 km in the bay of Bou
Ismail, where only several minor earthquakes were recorded in the instrumental period.
Considering the distribution of the afteogks of the 1990 Tipaza earthquake (Hatbal, 2004),

the eastern swarm of aftershoaksild also correspond to the Ain Benian fold-fault. Actually, the
direction and dip of the aftershock clusteroposed by Sebai (1997) and Maouche (2002)

correspond nicely to the ones identified in our study for the Ain Benian fold.

IV-4 The offshore prolongation of the Thenia fault

The eastern abrupt flank of the Khayr al Din bank outlines a major change in the margin direction,
from E-W to NW-SE. This zone could be rteld to the seismic source of the magnitude 4.1
earthquake of January 28961. According to Boudiaf (1996his earthquake was compressive,

but no focal mechanism is available. In this area, which follows roughly the same trend as the
onland Thenia fault (Boudiaf, 1996), we distingusdveral small linear canyons. On a slope map
and on topographic profiles, we do not evidenceearclfresh scarp along the foot of the margin
there, but instead short NW-SE lineaments andss$gpead on the slope (lower inset, Figure 3).
The topographic breaks follow generally a WNW-ESE strike and reach up to ~100-150 m high, but
it is unclear whether they result from tectonicqasses or from lithological changes. Whatever the
case, our observations do not provide a strorideece for an offshore tectonic activity in the
prolongation of the Thenia fault. However, onesttemind that the relatively large sedimentation
rates in the area of the bay of Algiers may overcoraeslip rates of slow fdis, as expected in the

case of the Thenia fauBoudiaf, 1996; Boudiatt al, 1998). In conclusion, the activity of this

part of the slope is unclear. The slight topgipia anomalies identified do not depict a continuous
trend and may correspond to structural heritagenore preferably, to very slow and short fault
segments, possibly accommodating the sligtifedintial movement between the region of

Boumerdes and the Khayr al Din Bank.

V Onland topography

The DEM of the Mitidja basin (Figure 1) shovts extension along a NE-SW direction, similar to
other Neogene basins of northern Algeria. Theitwernal massifs of Algiers and Chenoua appear

as the most important highs north of the Mitidja basin.



The Sahel anticline bordering the northern limit of blasin culminates at an altitude of 250 m. It

is crosscut by several transverse structures asadhe Mahelma fault. Near Algiers, the direction
of the Sahel changes from NE-SW to E-W. The Sahel anticline was the location of several
moderate seismic events during the last desas the one of November 5th, 1924 M:4.9 (Hée,
1924; Rothé, 1950) and the one of DecemB&r 1983 M: 4.5. Other minor earthquakes are
frequently recorded along this active structure (Figure 2).

Marines terraces, in coastal areas, form at sea level and are therefore good horizontal markers «
vertical displacements. They can evidence,raft@rections for sea level variations, possible
tectonic uplift. The coastal area between Tipamd Ain Benian shows several well developed
abrasion marine terraces that are located betweenffshore Khayr al Din and the onshore Sahel
faults. They form stairs-like topography with younger terraces close to the sea level and older ones
uphill. Meghraouiet al. (1996) calculated, for the Tyrrhenian terrace (5e highstand), uplift rates of
0.13 and 0.11 mm/yr in the Algiers and Tipaza areapectively. According to the identification

of this same terrace by Saoudi (1989), its uplife r@nges from 0.19 mm/yr near Ain Benian to
approximately zero near Bou-Ismail and Ber@fd04 and -0.03 mm/yr respectively, considering a
+6 m 5e sea level, as did Meghraaiti al, 1996). These values suggest that uplift is rather
moderate close to the Sahel fault but tends to increase northward.

Terraces have been uplifted, depending on theripe location, by vertical displacements on one,
the other, or both the Sahel and Khayr al DirltsalComparing uplift rates of marine terraces to
their position relative to both the Sahel and Khaybial faults should allow one to infer, at least
qualitatively, ratio of vertical slip rates on the twolfauln this regard, slip rate seems to be faster
along the Khayr al Din fault as uplift rates oétlyrrhenian terrace increase northward, away from
the Sahel fault.

This assumption is confirmed by the first ardepography that shows qualitatively the tectonic
signal generated by each fault : a N-S topograptoéle across the Bouzareah massif and Sahel
fault (Figure 9b) evidences the two topograpkignals of distinct wavelengths. The short
wavelength southern topography is the Sahel antittiaegrew in response to slip along the Sahel
fault; the long wavelength northern topographythe Bouzareah massif, which uplift maybe
reflects slip on the offshore Khayr al Din fauwt the other faults offshore Algiers. These
observations are also visible on a regional togplgic profile across the Algiers massif and the
Khayr al Din bank (Figure 9a).

Although very preliminary, these observations suggestical slip rates along the Khayr al Din
fault at least similar to the Sahel fault andhably higher. They now need to be quantified by
precisely mapping, identifying and dating marine terraces between Ain Benian and Tipaza.



VI Consequences for seismic hard in the Algiers region

In coastal areas such as the Algiers Wilay#&nsie hazard assessments have to consider both
onshore and offshore seismogenic sources. &usvstudies have suggested possible sources
offshore the Algiers region. In a probabilistiasseic hazard assessment of the Algiers region,
Geomatrix (1998), for instance, considered wftshore seismic source zones: the continental
shelf/slope area and the deep Mediterranean, with maximum magnitudes of 6.75 (0.2 probability),
7.0 (0.6 prob.) or 7.25 (0.2 prob.). However, lackdafa on these sources prevent from reliable
estimates of their seismogenic capability and @ased hazard. Data from the MARADJA cruise

fill this gap by allowing to identify potentially critical seismogenic structures and to precise their
seismotectonic characteristics (geometry, style oftifeg, slip rates) and the seismic hazard that
they may generate.

Empirical relationships from Wells & Coppergim (1994) are useful tools to link moment
magnitude and geometry of the rupture. Usingjrthelationships that link moment magnitude to
surface rupture length for reverse faults, we deduaietiie Khayr al Din fault is theoretically able

to produce earthquakes with maximum magnitude Mw 7.32 + 0.28. According to the relationship
that link average displacement to moment magiatfor all faults (Wells & Coppersmith, 1994),
such an earthquake would produce average dispidenfi 1.78 + 1.65 m. If we consider the slip
rate calculated in section 1V-2 (i.e. 0.60 + 0.23 mmp/the minimum return interval of such an
event would be 2870 + 2661 years.

Similarly, the Sahel fault would theoreticalye able to produce earthquakes with maximum
magnitude Mw 7.25 + 0.28 that would preeéu average displacement of 1.59 +1.48 m.
Considering uplift of Plio-Quaternary terraces the Sahel anticline at a rate of 0.15 mm/yr
(Maouche, 2002) and a reasonable dip of 45°, rslip on the Sahel fault would be 0.21 mm/yr
(Figure 10). Minimum return interval of Blw 7.25 event would then be 7571 * 7047 years.
Although associated to very large uncertaintiess¢hvalues show, at least qualitatively, that the
Khayr al Din fault may generate strong earthquakes at higher rate than the Sahel fault.

Because of its geometry and south-eastwardtdgKhayr al Din fault can generate earthquakes
which epicentres could be located close to- @ndveneath the westernose of the Algiers urban
area or farther west. Similarly, the Sahel faubivd generate earthquakes which epicentres would
be located close to- or beneath the western paktgiérs urban area or farther west. Both seismic
sources are able to produce relatively similaximam PGAs, up to approximately 0.5-0.6 g in the

Algiers Wilaya (without considering possible siéfects). The difference would be that return



period could be shorter for the Khayr al Din fauithwregard to its faster slip rate, which possibly
makes it the most critical structure, in terms of seismic hazards in the Algiers region.

We should not forget, however, that the proposeinitudes are maximum theoretical values
which consider that all cumulated strain is released by strong earthquakes (i.e. no microseismicity
or aseismic creeping). Further studies of seistyales on these structures would be required to
precise this point. Still, despite very large undatias, these values show that the Khayr al Din
fault represents a serious threat for the Akljiarban area. They suggest that seismic hazard
generated by the Khayr al Din fault may eves higher than by the Sahel fault, which was
previously considered as one of the most aailtiseismogenic structure for the Algiers area :
possible magnitudes on the Khayr al Din fault sirghtly higher (as may consequently be signal
durations), with shorter return intervals (i.e. &astlip rate) and, because of its southeastward dip,
it can generate events which epicentres coulddeedb the western extension of the Algiers urban

area.

VIl Synthesis and discussion: A new structural framework for the area

A first tectonic framework of the Algiers regi¢ras been previously discussed by Boudiaf (1996),
based on remote sensing studies. He outlined the importance of the active structures with &
southward vergence, which are located onshore, as the Sahel anticline. However, in this study
using morphological and structural data inchgdhow both offshore and onshore domains (Figure
10), we find that the most important tectongature, from its length, is the south-dipping E-W
Khayr al Din blind thrust fault. Indeed, this structure located about 40 km from the shoreline has an
apparent length of about 80 km from CherchellAtgiers, and therefore represents the largest
tectonic feature identified in the area. Using titogressive wedge-shape pattern observed on the
fold above this structure and the geometry ef ¢bntinuous pre-tectonic strata (Figure 5), a long-
term horizontal shortening rate of 0.410.10 mm/yr has been obtained. This rate is much higher
than the horizontal rates calculated for the Chenoua fold (0.025 mml/yr, after Meghraoui,
1991) and the Sahel anticline (0.16 mm/yr, aBaoudi, 1989). Assuming a dip of ~47° for the
Khayr al Din fault, the resulting slip rate wdube ~0.6 mm/yr, which suggests a high seismogenic
potential compared to the other faults of theaarTherefore we must expect the recurrence of
strong earthquakes associated with this fault.

Considering that recent kinematic studies imtN@\frica (e.g., Nocquet & Calais, 2004; Serpelloni

et al, in press) propose a shortening rate acras®NtW/SSE Eurasia-Africa plate boundary of 5-

6 mm/yr at the longitude of Algiers. Froavailable neotectonic studies, 1.0-2.3 mm/yr could be



accommodated during the Quaternacyoss the Tell-Atlas (Meghraoet al, 1996), therefore we

may expect at least 2.7 mm/yr left for the accadation by active structures offshore Algeria. On

the other hand, a recent GPS profile from Nubitb&gia in the Algiers area reveals that 1.6.6

mm/yr of horizontal shortening in the relative plate convergence strike may occur offshore
(Serpelloniet al, in press). Although these rates are poorly constrained, we therefore expect a
substantial amount of shortening (betwde® and 2.7 mm/yr) being accommodated by offshore
structures on the Algerian margin. As we fincharsening rate of ~0.4 mm/yr for the Khayr al Din
fold, we propose that about one foudghthe ~1.6 mm/yr found by Serpelloai al. (in press) is
taking up on the single Khayr al ifault, the remaining being accommodated within the Khayr al

Din bank and over other unknown offshore structures, further north.

Back towards the continent, the Chenoua &me Ain Benian faults located offshore on the
continental platform with a NE-SW direction, wwh appear to be also neoformed structures,
represent minor thrusts by their length but dbyotheir shortening/uplift rates. Therefore they
should only generate relatively moderate (M<6)tleguakes. They lay in an en echelon pattern
with a relatively large overlap, parallel to the Saddicline (Figure 10). They all have a southern
vergence, and may be related to the ancient Internal/External zones suture (Figure 11).

As a whole, the fault geometry and kinemapecsposed here (Figures 10 and 11) are strikingly
different from previous interpretations. (1) Firstiye did not observe a sidiwant role of strike-

slip or normal faults at the tip of or across Kieayr al Din fault, as proposed by Mauffret (2007):
for instance, the NW-SE Thenia fault and df$shore prolongation do not clearly demonstrate
recent tectonic movement. We therefore considerfaluils zone as a previous transfer structure of
the margin, which depicts in the recent stresédfia series of weakly active short segments,
therefore constituting a wide relay zone which progressively accommodates the relative
movements between the Boumerdes-Zemmouri faule 2and the Khayr al Din main fault (Figure
10). Secondly, the dips and relative importancehef faults mapped here (Figure 11) clearly
discard the proposition from Yieldirgf al. (1989) of a simple inversion of previous normal faults
of the margin: instead, we propose that the itw&in slope breaks observed along both sides of the
Khayr al Din bank (Figures 1 and 9) are deadwadrfaults of a tilted block, and that the recent
stress field determines the progressive focussirgjrain at the foot of the margin, resulting into
the birth and growth of the Khayr al Din fguof opposite vergence to the old normal faults.
Therefore, this fault represents a neoformed siractbehind the suture of Internal and External
zones now probably less active, in a backthrust position (Figure 11). This geometry is slightly

different from the one reported in the 2008v 6.8 Boumerdes earthquake area, where a



succession of ramps and flats have been reported (Dévesthare2005). The relative steepness
of the slope breaks observed in the Khayr & &rea (see 1V-1) may be caused by a steepening of
normal faults within the new compressional stifésisl. In our interpretation, the apparent pop-up
aspect of the overall structure (Figure 11; Déverchémd, 2005; Mauffret, 2007) merely results
from a progressive swap of the plate limit frahre Late Miocene, north-dipping suture zone

located onshore, towards the Quaternary, soyiphag main Khayr al Din fault located offshore.

Finally, we underline that until now, there was no clear evidence for a correlation between major
historical earthquakes and active structures, desipgt@vidence for tsunamis associated with the
1365 and 1716 events, or shore uplift associatéu tive 1891 Gouraya event. Thanks to the new
offshore data presented here, we have tifled one fault large enough to be potentially
responsible for these large past earthquakes: the Khayr al Din fault, although more data are neede
to demonstrate the causal links between these esadtthe large fold observed at the foot of the

slope, and to address its recurrency and short-term rates.

VIIl Conclusions

The data collected during the Maradja 2003 suméyw us to improve our understanding of the
effect of the collision between the African andr&sian plates, demonstrating that the Algerian
margin is the location of active deformation g@eses, expressed offshore by north-verging faults.
This major offshore shortening occurs mostly & thot of the slope and uplifts the continental
domain, as demonstrated by the topographic andtstal features presented in this study. The
seismic activity generated by the offshore active faults could also be responsible for the tsunamis
recorded in the past in this region.

West of Algiers, the Khayr al Din bank constés a relics of the Kabylian basement, and shows
local internal fracturation and deformation. Attieg, two active folds (Ain Benian and Chenoua),
both north-verging, have been evidenced. These fwkte the location of moderate earthquakes in
the past (like the 1989 Chenoua M:6.0, or #8896 Ain Benian M:5.7 events), thus providing
direct evidence for fault-controlled folds. Howeyvéhe largest active fault of the region is the
fault-tip fold located at the foot of the Khagt Din bank, which, by its length (80 km), constitutes

a new major threat for the Akgis region, as earthquakes of magnitude 7.3 could be generated by
this structure. The past destructive earthegsaof 1365, 1716 or 1891 might have been generated
on this structure. In addition, others geohazards, like tsunamis and turbidity currents, associatec
with this fault must also be considered, and would need further studies.



The discovery of such a large fault at the fobthe margin requires an update of the general
tectonic framework of the region. Actually, the Khay Din fault, which has a northern vergence
— opposite to the one of the Internal Zones/EwkbZones suture — from its length and position,
relatively to the other faults of the area, shdogdthe major fault of the region, the others being
backthrusts, or at least more superficial trsustigure 11). Thereforaye propose that we are
witnessing the onset of a new tectonic pattermuthn the play of a Quaternary major fault system
verging to the north at the foot of the marginprocess which suggests the very first stage of a

subduction initiation.
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Figure captions

Figure 1: DEM (100 m resolution) of the Algisregion including both offshore (MARADJA

data) and onshore (SRTM data) domains. Coastal bathymetry, when available, is extracted from
Leclaire, 1970. A.M: Algiers massif, C.C: @&moua canyon, C.M.: Chenoua massif, KADB: Khayr
al Din bank, O.M. : Oued Mazafran, O.N. : Oued Nador, S.A. : Sahel anticline, Th. A.: Thenia
anticline, S: slides, 1, 2 and 3: slope breaks

The positions of the seismic lines from Figure 4, 5, 6 and 9a are indicated.

core: position of the Calypso core taken during the PRISMA 2004 cruise.

Figure 2: Tectonic framework of the Algiers regi (offshore east of Algiers: Déverchéxeal,

2005). Seismicity (in moment magnitude): &&8G catalogue from year 412 to October 2006 +
Stichet al, 2003 + Harvard CMT catalogue. BF: Blida fault, ThF: Thenia fault, MF: Mahelma
fault, SA : Sahel anticline, X: Kabylian Internal metamorphic rocks, F: Flyschs, omk: Kabylian
Oligo-Miocene, c: Cretaceous, m: Miocene, qa@unary, p: Pliocene, v: volcanism. The cluster
of events located near the shoreline east ofddrFesponds to the westernmost part of aftershocks
triggered by the 2003 Mw 6.8 Boumerdés earthquBkeal mechanisms: 31/10/88: from Harvard-
CMT; 10/29/89: from USGS; 4/9/9@&0om IAG; 21/5/03: from Hevard-CMT, relocated by Bounif

et al. (2004).

Figure 3: 3D shaded bathymetric map (25 m resolution DEM) of the Khayr al Din bank showing a
zoom in the pockmarks field (top inset) and on the lineaments along the NW-SE slope. In red, the
general tectonic structures as well as the lineaments and slides observed on the bank. a and b:
location of the bulges observed in figure 7.

Figure 4: Seismic cross-section (24-channel) across the Khayr al Din bank (for position, see
Figure 1) showing the fracturation of the bank associated with pockmarks, as well as the
sedimentary infill on top of the bank. Vertical exaggeration: 6.

Figure 5: (modified from Domziget al, 2006) Multichannel seismic line from MARADJA’2003

cruise (for position, see Figure 1) with a vertieahggeration of 4. Compressive bulge at the foot

of the margin shows vertical proto-faults in its middle (thin black lines) and slicing of the lower
layer. In grey: supposed ancient mass-waste deposits at the foot of the slope. R: the reflector used
for the shortening rate calculation, referred in taxhon-interpreted section, b: interpreted section.

Figure 6: Multichannel seismic line (MARADJA’2003, MDJS92) across the western part of the
Khayr al Din bank showing that the uplift and tilt of the bank is controlled at depth by a blind and
south-dipping thrust. See position of line on Figure 1.

Figure 7: Topographic cross sections across canyons on the Khayr al Din bank. Their convex
shape shows that the canyons have not reached their equilibrium, which suggests the role of a
tectonic uplift on a thrust fault located close te slurface. The top of the bulges are noted "a" and
"b" on the cross-sections and on the corresponding location on the map.



Figure 8: Morphological map of the Tipaza-Algiers area, and seismic cross sections (vertical
exaggeration = 3) across the offshore part of the Chenoua fold (a) and the Ain Benian fold (b). The
dotted lines are the mean axes of the three clusters of events revealed during the Mont Chenoua
(1989) (in yellow) and Tipaza (1990) eventsg@raoui, 1991; Sebai, 1997; Maouche, 2002) (in

red). The black dots correspond to the anticlines axis, which is roughly at the location of the ALG1
borehole for seismic line (b).

Figure 9: Topographic profiles: (a) across the margin (location on Figure 1), showing slope breaks
and fault positions; and (b) across the Algiers massif and Sahel anticline, showing two topographic
signals of distinct wavelength. The short wavelength topography to the south is the Sahel anticline
uplifted by the Sahel fault; the long wavelength topography to the north is the Bouzareah massif
probably uplifted by the offshore Khayr al Din fault.

Figure 10 General marine and onland tectonic framework of the Algiers region. The arrow with
the circle represents the direction of convergence from Africa towards Europe (Nocquet & Calais,
2004). L= length of the fault, s= horizontal shaitey rate of the fault from bibliography (onland

and coastal faults) or from seismic profiles (KDF: Khayr al Din fault). MAF= Mahelma fault. ThF:
Thenia fault. BF: Blida fault. SF: Sahel fault. A.B.F.: Ain Benian fault. CF: Chenoua fault.

Figure 11 3D view of the marine and terrestrial BIE showing our interpretation of the tectonic
framework and fault geometry at depth in ditshore/onshore Algiers region. The black dashed
line (suture zone) is assumed to be mostly inactive (see text for details).

KADB: Khayr al Din bank, KADF: Khayr al Din faulTTh.F.: Thenia fault, A.M.: Algiers Massif,
S.A.: Sahel Anticline, S.F.: Sahel fault, C.M.: Chenoua Mount, C.F.: Chenoua fault, B.F.: Blida
fault, 1Z: Internal Zones, EZ: External Zones
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3.4.2 Considérations complémentaires

Les failles qui ont été décrites et étudiées dans llaripdcédent se situent a I'ouest d’Alger, juste a
'ouest des plis-failles de Boumerdes. Dansbéssin, la configuration des deux zones est assez
différente : ainsi, au niveau du banc de KhaybDl, relique probable d’'un bloc basculé du rifting,

une seule grande faille est visible dans le bassintrairement a la zone de Boumerdés. Cette faille
présente un taux de raccourcissement horizontal, estimé a environ 0.4 mm/an sur le long terme, c'est-
a-dire depuis a peu prés le début du Quaternsiie 0.6 +/- 0.1 mm/an de glissement sur la faille.

Bien que de grandes marges d’erreur subsistet® das estimations, cette vitesse est nettement plus
élevée comparée aux structures plus en amontesplateau, qui auraient chacune des vitesses de
raccourcissement plutdt aux environs de 0.2 mrd/aprés la littérature (par exemple : Saoudi, 1989,
Meghraoui et al., 1996).

Je tente ici brievement de faire le lien avec les strastactives dans le bassin et sur la pente au large

de Boumerdés. Au vu de la bathymétrie, il seteitant de placer une grande faille décrochante au
large en continuité avec la faille de Thénia,qoe proposent certains auteurs (e.g., Mauffret et al.,
1987 ; Morel et Meghraoui, 1996). En effet, s'il y awame seule faille & 'ouest d’Alger et une seule

faille a I'est d’Alger, le mouvement différentiehtre les deux systémes serait suffisamment important
pour générer une faille décrochante entre les déwxtures actives. Cependant, ici, nous avons vu
précédemment que le mouvement a I'est d’Alger est réparti sur plusieurs structures successives dans le
bassin, disposées en parallele (Figure 3.38). Aingij\aau de la « prolongation en mer » de la faille

de Thénia, seules de petites portions deefilbont susceptibles d’accommoder le mouvement
différentiel entre les deux zones, de par Igpdsition géométrique d’ensemble (Figure 3.38). En
conséquence, une grande faille décrochante adtime ce secteur ne semble pas étre nécessaire et sa
présence n’'est pas avérée sur I'imagerie de surface dont nous disposons.

La carte (Figure 3.38) indique les zones ou I'onrdit trouver un mouvement différentiel (en bleu),
correspondant a 'ajustement tectonique entre les secteurs de Boumerdés et Khayr al Din. Or, dans ces
zones, des linéaments NO-SE sont systématiquerapgtables. Il s'agit de segments relativement
courts, répartis sur une certaine largeur qiug 7-8 km), et non pas une seule faille bien
individualisée. Ainsi il est peu probable que ces segments NO-SE en mer soient susceptibles de

générer de forts séismes.
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Figure 3.38: Carte des structures actives de la région d’Alger (modifié de Yelles et al. ,
soumis). En rouge, les principales failles ou plis de part et d’autre de la « prolongation en
mer » de la faille de Thénia (ThF). Les fleches rouges indiquent grossierement la direction de
mouvement sur les failles. Les ellipses bleues indiquent la présence de courts segments dans
le prolongement de la faille de Thénia. CF : Faille du Chenoua, SF : Faille du Sahel, MAF :
Faille de Mahelma, A.B.F : Faille d’Ain Benia@ertains taux de raccourcissement sur les
failles sont aussi indiqués (s).

D’autre part, il est possible que la déformatiait commencé plus précocement au large de
Boumerdés, comme l'atteste le profil 96 (voir discussion ci-dessus et Figure 3.25), a savoir peut-étre
au début du Pliocene, alors que le pli au piedkidayr al Din a clairement commencé a fonctionner
plutdt au Quaternaire, au-dessus de la transitidiaaes (faciés turbiditique / faciés plus transparent)
supposé comme approximativement a la limite Pliocéne-Quaternaire.

