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Résumé : 

Etude bio-chronostratigraphique du Miocène moyen en Oranie : exemple de la marge sud-est du bassin du 

bas Chélif (Oued Rhiou). 

 

Des sédiments riches en microfossiles du Miocène inférieur et moyen ont permis de définir de nouvelles 

limites de biozones de la série de la série géologique de l'Oued Rhiou (marge Sud du bassin du bas Chélif). 

L'étalonnage entre les marqueurs de biozone à nannoplancton calcaire (Helicosphaera ampliaperta, Sphenolithus 

heteromorphus) et à foraminifères planctoniques (Globigerinoides trilobus, Gs. sicanus sans Praeorbulina) des 

coupes de l'Oued Taberket et de Sidi El Rhorb donne un âge Burdigalien terminal. L'âge Langhien de l'Oued 

Boutelis est basé sur la présence de Globorotalia siakensis, Praeorbulina glomerosa curva et P. glomerosa 

glomerosa, associés à S. heteromorphus, H. ampliaperta et et à certains taxons d’ostracodes. Ces coupes 

comprennent la limite Burdigalien-Langhien (biozones N8/NN4). Cette limite est bien corrélée à celle généralement 

admise (15,974 Ma). À travers des biozones successives (N9/NN4 supérieure à N10 inférieure), la coupe de l’Oued 

Boutelis atteint le Langhien supérieur. La limite Langhien–Serravallien, correspondant aux biozones N10 

supérieure, NN6 inférieure et MMi6, est définie dans la coupe de Sidi Bou-Kebar par la présence de Globorotalia 

praemenardii et l’absence de G. peripheroronda et S. heteromorphus. Cette coupe se prolonge jusqu’au Serravallien 

supérieur, attesté par la première apparition de Paragloborotalia² mayeri, marquant les biozones N12, NN6 

supérieure et MMi7b. 

Ces résultats sont placés, dans le contexte régional, d'un sillon subsident qui se situerait au piedmont NW 

de l'Ouarsenis, constituant ainsi un important siège de cette sédimentation. Son remplissage sédimentaire est 

déclenché dès le Burdigalien terminal en se terminant au Serravallien supérieur ; il est caractérisé par des séquences 

transgressives-régressives corrélées aux fluctuations globales des cycles eustatiques (TB2.3 à TB2.6). Celles-ci 

illustrent six phases de sédimentation marine et détritiques sub-aquatiques séparées par plusieurs discontinuités, 

principalement : la limite Burdigalien-Langhien, la limite Langhien- Serravallien et Serravallien-Tortonien. La 

première phase correspond à un environnement profond évoluant au sommet, vers un milieu côtier. La seconde 

phase est marquée par un environnement siliciclastique côtier sub- à moyen-littoral de haute énergie. Un delta 

hyperpycnal a initié la troisième phase, évoluant progressivement vers un environnement profond. Une érosion 
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intense et un développement d’un environnement évaporitique marquent la quatrième phase, qui serait liée à un 

exhaussement local. Elle est suivie par la cinquième phase qui témoigne de l'installation d’un système côtier 

instable, influencé par des apports terrigènes discontinus et ponctués par une activité volcanique syn-sédimentaire. 

Enfin, la sixième phase traduit une transition vers un contexte sub - aquatique, de type cône alluvial ou de déjection, 

marquant la fin de la dynamique marine et une importante érosion des reliefs dans cette série. 

Les données tirées de la microfaune indiquent la présence de conditions thermiques chaudes allant du 

Burdigalien terminal au Langhien et des conditions transitionnelles d’âge Langhien terminal-Serravallien dans les 

bassins nord algériens. Le paysage aura été marqué par des mangroves sur les rivages. Ces conditions thermiques 

rappellent les mêmes caractéristiques correspondant à celles décrites pour l'Optimum Climatique du Miocène 

moyen (COMM) suivi par le Climat transitionnel du Miocène moyen (CTMM). 

 

Mots-clés : Série de l'Oued Rhiou, Biostratigraphie, Limites Miocène inférieur-moyen et moyen-supérieur, Bassin 

du Bas Chélif, Paléoenvironnement et Climat. 
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Abstract: 

Bio-chrono-stratigraphic study of the Middle Miocene in the Oranian region: example of the southeastern 

margin of the lower Chélif basin (Oued Rhiou). 

 

 

Sediments rich in microfossils from the Lower and Middle Miocene have enabled improved 

biostratigraphy of the Oued Rhiou geological series (southern margin of the Lower Chelif basin). The 

calibration between the calcareous nannoplankton biozone markers (Helicosphaera ampliaperta, 

Sphenolithus heteromorphus) and planktonic foraminifera (Globigerinoides trilobus, Gs. sicanus without 

Praeorbulina) from the Oued Taberket and Sidi El Rhorb sections corresponds to the latest Burdigalian. 

The Langhian age of Oued Boutelis is based on Globorotalia siakensis, Praeorbulina glomerosa curva 

and P. glomerosa glomerosa, associated with S. heteromorphus, H. ampliaperta and ostracods. Thus, 

these sections include the Burdigalian-Langhian boundary (biozones N8/NN4). This boundary correlates 

well with the generally accepted one (15.974 Ma). Through successive biozones (N9/NN4 upper to N10 

lower), the Oued Boutelis section reaches the upper Langhian. The Langhian–Serravallian boundary, 

corresponding to the upper N10, lower NN6 and MMi6 biozones, is defined in the Sidi Bou-Kebar section 

by the presence of Globorotalia praemenardii and the absence of G. peripheroronda and S. 

heteromorphus. This section extends to the upper Serravallian, attested by the first appearance of 

Paragloborotalia mayeri, marking biozones N12, upper NN6 and MMi7b. 

These results reveal the existence of a broad subsidence trough located in the north-western piedmont of 

the Ouarsenis, thus constituting an important site for this sedimentation. Its filling began at the latest 

Burdigalian and ended in the upper Serravallian; it is characterized by transgressive-regressive sequences 

correlated with global fluctuations in eustatic cycles (TB2.3 to TB2.6). These illustrate six phases of 

marine and sub-aquatic detrital sedimentation separated by several discontinuities (boundaries), mainly: 

the Burdigalian-Langhian, the Langhian-Serravallian and the Serravallian-Tortonian. The first phase 
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(deep) tends towards a coastal detrital environment, the second being marked by a high-energy sub- to 

mid-littoral coastal detrital environment. They illustrate an obvious eustatic and tectonic evolution, 

reflecting significant subsidence. A hyperpycnal delta initiated the third phase, gradually evolving towards 

a deep environment. Intense erosion and the development of an evaporitic environment mark the fourth 

phase, linked to local tectonic uplift. This is followed by the fifth phase, which shows the establishment 

of an unstable coastal system, influenced by discontinuous terrigenous inputs and punctuated by syn-

sedimentary volcanic activity. Finally, the sixth phase reflects a transition to a sub-aquatic environment 

of the alluvial cone or debris cone type, marking the end of marine dynamics and significant erosion of 

the relief in this series. 

The characteristics of the palaeontological environment indicate the presence of warm thermal conditions 

from the late Burdigalian to the Langhian and transitional conditions from the late Langhian to the 

Serravallian in the northern Algerian basins. The landscape would have been marked by mangroves on 

the shores. These thermal conditions are reminiscent of those described for the Middle Miocene Climatic 

Optimum (MMCO) followed by the Middle Miocene Transitional Climate (MMTC). 

 

Keywords: Oued Rhiou Series, Biostratigraphy, Lower-Middle and Middle-Upper Miocene Boundaries, 

Lower Chelif basin, Palaeoenvironment and Climate. 
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 :الملخص

وثةة عي ةةايا  ةةةبيا ا و ةةبيا  ةة  بي :يكرون سةةغااراة بيمالوس سةةأياط وسةةطيةيوهراةةبيو ةةرا -دراسةةبيو ةة 

 (.)يوادير   ي  ضيشل فيا سفلي

أ تاحةةةةريا رواسةةةة يا را ةةةةبية مةةةةراسيا   سةةةةبيوةةةةتحيالم  سةةةةأياط سةةةةف يواط وسةةةةطي سةةةةأيا  ةةةة  ر ي

ا ب  سةةةغار رراةيمالسلسةةةليا     و ةةةبيةيوادهيرسةةة ي)ا مةةة وليا اةةة (ي ةةة ضيا يةةةل فيا سةةةفلي(.يا  يالم ةةة  ر ي

)  ل   سةةةةفوايأ وبل ةةةة ووتاييسةةةةف ا      ي وةةةةأيوةةةةطااسيا ار  ةةةة سيا   سةةةةبيوةةةةتحيا اةةةة ن و      يا   ةةةة

سةةةن سن  يوةةةتحيدو ييغل و ررسا سةةةت ييغل و ررسا سةةةت يلرسل وةةة  ) ووةةةتحيا فةةة راو ا فوايا    ةةةب   ووو رةةةة  (ي