Ainsi, lorsqu’au Pliocéne, la déformation s’accommbghitét a terre ou éventuellement sur la plate-
forme continentale a I'ouest d’Alger, la margeus-marine aurait déja commencé a se déformer a

I'est, dans la région de Boumerdés.
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3.5 La zone d'Oran a Ténes

3.5.1 Compléments a I'article du paragraphe 3.1.1.

Les principales structures et caractéristiquesphmogiques de la marge ouest-algérienne ont été
exposées dans l'article en introduction de ce chapiwas allons maintenant voir les compléments

que l'on peut y apporter, d'un poité vue de la déformation néotonique. En effet, cette zone
présente des indices morpho-structuraux d'activité tectonique assez difficiles a caractériser. Nous
allons examiner certains points qui méritent des précisions morpho-structurales et nous verrons

I'apport de données de plus haute résolution telles que le Chirp.

Figure 3.39: MNT ombré de la zone comportant des linéaments, au large de Mostaganem.
a : localisation du profil Chirp en Figure 3.40, b : localisation du profil 24-traces en Figure
3.41.
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Dans un article récemment publié (Mauffret, 2007 a été suggéré qu’'un décrochevauchement se
situait en pied de pente, d’Oran jusqu’au largel #arsa (nord-est de Mostaganem). Dans I'encart 1
de la figure 5 de I'article Domzig et al., 2006 @guaphe 3.1), on aurait éuaallement pu penser que

de légers plissements (non saliferes) s’'étaientéerpreés de la pente, en profondeur. Cependant, dans
les limites de résolution de nos profils, il senitblzue ces plis étaient totalement scellés par la
sédimentation récente. Pour confirmer ceci, jai exandies profils Chirp recoupant le pied de marge.
Comme le montre le profil Figure 3.40, aucurece flagrante de déformation compressive active
n'est visible en pied de pente. Seulsdabris flow(transparent sur le profil Chirp) et de petites vagues
sédimentaires, peut-étre d’origine hydrodynamiguet présents. Bien que I'on ne puisse pas exclure
la présence de structures décrochantes (mais &)edlgiste(nt), elles sont actuellement peu ou pas
actives), il ne semble pas y avoir de structure tectonique importante et actuellement active dans ce

secteur, contrairement a ce que propose Mauffret, 2007.

Figure 3.40: Extrait du profil Chirp 63 (localisation : Figure 3.39) (figure de Bernard
Mercier de Lépinay, Geoazur Sophia-Antipolis). Exagération verticale : 50. Les trainées
blanches ou noires sont des artéfacts.
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Figure 3.41: Profil (b sur Figure 3.39) sismique 24-traces n°65 a travers la paleo-zone
transformante au large de Mostaganem (page précédente : non-interprété). E.V. :6. En vert :
évaporites supérieures, en bleu : sédiments plio-quaternaires, en rouge : socle acoustique.

Quant aux linéaments identifiés dans la pentdaage de Mostaganem, correspondent-ils a de la
déformation active ? Aprés examen des profils gedirulaires a la pente, il s'avére que le socle
acoustique présente de nombreuses fractures, relativement verticales (Figure 3.41, zoom). Ces
fractures ne semblent plus actives actuellement car les sédiments qui les recouvrent n’ont
apparemment pas subi detpebation ou de basculement.

Ainsi, je suggere gqu'il s’agisse d’un héritage structliéad I'histoire de la marge, a savoir les reliques

de la zone transformante, qup@rmis la migration du bloc Alborarers I'ouest (Domzig et al., 2006),

non actif dans le champ de contraintes actuel.

Un autre point de l'article au paragraphe 3.1 némedes précisions : il s'agit des structures dans la
pente au large de Ténés. Nous avons vu surglaré&i4 de l'article que les sédiments semblent étre
« redresseés » (basculés a contre-pente) sur la perpeofilechoisi (3) était volontairement hors de la

zone de vagues sédimentaires qui perturberaiiateriprétation du point de vue tectonique. Bien que
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I'on ne puisse pas exclure des phénoménes sédimerdaitgpe contourites, il pourrait en fait s’agir
d’'un redressement de la marge contrdlé par unedgréaille inverse trop profonde pour étre visible
sur nos profils. De plus, si cette faille est trés régahest normal que la déformation cumulée ne soit
pas assez importante pour étre visible en surface tt8ifedle existe, elle serait par ailleurs une des
candidates potentielles pour étre la faille respdesdb séisme de Gouraya en 1891 (intensité XI)
(Yelles et al., soumis), séisme pour lequel audaile n’a encore été associée (cf. 1.3.1.).

Quant aux linéaments est-ouest,/absence de structures visibles dans le socle, il pourrait s’agir de
zones de faiblesse a partir desquelles la pile sdaite glisse vers le large. En revanche, si ces
linéaments sont ancrés sur des structures du sodtgt 8'agir de reliques de failles décrochantes car
aucun décalage vertical dans le socle n’est visibienos profils. Peut-étre qu’avec une sismique plus
pénétrante, il serait possible de distinguer dhangements brusques de faciés dans le socle
apparemment diffractant sur nos profils, qui indigient donc la présence de failles transformantes.
Nous allons maintenant voir leledque jouent les processus sédimentaires dans les zones au large de

Ténes et Oran, et quelles sont leurs interactiwes la tectonique et la sismicité de la région.

3.5.2 Article

Résumé en francais :

La marge ouest-algérienne (de la frontiere marmca I'est de Ténes), au sud du bassin algéro-
provencal, Méditerranée Occidentale, présente gedailles actives au large, principalement des
failles décrochantes, avec une sismicité rare a medét généralement de tres fortes pentes (>16°).
Dans le but détudier les différents processus igfluencent le dépét des sédiments en mer, la
répartition des sédiments est étudiée le long de pattie de la marge, grace a l'utilisation de la
bathymétrie EM300, la réflectivité, les données du sondeur de sédiments Chirp et 4 carottes
Killenberg de la campagne MARADJA 2003. Les écho-faciés sont classés en 15 catégories en
fonction de leur faciés acoustique, et finalemesdociés a un processus séditaie®, en utilisant la
bibliographie, l'analyse des carottes, et Hathymétrie de 'EM300. Les cartes obtenues sont
interprétées a la vue du contexte sismotectoniqueapparait que la tectonique active joue
probablement un réle significatif dans cette padiiela marge qui présente peu de failles actives en
mer mais une forte et relativement fréquentemsiité a terre. La distribution des processus
d’instabilités sédimentaires est particulierdle se caractérise par un grand nombre de paditsis

flows tout le long de la marge en pied de pente. Ceci indique un rdle possible de séismes récurrents.
Cependant, la tectonique active n'est pas le sadessus qui influence la répartition des différents
types de dépbts: en particulier, les fleuveéshdrgeant brutalement de plus ou moins grandes
quantités de sédiments et les caractéristiguesngéhologiques de la marge semblent également

jouer un réle trés important.
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Abstract

The westernmost Algerian margin, southf the Algero-Provencal basin, Western
Mediterranean, presents few offshore active faotinly of strike-slip type, together with a
moderate to rare seismicity and generally very steep slopes (>16°). In order to study the
different processes influencing the sediméeposition offshore, the sediment pattern is
studied along this part of the marginingg EM300 bathymetry, backscattering imagery,
CHIRP echosounder data and 4 Killenbergesodrom the MARADJA 2003 cruise. The
echo-types are classified into 15 categomespording to their subbottom acoustic facies, and
each one finally associated to a sedimentaoggss, using bibliography, core analyses, and
swath bathymetry data. The obtained processgss rage interpreted in view of the tectonic
and seismologic context of the area. It app#asactive tectonics play probably a significant
role in this part of the margin which presents few active faults offshore but also a strong and
relatively frequent seismicity onland. The gehgattern of the distribution of mass-wasting
deposits is particular — i.e. many but small dgeflows all along the margin -, and indicates a
probable role of recurrent earthquake shakind@wvever, active tectonics are not the only
factor influencing the deposition pattern: in tparlar, the rivers sediment discharge fluxes
and the geomorphologic characteristics of the margin seem to be very important too.

Keywords instabilities, Algerian margin, sedimentary processes.
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1. Aims of this study

The western Algerian margin is located in #&estern Mediterranean, southward of the Algero-
Provencal basin, and at the eastern limit of the Alboran Sea. Before 2003, almost no data were
available for the offshore part of Algeridhe oceanographic cruise MARADJA, carried on the
Algerian margin in August-September 2003, alldwee identification of the main morphological
characteristics of the slope and the deep badmwever, no study had identified the gravity
sedimentation along this margin yet. By using the data from the MARADJA cruise 2003 (Figure 1),
i.e. Chirp data set, high resolution bathymetry aamckbcattering and several cores, this paper aims at
studying the sediment deposition patterns and the corresponding sedimentary processes along the
margin. In this study we look at the high-resolution 2-5 kHz Chirp echograms from the Maradja 2003
cruise in order to identify the different typesewho-characters and build distribution maps. Then, we
attempt to associate the different types of edmaracters to sedimentary processes, by using the
results from the study of the different geophysmadl geomorphological data sets from the Maradja
2003 cruise, and especially the cores. In thipepaonly the area between W1°40’ and E2°15’
(western part of the Algerian margin) will beidted, whereas the central-eastern zone (Algiers) will

be discussed in a separate paper (Dan et al., in pemg to the need to emphasize the effects of the
recent Boumerdes earthquake (Mw: 6.9) that affected the Algiers region in May 2003 (Ayadi et al.,
2003).

Preliminary results of the Maradja 2003 cruise showed two different tectonic styles from east to west:
whereas the eastern Algerian margin (mainly fromeBeto the Tunisian border, Domzig et al., 2006,
Yelles et al., 2006) depicts purely compressive finitairst(series of thrusts identified, Déverchere et

al., 2005, Domzig et al., 2006) and seismic activitg, western margin (mainly from Oran to Tenes)
presents a pattern of strike-slip structures (oneopatsform fault off Arzew and an active ridge in

the deep basin off Oran, see Domzig et al., 200ppafently, the zone between Oran and Tenes has
not experienced large earthquakes offshore, at ieabte instrumental period, and the most active
regions seem to be onland from reports of neotéctstudies and earthquake catalogue (see a review
in Yelles-Chauche et al., 2006). However, it is Warying to estimate the relative part of tectonic
activity in the depositional processes, and cheghkivhether the heterogeneous sediment deposition
pattern is related to local tectonics. We will atsek for other factors, like the morphology of the

margin or hydrodynamic processes, which mayrice the sedimentary processes along the margin.
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Figure 1 : Location of the study area and ship tracks of the Maradja 2003 cruise during
which have been acquired the EM300 and CHIRP echosounder data. KMDJO05, 06 ,07 and
08: position of the MARADJA 2003 Kullenberg corings, MD04-2801: position of the PRISMA
cruise Calypso core.

2. Geodynamical and tectonic context

Northern Algeria is a composite margin walrcomplex Cenozoic geodynamical history. ltheught

that a piece of European continent (“AlKaPeC#t Alboran, Kabylia, Peloritan, and Calabria,
Bouillin, 1986) detached and migrated towards tbatls-East at the early to middle Miocene. This

drift was enabled by the subduction of the old Yathocean and the opening of the back-arc Algero-
Provencal basin. In the study area, the Kabiktk collided the African plate between 18-15 Ma

ago (Frizon de Lamotte et al., 2000, Lonergard White, 1997), in a roughly N-S direction, and
constitutes now a piece of the “Internal zones” (Figure 2). Whereas the collision was probably more or
less frontal in North-central Algeria, a westwatdft occurred towards Alboran, offsetting some parts

of the Internal Zones towards the west, like Bokoya and Jebha massifs in the Rif.

Figure 2 : Synthesis of the main geological units of the Maghrebian chain, northern Algeria,
modified from Domzig et al. 2006. The arrow shows the present plate convergence direction
between Africa and Eurasia according to Nocquet and Calais, 2004. The light grey circles

show the seismicity from 1973 to present from the NEIC catalog.
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The way this evolution happenedsidll controversial; however, Domzeggt al. (2006) have shown that
some important strike-slip activity must have aced along the western Algerian margin, off Arzew.
Recent GPS measurements evidence an Africadiaurconvergence of ~5.1 mm/yr in a N60°W
direction at the longitude of Algiers (NocquetdaCalais, 2004). The present-day seismic activity and
the recent new tectonic maps of the region (Déverchere et al., RO@%ig et al., 2006) show a
progressive change from east, characterized byeadtW/-verging thrusts, to west, seismically less
active, but showing E-W strike-slip features bfise. However, several large earthquakes occurred
onland in this latter area, as for instance theAkham and Orleansville earthquakes, respectively
10/10/1980, Mw: 7.1 and 9/9/1954, Mw: 6.7 (Bezzegheudl., 1995), or the Ain Temouchent event
(22/12/1999, Mw: 5.7, Yelles-Chaouche et al., 20@2k) the Oran region, evidencing a combination
of reverse and strike-slip faulting. Many okte earthquakes are known to have triggered tsunamis
and/or large submarine landslides or turbiditiorents (i.e. Orleansville earthquake, Heezen and
Ewing, 1955). We therefore suspect that tectonifts@nce the sedimentary processes, and not only in
the Algiers region, which is well known as a seisally active area since the occurrence of the 2003
Mw 6.8 Boumerdes earthquake (Ayadi et al., 2003).

3. Sedimentological context

Northern Algeria is mainly composed by arogen, the Maghrebian belt (Figure 2), which can be
described from south to north by: (1) the extedwhain, also called the Tellian units, with folds and
thrusts verging to the south, composed of sediary units (mainly marls and limestones); (2) the
flysch nappes which thrust the External zoned are former sediments of the Maghrebian Tethys
ocean that has been subducted later on; (3)Inteyrnal domain, composed of hard Hercynian
basement sometimes associated witlsédimentary cover, the “Dorsale Kabyle”, which are relics of
the AlIKaPeCa domain.

According to Domzig et al. (2006), the acoustisément offshore Oran is composed of Tellian units
or flysch units. Some volcanic material is afeund near the Habibas Islands and represents the
offshore prolongation of recent volcanic aittivfound on land (Louni-Hacini et al., 1995).

Conversely, the offshore part of Tenes ishably composed mostly of Kabylian basement.
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Figure 3 : 6-channel seismic reflection section in the deep basin showing the typical seismic
stratigraphy in the region.
PQ: Plio-Quaternary, UE: Upper Evaporites, S: Mobile Messinian Salt, IM1 and IM2: Infra-
Salt series, B: basement.

On top of these basements of different origins type&al seismic stratigraphy of the Algerian margin
has been described for long (Figure 3, Auzende, 1f@r&he Algero-Provencal basin, or Réhault et
al., 1984, for the stratigraphy of the whole Westdlediterranean which is similar). Miocene infra-
salt series (IM1 and IM2) are lying on the basement (B). The salt layer (S), mainly halite, and Upper
Evaporites (UE) are then deposited, resulting froemMiessinian salinity crisis between 5.96 and 5.32
Ma (Ryan et al., 1973, Rouchy, 2001). This criseswnaterialized by a drop of the sea level, which
induced a high erosion of the margin, and the depddarge quantities of evaporites in the basin.
After the Pliocene reflooding, the Pliocenegaaternary sediments (PQ) are deposited.

The surface sediments have different compaséti according to Leclaire (1970), the Dahra
continental slope is composed of muds with sgnavel layers, whereas tldeep basin is composed
of turbidite and hemipelagic deposits. The Arzew (agure 4) is composed of material coming from
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the Cheliff and Macta rivers. The Oran bay is posed of grey marls with sandy layers, the same as
the neighbouring coast. North of the Dahra mountélvescontinental platform is generally rocky.

The drainage system onland is rather seldom (feve levgrs, i.e. mostly the Cheliff river, Figure 4);
however, several small “oueds”) often have @pisodic torrential behaviour. In addition, the
sedimentary cover on the slope is not very imparédong the margin, but more important deposition

in front of the main rivers is likely.

4. Data set

The MARADJA cruise took place aboard the R/V “Suroit” (Ifremer) from August 21 to September 18,
2003. It has been scheduled in order to iderdifgurately the bathymetry and offshore sub-surface
structures from Oran to Dellys. In this paper,faeus on the 2 following zones: from Cherchell to El
Marsa (Tenes zone) and from El Marsa to OraraCzone) (Figure 1). Continuous bathymetric and
backscattering data using a Kongsberg EMS0@rad multibeam echosounder (and EM1000 for the
continental platform) have been obtained. Simrad EM300 is a 32-kHz multibeam system, which
allows for a swath coverage of ~5 times watgstdeincreasing with depth to a maximum width of
5000 m at 1000 m. The horizontal resolution for the bathymetry is @&5l& at 1000 m depth with a
vertical accuracy from 2 m (central beam) to 1({lateral beam). Sound speed has been estimated
from regularly spaced velocity profiles for acate depth conversions. The bathymetric and
backscattering data have bgeocessed with the Caraibgsoftware (Ifremer). We produced a digital
elevation model for the seafloor topography, witresolution of 50 m for the regions of Oran and
Tenes. The backscattering data have been prociasseder to reduce the noise of the central beam.
The effects of the different sounder modewe been corrected, using the Caralbesftware. We

have obtained maps with a 25 m pixel resolutiorttierregions of Oran and Tenes. Additionally, two
types of seismic reflection data were obtained, i.e. 6- 2hdhannel seismics. They helped us to
image deep structures and to build tectonic nfapshe region (Dévercheére et al., 2005, Domzig et
al., 2006). A 2-5 kHz CHIRP echo-sounder was also used during the entire cruise: the echogramms
were used to draw echo-character distribution mapsrder to identify the near-bottom sediments
pattern in the study area and then the main depoaltprocesses. It provides an accurate image of the
150 first meters of sediments at best, the softersédiment the best the penetration. Finally, four
cores (KMDJO0S5, 06, 07, 08, ~7 m each) were succissfiotained in the study zone by a Killenberg

piston corer.
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5. Methods

The study of the Chirp profiles enables to idgntiie acoustic characteristics of the near-bottom
sediments, related to sediment types and sedimentary processes (Damuth 1980a, 1994).

In order to identify the sedimentary processes resplentor the near-bottom sedimentation, several
steps are required. First, the different echaetypbserved on the data set are listed and classified.
Then, using this classification, the distributiontleé different echo-types is reported along each ship
track. Then, the data neededb® interpolated between the lin@gjich are spaced of about ~10 km.
For this, the bathymetric and the backscattering mare used in order to follow as accurately as
possible the contours of the sedimentary depositseXample debris flows, and therefore constrain
our interpretations. However, many E-W linear (dngzk directions) patches are visible, because the
interpolation between the lines was not always possible, as no correspondence was sometimes found
on bathymetry or backscattering maps.

The correlations with EM300 data also helpeditalerstand what processes are responsible for each
echo-type. This will be detailedté&. In order to associate acdeds each sedimentary processes to
each echo-type, the echogramms were also ctetelaith the sequences identified on the cores
available for the region. Finally a relationshipgvaeen the echo-types and the processes acting in the
area has been obtained.

Specific analyses have been realized on thescdfigh-resolution digital photographs and X-rays
radiographs were used to reveal internal stmest According to the lithological changes, samples
were taken at 1-10 cm variable intesyjahnd analysed by standard methadsasurements of water
content, wet-sieving through a 31Bn and a 40Mn mesh, calcimetry and microscopic study of
microfaunal and mineralogical sand contentseskh analyses were focused on the characteristic
components of sand to identify depositional natidms (i.e. gravity versus hemipelagic
sedimentation) and sediment origin (allochtony amtochtony). Coarser sediment fractions were
examined under a binocular microscope and thmdance of several markers was recognised through
various tracers of coastal low-stand deposits origigdrom the shelf break: preserved tests of coastal
bottom foraminifers Elphidium crispum, Ammonia beccarii, Quinquelocujinavolved glauconitic
grains or oxidised debris. The general lithostragdic interpretation was supported by 10 accelerator
mass spectrometry (AMS) datations of selected pelagic foraminifers. Measurements were done at
Poznam-Radiocarbon Laboratory. Relative accunanatates were estimated through the well-dated
layers.
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6. Results

6.1. Physiography of the margin

Our study area corresponds to a zone offshore betWwdeB0' (West of Oran) and 2°10' (Cherchell),
on a width of approximately 40 km. It has been divided into two zones, respectively the Oran (from
W1°30' to E0°20) and Tenes (from E0°10' andI2°zones (Figure 1), for the convenience of the

paper and also to produce detailed maps.

Oran:
Here (Figure 4), the mean distance between the @ntéihplatform and the deep basin is less than 20
km. The continental platform appears to continuodslgpen from Arzew (200 m deep) to the north of
Mostaganem, where is reaches 800 m depth on its etigeslatform is narrow in front of the capes
(less than 10 km) and widens in the bays (up to 40 km in the Arzew bay). The margin between
W1°30’" and E0°20’ presents rather linear slopesbgutumerous canyons. This abrupt and very steep
(~16% declivity) slope (Figure 5) is thought to be a former transform margin (Domzig et al., 2006).
This former strike-slip activity is thought to leessociated with the Miocenwestward shift of the
Alboran block. We could wonder if there are some relics of tectonic activity, because the foot of the
margin is particularly linear and well marked, lblhuiere is no evidence for sub-surface breaks or fault
activity at depth, and the local seismicity seems very scarce. NE of Arzew, the canyons are mostly
perpendicular to the slope, and generally presergrabgmall tributaries. However, only one major
river (the Cheliff) on the facing coast is feedingstipart of the margin. Therefore, many of the
canyons were probably formed at older times, possibly during the sea level drop of the Messinian
salinity crisis or during Quaternary low standsh# sea level, and nowadays only few of them appear
to be still active, according to the reflectivity pattern observed (Figure 6).
The morphology of the canyons on the slope between Arzew and El Marsa (eastern part of the Figure
4) is rather smooth : canyons do not deeply incise the slope, and they abruptly stop at the foot of the
margin. West of Arzew, the margin takes a E-edion, and the canyons, which show a sharper
morphology in some places, continue further ia tleep basin and seem more developed than the
canyons on the slope between Arzew and Mostagalhésrthought that some volcanic outcrops exist
in this area (Leclaire, 1970), which would explaigterogeneous morphologies within the slope. The
basin west of Oran is shallower (~2400 m) and imiydilled by the material drained by the large
canyons there. These canyons are cut by NW-S[tstas, which were interpreted, thanks to the
MARADJA 6-channel seismic lines, as branchesaoflower structure associated to the eastern

prolongation of the strike-slip Yusuf fault (Domzigadt, 2006). In one of these branches, the southern
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and most important one, lies a canyon (the "canyon des moules”, El Robrini, 1986; Figure 4) which
takes a ESE-WNW direction.

The deep basin lies at ~2700 m from offshore Ordtl tdarsa, whereas west of Oran, the continental

rise, made of canyon build ups, continues farther in the basin. Few salt ridges are outcropping at 65
km from the coast, offshore cape Ivi. They préseS8W/NE direction, parallel to the slope.

Figure 4: Shaded bathymetry (50 m resolution DEM) with contour lines (every 400 m) of the
Oran zone. See location on figure 1.
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Figure 5: Slope gradient map of the zone of Oran. Values are in degrees.

Figure 6: Backscattering imagery (Ifremer's “belle image” corrections) of the zone of Oran.
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Tenes:
This part of the margin is oriented E-W (Figufg The continental platform is almost absent. The
margin widens from 20 km to 40 km, from east testy between E1°50" aftD°50'. The continental
slope is particularly linear and rather stedp% declivity, Figure 8). The canyons form a dense
network of linear canyons perpendicular to the caadtare generally composed of several tributaries.
Their crests are sharp, and their abrupt flanksgmt sometimes slopes of more than 40% (Figure 8).
The canyons seem still active, as suggesteddhitih reflectivity in their axes (Figure 9).
East of E1°50', after a first slope break 20 km fitbe coast, we face the western end of the Khayr al
Din bank (Figure 7). The bank is limited to tm®rth by a south-dipping thrust, and by an
accommodating normal fault south of it (Domzig et al., 2006). The bank deepens westward (from
2000 m to 2500 m depth), and gently sinks towdhdsdeep basin around 1°50'. Its western side
seems strongly destabilized, and presents a small deep sea fanasthitsestern flank. West of it, in
the deep basin, we observe roughly E-W oriestediment waves probably formed by the action of
deep currents. Further west, our data set terminatbe &bot of the slope, and does not enable us to
get information on the deep basin sediments.
North-east of El Marsa, we observe some meandering canyons. Their deviations are located along
straight E-W lineaments which appear to be “toppic steps”, which could suggest that they are
caused by faults (Domzig et al., 2006), but auld also correspond to detachments and sliding
towards the basin of the sedimentary covern@asvidence for discontiities in the basement are
identified.
At the western end of the Tenes map, we face many roughly E-W oriented sedimentary waves which
form a highly developed deep-sea fan, 40 km lamg) 20 km wide, limited to the east by the Khadra
canyon. The Kramis canyon, which is feeding tldeplsea fan, is oriented E-W, and only its northern
levee is developed. As shown by Domzig et(2006), this canyon is currently set on top of a E-W
strike-slip fault. However, this fault does not setenbe active anymore in the Quaternary. Upslope,
the canyon divides into two branches, one having-& direction and the other one a N-S direction.
In front of the N/S branch of the canyon, theisezht waves of the fan are higher (more than 100 m
high) than the surrounding sediment waves (less 1&m high). North of the deep-sea fan, in the

deep basin we identify some E-W outcropping salt ridges, and presenting crestal grabens.
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Figure 7: Shaded bathymetry (50 m resolution DEM) with contour lines (every 400 m) of the
Tenes zone. KADB: Khayr al Din bank. The names of the canyons are from EI Robrini, 1987.