ةيواةة  ويوادهيتابر ةةريوسةةن تهيا ر ةة ر ير  اةةةعيوةةوير سةةبي. ةةيا ب ردغةة    .يأ وةة يرةة  ر يو  ةةوي (برياورو   اةة 

يوبراورو   اةةة يغلةةة ووو ايغل و روتا  ةةة يسن  ك سسةةةإ وادهيوةةة ر لإ يا ليا   ةةةيا  نرةةةإيةإسةةة هتيا ليووةةة ديا لي

  ل   سةةةةفواي ويسةةةةف ا      ي   ووو رةةةةة  ييييالمةةةةرربرأيوةةةةةك رةةةةة يوبراوروو   اةةةة يغلةةةة ووو اايغلةةةة ووو ا

 ا  ل ةةة يا ل N9/NN4 وةةةتح) وو ةةةلياط وسةةةغاك داس.يووةةةتحياةةة عير بةةةويا ار  ةةة سيا   سةةةبيالم    بةةةبيأ وبل ةةة ووتا

N10 ييسصةةةة ي ةةةة ايالمارةةةةويا ليا  نرةةةةإياط  ةةةةاييوابهيس بةةةةاتحيا ةةةةتيا ف  ةةةة يوةةةةأيا ب ردغةةةة    ي(ا سةةةةفا

ايوةةويوةة ي ةة يو  ةةتي  لم ةة  ي)(N8/NN4 ا ار  ةة سيا   سةةب) وا  نرةةإ ول ةة  يي15.974ييو ةة ي ةةتيس  اةةةعيو ةةت 

 .سناب(

ا سةةةةفاي NN6ا  ل ةةةة يو N10 أ وةةةة يا ةةةةتيا ف  ةةةة يوةةةةأيا  نرةةةةإيوا سةةةةواة  ييالم اةةةةةعيمالار  ةةةة س

 وا ةةة  يغل و روتا  ةةة يبراراةةة رده ييةاةةةتيدي تسةةةتطيةيوارةةةويسةةةن تهيوةةة يكبةةةويوةةةتحياةةة عيووةةة ديMMi6و

يور ةةةتي ةةة ايالمارةةةويحةةةليا سةةةواة  ياط  ةةةاييرةةةويسةةةتعي ةةةاي  يا  مةةة رياط وعي ةةةة يغل و روتا  ةةة يووسفوورونةةةتا

 .MMi7bا  ل  يو NN6ييN12 ييا تييراُيزيا ار   سيا   سبيةراجل و روتا   يو  ر ره

اةةر يا  ي ةة  يةي ةة طيا غسةةإب س.يو ةةتيدييشةةوعو ةةتيبسةةن ي هةةت يواسةةويوةةتحيا مبةة  يةيسةةف  ي

وةةة ذي ةةة اياماةةةت ييوةةةتحير سةةةبيا ب ردغةةة    يا ليا سةةةواة  ياط  ةةةايي ةةةييبسلسةةة سيلرسةةةن ن بي رسةةةبيو  رسةةةبي

ورةةة ذي ةةة طيا  سلسةةة سيسةةةريورا ةةة يلرسةةةإ ي .TB2.6 ا ل TB2.3 ورربرةةةبيو البةةة سيااوراسيات س سةةةن  ر ب

.يا   ررةة  يي-ا سةةواة  يويا سةةواة  -ا  نرةةإيا  نرةةإي-رفصةة يوإ ةة ي ةةت يانار  ةة سييأ  مةة ي ةةتوديا ب ردغةة    

المةةر لياط ولي)ا بيرسةةبيا  ا اةةب(ير بةةةيسةة يوإفةةبيسةة  ل بية  ر ةةبييوا   ن ةةبير صةةفيوبإفةةبيسةة  ل بية  ر ةةبيوةةتحينةة  ي
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ا.ي س سةةن  ر     يول   ن ةة  يوااةة  يس  ةة ي ب  ةة  يكبةةو  ايا  شةةنبةيا ليو  سةةطي ةةرهي اسي   ةةبي    ةةبييطةة يسُ مةةريررةة ر 

ررةة رسيرةةتر    يسةة يوإفةةبيم اةةب.يأ وةة يالمةةر ليا راو ةةبيي hyperpycnalو ةةتيشةةمتسيالمةةر ليا     ةةبيوتاسةةبيد  ةة ي

ةاةةتيتةةيزسيو  رسةةبيشةةتست يوررةة ريوإفةةبيرباوسةةبيتكةةبي.ةةتحياررفةة  يل  ةة  ياةةلي.يرل ةة يالمةةر ليام وسةةبيا ةةتييرةةتعي