Figure 8: Slope gradient map of the zone of Tenes. Values are in degrees.
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Figure 9: Backscattering imagery (lfremer's “belle image" corrections) of the zone of Tenes.

6.2. Echo-types: classification and signification

The echo-characters observed in the study area assif@d in 14 different types, within 4 broad
categories respectively, the bedded type, thespament type, the non-penetrative type, and the

continental platform type (Table 1).
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Broad
category

Echo-type

Typical section

Associated
backscattering

Bedded
B

Bedded
Bl

Bedded
lighter at the
top
B2

Chaotic
bedded
B3

Chaotic
bedded
lighter at the
top
B4

Transparen
T

t

Transparen
on bedded
T1

[
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Transparent
on rugged
T2

Chaotic
transparent
T3

No typical backscatterin

Alternations
of

transparent

and bedded
T4

No typical backscatterin

Transparent
buried in
bedded
layers

T5

See bedded echo-type
backscattering

(2]

Transparent

buried in

rugged
T6

See rugged echo-types
backscattering

D

Chaotic
transparent
buried
T7

See chaotic echo-types

backscattering

D




Non-
penetrative
R

Rugged
R1

Small
hyperbolic
or chaotic

R2

Large
hyperbolic
R3

No typical backscatterin

Continental
platform
C

Transparen
on rugged
C1

[

Bedded on
rugged
Cc2

Rugged
C3

Table 1 Different categories of echo-types identified in this study and their corresponding

backscattering signal, when possible.
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Bedded echo-types
The typical bedded echo-type is an alternationpafallel continuous thin high- and low-energy
reflectors. For these echo-types, the penetratidheoChirp is generally highest : up to 150 m. Two
variants exist: a more reflective one (B1), and ddee type with more transparent surficial layers
(B2).
According to the literature, the B1 and B2 edipes generally correspond to alternations of
muddy/silty (hemipelagic) and coarser (turkedit deposits (i.e. Damuth, 1980a). Sometimes it is
directly correlated with sedimentary leveeghich may actually represent overbank deposits of
turbidity currents (Damuth, 1980a) or layers of minderbedded with silts, as it has been identified in
the Gulf of Lion (Gaullier and Bellaiche, 1998). kshalso been sometimes attributed to pelagic or
hemipelagic sediments (Le Cann, 1987; Pratsoth Laine, 1989; Yoon et al., 1996). The B2 echo-
type mainly occurs on the continental slope: it seenize only due to the difference of incidence of
the sounder signal that produces a darker result on the slope and a light bedded for the flat basin.
However, this pattern could also correspond to diffetgpes of sediments on the slope or in the deep
basin. This echo-type is also observed in odoeres where the same echo-sounder has been used (i.e.
Tahchi et al., submitted to this volume, Dan et al., in prep.).
When these echo-types present undulations or chaos in the layering (but layering is still visible), they
are classified in the “chaotic bedded”(B3) or “chadiexided light at the top”(B4) echo-types. When
the layers undulate, and when these echo-types eatetbnear a channel, we can suppose that they
correspond to sedimentary channel deposits, faynsmall dunes at the surface. Otherwise, these
undulating bedforms can be small-scale sediment waves created by contour currents (Heezen et al.,
1966, Hollister et al., 1974) or creep depogi@yvitski et al., 1987, Lee and Chough, 2001).
Unfortunately, we did not identify regular undulatidnsour chaotic bedded echo-type, therefore we
must find another cause for the formation of observed chaotic bedded echo-types. The degree of
disorganisation of the bedding can increase whés ekho-type stands for deformed turbidites
(Damuth, 1980b) or slumping (Embley and Jacdl§i77, Chough et al., 1985, Pratson and Laine,
1989; Damuth, 1994). The discontinuous character on the bedding could also correspond to coarser
turbidity flows (Méar, 1984).

Transparent echo-types
Seven different types of transparent echo-charaaterdistinguished : the transparent on bedded (T1),
the transparent on rugged (T2), the chaotic transpér&j, the alternation of transparent and bedded
(T4), and the buried transparent facies (T5 (tramspaburied in bedded facies), T6 (transparent
buried in rough facies), and T7 (the chaotic \arsdf T5 or T6)). The transparent on bedded (T1)
shows a homogenous transparent anisopach lémg dn (or truncating) regular and non-disturbed

bedded sediments. The base of the lens is genaxaibive. The transparent on rugged (T2) also
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shows an anisopach transparent lapet, it is lying on a rugged non-penetrative sediment (with no
sign of layering). The chaotic transparent echo-(J[#) includes all the echo-types with a transparent
lens at the top lying on chaotic sediments @lear layering, but neither totally rugged nor
transparent). Sometimes the whole sedimentary (pié@sparent facies and below) shows signs of
disturbance and the surface is irregular. The Tbdgpe corresponds to transparent lenses on top of
each other, separated by parallel (or subparabefiding. Finally, T5 includes the transparent
anisopach layers buried into bedded echo-faciesth&@ransparent layers buried in rough facies, and
T7 all the buried transparent facibat present a chaotic organisation.

In general, the transparency is due either todikerganisation of the bedding with incorporation of
water during the sediment transport, or simply ® dhiginal absence of organisation in the sediment.
These echo-characters generally represent the acedptiession of mass-movement deposits (debris
flows, mud flows) (Embley, 1976, 1980; Jacobi, 1976; Damuth 1980b, Damuth et al., 1983). The
processes involved can be slope avalanches, sluapgon flanks or levees destabilisations, or salt
diapirs destabilisations (see examples in GaudlidBellaiche, 1998). The hypothesis that these echo-
types can also correspond to hemipelagic depasitieen mentioned in Loncke et al. (2002), but
generally, the physiographic position, the erosiaseband the fact that the transparent lenses are
anisopach can help to identify the seédntary process as a mass-waste process.

When several transparent lensa® separated with regular bedding (T4 or T5), it corresponds
generally to interlayered debrites (transpareasses) and turbidites or hemipelagites (bedded layers)
(Embley, 1976; Chough et al., 1997).

Non-penetrative echo-types
We found three different types of echo-charactére:rugged echo-type (R1), the small hyperbolic
echo-type (R2) and large hyperbolae (R3). Thgged echo-type R1 presents a smooth and very
reflective surface. We cannot distingi any structure below the surfacend it appears
homogeneously dark. This echo-tyipegenerally located in the axis of the submarine canyons, which
corresponds to particularly hard seafloor (hjgkroded) covered witlheterogeneous and coarse-
grained turbidite deposits (Damuth, 1975).
The small hyperbolic rugged echo-type R2 is atthe same as the previous echo-type in the sense
that we cannot distinguish any structure at deidthwever, the surface is sometimes characterized by
small hyperbolae. We also included in this categdiryhe echo-types that we cannot put in any other
categories and present signs of high chaos, no real layering, nor transparent bodies. In other studies,
this type corresponds to rough seafl covered with coarse sediments like large rafted blocks or mass
wasting deposits (Damuth, 1975, Jacobi, 1976, LenCa987), also called debrites (Nardin et al.,
1979; Damuth et Embley, 1981; Lee et al., 1999).

229



In addition to these two previous echo-typegrehis the large hyperbolae echo-type R3, which
corresponds to high slope areas where the echo-soimmdermble to penetrate; therefore we have

considered it as areas with no data.

Continental platform echo-characters
They are distinct from the previous categoriesause of the highly reflective / sharp seafloor bottom
echo. They are always observed on the contingta#fiorm with water depth less than 200 m. There
are three types of continental platform echpety. the transparent on rugged (C1), the bedded on
rugged (C2), and the rugged (C3). The transpasanrugged shows a transparent layer covering a
rugged paleotopography. The bedagdrugged shows very thin amdrizontal layering on top of a
paleotopography (rugged). Furthermpthe rugged echo-type shows a very homogenous dark facies,

together with a highly reflective seafloor bottom reflector.

Ambiguities within different echo-types

The attribution of one of the previously citedhedypes to an acoustic signature is not always
straightforward. In particular, the difference beem a small hyperbolic and transparent chaotic is
often almost inexistent. Sometimes, when the chaotinsparent (T3) is very chaotic, it is very
difficult to distinguish a clear transparent leinem small hyperbolae (R2). In the same way, the
chaotic bedded (B3) is sometimes so chaoticithattempting to classify it into the “chaotic” echo-
type (R2). Actually, it might also representbadded sediment but only with a higher degree of
disturbance. Sometimes we also observe a pssgre transition from one echo-type to another
(Figure 10)

Figure 10 Echogramm illustrating a progressive lateral variation of echo-types : From T5
(left) to B2 (right). For location, see figure 4, a.
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Another ambiguity often encountered is that s@pparently transparent bodies might be the acoustic
signature of a slightly disorganized light-aettop bedded echo-type, because they are continuous on

a ship track. So it is hard to classify this pattén the chaotic bedded category (B3) or in the
transparent on bedded (T1), because we do not really see any chaotic reflectors or signs of deformation
in it. Sometimes the ambiguity comes from the resmiuof our echo-sounder: the bedding is so thin

that in the whole, the top layers seem transpafenexample of a lateral variation of echo-character

is presented on Figure 10. It shows the same id#igdring, which has been shaken (disorganized
bedding) at different degrees along the Chirp line.

Correlation between imagery and echo-types
We could correlate different echo-types with aclkscattering signature (Table 1, Figures 6 and 9).
First, the continental echo-types present a \regnogeneous backscattering pattern, maybe a little
more reflective than the one of the B2 echo-typleich is relatively similar. Secondly, the B2 echo-
type shows a medium reflectivity, but with moregethan for the continentalatform, which gives a
mottled grey appearance. The transparent lenséseasurface generally present a low reflectivity
value. The R1 rugged echo-type, generally in theyaas beds, is typically characterized by a high
reflectivity, which permits an easy identificationtbe canyons paths. The chaotic echo-types present
various backscattering values, and a chaotic pattig/m @nd dark patches) is often visible on the
backscattering maps. The chaotic transparent (T8haotic bedded (B3 and B4) often present lighter
and smoother backscattering than the chaotic (R2) (Table 1).

6.3. Regional distribution of echo-types
The obtained echo-types distribution maps are shiow-igure 11 and Figure 12 for Oran and Tenes,

respectively. All the echo-types described below lsted in Table 1 with their occurrence and the

associated sedimentary processes proposeamif@tudy zone are listed in Table 2.
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Figure 11 Echo-character distribution map of the Oran zone.

Figure 12 Echo-character distribution map of the Tenes zone. Inset: echogramm located on
the Kramis deep-sea fan showing the B2 echotype presenting undulations (Barjavel, 2006).
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Echo-type Occurrence Sedimentary processes
Beéjfed Deep basin Hemipelagic and/or turbidites
Bedded Upslope or on topographic , .

B2 highs away from canyons Hemipelagic
Rugged Canyons axes Turbidity currents
R1 Away from canyons Mass-wasting or deep currents

Transparent Canyons flanks Canyon flank destabilisations

echo-types Foot of the slope Mass-wasting deposits

T1, T2, T4, Salt domes flanks Salt dome flank destabilisations

15, T6, T7 Deep-sea fan Levees destabilisations

Downslope canyons Turbidity currents deposits
Mid-slope Destabilised sediments
Foot of the slope Mass-wasting deposits
Chaé)gc é)jdded Deep sea fan, canyons walls Turbidites
’ Deep basin, areas not
connected with canyons Bottom currents or tectonic
systems
_ Downslone Canvons Turbidites or mass-wasting, or
Chaotic transparent P y disturbed hemipelagic sediment
T3 Canyons flanks Canyons flanks destabilisation
Chaotic Canyons axes or away fromn Turbidity currents or mass-wasting
R2 canyons deposits
Rugged platform . "
echo-type Continental platform Outcropping bedrock, no deposition,|or
c3 rough material
Transparent on
rugged and beOIOIed(:ontinental platform, next to|a . .
on rugged platform fiver subplvina sediments River discharge
echo-type pplying
C1, C2

Table 2 Locations of occurrence for the different echo-types, and the associated sedimentary
processes deduced from the different correlations (see text).

- The B1 bedded echo-typas found in the slope, preferably on its upper part, on flat areas. It is
almost absent in the Tenes zone, but is found iaraéareas in Oran (offshore Mostaganem and next

to the Habibas islands), just at the transitiotween the continental platform and the steep slope

(external continental platform).
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- Generally the B2 echo-typelies in the deep basin, in the non disturbed areas. It is fouatbaty

the Tenes margin, between the disturbed areapi@i5). The scarcity of this echo-type offshore
between El Marsa and Oran is probably due to thedadata in the deep basin. In the Oran area it is
widely found offshore Mostaganem, and is less immbigtaepresented offshore Oran (Figure 6). This
echo-type, when it is located in the deep basanesponds probably to supesitions of hemipelagic
sediments and thin turbidity currents deposits, @uthe proximity of all the canyons on the slope.
However, when this echo-type is situated opmographic high, or away from the canyons influence,
it must be only hemipelagic sediments.

The B2 echotype located on the Kramis fan presstrge wavelength undulations, as shown on the

inset, Figure 12.

- The transparent echo-typesare generally found at the proximity of the foot of slopes, but they may
also be seen at mid-slope, on canyons flanks. Ii¢hes zone, this echo-type is scattered in very few
places, whereas in the Oran zone it is identified tage areas, especially between Oran and Arzew,
and NW of the Habibas Islands, but also next todsames. Surprisingly, we also find this echo-type
on the continental platform, next to the Cheliffeii. The buried transparent echo-types are found only
in two places in the Oran area, at the foot ef stope (Figure 10), but are found in several places in
the Tenes zone: around the El Marsa deep sea fgur¢F13a), offshore Cape Tenes, and offshore
Cherchell (Figure 13b), all in the deep basin, riexthe slope foot. The transparent at the surface as
well as the buried transparent echo-types corresponth$s deposits such as debris flows when they
are located at the foot of a slope. They can be aksociated with localestabilisations such as on
canyons flanks, on deep sea fan levees and on salt domes flanks (for example the ones north of
Mostaganem). The large transparent deposits rajrt@ran, or NW of the Habibas Islands are not
likely to be linked to local slide deposits, but extho turbidity currentsbecause they are located
immediately downslope of active canyons (their daflectivity indicates a relatively recent activity).
The largest slides we have observed in our stodg zif they are slides, do not exceed 20 km long for
10 km wide.
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Figure 13 a: Echogramm
illustrating a transparent lens
buried into rugged echo-facies. We
observe that below the canyon axis,
the subsurface is totally masked,
because the seafloor is so rough
that the echo-sounder is unable to
penetrate.

b: Echogramm illustrating a
transparent anisopach layer buried
between undisturbed bedding.
Location of these two sections: see
figure 7, a and b respectively.

- The rugged echo-typeis characteristic of active canyopgaths, because of the high reflective
properties of the eroded rocks in the canyons bEds.echo-type is found all along the Tenes margin,
over the many canyons of this zone. In the Oran ,zibng striking to observe that this echo-type is
only found between the Habibas Islands and Arzew, a& the north-eastern end of the map. This
might indicate that the canyons on linear slopeshofis Mostaganem are not active anymore (as it is
already suggested by the relatively low reflectivigyen if we must take into account that the Chirp
lines were not usable there because of the high slope. As the rugged (R1) echo-type is almost
exclusively situated in canyons beds, it confirtime erosional action of the draining paths and the
presence of gravels and sand, i.e. coarse sedimettie icanyons. However, this echo-type is also
found in the deep-sea fan of El Marsa, in severtqd next to the sliding area west of Khayr al Din,
and on the continental platform next to the Daifrar. These occurrences cannot be explained by the

drainage system. Therefore, they are maybe rough areas representing eroded slide scarps, or simply
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deposits of very rough sediments, due to massiwgadeposits or bottom currents (example: NW of

Gouraya).

- Thechaotic echo-typesare generally scattered on the deep basin, preferably not far from canyons, or
faults, but we find it also in odd places like on thetocemtal platform (next to the Cheliff river). The
chaotic bedded (B3) is likely to represent distdrisediments. This perturbation can be of several
origins. First, the turbidity currents can actdisorganize the sedimensspecially in the following

areas where this echo-type is present (deep-sea fanMdrga; the west of Khayr al Din; the sides of
canyons). However, some areas are not linked eétiyons, like the north of Khayr al Din, and the
areas upslope of the canyons. The first ones might correspond to sediments disturbed by tectonics or
bottom currents (see Control parameters), andéigend ones to slope destabilisations, which might
result in a slump, like it is observed NW of El Marsa (Figure 14). Other examples of this echo-type are
found at the foot of the slope. In this case, #issociated process is more likely a slide or mass
wasting.

The chaotic transparent (T3) echo-type is fodosvnslope canyons (example: NW of the Habibas
islands) or on canyons flanks. For the first one,tfass-wasting deposit or turbidity deposit are likely
(especially when the transparent lens is arisbpand erodes the sedimémlow), whereas for the
second one, canyons flanks destabilisation is thst rilkely explanation. However, as it as been
explained in the “ambiguities within the echo-typesiragraph, the transparent chaotic is maybe only

a more disturbed version of the light bedd&derefore, it may correspond to disturbed hemipelagic
sediments.

The chaotic echo-type (R2) is almost always foundanyons axis, preferably downslope. This is in

favour of a rough turbidites deptssor mass-wasting deposits.
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Figure 14: Echogramm illustrating a slump (chaotic bedded on top of a undisturbed bedded
echo-type) on a flank of the El Marsa deep sea fan. For location see Figure 7, c.

- Finally, the continental platform echo-types are located, as their name suggests it, on the
continental shelf. It is almost absent of thend® area, because our data do not include continental
platform, but it is well identified in the Orangien, in the gulfs of Arzew and Oran. The rugged
continental platform echo-type (C3) is the muadtely found, but some patches of transparent on
rugged and bedded on rugged conttakplatform echo-types (C1 and C2) are also found, especially
at the mouth of the Cheliff river. Finally, géhrugged platform echo-type (C3) corresponds to
outcropping bedrock (example: NE of Arzew), ahdrefore to a zone of non-deposition. The place
where we identified transparent or bedded platfornodgpes (C1 and C2) is next to the Cheliff river,
north of Mostaganem. These echo-types may reflexztaccumulation of the river sediments on the
bedrock.
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6.4. Sediment cores

In order to tentatively convert the echo-typespnreo a map of sedimentary processes, results from
the available cores for the study zone hdeen compared with the corresponding echo-types
identified on CHIRP profiles (Table 3).

Corresponding

Core Core content Corresponding echotype ..
sedimentary processes
Dark grey and slightly organic Fluvial deposits +
KMDJO5 mud freguently interrupted by Co littoral .currer}ts+
black thin laminae of sand and hemipelagic
organic matter sedimentation

Hemipelagic
sedimentation +
turbidites (more

frequent in depth)

Homogeneous muds with few
KMDJO0G6 | thin turbiditic layers at the top, T1
more frequent in depth

Muds containing thick and
KMDJO7 coarse turbidites, more B2 Hemipelagic +turbidite
frequent at depth

[72)

Muds containing an upward
KMDJ08 decreasing frequency of B2 Hemipelagic +turbidite
turbidites

n

Table 3 Contents of the cores available in the study area, with their corresponding echo-
types and sedimentary processes.

- KMDJO05 core, a 7.68-m long core, was collected at 75 m water depth in the middle part of the
narrow shelf off the Cheliff River mouth. Its first pase was to record the direct river input of the
Cheliff overflows. The deposits consist mostly ofldgrey and slightly organic mud. This commonly
very sand-poor accumulation is frequently interrugigcdblack thin laminae, <1-cm thick with both
higher organic matter and sand contents (Figure Ib5)hese thin laminae attributed to recurrent
Cheliff River overflows, sand contents are less th@¥ of the entire sediment. However, taking into
account the general bedded echo-types of this upperunit, more sandy laminae are presumed in
the shoreward lateral facies. The core penetrdiealigh some 10 cm of the top of the underlying
more transparent echo-type: it is a coarse anlfiysteposit including >70% sal. This sand contains
reworked shallow-marine faunas; it is relativelylivgarted with abundant mollusc boring in many of
the very well rounded shell fragments, showing thay tresided for at least some time in the littoral
zone. This deposit gives evidence of a step of the last transgression dated at 9780 yr BP. Another
darker bedded echo-type was recorded orCtiigp line (Figure 15) capping directly tinegged echo-

type of the metamorphic bedrock (see arrow ayufé 15). This older accumulation is presumed to

correspond to the indurate grey-blue muds relatetiddransgressive tract of isotopic stage 3. This
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same facies was found included in the debris-flow of the lower slope core (KMDJO1) of the Algiers

margin (Giresse et al., 2006, and this volume).

Figure 15: Chirp section at the location of core KMDJO05, and its corresponding
granulometry (in red, the coarser fraction, in grey the finer fraction).

- KMDJO06 core, 8.18 m in length, was collected in 2651 m water depth on the floor of the foot slope
off Cape lvi, i.e., a little east of the Cheliff Riveouth. The site lies down a well-incised submarine
valley. Metallic grey colour throughout the entire sedimentary column indicates the abundant iron
sulphides derived from Neogene flysch units aytping in the Cheliff River catchment. The upper 6
meters appear as fairly homogeneous grey beiges with thin turbiditic layers whereas the
lowermost two meters include thicker and coarsdridite intervals (Figure 16). The major turbidite

is recorded between 6.70 and 6.30 m below sea l=fy with a sand content rising up 90%wt. The
thickest turbidites (6.50, 3.75, 3.00 mbsf) exh#d normal grading. Some small cm-scale schistous
debris are included in the sandy bases of tittbidequence but theircourrence, even in the
interbedded hemipelagites, indicate recurrgahsport by density cascading. Average carbonate
contents rise near 30%wt with some peaks uOBbwt and indicate a positive correlation with sand
content of the coarse bases of turbidite. Generkllygrispum A. beccariias Quinqueloculinaare
scattered within the sedimentary column and appesguilarly in the turbidite sequences, but there is

an upward decreasing trend similar to turbidite emplacement frequency.
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Three'*C ages were obtained: 12780 yr BP at 8.00-7.91 mbsf, 12380 yr BP at 5.59-5.51 msf and,
10120 yr BP at 2.12-2.01 mbsf, indicating a marked decrease of the sediment accumulation rate during
the Holocene. Two intervals of slowing down acciatian rates are identified between 5.20 and 3.20

mbsf and in the uppermost metre thromgbderate to intense bioturbation.

Figure 16: Chirp section at the location of core KMDJO06 and its corresponding
granulometry (in red, the coarser fraction, in grey the finer fraction).

The higher turbidite frequence within the lower partha$ core corresponds to the top of the very well
expressed bedding on the Chirp. The overlying transparent sedimentary body corresponds to a
proximate pinching out (Figure 16) of the debfliew identified on the Chirp. Finally, the fine
overlying bedded echo-character corresponds ¢ohtamipelagic mud with scarce thin turbidites

deposits.

- KMDJO7 core, with 2631 m water depth, is the most réensite from the shore of this studied

margin. This 6.37-m long core was collected dowthefdeep-sea fan of El Marsa. Thick and coarse
turbidites were identified all along the sectiayen if both their emplacement frequency, their
thickness and their coarseness appear to dimihaligh the upper 2/3 of the core section (Figure 17).
Most of these turbidite sequences are highly samndy several centimetres thick: 28 cm above 6.32
mbsf, 2-3 cm above 4.99 mbsf, 30 cm above 4.3&f rdbcm above 3.98 mbsf, 4 cm above 1.88 mbsf.
The grey beige muds show the same metallic eshiaduced by iron sulphides. Each sequence is
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underlined by an upward colour grading: dark gregdium grey, pale grey and, beige to ochre. The

top of these sequences was frequently truncatedigltine deposition of the next sandy layer. The
correlation between CaG@nd sand contents is non-existeatduse the coarsest beds include more
siliceous pebbles than shell debris. On the shas$ithe presumed strong erosional processes, the
markers of the provenance from the shelf edgevarified only irregularly. Three radiocarbon ages

are available: 12290 yr BP at 5.89-5.86 mbsf, 12960 yr BP at 3.97-3.91 mbsf, and 3950 yr BP at 1.03-
1.02 mbsf. The two nearly similar ages measured between 13000 and 12000 yr BP indicate, with
errors due to hand-picked reworked foraminifers active accumulation during the late Pleistocene
and a slower accumulation during the Holocenes Hection remote from the main slope of the
margin shows a frequency of gravity-induced evdnigher than near the foot of the slope; it is
suggested that this site collected various tutdishputs from various highs of the slope. Once again
this nearly permanent gravitary, deposition tettddecrease during the Holocene interval, the echo-

character belongs to the lighter at the top bedded echo-type (Figure 17).