 ةةةاياسةةةن ارارين ةةة  يسةةة  لييغةةةويوسةةةن ارييو ةةة  نريبرواسةةة ية  ر ةةةبيغةةةويوه  اةةةبيوييةةة  يبةةةر  يوةةة اوتحيوةةةوي

اييةةة   يالمةةر ليا س دسةةبيرُ ةةيي.ةةتحيةن اةة عيا ليوإفةةبي  رسبةةبيوةةتحينةة  يا ةة رسطييشةة  ة بيوراةة ر ا غسةةإ .يوأ اةةو 

 .ا ف ب بيأ ويا اه اسيا  رسبيالم رّا ييو ير  ير سبيااسا و بيا بيرسبيةي  طيا سلسل

بيةةةوي صةةة يصيا بإفةةةبيا اترةةةبيا ليدةةةروميوه   ةةةبيداةفةةةبيوهةةة ير سةةةبيا ب ردغةةة    يوحةةةليا  نرةةةإيي

ودةةةروميان ا   ةةةبيوةةةتحيأ وا ةةةريا  نرةةةإيا ليا سةةةواة  يةيأ حةةة اضيشةةةوعيا اا ةةةرييح ةةة يررةةة رسيالم نرروةةةة سي

 " ةةايا سةة ا  .يوبيةةوي ةة طيا  ةةروميا رارسةةبيا لينفةة ي صةة يصي ا ةةتياط  أةةيالماةة  يمالا  سةةأياط وسةةط

(COMM) و ةن ا عيالما  يمالا  سأياط وسط" (CTMM). 

 

ا  نر ةةةبيي-:يا سلسةةةليا     و ةةةبي ةةة ادهير  ةةة ييوا رب اراة ةةة يا   سةةةبييوا ةةةتوديا يدسر   ةةةبا  ةةةوسيالمف  ح ةةةب

وحةةة ضيا يةةةلفيا سةةةفليييوا بإفةةةبيوالماةةة  يييا   رر ن ةةةبي-   بسةةةة ياة   بييييوا ةةةتوديا سةةة-وا ةةةتوديا  نر ن ةةةب

 ا اترب.
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1. Introduction générale 

La sédimentation marine et continentale miocène du bassin du bas Chélif a enregistré une épaisse 

succession géologique dépassant généralement 6 000 m. Elle reflète une histoire dynamique complexe, 

générant de nombreuses discontinuités sédimentaires importantes, qui la séparent généralement des dépôts 

antérieurs (socle) et des dépôts pliocènes sus-jacents. L'histoire de ce bassin intra- montagneux 

(Meghraoui, 1982 ; Meghraoui et al., 1986 ; Leprêtre et al., 2018) se reflète dans la dynamique 

sédimentaire, qui régit nécessairement l'agencement et la géométrie des corps sédimentaires selon leur 

nature et leur granulométrie. Cette dualité permet de répondre à la contrainte d'une déformation constante, 

générée par la genèse et l'évolution de la chaîne tellienne au Cénozoïque. 

L'histoire géologique de ce bassin débute au Miocène inférieur. Elle couvre l'ensemble du nord de 

l'Algérie par une vaste transgression qui s'étend de Tlemcen à l'ouest jusqu'à la dépression saharienne de 

Biskra à l'est. Plusieurs zones submergées s'y sont individualisées, telles que les bassins de la Tafna, du 

bas et moyen Chélif, du Sebaou, du Hodna, etc. (Perrodon, 1957 ; Thomas, 1985 ; Guiraud, 1973 ; 

Neurdin-Trescartes, 1992, 1995). 

Les dépôts signalés au Miocène inférieur par les auteurs anciens sont surmontés par le Miocène 

supérieur ou Vindobonien (Perrodon, 1957), synonyme du système tellien d'Anderson (1933, 1936). Ce 

dernier correspond aujourd'hui aux étages tortonien et messinien (Belkebir et Anglada, 1985 ; Belkebir et 

al., 1996 ; Bessedik et al., 1997 ; Bessedik et Belkebir, 1985/1986). Le Miocène inférieur correspond au 

Cartennien (Pomel, 1873 ; Brive, 1913 ; Anderson, 1936) ou au Burdigalien de Perrodon (1957), voire au 

Burdigalien et à l’Aquitanien de Neurdin-Trescartes (1992). 