Figure 17: Chirp section at the location of core KMDJO7 and its corresponding
granulometry (in red, the coarser fraction, in grey the finer fraction).
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- KMDJO08 core has its sampling site located at tbet fof a slope, in an area lower down several
submarine valleys and a very narrow shelf (<20 km-wide). The 7.64 m-long core was collected at
2631-m water depth. The section shows a serieseyf lggige muds with irregular sand percentages
and with the characteristic metallic grey of this atéawever, this sedimentary column displays more
irregular sand percentages; some 20 turbiditidsbeere counted (Figure 18). As in KMDJO6,
emplacement frequency of sand-based turbidites is significantly higher through the lowermost 2 m of
the section. The thickest turbidites exhibit a fining-up grading at 2.10, 3.10, 5.80, and 7.00 mbsf The
continuum of fine-grained turbidite is expresdmd colour grading through C-D Bouma divisions.

Two radiocarbon ages were measured 13470 yr BP at 7.35-7.40 mbsf (near the base of the section)
and 4460 yr BP at 1.41-1.51 mbsf. Once more, thesaates lead to evidence a slightly more active
accumulation during the late Pleistocene and decrgasidimentation rate during the Holocene. This
trend seems strongly dependent on the upwacdeasing frequency of turbidite accumulation.

The coarser beds of the turbidite include calcardmaslasts associated with weathered debris of
schist and sandstone. Shallow bottom foraminifeiew a consistent relationship and indicate sand-
base layer of each turbidite. The higher emplaggnfrequency of turbidite during the sea level
change than during the last high-stand is corrateor by the echo-types record. A dark bedded echo-
type is registered, with place to place, a more transparent superficial layer (Figure 18) (Echotype
“bedded light at the top”). If this succession emgibes once more the upward decrease of the gravity-
driven processes, these processes were probably enhaneggrd of the extremely narrow marine

shelf and the oversteepening of its edge.

Additionally to the Maradja cores, in 2004, a Calypso core (25 m) was taken on a levee of the
El Marsa deep-sea fan at a depth of 206 duming the PRISMA cruise on the R/V Marion
Dufresne. Surprisingly, the 10 first metersrev®nly composed of homogeneous silty mud
(Sultan et al., 2004). This suggests that this giatthie fan has not been fed by turbidites for a
long time, and that this mud corresponds to hemipelagic sedimentation, or that this part of the
fan only gets the finer fraction of the turltés. Further studies (like granulometry and
datations, as well as the study of the new data from Maradja2 2005 cruise) still need to be

conducted for a better understanding of this deep sea fan.
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Figure 18 Chirp section at the location of core KMDJ08 and its corresponding
granulometry (in red, the coarser fraction, in grey the finer fraction).

6.5. Involved sedimentary processes and control parameters
The correlation between the bathymetric and badtesirag data, the Chirp profiles and the sediment

cores allowed to propose two maps of the nsgdimentary processes involved in the study area
(Figures 19 and 20).
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Figure 19: Map of the sedimentary processes identified in the zone of Oran. See text for
explanations.

Figure 20 Map of the sedimentary processes identified in the zone of Tenes. See text for
explanations.

In the Oran zone, the deep basin is charactebyedaemipelagic sediments, except where salt diapirs
outcrop, which create local destabilisations. Mass-wasteposits are located at the foot of the slope

or on canyons flanks. The continental platfodeposits are exclusively found on the continental
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platform. We identified large zones of highly didied sediments. The western one is located on the
deep sea fan of the canyon “des moules”, nortth@fHabibas islands. In addition to hydrodynamic
processes such as turbidity currents, the area islpyoliso affected by tectonics, as series of WNW-
ESE strike slip faults exist in the deep-sea fagufe 19). The second large disturbed area is north of
Oran, where many active canyons end up. Thggsests a strong influence of turbidity currents
remobilising thesediments. In the same area, the mass dsEiw clear evidences for recurrence.

At the far north-east of the map, we see a pathefKramis deep sea fan, also showing disturbed
sediments. We observe the whole sedimentanyctire on the second map (Figure 20), the Tenes
zone. The fan is limited to the south by a canyon.the northern flank, we located mass-deposits.
The northern levee is mainly composed by sedimeaves, showing a bedded echotype coherent with
the deposition of the fine part of overflowing tigites, eventually interbedded with hemipelagic
sedimentation. However, two zones on the ds=p fan show strong perturbations in the
sedimentation: the first one, in the middle, esponds probably to an (or several) overflow event
(possibly during the Orleansville earthquake, El Robrini et al., 1985) coming from the N/S branch of
the Kramis canyon, which eroded and disorganitted sediments acrossetldeep-sea fan. In the
eastern part of the fan, a large slide corriddadéntified. The echo-sounder showed a recent slump,
but they are also signs of recurrent mass-deposits at the same place. Elsewhere, the mass-deposits are
rather in the canyons flanks or at the foot alpsls. There are also sporadic small disturbed zones
offshore Tenes, and two salt ridges responditdiesmall local sediment destabilisations. A second
large field of sediment waves, characterized byrg bad penetration and identification of echo-types,

is located offshore Gouraya, at the western end of the Khayr al din bank. Some canyons are ending on
this zone, but the sediment waves are located olaga area. Therefore, we could consider several
acting processes for this case. Actually, the Khayr &uitt is just east of the disturbed zone, so that
we could consider a role of tectonics. Furthermae could also consider the effect of strong bottom
currents enhancing the sediments reorganisation.

We will now examine the different parameters tbald influence the distribution of the identified

sedimentary processes.

Control parameters (sedimentary or tectonic)

- Role of the slope values (Figures 5 and 8)

For the zone of Tenes, the regional declivitaimut 16-19% and the canyons are widespread. The
instabilities are found all along the slope, but do n@ialea large size. The larger ones are indeed

located at the foot of relatively less steeper slopesti-west of El Marsa deep-sea fan (slope gradient
<10°), north of Cherchell (slope gradient <20Tfherefore there is no clear relation between the slope

(regional or local) and the occurrence of instabilities.
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In the zone of Oran, the highest slopes (up toot®lope gradient) are between Oran and Arzew, and
also seem to have large instabilitiestlair foot. The most active canyons doeated in this area
according to the backscattering map. Therefore, theofdlee slope is probably partial for this sector.
However, west of Oran and north of Mostaganermere the slopes are less important (less than 20°,
or up to 30° for canyons flanks, Figure 5), we atintify large instabilities. So we must consider

other possible causes for the triggering of the instabilities.

- Role of active tectonics and seismicity.

If we compare our echo-types distribution maps with the structural maps published in Domzig et al.
(2006), we note that some areas of large instabilititeslocated on faulted zones. In particular, the
zone NW of the Habibas Islands is located on theesystf the strike-slip Yusuf fault. The activity of

the fault may be responsible for tlhansparent and chaotic echo-types.

For the Tenes area, it is not slear because an active fault igpposed to lie under the margin, all
along the coast. The instabilities in the sectors ofMBfsa deep sea fan or Khayr al Din are more
likely linked to the sedimentary activity (deep $an, currents). However, the bedded chaotic echo-
type found north of the Khayr al Din scarp as well as the transparent echo-types found at the foot of
the supposed normal fault could be linked to thivigg of the faults delimitating the Khayr al Din
block.

When we superpose the epicentres from 1973 to fdresetop of the instabilities (we considered the
transparent at the surface and the buried trangpackio-types varieties), no clear relation is found
with the distribution of the instabilities. Actuallit seems that the highly seismic zones present less
instabilities. However, we must add that earthquakiés a magnitude of 6 or greater can destabilize
sediments 200 km away from the epicentres (El Robrini, 1986). Additionally, only the very recent
seismicity is plotted. Therefore it does not es@nt the period over which the identified instabilities
have been deposited. So, we must be very cadtiooigr interpretations. In all cases, this map shows
that the margin is very often shaken, so thehgaiakes must be considered as a important potential

triggering factor for the instabilities.

- Role of salt tectonics :
Another type of triggering factor that must bentiened is the outcropping of the salt diapirs. On our
maps, we identified in several places some saltidiapth instabilities on their sides. This implies

that the flanks of the diapirs are ded#liabd and can create slides at local scales.
- Role of currents

Some studies have shown that the main curftet Algerian current, 200-400 m thick) is coming

form Gibraltar and flows along-slope from West to Emstl is rather superficial. In addition to this
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current, some mesoscale cyclonic or anticyclonic eddies (100-200 km diameter) form sometimes along
the coast, causing westward flows, and can creptecllings or downwellings, that convect fresh
material down to the bottom with a velocity of 010 (Van Haren et al., 2006). As we are interested
in the eventual role of currentin the deep basin bottom sedir@ion, we must consider what
happens at depths of 2000-3000m. According ttloMet al. (1997), at 2000 m depth, the main
currents are eastward and up tord/s. But according to Obaton et al. (2000), it is not clear whether or
not the eddies events affect layers deeper than mOGdwever, other studies (i.e.: Howe et al., 2006)
have shown sediment waves similar to ours (cres@llehto the slope), that were associated with
bottom currents. In these studies, these featuresept parallel continuous reflectors, which is
consistent with our observations is several platgsvever, we must be aware that some of the
observed sediment waves may be related eitherriadites or to currents. On our map we did not

distinguish the two possibilities, however sugperimposed the identified deep-sea fans.

7. Discussion

In total we have identified more than 860 %of slid sediments corresponding to the transparent
anisopach facies, buried or at the surface. ThHerihaof the instabilities have a surface of 10%on
less, and the biggest one presents an area of 85Aarwe are not always able to identify all the
corresponding slide scarps on the slope, and becaube oélatively low density of our Chirp lines,
we cannot obtain an accurate 3D view of the sludfbe transparent bodies, so we must make some
assumptions to calculate their volumes. For exampgecan assume that thikdes have the shape of
an ellipsoid, therefore their volume would be 48-b-c (with a being the large semi-axis, b the
medium semi-axis and ¢ the small semi-axis ofaffipsoid), or surface-4¢/3. If we take the example

of the largest slide, assuming c=7m, we obtain a volume of G?8 km
Compared to other regions, especially non-seismécgins, or margins with less important slopes

(like the Nile, or Gulf of Lions, Figure 21), thiadk of large instabilities is remarkable. So we can

wonder what explains this small amount of destabilised sediments.
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Figure 21 Maps of the recent mass-movement deposits in the Gulf of Lions (top) (1: Partially
transparent echo-character, 2: wholly transparent echo-character, 3: buried transparent
echo-character. Vendeville and Gaullier, 2003, modified from Gaullier and Bellaiche, 1998)
and on the Algerian margin (bottom), at the same scale. Data for the Algiers region: Gaullier

et al., 2004. Data for the Oran and Tenes zones: this study.

If we take into account the high slopes, the frequamthquakes in the region and the high particle
fluxes/ high sedimentary yields of the oueds mirgj the region, one could expect large amounts of
destabilised sediments. However, tisisiot the case. One first hypothesis we can make to explain this
is that the sediment load is not sufficient to wlllarge amounts of sedimentary instabilities. This has

been shown by Leclaire (1970) for the regiorTehes, where many places offshore were dredged of
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the continental slope, and often showed an opfung basement. This might be explained by the
small amount of rivers bringing sediments inte #ea, or the steep slopes (> 15%) and the frequent
absence of continental platform (especially ie fhenes area) that do not facilitate the sediment
accumulation. Therefore, only small amounts ofirsedt would slide in the deep basin, thus
explaining the presence of only small sized instabilities deposits. The second hypothesis is that this
part of the margin is often shaken. Therefarepes not leave enough time to allow large amounts of
sediments to accumulate, so when the slopessadiilized, only small slides occur, which could be
not detectable with our Chirp sounder.

It is well known that earthquakes trigger turbidity cateeable to break submarine cables; this is what
happened during the Orleansville earthquake (Heez&wing, 1955) and the Boumerdes earthquake
(Ayadi et al., 2003). So we can suggest that the sediments remobilised during a big earthquake flow
very far in the deep basin, which would explainywie do not find large debris flows at the foot of

the slope. We should expect the sediments toobad far in the deep basin (out of our data set).
Maybe the steepness of the slopes favours the highgyenebidity currents, dispersing the sediments

far in the deep basin. If we look at the historigat instrumental seismicity, the margin has already
experienced many large earthquakes which is kniowrave triggered lantides onland but probably

also on the continental slope (El Robrini, 1986). iRstance, the Bou Maad (mountains east of Tenes)
northern slope experienced an leArthquake on January 15, 1891, anganeral, the Tenes region is
known to have been the place of several large eyariensity VI to X) during the second half of the

19" century. This is also in favour of the presenéeecurrent mass-flow deposits, as we observe in
several places in our study zone.

However, these zones of recurrent mass-flow depassot necessarily located next to faults, but
can be associated with upslope local high flugaetimentary fluxes or zones of unconsolidated
sediments. The active fault zones d#n characterized by local debris flows (transparent anisopach
facies), sometimes recurrent, but mainly by chaotic echotypes, which correspond to locally
disorganized, but not remobilised, sediments.

The volumes of destabilized sediments in the staiha seems considerably smaller than the other
slides known to have triggered tsunamis, for example in Puerto Rico (3%etmBrink et al., 2006).
However, in some places smaller volumes (e.g. 0.2 Ralifornian margin, Fisher et al., 2005) were
enough to trigger moderate tsunanf-2 m run up, Borrero et al., 2001). Therefore, finer tsunami
modelling (i.e. taking into account the bathymetry, and calculating precisely the volumes of the slides)
is needed if we want to better assess the tsumamxard associated with submarine slides on this

particular Algerian slope.
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8. Conclusions and perspectives.

The main sedimentary processes identified in the stodg are principally hemipelagic deposition in

the deep basin, except wherdt fdiapirs outcrop, where some instabilities are identified. Mass-
deposits such as slides are located on canyons fl@tker large zones of disturbed sediments are
evidenced and are generally ass@dato turbidity paths, but the perturbations can have another
origin, like bottom currents or tectonics. We haeen that the relation between faulted zones and
instabilities is not always straightforward. Tlaetive faults zones are generally surrounded by
instabilities, but instabilities are not only located nextfaults. A major reason for this is that the
seismicity is diffuse over the whole area, and the important onland seismicity (with strong events like
the M 7.3 ElI Asnam earthquake) is known to bdéeab trigger instabilities far away offshore.
However, a major factor influencing the distrilautiof the different echo-types is the morphology of

the margin, inparticular the presence or not of scarpsl @anyons. For instance, the transparent
echotypes are preferentially found at the foot of the slope. Around known faulted zones, the sediment
seems to be disturbed and shows rather chadtmtygues. Conversely, a chaotic echotype, according

to the context, can also be obtained with otheurces of disturbance, like sedimentary processes
(turbidites, slumps) not necessarily earthquake-triggered. Some zones are the location of recurrent
mass-wasting deposits. In addition, the relayiveinall size of these deposits (compared to non-
seismic regions) can be partly explained by fiteguent seismicity in the region, which does not
enable the upslope margin to accumulate gesabunts of sediments. These arguments favour a
significant role of active tectonics in this zoneerfore we suggest that the instabilities of purely
gravitary origin are relatively rare. However, wevéashown that even if the size of the identified
slides are relatively small, the few bigger ones arergilly able to trigger a tsunami. A finer study,
including tsunami modelling and the integratiomeiv data, such as the MARADJA2 2005 SAR and
Chirp data, is now required to assess the tsuhagard for the western Mediterranean coasts.

In other perspectives, a comparison with the édglizone, which was recently the location of many
offshore earthquakes, among them the destructive M:6.8 21/5/2003 Boumerdes earthquake, but also
strong historical earthquakes, would give informatabout the role of tHeequency and “strength” of
seismicity, for similar zones with approximately the same type of fluvial outputs and sedimentation

rate.
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3.6 Les plis-failles de Dellys & Annaba

La zone étudiée a présent (Figure 3.42) correspdadzane couverte par leg 2 de la campagne
MARADJA2/SAMRA en Novembre-Décembre 2005 (Figure 2.1).

Nous allons étudier les secteurs situés entre I'est de Dellys et 'ouest d’Annaba.

Ce secteur comprend notamment le prolongement erdmmassif de la Grande Kabylie, et la zone

de rupture présumée du séisme de Djidjelli de 1856. De plus, ce secteur présente un intérét car les
modéles de cinématique et les mesures GPSsaritdiine vitesse de convergence plus rapide sur la
marge est-algérienne comparée a la marge ouest. Il est donc a prévoir que de nombreuses structures
actives sont également présentes en mer sur cette partie de la marge.

Les données sur cette partie de la marge ona@&iéises tardivement dans ma thése, donc je ne
montrerai que la bathymétrie ainsi que desijsrakprésentatifs par secteur. L'exploitation de ces
données représente donc des résultats prélireg)agui, cependant, donnent une bonne vision

d’ensemble de la morpho-structure et de laot@que le long de cette partie de la marge.

254



Figure 3.42: Carte bathymétrique ombrée (MNT au pas de 50 m a paiddaenées de la campagne MARADJA2/SAMRA) de la zone de
Dellys & Annaba. En rouge, localisation des profils sismiques A, B et C (Figures 3.45, 3.47 et 3.51 respectivement).
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3.6.1. De Dellys a Bejaia

Entre Dellys et Bejaia (Figure 3.43), la plate-fertres étroite (<10 km) présente une premiére rupture
de pente donnant sur un bassin perché formantplat i@RO sur Figure 3.44) qui s’étend jusqu’a 25

km au large. Ce replat est trés entaillé paladges canyons assez larges et profonds et présentant des
déviations anormales a I'amont d’un second escarpemargué, qui limite le bassin perché au nord.
Cette seconde rupture de pente est globaleroeientée E-O mais présente des alignements
structuraux dans les directions ONO-ESE et OSO-ENE.

Au débouché des canyons, dans le bassin profor@)-35 km de la cbte, on trouve des surfaces
bombées (B sur figures 3.43 et 3.44) alignées sur la direction OSO-ENE (Figure 3.44), direction
proche de celle des plis-failles terégion de Boumerdés. A I'est, en face de la baie de Bejaia, on
retrouve un imposant édifice sédimentaire orienté NNO-SSE qui semble débuter trés prés de la cote,
en raison de I'absence de plate-forme continen@desystéme est marqué par 2 principaux canyons,
dont I'un a l'ouest draine tres probablement la Soummam, grand fleuve qui correspond au bassin-
versant de la Grande Kabylie et quson débouché au niveau de Bejaia.

Quelques profils sismiques traversent le bassin pexahi@rge de la Grande Kabylie : j'ai choisi le
profil 75 (A sur Figure 3.42, Figure 3.45) qui est un bon exemple illustrant les deux styles de
structures inverses actives dans cette région. (&wtemt, on retrouve le méme style tectonique qu'a
I'ouest, dans la région de Boumerdés (par exerffjure 3.27), c’est-a-dire un bassin perché prés de

la pente contrélé par une failileverse a pendage sud qui entraine un basculement des séries avec la
création d’'un bassin ewllover limité prés de la pente par ufalle normale d’accommodation.

Plus au nord, & 7-8 km de cette faille inversmys distinguons un petit pli tres faiblement exprimé (B

sur Figure 3.43), ce qui pourrait étre un critére pgurdébut de fonctionnement treés tardif ou bien
pour des taux trés faibles de déformation a ce nideala structure. En effet, nous nous trouvons a
I'extrémité est de la faille de Boumerdes (en rosigiela figure 4 de I'article Déverchére et al., 2005),
peut-étre sur un autre segment plus oriental de daille, et il serait logique que la déformation
s'atténue aux extrémités de la structure et qusdlié prise en relais par d’autres structures : ici en

I'occurrence, la faille du bassinngéé, plus prés de la pente.
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Figure 3.43: Bathymétrie ombrée entre Alger et Bejaia. Nous nous situons au niveau de
I'extension en mer de la Grande Kabylie. B : bombements anticlinaux, voir texte.

Figure 3.44: Bathymétrie ombrée entre Alger et Bejaia indiquant les principales directions
structurales. Ces linéaments ne correspondent pas tous a des failles actives mais peuvent étre
liés a de I'héritage structural. B : bombements anticlinaux en pied de pente. RO : bassin
perché en rollover.
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D’apres les premiers dépdts en éventail, le déloutaccourcissement daterait plutdét de début a mi-
Quaternaire, si 'on considére que le changenadenfaciés clair-foncé au sein du Plio-Quaternaire
correspond trés approximativement a la limite Plioc@oeternaire, comme il a été possible d’estimer
d’aprés le forage DSDP 371 (Hsu et al., 1978) gsitse a proximité de nos lignes sismiques au large

de Bejaia.

Si tel est le cas, on doit alors envisager que, paffanggométrique et de part leur position relative,

les segments de failles a I'ouest de la Grandeyk& en échelon et, en avant par rapport aux autres
segments a I'est, accommodent les premiers la convergence Afrique-Europe. Il est aussi possible qu'il
y ait eu une mauvaise appréciation de la chroneldgs déformations sur le secteur de Boumerdes,
par des effets de mouvements de sel plus itapts ou de remplissage sédimentaire plus actif
(drainage plus important en amont), amenant & fgiparaitre au Pliocéne un « coin » sédimentaire.

Ce début de compression trés tardif (Quaternaire)astaille contrélant le grand bassin perché au
large de la Kabylie pourrait étre mieux contraint P&tude des lits de canyons déviés. Comme on l'a

vu, les canyons traversant ce bassin perché présgmemmgue systématiguement des déviations aux
abords de la rupture de pente, suggérant des eaptar basculement de blocs. Dans le futur, il serait
donc intéressant d’'étudier précisément la stratigraphie, et I'évolution dans le temps et I'espace des lits
de canyons, sur les profils sismiques longitudinadiy de déterminer a partir de quel moment le
réseau de drainage a commencé a étre perturbé par la tectonique active.

Etant donnée la faible pénétration de nos profimgjues en profondeur et le caractére diffractant des
séries au pied de pente, il nous est impossible de distinguer clairement des plans de faille. Ainsi, les
pendages indiqués sont mal contraints. Cependantidérant la géométrie des différents bassins
perchés (et présence ou nonrdiover), et les arguments évoqués au paragraphe 3.3, on peut penser
gu’ici aussi nous sommes en présence d'une strueittiee du type de celle décrite au large de
Boumerdes, a savoir des rampes, probablement &g gsez raides émergeant au pied de la marge,
entrainant la formation d’'un bassin principal flover, puis, éventuellement ramifiées sur cette
rampe, des replats prolongés vers le large KifiBpar d’autres rampes, formant des bassirsggy-
backmarqués dans la topographie par les bousd@dientifiés par un B (Figure 3.43, 3.44).

Deux caractéristiques importantes sont a souligner : (1) le basswll@rer, quasi continu depuis
I'Ouest de Boumerdés jusqu’a Béjaia, atteint umgelar maximale (15 km) dans la partie centrale
(4.2°E — 4.8°E) ; et (2) il suivrait grossiérement la bordure du massif de Grande Kabylie, passant
d'ouest en est a des directions NE-SO puis pui® NO-SE. Cette structure est donc absolument
majeure et « signe » structuralement le soulévement tectonique actif du massif de Grande Kabylie par

un mécanisme de chevauchement a pendage SE a S.
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Figure 3.45a: Profil sismique 24-traces (A, figure 3.42) (exagération verticale : 5) perpendiculaire a la marge, au large de la Graylide Kab
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Figure 3.45b: Profil sismique 24-traces (A, figure 3.42) (exagération verticale : 5)
perpendiculaire a la marge, au large de la Grande Kabylie. En rouge : socle acoustique ou
dépdbts sédimentaires infra-saliferes, orange : base du sel, jaune : sel messinien, vert :
évaporites supérieures, marron : corps détritiques possiblement liés a la crise de salinité
messinienne, bleu : sédiments plio-quatersilLe réflecteur séparant les dépbts ante-

tectoniques des dépdts syntectoniques et en éventail est indiqué par une fleche.