Leurs caractéristiques lithologiques représentent trois phases bien connues (Brive, 1897 ; Anderson, 

1936 ; S.N. REPAL, 1952 ; Perrodon, 1957). La première (base) est détritique, grossièrement marine et/ou 
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continentale (conglomérats et grès : Sarhli, Anasseur, série détritique inférieure). Elle est suivie d’une 

deuxième phase, en milieu marine (Marnes Intermédiaires), qui pourrait être en partie contemporaine de 

la première. La troisième phase est constituée de dépôts détritiques grossiers marins et continentaux 

(conglomérats et grès : détritique supérieur). Ces phases correspondent au Miocène inférieur et moyen 

(Bessedik et al., 2002) dont les limites entre étages ne sont pas bien définies, en particulier celle entre le 

Burdigalien et le Langhien, entre autres. 

Les dépôts correspondant aux deux premières phases marines (conglomérats, grès et marnes) sont 

souvent liés au démantèlement des terrains anciens plus ou moins proches. Ils reflètent généralement une 

intense activité dans la chaîne tellienne lors de sa propre genèse (Anderson, 1936 ; Gourinard, 1958). 

Cette sédimentation s’étend vers l’est dans les régions de Médéa et de Blida (Pomel, 1873 ; Brive, 1913 ; 

Ficheur, 1896 ; Dalloni, 1917 ; Perrodon, 1957 ; Neurdin-Trescartes, 1992). Elles sont particulièrement 

contemporaines d'importantes étendues détritiques continentales, les « cônes de déjection » (Perrodon, 

1957), localisées au nord du bassin, sur le versant sud du massif du Dahra occidental et dans la région de 

Ténès. Elles s'étendent jusqu'à Miliana et Cherchell (Brive, 1897, 1913 ; Pomel, 1873 ; Anderson, 1936 ; 

Perrodon, 1957). 

De nombreux auteurs (Ficheur, 1896 ; Pomel, 1873 ; Brives, 1913 ; Anderson, 1936 ; S.N. REPAL, 

1952 ; Perrodon, 1957 ; Thomas, 1985 ; Neurdin-Trescartes, 1992 ; Belkebir et al., 1996) décrivent de 

manière générale la macrofaune collectée dans ces dépôts. Perrodon (1957) y note l'abondance de 

mollusques et d'échinides dans le faciès détritique, qu'il rattache au « Burdigalien » (Miocène inférieur). 

La macrofaune est caractérisée par des tests épais, comme l'espèce Ostrea crassissima (Lamarck, 1819). 

Les pectinidés y sont nombreux, comme Pecten convexior (Almera & Bofill y Poch, 1897), P. revolulus 

(Michelotti, 1847), Flabellipecten incrassatus (Partsch, 1848), P. josslingi (Smith in Sowerby, 1847), P. 

pseudobeudanti (Deperét & Roman, 1902), Chlamys northamptoni (Michelotti, 1839). 
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Les échinides sont représentés par Hypsoclypus doma (Pomel, 1887), Clypeaster angustatus (Pomel, 

1887), Amphiope persotiata (Pomel, 1887), etc. En revanche, les marnes sont pauvres en macrofossiles ; 

On note Aluria aturi (Bastehot 1840), des Pléropodes et des Pectinidés lisses, semblables à Amussium 

denudatum (Reuss, 1867). Les marnes grises contiennent des foraminifères planctoniques : Globigerina 

altispira (Cushman & Jarvis 1936), Globigerina pseudovenezuelana (Blow&Banner, 1962), Globorotalia 

mayeri (Cushman & Ellisor 1939), Candorbulina universa (Jedlitschka, 1934), Globigerinoides triloba 

(Reuss, 1850). 

 Au nord-est du bassin, Brive (1913) note aux environs de Ténès, la présence dans les grès et 

poudingues cartenniens de larges éléments d'Ostrea cartenniensis, ainsi que toute une faune de pectinidés 

et de nombreux échinides : Hypsoclypsus doma, Echinolampas cartenniensis, Clypeastar cartenniensis, 

et de garstéropodes : Turitella gradata, Cerithium, Pyrula, Sclaria, Natica. Dans la région de Cherchell, 

un grès grossier (Pomel, 1873) marque la base de la série cartennienne. Il contient dans sa partie supérieure 

de grandes Turritella, Scutella et surtout d’Amphiope. 