3.6.2. Le secteur de Dijijelli — Collo

Comme il a été développé a la section 1.3.1, ce secteur fut le théatre de deux trés violents séismes les
21 et 22 Aolt 1856 tous deux suivis d’'un tsunaD®. nombreux indices font penser que la faille
responsable était en mer.

En étudiant la bathymétrie (Figures 3.46 et 3.48), on observe une marge assez abrupte, caractérisée par
une quasi-absence de plate-forme continertlen bassin profond de 2400-2600 m a une vingtaine

de kilométres de la cbte. Les canyons sont toéste au large de Djidjelli alors gu'ils se prolongent

dans le bassin profond, au large du massif de Qo#es.longs canyons (bien visibles en sombre sur la
Figure 3.46) sont déviés. On remarque également de nombreuses vagues sédimentaires dans le bassin
profond. Enfin, une observation trés importante est la présence d’'un escarpement marqué en pied de
pente, de quelques dizaines voire une centaine ttesyae haut par endroits (Figure 3.46), de 15 km

a 30 km de la cote, d'est en ouest, qui est retralevfpart et d'autre des canyons au nord-est de
Djidjelli.

Nous allons maintenant examiner un profil perieulaire a la marge et immédiatement adjacent a

cette rupture de pente : le profil 83 (Figure 3.47).
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Figure 3.46: Vue 3D du MNT de la région de Djidjelli avec la réflectivité superposée (forte réflectivité en foncé, faible réfleatieitd. ere
c6té noir de la boussole indique le nord.
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Figure 3.47a: Profil sismique 24-traces (B, Figure 3.42) n° 83 (exagération verticale : 5), perpendiculaire a la marge, au nord-adjetlie Dji
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Fiqure 3.47b: Profil sismique 24-traces (B, Figure 3.42) n° 83 (exagération verticale : 5),
perpendiculaire a la marge, au nord-est de Djidjelli. En rouge : socle acoustique ou dépbts
sédimentaires infra-saliferes, vert : évaporites supérieures, marron : corps détritiques
possiblement liés a la crise de salinité messinienne, bleu : sédiments plio-quaternaires. Le
réflecteur séparant les dépots anté-tectoniques des dépbts syntectoniques et en éventail est
indiqué :R.

Le profil sismique en Figure 3.47 indique, en amont, un socle plissé recouvert de sédiments plio-
guaternaires apparemment non perturbés par @etlanique récente. La pente est assez abrupte, avec
un dénivelé de ~10°. Dans lanpe on distingue un petit pli quadiguerait une faille inverse sous-
jacente. Au pied du bassin, on observe une forntieliaale peu marquée dans la topographie, mais
bien visible sur les profils sismiques (Figure 3.das les sédiments plio-daeeaires, avec des séries

en éventail pres de la pente. Elle a une longdeurde d’une dizaine de kilométres. Cette forme est-
elle liée & des phénomenes sédimentaires ou de tnitpee active ? Plus loin dans le bassin, la
sédimentation superficielle est affectée de eagédimentaires, probablement dues a des phénomeénes
hydrodynamiques (courants marins, ou courantsudadité). Ces vagues ont une longueur d’onde
d’environ 1 kilométre, une longuedionde bien inférieure a celle d& forme anticlinale en pied de
pente. Malheureusement nous ne pouvons pasegiéflecteurs sous 5 secondes temps-double, mais
il semble que les évaporites supérieures présengsninterruptions et des décalages au sein de leurs
réflecteurs, ce qui serait en faveur de la présehaee faille inverse en profondeur, qui est aussi a

I'origine de I'anticlinal.

Nous allons maintenant nous intéresser a la plesgbne de rupture du séisme de Djidjelli en 1856.
Sur le profil 83 (Figure 3.47), d’apres les sédimgiits-quaternaires plissés et basculés, on distingue

la présence probable de 2 failles inverses, relativement proches (~7 km) sur ce transect. Grace a
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I'étude des autres profils sismiques de la zone (Figure 3.42), un troisiéme puis un quatrieme segment
ont également pu étre identifiés a I'ouest des geégédents, tous disposés en échelons plus ou moins
recouvrants (Figure 3.48). Ces différents segmentaillies ne font apparemmeguére plus de 30-40

km (sauf si le segment le plus au nord se pduesudehors de notre couverture bathymétrique et
sismique), ce qui est a priori suffisant pour générer un séisme de magnitude 5.6 (Magnitude estimée
par Harbi, 2001) d’apres les relations de WetlSCoppersmith, 1994. Ainsi on peut proposer qu’au
moins deux des segments identifiés auraient pu joue du « double » séisme de 1856, c’est-a-dire 2
segments en échelon qui auraient tous deux rompyoar d’'intervalle. Il reste a savoir lesquels
auraient rompu, et lesquels ne I'ont pas enéaite Dans le futur, un examen détaillé des lignes du
sondeur de sédiment Chirp, des ruptures « fraiclmsdes instabilités sédimentaires, mais aussi une
analyse de carottages, pourront aider a répondrdté gqeestion et a conforter cette interprétation
préliminaire.

Grace a la ligne sismique 83 (Figure 3.47), la vitessadmurcissement sur le pli identifié en pied de
pente a pu étre estimée. L'age du réflecteur utilisé pour le calcul (marqué R sur la Figure 3.47), qui
limite approximativement les dépdts anté-tectoniques (isopaques) des dépbts syntectoniques (en
éventail) pour le pli en pied de pente, a étaléy a 2-3 Ma, car il se situe clairement avant le
changement de faciés qui a lieu approximativemdatlénite Quaternaire-Pliocéne. En mesurant sa
longueur initiale (« déplié ») et en la compararga longueur finale, des estimations de quantité et
vitesse de raccourcissement minimale peuventditenues. Le pourcentage de déformation estimé

par cette méthode s'éléve a 1.6.2 %, ce qui donne un taux de raccourcissement depuis le dépot de
I'horizon R de 2.1r 0.7 * 107*° s, donc une vitesse de raccourcissement de 6084 mm/an. Ce

chiffre est tres similaire aux valeurs obtenues pour les structures observées plus a l'ouest, vers
Boumerdes. De plus, dans lagi@n de Dijidjelli, la déformatioraurait également débuté pendant le
Plio-Quaternaire, mais ici clairement apres le délouPliocéne, et trés probablement aux alentours de

2 a 3 Ma. Des forages seraient nécessaires pour cahgraiet age de début de la déformation, ou du
moins des datations sur les carottes disponibli@ss la région afin de connaitre les taux de

sédimentation précis dans cette zone.

Pour conclure, nous observons dnsecteur de Dijidjelli un nouveau style de la déformation, avec
des plis assez discrets dans la topographie, ¢éstpar des failles actives en échelon en pied de
pente, a environ 30 km de la céte, avec unantaimn OSO-ENE (Figure 3.48). La géométrie des
failles pourrait étre la méme que dans le secteldadenerdés prés de la pente (rampe unique prés de
la pente). Cependant les plis etlekboverssont trés peu développés, peut-étre a cause d’'un début de
tectonique plus tardif, ou bien en raisorvitesses de glissement sur faille assez similaires aux
vitesses de sédimentation, ne pernmtttlonc pas le développementrddovers en théorie associés

avec les rampes pres de la pente (comme dans le secteur de Boumerdes).
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Figure 3.48: Bathymétrie ombrée du secteur de Djidjelli avec les structures présumeées actives (chevauchements).
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3.6.3. Le secteur de Skikda-Annaba

Le secteur de Skikda et Annaba (Figures 3.480)3présente deux plates-formes continentales bien
développées, dans les baies de Skikda et Banantre ces deux plate-formes, on observe un secteur
trés entaillé par les canyons, et un déme arrondipatinuité avec la pointdu Cap de Fer, constituée

d’une intrusion magmatique, d’age Miocene moyenldiyy1983). En terminaison de plate-forme, la
rupture de pente, d’environ 7° au large d’Annadiaun peu plus accidentée au large de Skikda, est
remarquablement rectiligne. Dans le bassinlaage d’Annaba, on observe, a l'est, des formes
anticlinales marquées a 10 km du pied de pente et ~60 km de la cbte (Figure 3.49), et, a I'ouest, un
bassin perché large de 12 km prés de la pahié a ~40 km de la cbte (Figure 3.50), orientés

parallelement a la marge.

Au large de Skikda, deux ruptures de pente en géeaharge, jusqu’a 200 m de dénivelé, sont visibles
a environ 35 km de la c6te (Figure 3.50). Plusaage, un bourrelet anticlinal de quelques kilométres
de long, est aussi visible a prés de 40 km de la(Edgare 3.49). Mon objectif dans cette partie est de
déterminer par les profils sismiques si ces stinest observées dans la bathymétrie sont liées a une

activité tectonique récente et/ou active.

Figure 3.49: MNT ombré (éclairage du sud-est) de la région de Skikda et Annaba montrant
les principales structures visibles en mer. A terre, les limites du socle cristallin kabyle et de
I'intrusion magmatique du Cap de Fer sont indiquées en trait gras.
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Figure 3.50: Vue 3D du MNT ombré au large de Skikda et Annaba avec la réflectivité superposée (en sombre : forte réflectivitéfadvlelair :
réflectivité). Le coté noir de la boussole indique le nord.
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Les profils sismiques recoupant les structures idéasfsur la bathymétrie (par exemple Figure 3.51),
montrent que la plate-forme est constituée deams plis recouverts par des sédiments plio-
guaternaires non perturbés. Dans le bassin, en reyatehplis sont situés a proximité de la pente. Ce
schéma pour la région d’Annaba est similaire & alSkikda. La rupture de pente observée au large
de Skikda (Figure 3.50) pourrait quant a elle g correspondre a la faille normale qui accommode
le mouvement en aval du front chevauchant idén(iFigures 3.49, 3.51), mais une plus grande
quantité de profils transverses a la marge serait némeggair déterminer son origine. En effet, le
dénivelé parait plutét important comparé a la quadgtéoulévement générée par le pli en aval, donc
il faudrait peut-étre chercher une autre explicatdsm.vu des directions structurales trées marquées et
des canyons déviés dans la pente au large itel&Gkl n'est pas non plus exclu de trouver d'autres
failles actives a ce niveau.

Dans le cas du profil 43 au large d’Annaba (FiguB3.on peut voir que le pli en pied de pente ne
peut pas étre di a de la tectonique salifére caril: €4t de plus grande longueur d’onde que les démes
de sel adjacents et son amplitude est bien iphportante, (2) les démes de sel adjacents semblent
perturbés et pincés par la présence de ce pli a &ug,d3) le pli est clairement asymétrique, avec un
flanc nord plus abrupt. Ainsi, nous proposgn&une faille inverse est située sous ce pli.

Ce pli est actuellement toujours actif comme le maonties profils Chirp (Figure 3.52) sur lesquels on
voit un basculement des séries les plus récentessdrattures et plissements dans les sédiments les
plus superficiels.

Tout comme dans le cas du pli en pied de bankhdgr al Din, il est difficile de préciser, faute de
vision en profondeur, par quel type de faille (géoragpendage) il peut & contrélé. Nous pouvons
néanmoins effectuer un calcul de la vitesse milgnte raccourcissement sur ce pli, de la méme
maniére que pour le secteur de Djidjelli ou Boumerdés, en faisant I'hypothese d'un pli-faille en
propagation ou entrishear. Nous avons tout d’abord détém@d le moment de début de la
compression sur ce pli. Il est marqué par le réflecteur R (Figure 3.51), qui limite les séries isopaques
(L1=L1") des séries anisopaques (syntectoniques,IL2’). Ce réflecteur marque grossierement le
changement de faciés pres de la limite Pliocenat®uoaire. Cependant, comme il subsiste une large
incertitude sur I'age de ce réflecteur, nous effectoeiplusieurs calculs en testant plusieurs ages pour
le réflecteur R. Nous avons donc mesuré la longdawuéflecteur R « déplié », et comparé celle-ci a
sa longueur finale (L'). Nous obtens 3.9% de déformation sur dé poit un taux de déformation de
6.8 +/- 0.5 * 10°° s, si I'on prend en compte un age du réflecteur R entre 1.8 et 3 Ma. Ainsi on

obtient une vitesse de 0.261 +/- 0.065 mm/an depuis le début du Quaternaire sur ce pli.
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Figure 3.51: Profil sismique 72-traces n°43 au large d’Annaba (C sur Figure 3.42) (page
précédente : non interprété, ci-dessus : interprété)(Exagération verticale : 6). L’ : longueur
finale du réflecteur R. C’est cette longueur qui a été « dépliée » pour le calcul du taux de
déformation.

Ce chiffre est un peu plus élevé que pour le pliaage de Djidjelli, ce qui est cohérent avec le fait

qgu'’il est mieux exprimé dans la morphologie que ceidermais ceci est peut-étre aussi controlé par

le fait que les deux plis n'ont pas commencé a serméfoau méme moment. Il faut aussi noter que

les séries avant le réflecteur R (Figure 3.51)ard pas toutes rigoureusement isopaques, surtout dans

les évaporites supérieures. Il faut bien sdr prendre en compte les mouvements du sel qui ont di avoir
lieu apres son dépbt, mais il n'est pas non plusueyee quelques épisodes de tectonique compressive
aient eu lieu pendant cette période anté-pliocéngsiAil se peut que des changements de vitesses de

raccourcissement aient eu lieu, signant une évolution polyphasée de cette reprise en compression.
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Figure 3.52: Sections Chirp (exagération verticale : 50)(figures de Bernard Mercier de
Lépinay, Géoazur Sophia-Antipolis) illustrant la géométrie des sédiments superficiels, et en
particulier les plis et fractures présents au pied des fronts chevauchants identifiés grace a la

sismique 24 et 72-traces, ainsi que le basculement des séries sur le dos de I'anticlinal,
attestant de l'activité actuelle des chevauchements.
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3.6.4. Synthése de la néotectonique sur la marge est-algérienne

Nous avons vu qu’une fode plus, la déformation récente et active se manifeste au voisinage du pied
de pente sous forme de plis-failles, en dépit ducfiaét les profils sismiques permettent rarement une
visualisation des réflecteurs sous le sel. Des donnésisd@&ue lourde plus pénétrante permettraient
de mieux identifier les réflecteurs profonds, et ialfracinement des failles et la géométrie en
profondeur des plis. Pour l'instant, nous pouvomgpeser que les failles en pied de pente ont une
géomeétrie en rampe, et sont probablement assezsratdnt donné la plus faible longueur d’'onde des
plis comparée aux plis dans le bassin au largBalenerdés, qui ont probablement une géométrie en
rampe et replat (de type ‘fault-propagation foldjr Suppe et Medwedeff, 1990). Néanmoins, il n’est
pas exclu que certains plis naissent par mouvensentdes replats prés de la surface (de type ‘fault-
bend folding’, voir Suppe, 1983). Un autre élément nouveau est que dans certains cas, il a été possible
de mettre en évidence des dislocations (rupturéégi@elle de quelques metres sur les flancs externes

de ces plis.

Pour conclure, grace aux profils sismiques dealmpagne Maradja2/Samra en 2005, il a été possible

de dresser une carte structurale préliminaire drdaye sous-marine est-algérienne (Figure 3.53). De
nombreuses incertitudes subsistent sur la dimensiatiakp et la géométrie en profondeur des plis-
failles, notamment a cause du fait que les profdadverses aux structures étaient relativement peu
nombreux. Ainsi, il a souvent été difficile de déteremifiextension latérale des failles et plis, ce qui a

été aggravé par la présence dans la bathyneirigagues sédimentaires et de larges canyons trés
actifs, recouvrant ou érodant tout décalage causka pactonique. Les zones immédiatement au large

de Collo et du Cap de Fer, ainsi que cealles canyons au débouché de la Soummam sont
particulierement difficiles a observer. Elles $aant pourtant trés importantes pour la compréhension

de la répartition de la déformati, et pour expliquer comment lafdémation est relayée d’'une part

entre les structures au large de la Grande Kabyle&eztne au large de Djidjelli, d’autre part, entre les
plis-failles au large de Djidjelli et ceux au large dék8&, et, finalement entre les régions au large de
Skikda et d’Annaba.

En résumé, nous identifions pour la premiére fois un réseau de failles inverses en échelons
recouvrants, exprimées en surface par des plis asymétriques, plus ou moins bien exprimés dans la
topographie. Ces failles sont toutes a pendageetumkrtaines contrdlent le soulévement d’'un bassin
suspendu erollover (au large de la Grande Kabylie, du midsi Collo et de Skikda) avec une faille
normale a I'arriére du pli qui accommode le basculement du bassin. A I'ouest, au large de la Grande
Kabylie, la direction structurale dominante est entamdirection SO-NE, typique des plis au large de
Boumerdeés ; plus a l'est, les plis-failles prennprigressivement une orientation globalement est-

ouest.
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La découverte de tous ces nouveaux fronts cheeatglactifs, donc potentiellement sismiquement
dangereux, sur la marge sous-marine est-algérienae.en évidence le besoin de réévaluation de
l'aléa sismique a ce niveau de la marge. Une étude sur la base de profils de sismique lourde
permettrait de mieux estimer la connexion erges failles déja repérées et d’évaluer alors la
dimension (en longueur et largeur) de ces zones sismogénes, et ainsi leur magnitudes maximum
associées. Des études plus précises sur les donnéebsteface telles que le Chirp et les carottes,
permettraient de renseigner sur la présencaaru d’instabilités sédimentaires liées a des séismes
historiques, éventuellement de dater ces instébjliet peut-étre ainsi d'estimer des temps de
récurrence sur ces failles, apparemment trés longs puisque aucun grand séisme ne s’est produit sur
toute cette partie est de la marge depuis 185@€dptis plusieurs siécles au moins dans la région

d’Annaba, ou aucun grand séististorique n’est rapporté).
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Figure 3.53: Schéma tectonique préliminaire de la marge sous-marine est-algérienne.
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3.7 Bilan — Conclusions sur la morpho-  structure et la déformation active
et récente de la marge algérienne.

3.7.1 Bilan sur le style et I'évolution de la déformation

Nous avons vu que tout au long de la marggradnne on trouve deux principales « signatures »
tectoniques récentes (Figure 3.54) : (1) A I'ouest, de la frontiere marocaine a El Marsa, on repére une
« signature » tectonique décrochante, qui semdttive seulement & l'ouest d’Oran, dans le
prolongement de la ride de Yusuf, et se marefesttamment par une ancienne marge transformante,

au large d’Arzew, de plus de 80 km de lofapparemment inactive, donc non représentée sur la
Figure 3.54) ; (2) a I'est de Ténés, apparait zoe en compression discontinue, représentée par de
nombreux segments actifs souvent en recouvrerparttel, orientés NE-SO a E-O, de longueur
variant entre 15 et 90 km. Ces accidents produisent la formation de structures récurrentes, a savoir : (a)
un bassin perché avllover sur la pente, par le jeu d'une raeng relativement fort pendage vers le

sud (comportant éventuellement un replat, conuiest probablement le cas pour la faille de
Boumerdes, puisque I'on n'observe pas d’émecgatirecte d’'un front chevauchant immédiatement
au-dessus de la faille modélisée) et/ou (b) un ou plusieurs basgigggrback par le jeu de rampes
précédées de longs replats (jusqu’a 15-20 km de)lgotus au large (Figure 3.55). De grandes
incertitudes subsistent sur la dimension et langérie en profondeur de ces structures dans les
endroits ou nos profils sismiques se font ramemis aussi au nord de la zone couverte par
MARADJAZ2, et nécessiteront de futures campagnes océanographiques, car il est trés probable que
d’autres plis-failles se trouvent plus au large, coroma pu le voir dans la zone de Boumerdés. Cette
approche marine de la défaation apparait comme fondamentale pour pouvoir évaluer correctement
les taux de déformation a travers la marge athlaine alpine maghrébide, et ainsi connaitre plus
précisément la part de la convergence Afrifueope accommodée sur la marge sous-marine

algérienne.

L'autre aspect du probleme concerne I'évolutiontisgi@mporelle de la déformation compressive :
d’'aprés la forme des coins sédirteres formés au dos des plis,egt dépit des incertitudes liées a
I'absence de calage long terme sur les profils, fdatéorages, elle semble avoir commencé au cours
du Pliocéne dans les zones allant d’Alger a Djidjaltirs qu’elle serait clairement plus tardive (début
du Quaternaire) a I'est, du c6té de Skikda et d’Anretlaal’ouest d’Alger, au pied du banc de Khayr
al Din. Les vitesses minimales long terme decourcissement horizontal sur chacun des plis-failles
identifiés sont comprises entre 0.1 et 0.4 mm/awvast les endroits. Toutes les caractéristiques des

plis ou failles repérés dans les paragraphéséutents sont résumées dans le Tableau 3.1.
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Dans le prochain chapitre, noaflons finalement étudier les implications mécaniques a I'échelle
lithosphérique qu’apportent ces nouvelles informatidass le cadre général du bassin algérien, et
nous interroger sur les processus qui contrleette tectonique. Pourquoi la déformation

(compression) actuelle est-elle située sur cette matgmurquoi a cet endroit de la marge africaine ?

Quelle évolution future da marge peut-on entrevoir ?
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Figure 3.54: Modéle numérique de terrain ombré terre-mer synthétisant lasipales structures actives le long de la c6te algérienaeliet
large. Les numéros indiquent les failles du Tableau 3.1.
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Figure 3.55: Proposition de schéma structural typique de la marge cazgtredgérienne. On distingue un bassin perché en rollover sur la
pente, et dans le bassin un ou plusieurs bassins en piggy-hsckpmoins développés suivant le ratio vitesse de glisseordat
faille/vitesse de sédimentation, mais aussi suivant leur déldotrdation plus ou moins récent. Il est proposé que les raap&sge soient
enracinées sur des replats, qui sont reliés en amont aveitléapiancipale en pied de pente. Il n’existe cependant ponstént pas de
contraintes sur la profondeur du replat, ni sur la géométrie des failles en profondeur.
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N° de la | Type de Direction et pendage| Description de la Longueur de la faille | Largeur maxi du | Distance a | Géométrie Début de la Vitesse de Magnitude
faille faille structure tectono- bassin soulevé ou | la cote suggérée de la | déformation surla | raccourcissement maximale
sédimentaire de la structure faille structure long-terme
1 décrochante| N115° Structure en fleur >15 km (partie visiblg 11 km 18-35 km verticale ? ? 67
Pendage vertical négative sur nos profils)
2 inverse N85° Pendage :? Non visible Jus§0'&m ? <10 km ? ? ? 0.3 +/- 0.2 mm/an ~7.4
3 inverse N80° Pendage S Pli asymétrique 80 km 6 km 483a@n Rampe 1.15 +/- 0.3 Ma 0.4 +/- 0.1 mm/an 7.32 +/-0.28
4 inverse N45° Pendage NO Pli asymétrique 25 km 8 km 0-25 km ? ? ~0.2 mm/an ~6.57
5 inverse N45° Pendage NO Pli asymétrique 25 km 5 km 3-10 km ? ? ~0.2 mm/an ~6.57
6 inverse ~N80° Pendage S Bagsimché 45 km 13 km 14-28 km Rampe ? 0.3 +/- 0.2 mm/af ~6.95
7 inverse N100° Pendage S Double pli 35 km 19 km 25-35 km ? Fin Pliocéne — début? ~6.79
Quaternaire ?
8 inverse N75° Pendage S Bassiggy-back 20 km 10 km ~40 km Rampe etreplat  Fin Pliocene — delus +/- 0.2 mm/an ~6.42
Quaternaire ?
9 inverse N70° Pendage SSE Bassgypiback 55 km 20 km 53-54 km Rampe etreplat  ? 0.3 +/- 0.2 mm/an ~7.08
10 inverse N60° Pendage SSE| Pli asyigée 15 km 4 km 40 km ? ? ? ~6.24
11 inverse N65° Pendage SSE Bassin piggy-back | 50 km 18 km 33 km Rampe etreplat  ~5.33 Ma ? (maxi 0.3 +/- 0.2 mm/gn ~7.02
12 inverse N70° Bassin perché en (50-55 km :rupture dii 15 km 16-35 km Rampe ? ~0.2 mm/an ~7.4
Pendage 47+/-7° SSErollover 21/5/03) 90 km
13 inverse N80° Pendage SSE| Bassin perché en | 60 km 15 km 18-25 km Rampe Milieu du ? ~7.14
rollover quaternaire?
14 inverse N85° Pendage SSE Bassin perché en |55 km 15 km 15-26 km Rampe Quaternaire? ? ~7.08
rollover
15 inverse N90° Pendage S Pli asymétrique proflo2l km 10 km ~20 km Rampe ? fin Quaternaire 7 ? ~6.57
peu exprimé
16 inverse N85° Pendage S Pli asymétrique profiodl km 12 km ~30 km Rampe ? ? ~6.79
peu exprimé
17 inverse N70° Pendage SSE| Pli asymétrique profetdkm 7 km ~30 km Rampe Pliocene 0.14 +/- 0.04 mm/an| ~6.95
peu exprimé Entre 2et3 Ma ?
18 inverse N80° Pendage SSE| Pli asymétrique profetidkm 10 km ~25 km Rampe Pliocéne? ? ~6.95
peu exprimé
19 inverse N95° Pendage SSQ Pli asymétrique profond 40 km 7km? ~40 km Rampe Quaternaire? ? ~6.87
peu exprimé
20 inverse N85° Pendage SSE| Bassin perché, pli | 35 km 12 km 30-40 km Rampe Début Quaternairg? ? ~6.79
asymétrique
21 inverse N75° Pendage SSE| Bassin piggy-back 20 km km 8 ~61 km Rampe et replatP  Début Quaternairg 0.261 +/- 0.065 ~6.43
Entre 1.8 et 3 Ma mm/an
22 inverse N95° Pendage SSQ Pli asymétrique 15 km 5 km 45-54 km Rampe Début Quaternaire|?  ? ~6.24

Tableau 3.1: Tableau résumant les principales caractéristiques des failles de la Figure 3.44. Les vitesses de raccourcissementsont tirée

de cette étude, soit de I'étude d’aléa résumée dans I'aNielies et al. au paragraphe 3.4.1. soit de la bibliographie nhagnitudes
maximales ont été estimées a I'aide des relations de Wells et Coppersmith, 1994.
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3.7.2 Liens entre I'expression morphologique de la marge, la géologie et la
tectonique

Nous avons vu lors des paragraphes précédentdaqueorphologie de la pente était fortement
influencée par la tectonique, mais également Ipa processus sédimentaires, et la géologie du

substratum.