On y trouve également un grand nombre de grandes huîtres qui selon Pomel (1873), appartiendraient 

à Ostrea crassissima. Une centaine de mètres d'épaisseur de marnes grises, plus ou moins argileuses sont 

séparés des couches précédentes par un ou deux lits irréguliers de pouding argileux au Pecten 

burdigalensis et Ostrea crassissima, var. abbrevianta. Certaines de ces faunes (Ostrea crassissima = 

Crassostrea gryphoides, Amphiope, grande Turritella) sont adaptés aux milieux marins détritiques (sable, 

grès et boudin). Par exemple, l’Amphiope avec une population lithophage (Stara et al., 2012 ; Stara et 

Sanciu, 2014), sont bien adaptés aux eaux peu profondes et modérément agitées et aux températures 

chaudes (Stara et al., 2012 ; Stara et Borghi, 2014). De telles conditions sont largement décrites à la fin 

du Miocène inférieur et au début du Miocène moyen en Méditerranée (Bessedik, 1984 ; Bessedik et 

Cabrera, 1985 ; Blondel, 1992 ; Zachos et al., 2008 ; Popescu et al., 2021, entre autres). 
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L’objectif de ce travail est la recherche systématique de coupes géologiques (affleurements) 

représentatives de cette période et le ciblage de dépôts marins fossilifères qui devraient permettre la 

description des faciès lithologiques et paléontologiques ainsi que de leurs environnements à proximité des 

limites au sein du Miocène inférieur-Miocène moyen dans le bassin du Bas Chélif. Ces conditions sont à 

rechercher dans la région du piémont nord-ouest du massif de l’Ouarsenis (Fig. 1). En effet, les zones 

situées entre les agglomérations d'Oued Rhiou et  Djidiouia présentent d'excellents affleurements 

miocènes dont la lithologie et la stratigraphie semblent être représentatives. Elles ont fait l'objet des 

travaux de recherche d'Anderson (1936), S.N. REPAL (1952) et Perrodon (1957). Elles y montrent un 

apport détritique grossier abondant, reflétant la dynamique active de la chaîne tellienne méridionale (Fig. 

2 ; 3). 

Depuis, l'étude sédimentologique menée dans cette région a permis de reconstituer les 

paléoenvironnements en place, attribués p.p. au « Miocène inférieur » (Aquitanien et Burdigalien) 

(Neurdin-Trescartes, 1992, 1995). Cette attribution est peu satisfaisante comparée à celle du Miocène 

inférieur et moyen obtenue ultérieurement (Belkebir et al., 1996 ; Bessedik et al., 2002). 

L’objectif de cette étude vise notamment à (i) dater ces dépôts à partir de foraminifères planctoniques 

calibrés avec du nannoplancton calcaire et lorsque cela est possible, des ostracodes et à (ii) préciser les 

limites biostratigraphiques entre étages du Miocène inférieur et moyen (Burdigalien-Langhien, Langhien-

Serravallien, Serravallien -Tortonien) dans la série géologique de l’Oued Rhiou. 

2. Cadre géographique  

Cinq longues coupes géologiques sont relevées, à proximité du barrage de Gargar, au sud de 

l'agglomération d'Oued Rhiou : Oued Taberket (partiellement étudié par Anderson, 1936 et Neurdin- 

Trescartes, 1992), Sidi El Rhorb Inférieur et Sidi El Rhorb Supérieur (Sidi Abdelkder Nakhla Sud et nord ; 
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Neurdin-Trescartes, 1992), Oued Boutelis et Sidi Bou-kebar (Fig.1). Il est à noter que certains transects 

de coupes sont difficiles à localiser en raison de la construction du barrage de Gargar et de son remplissage 

(c'est-à-dire de la montée des eaux). Ceci a entraîné le déplacement de la population de l'ancien village 

d'Ahlef, l'actuel Lahlef étant situé à l'ouest du barrage. Cependant, une corrélation entre ces coupes et 

celles que nous avons relevées est proposée. 
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Fig. 1 : Carte de localisation de la zone d’étude dans le bassin du bas Chélif (nord-ouest d’Algérie). a : Carte de localisation 

générale de la zone prospectée (flèche rouge) en Méditerranée nord-ouest. b : Zone d’étude (carré blanc) située sur la marge 

sud de la plaine du Chélif. c : Zone prospectée, adjacente à l’agglomération de l’Oued Rhiou, rive droite du barrage de Gargar. 

d : Morphologie, toponymie et localisation des coupes géologiques étudiées (Oued Taberket, Sidi El Rhorb inférieur et 

supérieur, Oued Boutelis et Sidi Bou-kebar) au sud de l’agglomération de l’Oued Rhiou. 
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3. Cadre géologique et structurale  

Le bassin du Bas Chélif est un bassin « intramontagneux », s'étendant sur environ 250 km de long et 

35 km de large, de forme losangique orientée ENE-OSO (Fig. 1 : b ; Fig. 3). Avant la mise en place des 

nappes telliennes, ce bassin fonctionnait comme une fosse d’avant-pays (Neurdin-Trescartes, 1995). À 

partir du Miocène supérieur, il a évolué en un bassin « intramontagneux ». Les massifs côtiers du Djebel 

Murdjadjo, des Orousses et du Dahra soulignent sa marge nord et nord-est. Les massifs telliens 

méridionaux (Tessala, Ouled Ali, Beni Chougrane, Ouarsenis) bordent la marge sud du bassin. Il constitue 

un important siège de sédimentation cénozoïque, pouvant atteindre plus de 6 000 m d'épaisseur (Perrodon, 

1957 ; Meghraoui et al., 1988 ; Harbi et al., 1999 ; Arab et al., 2015 ; Osman et al., 2021). Au cours de 

son histoire, ce bassin a connu une tectonique très active au Néogène (Anderson, 1936 ; Perrodon, 1957 ; 

Delteil, 1974 ; Guardia, 1975 ; Fenet, 1975 ; Meghraoui, 1982 ; Meghraoui et al., 1986 ; Leprêtre et al., 

2018). Il témoigne d’une activité orogénique alpine dont l’impact néotectonique se fait encore sentir 

aujourd’hui (Meghraoui et al., 1988 ; Harbi et al., 1999 ; Derder et al., 2011, 2013 ; Benbakhti et al., 

2018 ; Abbouda et al., 2018). Sa géométrie est marquée par une structure en « blocs inclinés », connue 

dès la fin du Crétacé (Brive, 1897 ; Anderson, 1936 ; Badji et al., 2015 ; Leprêtre et al., 2018). Cette 

morphologie est influencée par la dynamique globale de la plaque africaine et son déplacement vers le 

nord-ouest, entraînant la fermeture au nord des bassins sédimentaires néogènes, notamment celui du 

bassin du Chélif (Meghraoui et al., 1988 ; Derder et al., 2013 ; Badji et al., 2015 ; Leprêtre et al., 2018 ; 

Osman et al., 2021). 
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Fig. 2 : Coupe structurale NNW-SSE en « blocs basculés », allant de la marge passive au Tell sud, en passant par le Dahra 

et le bassin du Bas Chélif (Leprêtre et al., 2018).  

La stratigraphie du bassin du Bas Chélif a débuté avec des dépôts à mollusques, qui ont permis de 

réaliser les premières divisions stratigraphiques du Néogène (Pomel, 1892 ; Ficheur, 1896 ; Brives, 1897, 

1920 ; Dalloni, 1915). Des travaux ultérieurs ont diversifié et précisé cette étape (Anderson, 1936 ; 

Gourinard, 1952, 1958 ; Perrodon, 1957).  

Sur le plan sédimentaire deux megaséquences majeures (MI, MII) caractérisent les dépôts 

miocènes de ce bassin (Delfaud et al., 1973 ; Thomas, 1985 ; Neurdin-Trescartes, 1992). Datée du 

Miocène inférieur, la première (MI) est marquée par une sédimentation marine détritique grossière à fine. 

Ses dépôts sont contemporains de la mise en place du premier cycle post-nappes (Perrodon, 1957 ; 

Mattauer, 1958). Après révision, cet âge (Miocène inférieur) est attribué aux Burdigalien, Langhien et au 

Serravallien (Bessedik et al., 2002). Parallèlement à cette phase (MI), une importante sédimentation 

continentale a eu lieu, dès le Serravallien supérieur, sur les marges des bassins de Bouhanifia et de la Tafna 

(Guardia, 1975, 1976 ; Ouda et Ameur, 1978 ; Ameur-Chehbeur, 1988 ; Bessedik et al., 2002 ; Belkebir 

et al., 1996).   
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Fig. 3 : Paléogéographie et faciès environnementaux du Miocène inférieur dans le bassin du Bas Chélif (d'après 

Perrodon, 1957). 

Rappelons que le Miocène inférieur y est organisé en trois principaux ensembles. En effet, ces 

dépôts se sont mis en place sur un substratum cénozoïque (Anderson, 1936 ; Perrodon, 1957). De bas en 

haut, on distingue d’abord un ensemble détritique inférieur, communément appelé « conglomérats de base 

», qui débute par un niveau marneux glauconieux, suivi de bancs de poudingues et de conglomérats, 

accompagnés d’alternances marneuses. Cet ensemble a été subdivisé par Neurdin-Trescartes (1992) en 

trois formations distinctes : la Formation de l’Oued Taberket, la Formation de Sidi Abdelkader Nakhla 

Sud et la formation de Sidi Abdelkader Nakhla Nord. Vient ensuite un deuxième ensemble, défini comme 

« Marnes Intermédiaires », suivi d’un troisième ensemble détritique, appelé « Détritique Supérieur ». 