La tectonique remodeéle la morphologie fmcréation de bassins perchéspaggy-backou rollover,

dans le bassin jusqu’a 50 km au large, ou sur laepé&ille permet aussi la déviation des canyons et
autres petites ravines. Les canyons situés dansndegits soulevés par la tectonique apparaissent la
plupart du temps sinueux ou fortement perturbés dans leur morphologie.

La tectonique permet aussi de focaliser lesabiftés sédimentaires, qui sont préférentiellement
situées au niveau des escarpements, généralement créés par la tectonique.

Elle favorise également I'accumulation de sédimelaiss les creux générés par le soulévement des
bassins epiggy-backourollover, créant ainsi des dépocentres en pied de pente.

Les zones clairement influencées par la tectonigme le secteur de Ténes, toute la région d’Alger
jusqu’a Bejaia, puis de Dijidjelli a Anba (bien que de fagon moins prononcée).

Par ailleurs, d’autres zones sont clairement imitées par le systeme de drainage, avec de grands
canyons. |l s’agit de la zone a I'ouest d’Oran, olete la zone d’El Marsa a Cherchell, le secteur de
Bejaia, mais également de I'ouest de Collo a I'esBki&da. Il est surprenanle constater que le lien
avec les grands réseaux fluviatiles a terre est souvent inexistant.

Pour reprendre les exemples des zones de Tén@saat (cf. 3.5.2), la pente en face de la baie
d’Arzew est singulierement dépourvue de grands @asyactifs, et plutdét contrdlée par I'érosion
régressive et de petits glissements, alors qu'a,terreest en face de I'un des plus grands fleuves
d’'Algérie, de part son réseau de drainage dobsgueur, le Chelif. La présence de la plate-forme
continentale joue probablement udle dans le piégeage des sédiments venant du continent, et
I'atténuation de I'énergie venant du fleuve. C'dshc probablement aussi le cas pour les zones qui
présentent une plate-forme continentale développée, cdabaée de Bou-Ismail (cf. 3.4.1) et la baie
d’Annaba (cf.. 3.6.3).

Au contraire, des zones sans etitirme continentale avec des namgries directement a I'aplomb, et,

a terre, seulement de petits ouaatgys d'a peine quelques kilométredle que la zone de Ténes, ont

un systéme de canyons trés incisés trés développé et apparemment trés actif.

Nous avons également vu que la géologie du sathstr joue un réle important dans I'expression

morphologique de la marge, et plus particulierentans celle de la pente et de la géométrie des
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canyons (cf. 3.1.1) Lorsque que le substratum est assez meuble, - par exemple des flyschs, par
opposition a des terrains métamorphiques - , la pente présente une morphologie plus « douce » avec
des reliefs assez lissés. Au contraire, lorsqee térrains sont plus indurés (massifs plutoniques
miocénes ou socle cristallophyllien), la morphologie est plus anguleuse. Ceci nous a permis
d’extrapoler la géologie connue arteet d’attribuer une géologie présumée en mer (cf. 3.1.1 et 3.6).

La présence de ddomes magmatiques est égalenganremarquable. lls se matérialisent par des
formes rondes, peu incisées par des canyons. C'est le cas de la prolongation en mer du Cap de Fer, au
nord-ouest d’Annaba, et probablement aussi du secteur juste a I'ouest d’Oran.

La présence de ces massifs cristallins ou plutoniqueséséstants jouent un rdle sur la valeur de la

pente : ils sont toujours accompagnés de pentes réldgsus, ces massifs sont plus résistants que la
lithologie environnante (calcaires, flyschs...) et jouent donc possiblement le réle d'indenteur. Ceci est
particulierement visible au niveau de Khayr al Binde la région au large de la Grande Kabylie. Ces
massifs cristallins ne subissent actuellement pasadeourcissement majeur, par contre, des plis se

forment au large, au pied de ces massifs.
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Chapitre 4 .

Implications sur les mécanismes de la
deformation de la marge algérienne



4.1 Distribution de la déformation active

Nous avons vu dans le chapitre précédent que fadgrmajorité des failles au nord de I'Algérie sont
des failles inverses a pendage sud, principalenierites en pied de pente. Rappelons que la marge
algérienne, ou plus précisément la marge nord da AlKaPeCa, était jusqu’a présent en position de
marge passive (a l'est et au centre) ou transforen@ I'ouest), depuis I'ouverture du bassin algérien,
méme s'il est difficile de connaitre précisément lgrded’obliquité des différents blocs lors de leur
accrétion au continent africain et la cinématiqumudérture du bassin algérien et de la mer d’Alboran
(voir par exemple Bouillin, 1986, et Mauffret et al., 2004). Or nos données révélent indubitablement
actuellement une reprise en compression signifieatte la marge entre Ténés et la frontiere
tunisienne, donc dans la par ou la divergence a probablement été dominante, d’'aprés les
reconstructions cinématiques (e.g. Stthe et Turco, 2006, et Figure 1.10).

Différentes questions d’ordre géodynamigoat guider I'analyse dans ce chapitre :

Premiérement, quelle quantité de raccourcissenesh accommodée sur la marge centre et est
algérienne, et pourquoi la déformation est-alituée a cet endroit ? Et deuxiémement, pourquoi
n'observe-t-on pas de plis ou failles a l'ouelt Ténes, portion de marge pourtant orientée

perpendiculairement au champ de contraintes ?

4.1.1 Quantité de déformation au niveau de la frontiére de plaques

Les modéles de plaques globaux type NUVEL1Adisent des vitesses de convergence (long terme)

au nord de I'Algérie centrale de I'ordre del Gnm/an (Demets et al., 1990), alors que des études
basées sur des mesures GPS obtiennent des viteeses téeme) de l'ordre de 5.1 mm/an a la
longitude d’Alger (Nocquet et Cata 2004). La différence entre les modéles court terme (GPS) et les
modeéles type NUVEL est possiblement due au raisethent de la remontée de I'Afrique, peut-étre a
cause de la collision continent-continent qui a actuellement lieu (Calais et al., 2003).

Les études utilisant la somme des moments sismidgsus des mécanismesfayer, prédisent des
vitesses de 2.7 mm/an pour la région entre Oran et Alger (Buforn et al., 2004). Plus récemment, des
études basées sur les tenseurs de contraiegesaismes et les données GPS fournissent aussi des
vitesses de I'ordre de 3 mm/an (Stich et al., 2006) (ou 2.7 & 3.9 mm/an, Serpelloni et al., sous presse,
Figure 4.1) qui sont accommodées sur la marge algérienne.

D’autres études ont modélisé la néotectoniquéadégion ibéro-maghrébine (Negredo et al., 2002 ;
Jimenez-Munt et Negredo, 2003), et estimentviessses de glissement sur les failles. Au nord de
I'Algérie, les vitesses sont comprises entre 1.7 @indm/an d’ouest en est. |l faut remarquer que ces

modéles regroupent toutes les structures connuépaglie en un chevauchement unique dans le Tell.
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Sur la marge est-ibérique, les vitesses sont adées a 1 mm/an. Enfin, a l'ouest, le régime
tectonique change et I'on passe d'un régime compressif a du décrochement.

Ainsi, on s’apercoit que malgré les grandes atans de vitesses de raccourcissement suivant les
méthodes utilisées, il semble que la marge algériésmes-marine ainsi que la bordure méridionale
jusqu’a I'Atlas) centre et est accommode une tresdg partie, voire la talité de la convergence
Afrique-Europe, alors qu’a I'ouest, la déformatiest répartie entre les Bétiques et le Tell.

Figure 4.1: Principaux régimes cinématiques ettoniques de la limite de plague Nubie-
Eurasie (Serpelloni et al., sous presse). itssses de déformation sont exprimées en mm/an.

Il faut étre tres prudent lorsque I'on compare les valeurs estimées par nos méthodes en mer avec les
vitesses prédites par les modeéles décrits ci-dessukescaresures ne concernent pas les mémes laps

de temps. Les données GPS sont recueillies demésdizaine d’années, les études utilisant les
mécanismes au foyer et la sismicité sont basédssderniers 30 ans, et les modéles type NUVEL se
basent sur des anomalies magnétiques, donc desuis3 derniers Ma (pour NUVEL1A). Dans nos
calculs sur les plis de la marge algérienne, meupouvons qu’évaluer les vitesses long-terme, depuis

le Plio-Quaternaire, mais nous n’'avons pagésolution ni les données pour pouvoir calculer des
variations de vitesses de déformation dans le teapsein des séries sédirtares, en partie a cause

du taux de sédimentation qui est tres probablement lui-méme aussi variable au cours du temps. Par
ailleurs nous avons vu que notrnepeoche quantitative tend a sous-estimer les taux réels et aussi a
ignorer, faute de couverture spatiale suffisantayties secteurs en déformation. Cependant, il nous
semble important, en dépit de ces limites, de tenter de les comparer, sous réserve d’'un minimum de

précautions.
Nous allons d’abord voir les différences entre ces vitesses prédites et celles mesurées le long de la

frontiere de plaques, et ainsi déterminer auumieomment se répartit la déformation, et ou se situe

finalement la limite de plaques.
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En reprenant les estimations obtenues darchdpitre précédent, on peut additionner les vitesses
obtenues sur chaque pli-faille identifié sur uneitdr de méme direction que la direction de

convergence relative (Figure 4.2). C’est sur ces chiffres que I'on se basera par la suite.

Figure 4.2: Carte résumant les vitesses de raccourcissement long-terme obtenues grace a
nos calculs sur les profils sismiques, sur des transects le long de la marge algérienne a
travers les structures compressives actives connues.

- Plis de la région d’Alger

Dans la région de Boumerdés, on peut estimee I'ensemble des plis sous-marins connus
accommodent au total 0.3-0.4 mm/an, sur un transectéee direction que le champ de contraintes.

Il en est de méme pour le pli en pied de pentbahe de Khayr al Din (~0.4 mm/an). Ces valeurs sont
probablement minimales car elles ne prennent en compte que les structures visibles sur nos profils, et
il est probable que d'autres structures se trouvent lois au large, et/ou gqu’'une partie de la
déformation soit accommodée par des structures peu ou pas visibles sur nos profils (déformation
interne dans les plis, non prise en compte, pdétalages non résolus sur les profils, ou des plis de
trées faible amplitude). D'autre part, ces valeurs ont été calculées a partir d’ages de début de la
déformation compris entre 5.33 Ma et 1.8 Mavant les endroits, qui sont peut-étre des ages
surestimés en raison de processus de redistibi&dimentaires en pied de marge non pris en
compte, faute de contraintes (voir Chapitre 3). Il s’agit donc de vitesses de raccourcissement long-
terme, trés dépendantes de I'age consgigéur le début de la déformation.

Des études d'aléa, basées sur des compilatidobservations régionales sur le continent
(soulevements, plissements, étude de terrassemeana études de paléosimicité (Swan, 1988,
Meghraoui, 1988)), prévoient des vitesses de glissesuenés failles entre 4 et 10 fois plus élevées a
court terme qu'a long terme. Si I'on appliquetteehypothése sur les résultats de nos calculs du

raccourcissement sur les failles, des vitesses longetee 0.3 & 0.4 mm/an correspondraient alors a
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des valeurs de raccourcissement court-terme entre 1.2 (au minimum) et 4.0 mm/an (au maximum),
pour I'ensemble des failles en mer du secteur d’Alger.

Ces vitesses, qui comportent de grandes incertitudes, sont du méme ordre de grandeur et tout a fait
comparables aux valeurs obtenues par les hsatiéns basées sur des données GPS ou des séismes
(2.7-3.9 mm/an (marge algérienne) : Serpelletal., sous presse, 5.1 mm/an (convergence Afrique-
Europe a la longitude d’Alger) : Nocquet et Cal@i804, 4.7-5.8 mm/an (marge algérienne) : Jimenez-
Munt et Negredo, 2003).

Si ces valeurs obtenues (1.2 a 4.0 mm/an) s’avérerdgates, les plis en pied de pente de la marge
sous-marine dans la région d’Alger pourraient aunooder de ~25% a pres de 80% de la convergence
Afrique/Europe a cette longitude.

Quant a la marge opposée, la marge baléareseltele ne présenter aucune sismicité et aucune
structure active pouvant accommoder le raccourcissement.

De larges incertitudes subsistent donc, mais néammnoimpeut considérer qu’une partie significative

de la déformation en raccourcissement sur lagmast accommodée en mer (peut-étre prés de la

moitié), en pied de pente au large d’Alger.

- Zones de Djidjelli & Annaba

D’aprés nos profils sismiques, ces zones memitdes vitesses de raccourcissement long-terme
relativement faibles, entre 0.1 et 0.5 (d'ouesest) mm/an (Figure 4.2). Il est trés probable que ces
taux soient sous-estimés (surtout au larg®jidielli) car les données de la campagne MARADJA2
couvrent une zone moins large que lors de lapegme MARADJA, si bien gqu’il se peut que toutes
les structures actives au large pidi pas encore été identifiées. Donc on peut s’attendre a ce qu’une
plus grande partie de la comgence Afrique-Europe soit accommodéee niveau de la marge, sans
gu’il soit possible de le préciser pour I'instant.

Toutes les modélisations cinématiques du rapproehe Afrique-Europe indiuent une augmentation

de la vitesse de convergence vers I'est. On doisae poser la question : ou cette déformation est-
elle accommodée ? Dans le bassin algérien, en vis-@e la marge algérienne, ou sur la marge des
Baléares, aucune déformation claire n’'a lieu. Plus d&o nord, dans les Pyrénées, la déformation est
négligeable (<0.5 mm/an, et il s'agit plutdt de mésaues au foyer en extension, Nocquet et Calais,
2004). Toute la convergence doit donc logiguement @ismrbée en Algérie. A terre, la quantité de
déformation est tres mal contrainte, mais on @eyposer qu'une partie doit étre accommodée a la
limite sud de la Petite Kabylie dans le Tell et I'Aurés (Figure 4.3). En mer, de futures campagnes
permettront de compléter la cartographie pluslarge, éventuellement de détecter de nouvelles

strucutures actives, et ainsi de mieux détermieguantité de raccourcissement accommodée en mer.
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Figure 4.3: Carte structurale du nord de I'Algérie (Benaouali-Mebarek et al., 2006).

- Zone entre Ténes et Oran

Nous n’avons pas pu calculer de vitesses de raccourensenr cette partie de la marge, car aucune
structure active n’est clairement identifiée enr.m@n sait en revanche qu’a terre, de nombreuses
structures compressives et actives sont présentes. Meghraoui et al. (1996) ont estimé un taux de
raccourcissement de 2.2 mm/an dans le Cheliff Oriental. Les modélisations de Jimenez-Munt et
Negredo (2003) prédisent de 1.7 a 4.7 mm/an sur patte de la marge et Serpelloni et al., sous
presse, 2.7 mm/an (Figure 4.1).

En vis-a-vis, sur la marge ibérique, des sigdescompression sont visibles sur les marges sous-
marines de Cartagene a Almeria sous forme @ealchements aveugles, un peu du méme type que

les chevauchements obgés au pied de la marge algérienne (Comas, 2006), mais de vitesses de
glissement inconnues. Il y a également de la cesgion a terre, notamment au niveau de la faille
d’Alhama de Murcia, sur laquelle 0.05-0.48 mm/an sont accommodés (Masana et al., 2004). Ces
vitesses ont été extrapolées pour les 2 autres failles majeures a terre (Carrascoy-Palomares et
Crevillente) sur un transect NNO-SSE dans ce sedesiBétiques Est (Masana et al., 2004) : ainsi
peut-on envisager que les Bétiques a ce niveau accommodent de 0.15 & 1.44 mm/an.

Or la vitesse totale de convergence a cette longisti@lutot située aux alentours de 4-4.5 mm/an
(Nocquet et Calais, 2004, McClusky et al., 2003). Ainsemblerait que la déformation soit répartie

de maniére assez homogéne entre la marge ibériquen(soimne et a terre) et la marge algérienne (a

terre). Il resterait donc une infime, voire aucualédormation & accommoder sur la marge sous-marine
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algérienne, ce qui est en accord avec I'absence dewstcompressive en pied de pente algérienne

entre Oran et Téneés.

Plus a I'ouest, on rencontre la faille de Yusulvgkez-Marron, 1999), qui a été identifiée comme une
faille décrochante dextre (Mauffret et al., 1987 ni2@ et al., 2006). Il est donc probable que cette
faille transfére la déformation directement dan$d#, puisqu’une prolongation de ce décrochement a
été cartée a terre entre Oran et Arzew (Thomas, 1976).

Revenons-en brievement a la pentetic@mtale abrupte et tres linéairgrenOran et El Marsa. Il a été
suggéré au paragraphe 3.5 que cptidion de la marge était undigeie d’une zone transformante,
qui a permis la migration du bloc Alboran vers Bsti Il pourrait en fait s’agir de ce qui a été appelé
une « STEP fault » ou « Subduction-Transform E&gepagator » par Govers et Wortel (2005)
(Figure 4.4). Ces auteurs avaient d'ailleurs dégipri’existence d’'une anenne « STEP fault » dans
cette zone (Figure 4.5). Ce type de structuresfommante particuliére correspond a la zone ou le roll-
back du slab déchire la lithosphére entre la plagueinentale et la ptpie océanique en subduction
(Figure 4.4). Ainsi, la marge entre Oran et ElrSéaaurait subi une déchirure NE-SO a cause du retrait
du slab vers Gibraltar, laissant cette partie dedage avec une morphologie linéaire et une pente trés

abrupte.

« STEP fault »

Figure 4.4: Schéma 3D illustrant une « STEP fault » au niveau de la zone de subduction
ionienne. (Govers et Wortel, 2005).
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Figure 4.5: Emplacement actuel ou passé de « STEP faults » (Govers et Wortel, 2005) en
Méditerranée Occidentale.

4.1.2 Causes possibles de la répartition de la déformation compressive

Tout d’abord, on remarque que la déformatiompressive, lorsqu’elle est présente, se situe toujours
aux alentours des marges, soit a terre, soit en mgiedrde pente. Aucune déformation n'est visible
au milieu du bassin profond, que ce soit par I'actidigégrands séismes ou par les structures de sub-
surface connues, ce qui tranche avec la zone denusitfion située a I'ouest de Gibraltar. Ceci est
explicable par le fait qu'en général, les contiedng’accumulent la ou il existe déja des discontinuités
ou des zones de faiblesse. Le pied de pente akinégnt propice au développement de failles, car le
fort dénivelé entre I'océan et le continent contribuecaliser les contraintes en pied de pente, de par
les forces de volume (Mart et al., 2005).

Néanmoins, on peut se demander pourquoi il n'y ape@isde sismicité récemment enregistrée sur la
marge baléare, de I'est des iles Baléares a Alicacdenment expliquer que la déformation se situe
surtout au nord de 'Algérie et non p&galement au niveau ce cette marge ?

Pour tenter de répondre a cette question, nous derendre en compte les différences structurales
entre ces deux marges. Elles ont & priori la méme configuration car elles sont les marges conjuguées
résultant de I'ouverture du bassin algérien. Cepatndzomparée a la marge algérienne, la marge
baléare présente une pente moyenne moins forte @tnivelé plus faible a travers la marge (Figure
4.6) : alors que la marge algérienne est l'uee plus abruptes de Méditerranée occidentale avec des
pentes régionales entre 10 et 16° (20° par endr@ts)arge baléare présente des pentes de seulement
6.5-7.9° (Acosta et al., 2002).
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Figure 4.6: Topographie et bathymétrie de la zone ibéro-maghrébine et du bassin algérien-
mer d’Alboran. La marge est-ibérique et des Baléares représenterait la marge conjuguée de
la marge algérienne.

D’autre part, les forts reliefs en bordure cotialgérienne produisent unmgelé de prés de 3500 m
sur une largeur de marge de seulement 20-30 kioipaalors que la marge baléare n’atteint que
~2700 m de dénivelé sur une distance d'une centnkilometres. Le fort dénivelé de la pente
algérienne contribuerait donc a localiser les contraintggeghde marge. Ainsi, le pied de pente de la
marge algérienne serait un lieu plus propice pododaation de structures compressives. Ajoutons
gue la marge algérienne a également subi ubdugtion et un collage des zones internes contre la
plague Afrique, c’'est-a-dire qu'il y avait la préexisterde discontinuités héritées, ce qui peut s’avérer
déterminant pour une réactivation de la marge &mdtoit. Nous étudierons plus loin quelles peuvent

étre les conséquences d’'une telle configaratians I'évolution future de la marge.

De maniére similaire, on peut chercher xpliguer pourquoi une déformation compressive tend
apparemment a se localiser sur la margedbéret non pas sur la marge ouest-algérienne.

Une hypothése pour expliquer I'absence de chevauehisnau pied de la marge d’Oran-Mostaganem

est basée sur la présence de I'ancienne marge transformante le long de la pente. Ainsi, une faille
verticale existerait le long de cette marge. Cettdoadité est peu propice a une réactivation en faille
inverse, et le raccourcissement se fera préféremtieite sur des zones offrant une résistance moindre,

ou ayant un héritage géologiqudfélient, marqué par exemple par un fort épaississement crustal,
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comme c'est le cas pour la chaine bétique. Ainsi, la déformation est accommodée préférentiellement
sur la marge opposée, mais aussi a terre dans la région oranaise, qui, comme on l'a vu dans les

chapitres précédents, comporte de nombreux pliSNEet est sujette a de violents séismes.

Plus loin & l'ouest, on sort du domaine compressif (Figure 4.7) : la composante décrochante du
rapprochement Afrique-Europe dewt ici plus importante, et I'on trouve effectivement des failles
transpressives ou décrochantes bien exprimées, tellda fpile de Yusuf, et encore plus a 'ouest,

les structures de la zone décrochante est-béfigastern Betic Shear Zone), telles que la faille de
Carboneras (Gracia et al., 2006). Les directionsléochement (dextre dans les directions ESE-
ONO, et sénestre dans les directions SO-NE) sordccord avec le champ de contraintes actuel, et

indigueraient une « expulsion » du bassin est-Albweaa le nord-est et le sud-est (Figure 4.8).

Figure 4.7 : Tenseurs de contraintes pour la région ibéro-maghrébine (Stich et al., 2006).
Plusieurs domaines géotectoniques, caractérisés par des styles de failles différents, sont mis
en valeur. Les épicentres utilisés pour la détermination des tenseurs de contraintes sont

indiqués par des points noirs.
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Figure 4.8: Schéma structural simplifié de la mer d’Alboran et du bassin ouest algérien
(modifié de Comas et al., 1999, Masana et28104, Domzig et al., 2006, et Gracia et al.,
2006). La fleche indique la direction de convergence, avec la vitesse de convergence
approximative a cette longitude.

4.1.3 Evolution spatio-temporelle de la déformation compressive

Dans le bassin d’Alboran, on est passé d'un conexttensif a compressif vers le début du Tortonien
(Comas et al.,, 1999) ou méme avant (voir réfées dans Woodside et Maldonado, 1992), et un
épisode compressif est visible dans les BétiquesTortonien supérieur (Weijermars et al., 1985,
Martinez-Martinez et al., 2002 et 2004, Augier et aD05). Puis les premiéres inversions de failles
normales dans le bassin d’Alboran sont datées de la fin du Tortonien (Comas et al., 1999). La
formation de plis dans le bassin d’Alboran semipl&ant a elle plus tardive, a partir du début du
Pliocéne (Comas et al., 1999). Il semble donc que les plis aient commencé leur formation au méme
moment sur la marge ibérique et sur la margéra&nne, puisque les plis que nous avons étudiés au
NE d’Alger semblent également avoir commencé kéveloppement plutét au début du Pliocéne.
Comas (2006) indique que les structures activesaostjeunes a I'est quBouest, sur la marge SE
ibérique. Sur la marge algérienne, nous observoalgmdgnt une compression plus jeune sur les plis a
I'est, au large de Djidjelli et d’Annaba. Ceciggere donc une progressionldeléformation d’ouest

en est. La reprise en compression (ou plutbt keatéage de I'inversion globale) en pied de marge
coincide aussi avec la formai des chevauchements hors ségeedepuis le Miocene terminal

jusgu’a l'actuel, dans le Tell extee et I'Atlas (Benaouali-Mebarek et al., 2006) aprés la rupture de la
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plague plongeante de la subdantide la Téthys. Au Quaternaire, un second événement tectonique
intervient dans I'Atlas (Bemuali-Mebarek et al., 2006). Cet événement est plus ou moins
contemporain de la formation des plis quaternairesasmarge est-algérienne mais également dans le
Tell. Ainsi, on observe un fonctionnement simultaré dhevauchements a pendage sud, en mer, et de
ceux a pendage nord, dans le TellI'Atlas, donnant a la zone ti€re algérienne l'allure d’'un
immense « pop-up » (Benaouali-Mebarek et al., 2G06g d’'une centaine de kilométres environ.

Pour mener une analyse plus approfondie dte a&volution et de ses causes, il faudrait pouvoir
effectuer des datations précises de ces épisodes teemnidin de savoir si, a une plus petite échelle
de temps, il y a eu des épisodes de quiescenckurserou l'autre de ces zones, permettant a des
chevauchements d’'une autre zone de prendmétarmation en relais. Néanmoins, il me semble
possible de proposer d’explorer un mécanisme exjlida la déformation observée par le biais des
anomalies gravimétriques et de leur modélisatiofiestion. Cette notion avait d’ailleurs été évoquée

deés le milieu des années 1970 par Auzende et al. (1975).

4.2 Modele de déformation de la marge

Afin d’'étudier les mécanismes lithosphériques qui peuwdluencer la déformation de la marge, nous
allons étudier les données de gravimétrie disponiides la zone d’étude. Des épaississements de la
pile sédimentaire en pied de pente avaient éégidentifiées (Réhault et al., 1984), et laissaient
présupposer la présence d'un bassin flexural en pipemte, témoin d’un ploiement de la lithosphére
a cet endroit. Nous avons effectué des modélisafiinde la flexion afin de déterminer si la marge
subit ou non une flexion, et si on peut envisagedébut de subduction, mone le proposait Auzende

et al. (1975).

4.2.1 Une marge non équilibrée isostatiquement

Les données de gravimétrie ont subi diverses corrections détaillées au Chapitre 2, et nous avons
obtenu des cartes d'anomalies a l'air libre (Figu®®, d’anomalies de Bouguer (Figure 4.10), ainsi
gu'une carte d’anomalies isostatiques (Figure 4dd)r la marge algérienne des longitudes -3° a

10°E. Le modéle de densité @i est indiqué sur la Figure 4.11.

En observant les cartes d’anomalies a I'air libre (Figure 4.9), on remarque immédiatement la forte
anomalie négative en pied de pente tout le ldada marge algérienne. L'anomalie atteint les —100
mGal, surtout le long de la marge centrale, notammaenarge de Ténes, Alger et Djidjelli. En vis-a-

vis de cette forte anomalie ndiga, a terre, on trouve une forteamalie positive, jusqu’a +120 mGal,

principalement centrée sur les Kabylies.
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Figure 4.9: Carte des anomalies a I'air libre de la marge algérienne a partir des données
mondiales dérivées de l'altimétrie satellitaire et des données MARADJA 2003.

Figure 4.10: Carte des anomalies de Bouguer le long de la marge algérienne. Aux données
précédemment utilisées pour la carte d’'anomalies a I'air libre, on a ajouté des données
d’anomalies de Bouguer provenant du BGI (Bureau Gravimétrique International) pour la
partie terrestre algérienne.
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Figure 4.11:
Modéle de densité utilisé pour le calcul des anomalies isostatiques.

Figure 4.12: Carte des anomalies isostatiques le long de la marge algérienne. A 'anomalie
de Bouguer observée a été retranchée I'anomalie de Bouguer calculée comme si toute la
topographie était isostatiquement compensée localement selon le modéle d’Airy. Les densités
utilisées sont : sédiments : 2.4, cro(te continentale: 2.7, crolte océanique: 2.8, manteau: 3.2,
crolte transitionnelle entre les isobathes —2300 et —2000 m avec une densité variant de 2.7 a

2.8.
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On peut également remarquer qu’'en pied detgpeles autres marges autour du bassin algérien,
'anomalie négative est beaucoup moins marquée (@awt-étre au large de la chaine Bétique) et
n'atteint en général que des valeurs de I'ordrd@6€0 mGal. Les plus fortes valeurs sont enregistrées

au large de Cartagéne.

Globalement, les continents présentent plutdt desalies a I'air libre positives alors que le domaine
marin présente des anomalies négatives. Aingilolaine d’Alboran, dont nous ne voyons que la
partie est ici, semblerait davantage continentalquéses anomalies a I'air libre oscillent autour de 0

ou sont méme positives, notamment au niveau de la ride de Yusuf.

On remarque aussi une forte anomalie négativimi@tdieur des terres en Algérie, qui semble liée aux
bassins des Chotts (des lacs salés dessécheés).

La carte des anomalies isostatiques (= anondaliBouguer observée — anomalie de Bouguer calculée

en supposant I'équilibre isostatique « local » sélog) du bassin algérien (Figure 4.12) indique que

le bassin présente des anomalies négatives, plus prononcées le long des marges, et plus
particulierement au large d'Alger, Bejaia, et Ammaou elle peut atteinelfa valeur de —100 mGal.

Au contraire, a terre, les anomalies isostatiqued généralement positives (entre 0 et +50 mGal) et
peuvent atteindre +100 mGal dans les Kabylies.eSkegl plaines des Chotts présentent une trés forte
anomalie négative a terre, indiquant probablemerdésgquilibre isostatique lié a de la subsidence a

ce niveau.

Dans tous les cas, ceci indique que la région p&stencore a I'équilibre isostatique. Les montagnes
(en l'occurrence les Kabylies) présentent une aliempasitive car leurs reliefs sont sous-compensés :

si I'on néglige au premier ordre les variationsddmsité, ceci peut étexpliqgué par un Moho plus

élevé que prévu par le modele de compensdticale (la racine crustale ne compense pas la
topographie élevée). On peut alors penser que les Kabylies ne se sont toujours pas équilibrées depuis
leur surrection. A l'inverse, pour le bassin médieéen, 'anomalie isosigue négative indique une
surcompensation, c'est-a-dire que le bassin estl@ges que ce que le modéle d'Airy prédit. De
maniére similaire, on peut expliquer ceci par soesidence importante qui ferait que le Moho est
plus profond que prévu par un mteléle compensation locale. Il faut donc identifier le phénomene
qui aménerait le Moho a se trouver plus profond guél « devrait », en pied de marge, ceci de
maniere quasi systématique sur plus de 1000 km (Figure 4.12), avec cette longueur d’'onde

caractéristique.

4.2.2 Etude de la flexion de la marge

Afin d’étudier I'origine des fortes anomalieségentées dans les paragraphes précédents, nous avons
modélisé la flexure de la margeoW? cela, un code de modélisationfldsure élastique (modifié de E.
Burov par Carole Petit) a été utilisé. Comme nous ne possédons pas de données précises sur la

rhéologie des plaques dans ce secteur, noansidérons dans un premier temps un modéle assez
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simple de plaque élastique avec une plaque dsépar élastique (Te) constante. A une extrémité de
cette plaque sont appliquées diverses forces (F@aR) : un moment de courbure (Mo) et une force
verticale. Nous faisons varier ces paramétres @dirreproduire le plus précisément I'anomalie de
Bouguer mesurée. Ainsi il sera possible de déterminer au premier ordre quelles forces subit la limite
océan-continent au large de 'Algérie.

Nous faisons également plusieurs tests avec daiss@&prs élastiques différentes. Il est également
possible d’introduire une discontinuité dans lagole (ce qui peut paraitre logique compte tenu du
passage d’'une lithosphére continentale a océanigudlattribuer des parametres différents aux deux

parties de la plaque ainsi créées.
F. R

'y o
N\ Te,

Te]_

'
N
Mo, 2

Discontinuité

Figure 4.13: Schéma illustrant les différentes forces appliquées (Mo : moment de courbure,
F : force verticale) au modeéle de plaque élastique d’épaisseur Te. On a également la
possibilité d’ajouter éventuellement une discontinuité dans la plaque.

Le premier test effectué (Figure 4.14) considdme plaque continue d’épaisseur élastique 9 km, sur
laquelle aucune force n’'est appliquée. On caestdors que I'anomalie de Bouguer modélisée ne
correspond pas a celle observée au niveau du bombdméntourbe de lfmomalie de Bouguer dans

le bassin, ainsi qu'au niveau de ressauts darsigleal gravimétrique au niveau du continent. Le
bombement dans le bassin indigqimnc une probable flexure du bassin, et I'ajout de forces dans le
systéme est nécessaire afin de modéliser cette anomalie. D’autre part, afin de modéliser les anomalies

au niveau du continent, nous allons mainténsiliser un modeéle de plaque discontinue.
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Figure 4.14:
Modélisation de I'anomalie de Bouguer

obtenue pour une plague continue
d’épaisseur élastique 9 km. Aucune force
n'est ajoutée au systeme. On voit que I'on N
ne reproduit pas 'anomalie positive dans
le bassin, ni les anomalies au niveau du
continent.

observé
modele

Le premier exemple est un profil traversant le baakj@rien au niveau de la longitude E3° (Figure

4.15). Nous pouvons utiliser des profils nord-stat ils sont approximativement paralléles aux

structures actives identifiées en mer.

N Topographie S
N39°
N36° Moho résultant
N34°

0° E3°
Anomalie de Bouguer

Figure 4.15: A gauche : localisation du profil.
A droite : en haut, topographie, au milieu, Moho
calculé d’apres la modélisation, en bas :
anomalies de Bouguer observées (en noir) et
modélisées (en rouge). L'unité des axes
horizontaux est le kilomeétre, et des axes
verticaux, les metre pour la topographie et le
Moho, et le mGal pour I'anomalie de Bouguer.
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Cette fois, les paramétres permettant umslleure modélisation sont de 9 +/- 2*AMN pour le

moment et aucune force verticale, pour la plaque océanique, et —0.7+0NEr@n force verticale

et pas de moment, pour la plagque continentake bombement flexurat’'une longueur d’onde
d’environ 200 km est alors reproduit de maniere sadmfde, ainsi que le ressaut dans I'anomalie de
Bouguer mesurée aux alentours du kilométre 250. Ceci est cohérent avec la présence d’'une flexion de
la lithosphére océanique dans le bassin algérien.d@gidie également que la plaque est discontinue.

Sur la Figure 4.15, le Moho résultant est indiquélsigraphique du milieu. Il s’avere qu'il présente

un décalage de I'ordre de 10 km environ au kilométre 260.

Une modélisation sur un deuxieme profil (E4°) montre des résultats similaires (Figure 4.16). Les
modélisations (sur ces deux profils) sont les maile pour des plaques (océanigue et continentale)
avec une épaisseur élastique de 11+/-3 km. Ce réestt&res similaire aux valeurs obtenues par Van

der Beek et Cloetingh (1992) pour les Bétiques, a savoir des épaisseurs élastiques de 10 +/- 5 km. Ceci
dénote la relative « jeunesse » de ces lithosphéres.I®aas de la modélisation sur le profil E4°, les
forces appliquées sont: 5 +/- 23 pour le moment et aucune force verticale, pour la plaque

océanique, et —5.5 +/- 0.74£0/m en moment et pas de force verticale, pour la plaque continentale.

Une fois de plus on arrive bien a rendre conthtddombement de grandmbueur d’'onde observé sur
I'anomalie de Bouguer dans le bassin, mais les atiesnde petite longueur d’onde sur le continent ne
sont pas bien modélisées. La tentative de meeléties anomalies, éventuellement liées a des données
de mauvaise qualité a terre (dont I'absence aderection des épaisseurs sédimentaires), a
probablement biaisé les valeurs des forces obte@emndant, on remarquecene une fois que le
Moho est décalé de plusieurs kilometres (ici, dedferde 20 km, mais cette valeur est a considérer
avec beaucoup de précaution étant donné que les fyppéguées du cbté de la plaque continentale
sont mal contraintes), indépendamment de laatiari progressive d’épaisseur de la crolte liée au

passage du domaine océanique au domaine continental.

Il nous faut nous interroger sur la signification phys de cette discontinuité. Les résultats de la
modélisation indiquent un déplacement du Moho @extours du kilometre 260-270 sur notre profil
de l'ordre de la dizaine de kilometres. Celdéement du Moho a justement lieu vers la transition

entre la plaque continentaleletplaque océanique (Figure 4.17).
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N39°

N36°

o]
N34 o Lo
Figure 4.16: A gauche : exemple de
modélisation le long du méridien E4° : en
haut, topographie, au milieu Moho
modélisé (en rouge) et Moho si tout était
compensé localement isostatiquement
(selon Airy) (en noir), en bas, anomalies de
Bouguer mesurées (cercles noirs),
modélisées (en rouge), et anomalies de
Bouguer si tout était compensé localement
(selon Airy) (courbe noire) . A droite :
localisation du profil. Le nord est a
gauche.

Figure 4.17: Projection
sur la carte d’anomalies

de Bouguer de Ila

position de la
discontinuité du Moho
obtenue par les

modélisations effectuées
sur quelques profils le
long de la marge.

Anomalie de
Bouguer (mGal)



Je propose que ce décalage du Moho soit en réalité un déplacement cumulé depuis le début de la
déformation au pied de la marge. Ainsi, sinl'considére un début de tectonique au Pliocéne (~5.33
Ma) avec une vitesse long-terme de ~0.5 mm/anlesirplis sous-marins au pied de la marge
algérienne, on obtient un raccourcissement de l@ensous-marine depuis le Pliocene de seulement
~2.7 km. Cette valeur est entachée de langesrtitudes, d’'une part au niveau du début du
raccourcissement, mais aussi de la vitesse de gksge®i I'on considere par ailleurs la déformation

a terre, on obtient alors, en considérant un racgsement de 3 a 5 mm/an (Nocquet et Calais, 2004,
Stich et al., 2006), un raccourcissement compris entre 16.0 et 26.6 km. Ainsi, pour une valeur
hypothétique de raccourcissement approximée a 20 koiglke Pliocene, si I'on considere un plan de
faille recoupant toute la crolte & ~45° (Fgwt.18), le Moho se serait effectivement enfoncé
verticalement d’'une quinzaine de kilométres maximum (en supposant une localisation de la
déformation cumulée sur ce contact), ce qui estgigoement en bon accord avec les résultats de cette
modélisation gravimétrique de la flexion. Il seratéressant de confronter cette hypothése avec les

localisations en profondeur des hypocentres des séismes dans cette région.

Figure 4.18: Schéma expliquant, d’une part, le décalage du Moho au niveau de la limite
océan-continent obtenu par modélisation gravimétrique (en haut), et, d’autre part, la
formation de failles néoformées par rapport a I'ancienne suture Zones Internes — Zones
Externes a pendage vers la mer. On suppose que les nouvelles failles inverses sont enracinées
en profondeur sur une faille traversant toute la crodte et décalant le Moho.
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Il faut noter que ces résultats préliminaires argunméqteur la premiére fois les preuves d’une flexion
de la marge, ainsi que I'existence d'une digmnuité et d'un décalage du Moho en profondeur.
Cependant, il faudra maintenant utiliser des modelgdatpies plus complexes, tels que des modeéles
visco-€élastiques, afin de recréer le plus précisépesgible les conditions réelles de la déformation et

de mieux contraindre quantitativemeses résultats préliminaires obtenus.

Nous concluons donc que le basalgérien subit le long de sa bore sud une flexion de grande
longueur d’onde, et que le Moho est probablent&dalé d’'une dizaine, voire d’'une vingtaine de
kilometres au niveau de la frontiere de plagaetuelle, plutét sous leontinent. Nous allons

maintenant examiner quelles forces seraierdgceyptibles d'étre a l'origine de ces structures

compressives, et si une initiation de subduction est envisageable.

4.2.3 Origine des forces

Les forces généralement présentes au nivesuntarges passives sont la poussée des dorsales, la
subsidence de la plaque relative au refroidissemeotltieci, et le poids des sédiments sur la plaque
océanigue.

On pensait généralement gu'il suffisait que cesstforces s’appliquent sur une vieille lithosphére
océanique pour pouvoir initier une subduction sousdetinent. Cependant, des observations de
subductions qui impliquent des lithospheres redatignt jeunes (Jarrard, 1986) ont semé le doute sur
I'applicabilité des modéles classiques.

En observant des marges passivadassiques », de type Atlantique, on se rend compte que de la
sismicité est présente sur tout le pourtour du bassimpied de pente continentale (Figure 4.19). Sur
certaines marges passives anciennemdes du Brésil, de la Norvege, de I'Afriqgue occidentale ...),
beaucoup de failles inverses produisant de petissn&si commencent méme a étre répertoriées au
pied de la marge, a la limite continent-océan (Leroy et al., 2004).

Le pied de pente semble donc étre I'endroitifgiyé pour I'apparition de contraintes plus élevées

menant a une réactivation progressive de la marge passive.
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Figure 4.19: Principales contraintes
horizontales sur la marge brésilienne
a partir d’'indicateurs géologiques
(carrés) et de mécanismes au foyer
(cercles). NF : failles normales, TF :
failles inverses, SS : décrochement.

(Leroy, 2004)

Plusieurs forces peuvent expliquer I'apparition sleictures compressives en pied de marge, a la

limite continent-océan, particulierement au niveas gones présentant de fortes variations de densités

(d’autant plus fortes que la plague océanique estramejeet de nature de crolte, de part et d’autre de

la limite océan-contient, prédisposant adécouplage lithosphérique a cet endroit :

Le poids des sédiments, qui sont en théons glpais prés de la marge : cet exces de poids
tend a enfoncer la plague océanique par rapgptatplague continentale, ce qui renforce les
tensions entre les deux plaques.

La flottabilité négative, qui intervient lorsqlee plaque a atteint sa stabilité thermique, ce qui
ne se produit généralement pas avant 80 Ma (Cloos, 1993).

Le rebond isostatigue engendpér la dénudation par érosiate la marge continentale
(Gilchrist et Summerfield, 1990), qui permet également d’augmenter les forces verticales
appliguées a la limite continent-océan.

Le dénivelé entre I'océan et le continegti favorise aussi la formation de contraintes
verticales par la différence de forces de volume, et peut jouer un réle sur la compression a ce
niveau (McKenzie, 1977).

Eventuellement, la compression horizoat@onvergence de plaques, ridge push).

Tous ces facteurs peuvent idéalement étre séudes degrés divers pour initier une subduction.
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Au contraire, un certain nombre de forces empédagpiaque océanique de subducter : ainsi, d'aprés
Mueller et Phillips (1991), la flexion (résistancexflieale) fait partie des forces qui empéchent la
plague de subducter, car elle « retient » la plaméanique contre la lithospieécontinentale. Il faut

aussi considérer la résistance de friction de lgyglaocéanique contre laague continentale. Gurnis

et al. (2004) indiquent que les forces de réstsaaugmentent considérablement (atteignant 2ua 3

10" N/m, puis diminuant fortement dés que I'épaisseur totale de la plaque est fracturée) lorsque la
plague commence a se plier, ce qui serait donc leleda marge algérienne. La question est donc :

est-ce que cette force de résistance pourra étre dépassée afin d'initier la subduction ?

Examinons maintenant les facteurs en jeu sur la marge algérienne :

il N’y a pas de dorsale active dans le bassin algérien, donc le seul mouvement horizontal

existant est la relativement lentenwergence Afrique-Europe, de ~5 mm/an.

- Iy a de fortes variations de topographie de pa d’autre de la marge (dénivelé d’environ
3500 m sur a peine une centaine de kilometres).

- A cela s’ajoute probablement un rebond isostatiqua lliérosion des reliefs cétiers d’'Algérie,
ce qui augmente encore les contrain@icales a la limite océan-continent.

- Laplaque océanique est jeune, donc assez giele (épaisseur élastique de 11 +/- 3 km).

- Elle subit actuellement une flexion de graholegueur d’onde dans le bassin algérien au pied
de la marge.

- La marge étant assez jeune, I'épaisseur de s@dénen pied de marge est assez faible (<6

km).

En réalité, on doit se demander quelles seraient les forces qui provoqueraient I'enfoncement de 120
premiers kilométres de lithosphére océaniques@oduction, car au-dela de 120 km, la subduction
s’auto-entretient, par le phénoméne dglab pull» (McKenzie, 1977). Donc d’aprés les études de

modélisation, peut-on envisager un débusudeduction d’ici quelques millions d’années ?

Concernant les forces verticales, la flottabilitgatése serait une des forces qui aiderait l'initiation de

la subduction. Or la plaque océanique e8s tjeune, donc peu encline a plonger spontanément,
contrairement aux lithosphéres trés anciennes, ghrecdenses. D'aprés Cloetingh et al. (1982), la
force engendrée par la charge sédimentaire egtlus importante. Les forces provenant de la
tectonique des plaques seraient de moindre importance. Toujours d'aprés ces auteurs, la stratification
rhéologique est aussi trés importante car elle pelenebncentration des contraintes dans la partie
superficielle de la plague océanique, qui est m§oament la plus forte. Cette concentration est
accrue lorsque la charge sédimentaire maximunatésinte (par exemple 10 km de sédiments pour

une plaque de 20 Ma), ce qui peut entrainer la caskute plaque. Ainsi, il est en théorie possible

gu’une subduction soit initiée sur des plaques jeuaesndition qu'il y ait une charge sédimentaire
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maximale. Ensuite, plus la plaque vieillit, meirelle est gravitairement stable, ce qui favorise
I'enclenchement de la subduction. Mais en géné&ta ne suffit pas. La présence de discontinuités ou
de zones de faiblesse préexistantes, telles quaome transformante obligue a la direction de
convergence, une ancienne zaie subduction, ou une ride d’accrétion, est un facteur favorisant
fortement linitiation de subduction (Cloegh et al., 1982, Toth et Gurnis, 1998).

Du cété des forces horizontales qui peuvent aideéhrit de subduction sur la marge algérienne, on
remarque I'absence de poussée de la dorsale (« ridge>paar il n'y a plus de ride d’accrétion active
dans le bassin algérien. La vitesse de convergescé&galement trés importante. Certains auteurs
(McKenzie, 1977) ont suggéré qu'il fallait qu’elle sait minimum de 1.3 cm/an afin que I'anomalie
thermique du panneau plongeant persiste sans sedatiffdans le cas de la marge algérienne, nous
sommes loin d’'une telle vitesse de convergence. B&poth et Gurnis (1998), la vitesse de la plaque
qui subducte peut étre au départ trés faible (9 mngaaugmente au fur et a mesure que la plaque
plongeante se développe. Mais, si au bout déMaQ la vitesse de convergence n'a pas atteint 10
mm/an, ces auteurs pensent que la subduction n'asrieu et a peu de chances de se faire plus tard.
Nous verrons dans fgaragraphe suivant si d’autres factqaeavent tout de mémeduire un début de

subduction.

D’aprés des modélisations analogiques (Mart et al., 2005), les facteurs les plus importants dans
l'initiation de la subduction sonéd variations latérales de densitédes variations topographigues
importantes entre les lithosphéres continentale®céaniques. |l faut aussi prendre en compte
beaucoup d’autres parametres relatifs a la rhémldgs plaques et du manteau sous-jacent (Billen et
Hirth, 2005), mais nous n’avons actuellement pas de contraintes sur ces parametres : des études seront
nécessaires dans le futur pour évaluer leur rotes deme éventuelle initimn de subduction sur la

marge algérienne.

Pour conclure, il semble que la marge algérienne n'en soit qu'au stade de I'accumulation des
contraintes en pied de pente. Les failles se fotrpetit a petit, fragilisant la plaque océanique. La
plague se raccourcissant, elle s’épaissit localemet#, @aque supérieure se souleve. Pour l'instant,
les forces de flexion de la plaque océanique soptélevées pour permettre la subduction. Mais si la
vitesse de convergence augmente, ou si la diffusthiéémique n’inhibe pas le plongement de la

plague, alors on pourrait assister a un débwsudbeluction dans quelques millions d’années.
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4.2.4 Conclusion : Une initiation de la subduction ? Comparaison avec d'autres
zones

Les anomalies gravimétriques observées sur la na@ggeienne ne sont pas typiques d’une zone de

subduction, mais la configuration du systeme@stivement similaire (Figures 4.20 et 4.21).

Figure 4.20: Anomalie a I'air libre
dérivée de l'altimétrie satellitaire au
niveau de la marge sous-marine
équatoriale. Les anomalies au niveau de la
fosse atteignent —200 mGals et 'anomalie
associée au bombement externe est
d’environ +50 mGals. Au contraire, I'arc
présente des anomalies fortement positives,
de I'ordre de +200 mGals.

Figure 4.21: Schéma montrant deux régimiessubduction océanique (Shemenda, 1985 et
1993). A gauche, le régime compressif, a droite, un régime extensif créant un bassin arriere-
arc. Dans tous les cas on observe des anomalies a I'air libre supérieures a —200 mGal au

niveau de la fosse.
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En effet, les anomalies a l'air libre maximum obgew en pied de pente ou sur les reliefs a terre ne
sont pas supérieures a 120 mGals en valeurlhsalors que les marges en subduction peuvent
présenter des anomalies supérieures a 200 mGal am ahleolue, au niveau de la fosse ou de l'arc.
Au niveau du bombement lithosphérique dans le bassidlgérie I'anomalie a I'air libre ne dépasse
pas 20 mGal, alors que pour une subduction makerepmbement externe montre une anomalie a

I'air libre de I'ordre de 50 mGals.

Ainsi, I'Algérie est encore loin d'un stade daubduction « établi», ou en régime permanent.
Cependant, les principales caractéristiques de sa marge, a savoir une forte anomalie a l'air libre
négative en pied de pente, une autre positive stiitég et enfin une anomalp®sitive de plus grande
longueur d’onde, mais encore de faible amplitudesdea bassin Iégérement flexuré, sont des indices

« profonds » en faveur d’'une initiation de ce phénamélotons également qu’aucun plan de Benioff
n'est visible, les séismes étant tous superfidieigocentres <30 km) : il est donc clair gu'aucune
subduction réelle n'a commencé sur la ma@ependant, il est probable que nous observons les

prémices d'une réactivation d’'une marge passive.

De nombreuses zones sur la planéte présenterdesoisignes de réactivation en compression (pour
des marges passives), ce qui a parfois été ndtiErpcomme des initiations de subduction. Pour
conclure, je vais comparer certaines de cesgamvec la marge algérienne afin d'évaluer ses

« chances » d'initiation de subduction.

Tout d’abord, plusieurs marges passives présedenindices de récents chevauchements. Parmi ces
marges passives, on trouve en Méditerranée laenaggre, sur laquelle on trouve aussi de fortes
anomalies gravimétriques et desecauchements a pendage versctmtinent, trés similaires en
apparence aux chevauchements de la margeieaigé. Cependant, d'aprés Bigot-Cormier et al.
(2004), il semblerait qu'’il s’agisse d’anciennes &aillcrustales réactivées, provoquant par ailleurs la
rotation de bassins perchés et le soulevementréatdivation d’anciens blocs basculés du rifting. Sur
la marge algérienne, il ne semble pas djaeciennes structures soient réactivées.

Dans la thése de Leroy (2004), un certain nombre de marges passives sont étudiées, dont les marges
angolaise, brésilienne et norvégienne. Ces mapgésentent toutes des indices de réactivation en
compression. |l s’agit soit de mécanismes fayer en compression, soit de la présence de
chevauchements en pied de pente ou a terre a proximigcodte, mais principalement a des endroits
ou la différence topographique entre I'océan etdstioent est forte. On observe généralement la
réactivation de structures préexistantes, tellesegiallles normales provenant du rifting. Dans le cas
de la marge algérienne, il ne semble pas que id=sfabservées soient erlaton avec les anciennes
failles normales des blocs basculés du rifting. dantraire, il semble gu’elles soient totalement

néoformées.
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Dans d’autres cas, l'initiation de la subduction sé emeplace sur des discontinuités existantes telles

gue des rides océaniques ou des rides transfoema@iest le cas de la marge sud de Nouvelle
Zélande (Collot et al., 1995) au niveau de la ddePuysegur, ou de la zode fracture d’'lzu-Bonin-
Mariana ou la fosse de Yap au sud des Mariannes (Gurnis et al., 2004 ; Lee, 2004). Il faut aussi noter
gue des subductions s'’initient sur des zonesutglgtion éteintes. C'est le cas de l'initiation de

subduction de Tonga-Kermadec (Gurnis et al., 2004).

Dans le cas de la marge algérienne, aucune disa@g favorisant la création de failles & pendage

vers le continent n’était présente. Au contralee seule structure préexistante était la subduction
fossile de la Téthys avec une plague plongeangendage nord, c’est-a-dire opposé aux pendages
actuels. De plus, les failles identifiees ne peuvent pas étre liées aux anciennes failles normales du
rifting, car elles sont de vergences opposées. Donc il nous faut rechercher d’autres exemples dans le

monde éventuellement comparables.

L'exemple de l'initiation de subduction dans laskin arriére-arc du Japon (Figure 4.22), au nord de
Honshu (Seno et Egushi, 1983, Nakaa, 1983, Kobayashi, 1983, Tamaki et Honza, 1985) est peut-
étre comparable a la marge algérienne, dansetes ou il s'agit également d’'une réactivation en
compression d’'un bassin arriére-arc, depuis le Pliocéne, c’est-a-dire a peu prés au méme moment que
la marge algérienne. Les anomalies a l'air lilmltenues sur la marge japonaise atteignent au
maximum une cinquantaine de mGals en valeur abschkiqui est méme inférieur aux valeurs sur la
marge algérienne. Par contre, la vitesse de conveggamtre les plaques est bien supérieure, a savoir

plus d'1 cm/an (Minster et Jordan, 1978).
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Figure 4.22: Profil sismique (exagération verticale : 21) dans le bassin du Japon au nord de
Honshu. Les chevauchements a pendage vers le continent ont été interprétés comme le signe
d’une initiation de subduction (Tamaki et Honza, 1985).

On peut également comparer la marge algéeeavec la marge du Liban, sur laquelle certaines
structures en mer sont trés similaires a ce que nous avons observé sur la marge algérienne (Figure
4.23) avec cependant un degré moindre de maturitégymila plupart des plis de la marge libanaise

sont trés peu développés (Carton, 2005). A cet @nthositesse de convergence entre la microplaque

du Sinai et la plague arabique est de 3-4.3 mifidagron, 2005), c’est-a-dire tres comparable a celle

de la marge algérienne. La cro(te est probablematanique et ancienne (110-140 Ma (Dercourt et

al., 1986, Ricou, 1995)) avec 8 km de sédiments-Beaaham, 2002), ce qui differe de la marge
algérienne qui est trés jeune comparativemengvet peu de sédiments. Il n’y a pas de fosse de

subduction, et il semble donc que I'on soit devantexemple de réactivation d’ancienne marge
passive (Carton, 2005).
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Figure 4.23: Exemple de chevauchement sur la marge libanaise (Carton, 2005). Les bassins
en piggy-back ont la méme allure que ceux au large de la marge algérienne. Dans le cas de la
marge libanaise, une initiation de subduction a été proposée (Carton, 2005).

Cependant, sur la marge libanaise, la zone deuacissement est trés localisée, et une évolution en
une subduction est peu probable falgment puisque la compression est liée au fonctionnement du
systéme de failles décrochantes continentalesiretd® la transition océan-continent (Carton, 2005).
Ainsi, les deux marges sont apparemment actuelledserg une situation similaire (structures actives
semblables, mémes pendage et situation physiograghien dépit de ces différences. Mais, de par
son contexte géographique et @antinuité longitudinale (plugle 1000 km de long), la marge

algérienne serait la plus susceptible detsx d’évoluer plus tard en subduction.

La marge algérienne est située au niveau dautare d’'une ancienngubduction a pendage nord.
Cependant, les chevauchements néo-formés omtendage sud. Ceci sugggait une initiation de
subduction avec inversion de polarité. Un exemplélaim d'inversion de polarité est visible sur le
flanc sud des iles Salomon (Cooper et Taylor, 1985a et al., 2004). Une telle inversion se produit
lorsque la premiéere subduction est bloguée par llsion d’'un « obstacle », tel que I'épais plateau
d’Ontong Java, dans le cas de I'arc des SalomodgeswKabylies, dans le cas de la marge algérienne.
Comme la convergence continue, umeuvelle zone de faiblesse se crée a l'arriére de I'ancienne
subduction, et cette fois, c’'est le bassin arriereraoins résistant, qui va subducter sous I'ancien arc.
Ce type de subduction est classé dans les zdmesubduction a nucléation induite (INSZ, Stern,
2004), par opposition aux zones dibbduction a nucléation spontanée (SNSZ) (Figure 4.24). D'aprés
Stern (2004), comme les bassins arriére-arc sont plus jeunes et ont un régime thermique plus élevés, ils

sont aussi peu épais et plus fragiles, donestl plus facile d'initier une subduction dans cet
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environnement, et une moins forte compression est alors requise. On peut méme s’attendre a un début
de subduction immédiatement aprés l'arrét dpréaniére subduction, comme cela semble étre le cas
pour I'arc de Salomon.

Figure 4.24: Grandes classes, sous-classes et exemples de début de formation de
subductions (Stern, 2004). La subduction de la marge algérienne, en admettant qu’elle
s’initie, ferait partie des subductions induites a changement de polarité (deuxieme exemple en

partant de la gauche).

Ainsi, on peut s’attendre a un délule subduction tout le long de I'araine suture de la fermeture de
'océan Téthys. Mais cette nouvelle subduction, si €llgtie un jour, est plus favorablement encline

a s'initier sur la marge algérienne centre et esiplées structures compressives sont déja en place. Le
facteur le plus limitant reste la faible vitessecd@vergence, peu favorable a I'enclenchement d'une
subduction, d'aprés ce qu'indiquent la plupart desltd@tsudes modélisations. Plus a l'est et sur la
marge espagnole qui présente aussi de récentesiggicbmpressives a vergence vers le continent et
une forte anomalie négative en pied de mapge, de conditions aussi favorables sont réunies pour
une initiation de subduction : d’une part, la vitesseal®e/ergence Afrique-Europe est plus faible vers
I'est et en plus partagée entre la marge ibériqlee rarge algérienne a terre, et d’autre part, la crolite
du bassin d’Alboran n’est probablement pas océanidoies il sera encore plus difficile de la faire

passer en subduction. Ainsi, il est peu probablarmgisubduction s'initie sur la marge ibérique.
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Chapitre 5 .

Conclusions et perspectives



5.1 Conclusions générales

Ce travail assez exploratoire, étant donné I'absence de données morphologiques de haute résolution
sur la marge algérienne avant 2003, avait pourdbutenseigner sur I'expression morpho-structurale
de la déformation active et récente de la mailgérienne, située en bordure d’'une grande limite de
plague actuelle, et d'éclairer sur les modalitéslI'é@eolution passée, présente et future de cette
ancienne marge passive. Pour cela, une étudehmatructurale a été menée a différentes échelles (de
plusieurs dizaines de kilométres a quelques meéesws)es différentes zones d'intérét le long de la
marge. Ceci a permis de mettre en évidenceounnouveau réseau de failles actives en mer et de
procéder a une premiére évaluation des conségaeie cette tectonique active sur la sédimentation
(profonde et de surface) et sur les processusmséthires récents. |l a également été possible
d’évaluer la quantité de raccourcissement sur lestshes actives identifiées, ce qui a été intégré dans
le cadre de la Méditerranée Occidentale. La ma@ussi été étudiée a I'échelle lithosphérique, afin

de déterminer son degré d'inversion.

5.1.1. Style et répatrtition de la déformation

Pour résumer les différents styles de tectoniqueorgngs le long de la marge algérienne, on peut la
diviser en deux grands secteurs. A l'ouest d@é€®¢ on retrouve plutdt des preuves d’activité
décrochante, ancienne ou récente : (1) d’ouestgron rencontre, a I'ouest d’Arzew, une structure en
fleur active, probablement reliée (en échelon) plusiekt a la faille de Yusuf, une faille décrochante
dextre. (2) Plus a l'est, le pied de pente abauptarge de Mostaganem représente sans doute une
ancienne marge transformante, témoin reliqudadmigration du bloc Alboran vers l'ouest. Il ne
semble toutefois pas que cette structure soit actueiteantive. Au large de la région de Ténes, il se

peut qu'il y ait eu aussi du décrochement, comme ['attestent des indices morphologiques tels que de
nombreux linéaments est-ouest. Cependant, actuellelaenarge se souléve, et de nombreux indices
morpho-structuraux et sismologiques font plutét penser que la compression est le mécanisme majeur
dans ce secteur. D’ailleurs, plus a I'est, a partiCterchell, on ne retrouve presque plus d’indices de
décrochement, a part pour accommoder par oétsdie déplacement différentiel entre deux
chevauchements. Ainsi, les struetsiles plus présentes sur la marge centre et est algérienne sont des
chevauchements aveugles a pendage sud, génémalemepied de pente, ou sur la pente, et
d'orientation SO-NE a E-O. Ces chevauchemaetprésentent souvent en échelons plus ou moins
recouvrants, en particulier sur la marge esé@dmne. lls forment des bassins perchés et des
anticlinaux. Dans le chapitre 3, lesllovers ont été distingués des bassins pggy-back par la

géométrie des sédiments syntectoniques. Entre Bejaia et Annaba, la tectonique est un peu moins
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marquée dans la topographie (car plus récenteXgns le secteur de Boumerdes, mais on retrouve
encore le méme style de plis.

Quoiqu’il en soit, ces nouveaux résultats invalidentpartie les anciens modéles de la marge qui
décrivaient une marge transpressive, avec la ptésee grandes failles décrochantes actives le long
de la marge (par exemple : Mauffret et al., 198¥orel et Meghraoui, 1996). En fait, il sS’avere que
ces structures décrochantes actuellement activesmesclusivement présentes qu’a I'ouest d’Oran.
Ailleurs, la déformation active est clairement coegsive, et la composante décrochante, si elle
existe, est négligeable, ou trés faiblement exprimée.

La déformation néotectonique a la transitiazéan-continent est concentrée sur au maximum une
soixantaine de kilometres. Cette déformation casgive a commencé en mer, sur la marge centre- et
est-algérienne au début du Quaternaire, ou peutsétpeu avant, durant le Pliocéne, par endroits. Il
n'est pas exclu que les plis aient subi une wé&bion polyphasée, mais sans l'aide de datations
précises des horizons, il est impossible de connait&tdilé exacte de cette évolution des plis. La
vitesse de déformation long-terme, sur tous leslisavers la marge le long d'une coupe N-S, est
comprise, suivant les endroits, entre 0.1 eninfan, en sachant qu’il s’agit probablement de vitesses

minimales, pour les raisons évoquées dans les 2 chapitres précédents.

Figure 5.1: Carte bathymétrique et topographique de la marge algérienne, avec les
différents régimes tectoniques, et les vitesses long-terme calculées le long de la marge.

Ces vitesses sont représentatives d’'une déformatimpterme, et ne peuvent pas étre directement
comparées aux vitesses de convergence obtenues @&Se Certaines estimations de vitesses de
glissement sur des failles a terre (cf. 4.1.1) montqeie les vitesses court terme sont souvent plus
fortes que les vitesses long-terme d’'un facteur 4 a 10. Si I'on applique ceci aux failles en mer, on
obtient alors des vitesses court-terme pour I'enseddsefailles localisées en pied de pente entre 1.3
et 4.0 mm/an. Ces chiffres montrent les grandesriitudes actuelles, mais signifient que la marge

sous-marine centre- et est- algérienne est stistepd’absorber une partie importante de la
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convergence Afrique-Europe au niveau de la tramsiicéan-continent, et en arriére de I'ancienne
suture des zones internes avec 2eses externes. Plus a l'ouest, la déformation compressive est
accommodée sur la marge espagnole et & terre en Algérie.

L'importante part de la déformation accommodée en mer sur la marge centre-est algérienne a
également des implications en terme d'aléa isjgse car la plupart des failles identifiees sont
potentiellement sismogenes, et capables de gedéseséismes de magnitude >6, ce qui représente un
danger a prendre avec davantage de considénationles nombreuses villes coétieres de I'Algérie,

notamment la capitale.

5.1.2. Effets de la tectonique sur la sédimentation

La sismicité et la formation des plis ont dembreuses conséquences sur les sédiments et les
processus sédimentaires observés dans la zonadeéLes effets de la tectonique ont pu étre
examinés a plusieurs échelles. Sur les profils sjiged, sur les premiers kilométres de sédiments, on
voit que les sédiments plio-quaternaires sont hésat forment des bassins avec une sédimentation

en éventail. Parfois, dans le cas des bassimsl&ver, une faille normale listrique accommode le
basculement prés de la pente. Le basculemédatseulévement de ces bassins provoquent la déviation

de nombreux canyons en amont des fronts chevauchants.

A une plus petite échelle, sur les premiers 100-150 m de sédiments, grace au Chirp, il est possible
d’identifier les produits dhstabilités sédimentaires tels que des slumps edelass flows Il s'avére

que ces dépdts gravitaires de masseégdement de petite taille (<20 Rmet nombreux, sont
préférentiellement situés au pied des escarpentectsniques actifs. Grace au SAR, il a aussi été
possible de carter des loupes d'arrachements, nogsbreuses, une fois de plus au niveau des
escarpements actifs, et plus particulierement aeiani de I'escarpement présumé lié au glissement de

la faille de Boumerdes. Il n'est cependant pas nanm pkclu que les fronts chevauchants soient reliés

en profondeur sur une seule faille, et le glissertmatdu séisme de Boumerdés aurait pu étre réparti

de maniére asismique sur plusieurs fronts, en surfggeérant ainsi de petits glissements le long de

ces escarpements.

Les instabilités sédimentaires sont souvent associées a un risque géologigue, comme les ruptures de
cables de télécommunication, mais aussi les tsundrai®té montré au paragraphe 3.5.2. qu'il n'est

pas exclu, vu la taille d’ancieas instabilités sédimentaires, quané d’elle ait provoqué un tsunami,

et que cela puisse se reproduire dans le futur.
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5.1.3. Quel devenir pour la marge algérienne ?

On a montré que la marge algérienne avait subbu@st, la translation vers I'ouest d’Alboran, et, a

I'est, un collage ~N/S des Kabylies contre la plagfreaine. Cette migration d’Alboran et ce collage
maintenant terminés, il ne reste que des reliquda dene transformante au large de Mostaganem, et

la suture zones internes — zones externes n'egjuergdus active. Par contre, on observe maintenant

la création de nouveaux plis en pied de pentéadmarge centre et est, a pendage sud, opposé au
pendage de I'ancienne subducti@n,orientés perpendiculairement au champ actuel de contraintes.
Nous assistons donc a une réorgaitgade la limite de plaque, ur®ncentration de la déformation
récente semblant s’intensifier progressivenvens le pied de la marge algérienne.

Il a été montré au chapitre 4 que la marge agée est une bonne candidateir une future initiation

de subduction. D’ailleurs, la plaque océanique et pl@yée, comme l'atteste une flexion de grande
longueur d’'onde a travers le bassin algérien et la géométrie des sédiments de surface, mimant un
bassin flexural. Cependant, plusieurs facteurs défatvorables pour une mise en place effective d'une
subduction. Parmi ces facteurs, on peut citerilddavitesse de convergence. De nombreuses études
antérieures basées sur des modélisations numéraqiesontré qu’'une si faible vitesse n'est pas
suffisante pour permettre a une subduction de &€wtir. Cependant, il n'est pas exclu que cette
vitesse augmente avec le temps, donc ce n'est pas un critére suffisant pour exclure un début de
subduction dans le futur. Un autre facteur inhibitestr la forte résistance due a la friction des deux
plagues accentuée par la flexion de la plague océar@pite valeur n'a pas encore été quantifiée, et

il faudrait des modeéles plus complexes pestimer la valeur de cette force.

5.2 Perspectives

Les vitesses de déformation obtenues dans ce tpauaitont étre précisées lorsque plusieurs éléments
trées importants seront connus : 1) les datatisuns les carottes obtenues permettront un meilleur
calibrage des taux de sédimentation récents. d aassi possible de connaitre précisément les ages
des premiers réflecteurs visibles sur le Chap,l ainsi de connaitre les vitesses de soulévement
(court-terme) durant ces derniers ~10000 ans (ou gtése aux carottes Calypso, plus longues). 2) Si
un forage est effectué sur cette partie dankrge, il sera alors possible de connaitre I'age des
transitions de facies évoquées pour les calculs detdie la déformation au Chapitre 3, et ainsi
connaitre plus précisément le début de la défoomatit les vitesses de raccourcissement long-terme.
Afin de contraindre précisément la quantité aecourcissement accommodée a la limite de plaque sur
cette marge sous-marine, il faudrait également étdadrene d’étude plus au large (surtout sur la
marge est, ol l'on a esquissé la présence de fatregauchants a la limite de nos données), et

compléter le jeu de données sur la plate-forme continentale.
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Quant a la cinématique des plis, une modébsafnumérique, comme par exemple dans Simoes et
Avouac, 2006, ou analogique, comme par exemple Bansard et al., 2007) permettrait de mieux
comprendre, d’abord la géométrie de la faille saa®fte, mais aussi de mieux calibrer la quantité de
déformation. Une étude plus approfondie de laphologie des canyons perturbés par la tectonique
est envisageable, et mériterait une étude quantitasile, qu’une modélisation de la migration des
« knickpoints » (e.g. Mitchell, 2006).

L’apport de profils de sismique lourde multitracesnpettrait la visualisation directe des plans de
faille en profondeur, et indiquerait ainsi le lien endé&rastructure profonde et les structures en surface.
L'acquisition de telles données me parait primordieieécessaire avant d’effectuer des travaux plus

précis de modélisation structurale de la marge.

Concernant le risque géologique, I'apport desttascsera de double intérét. Tout d’abord, grace aux
futures datations, il sera alors possible de dateiristabilités sédimentaireentifiées, ce qui pourra

initier un travail de paléosismologie, et peueéinsi permettre de corréler ces instabilités avec des
séismes historiqgues connus, et éventuellementrdiéier un taux de récurrence des séismes sur la
marge. D’autre part, une étude plus détailléevdismes impliqués dans les instabilités sédimentaires

sera fondamentale pour de futures modélisations de tsunamis.

Enfin, pour mieux contraindre I'évolution future @emarge, il sera nécessaire d’utiliser un modéle de
plaques viscoélastiques, qui prendra en comptpdesmetres rhéologiques des plaques, et, plus tard,
des modeles 3-D. L'examen approfondi des adiemanagnétiques permettra aussi de renseigner sur
la localisation de la transition océan-continegt@ssaire pour connaitre la rratde la lithosphere de

part et d’autres de la marge.
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Annexe 1: Bathymétrie ombrée (MNT au pas de 100 m) de la marge algérienne. A terre: MNT SRTM au pas de 90 m.



Annexe 2: Bathmétrie et topographie ombrées et en couleur de la zone d'Oran (pas de 50 m)



Annexe 3:Bathymeétrie et topographie ombrées et en couleur de la zone de Ténées (pas de 50 m)



Annexe 4: Bathymétrie et topographie ombrées et en couleur de la zone d'Alger (pas de 50 m)
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Annexe 5: Bathymétrie et topographie ombrées et en couleur de la zone de Boumerdes (pas de 25 m)



Annexe 6: Bathymétrie et topographie ombrées et en couleur de la zone de Bejaia (pas de 50 m)



Annexe 7:Bathymétrie et topographie ombrées et en couleur de la zone de Djidjelli (pas de 50 m)



Annexe 8: Bathymétrie et topographie ombrées et en couleur de la zone de Skikda-Annaba (pas de 50 m)
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