L’ensemble de ces formations contient des microfaunes caractéristiques du Burdigalien (Perrodon, 1957). 

Sur la bordure nord-ouest de l’Ouarsenis, la sédimentation liée à la mer burdigalienne présente 

une dynamique transgressive puis régressive. La série conglomératique basale à caractère littoral s’y met 

en place, marquant le début de la transgression. Elle est suivie par une phase de subsidence intense, induite 
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par des dépôts profonds, au cours de laquelle les marnes intermédiaires se déposent (Fig. 4). Cette phase 

est ensuite suivie par une période de comblement du bassin, accompagnée d’une régression, qui conduit 

à la mise en place de l’ensemble détritique supérieur (Perrodon, 1957). En revanche, dans le secteur du 

Dahra, la forte subsidence semble être plus ou moins compensée par les apports sédimentaires, limitant 

ainsi le développement de séries profondes (Perrodon, 1957) (Fig. 4). 

 

Fig. 4 : A : Sédimentation des marges nord et sud du Chélif au début du Miocène (Perrodon, 1957). B : Coupe nord-

ouest de l’Oued Rhiou (Perrodon, 1957). 

La deuxième megasequence majeure (MII) appartient au deuxième cycle post-nappes, lié à une 

activité tectonique transtensive (Meghraoui, 1982 ; Meghraoui et al., 1988 ; Perrodon, 1957). Elle est 

caractérisée par des sédiments marneux du Miocène supérieur (Perrodon, 1957 ; Thomas, 1985 ; Neurdin-

Trescartes, 1992, 1995 ; Belkebir et al., 1996). Cette mégaséquence (MII) passe latéralement à un épisode 

continental contemporain (Vallésien, Turolien) (Guardia, 1975 ; Jaeger, 1977 ; Ameur-Chehbeur, 1988, 

1992 ; Bessedik et al., 1997 ; Mahboubi, 2014 ; Mahboubi et al., 2015). 

Les dépôts messiniens recouvrent cette sédimentation marine et continentale : marnes et marnes à 

diatomées, évaporites, roches marines ou lagunaires post-évaporitiques (Anderson, 1936 ; Perrodon, 

1957 ; Rouchy, 1982a, b ; Thomas, 1985 ; Saint-Martin, 1990 ; Neurdin-Trescartes, 1992, 1995 ; Mansour 
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et Saint-Martin, 1999 ; Mansour, 2004 ; Cornée et al., 2004, 2006 ; Rouchy et al., 2007 ; Osman et al., 

2021 ; Atik et al., 2024). Leur répartition est bien connue sur la marge nord du bassin du Bas Chélif, et 

plus particulièrement sur les versants sud du Dahra (Fig. 5). En effet, la région du massif du Dahra a 

enregistré une forte épaisseur.  

La transition entre le Messinien et le Pliocène semble marquée par l'évolution des environnements 

lacustres vers des marnes marines. Le cycle transgressif du Pliocène sur les dépôts antérieurs est bien 

représenté (Fig. 5) dans le bassin du Chélif (Brive, 1897 ; Anderson, 1936 ; Perrodon, 1957 ; Mazzola, 

1971 ; Fenet et Irr, 1973 ; Belkebir et Anglada, 1985 ; Thomas, 1985 ; Neurdin-Trescartes, 1992 ; 

Belhadji, 2008 ; Rouchy et al., 2007 ; Atif et al., 2008 ; Abbouda et al., 2018 ; Osman et al., 2021 ; Atik 

et al., 2024). Il présente d'importantes masses de marnes bleues (Perrodon, 1957 ; Rouchy, 1982a et b ; 

Rouchy et al., 2007), qui évoluent verticalement vers des sables et des grès. 

Les données biostratigraphiques et tectoniques récentes sont reportées sur la carte géologique, 

présentée à la figure 5 (Meghraoui, 1982 ; Belkebir et Anglada, 1985 ; Meghraoui et al., 1988 ; Belkebir 

et al., 1996, 2002, 2008 ; Bessedik et al., 1997, 2002 ; Mansouri et al., 2008 ; Belkhir et al., 2019 ; Osman 

et al., 2021 ; Atik et al., 2024 ; ce travail).  
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Fig.5 : Carte géologique et structurale de la marge SE du bassin du Chelif (modifiée d’après : Dalloni, 1913, 1922 ; Brive, 

1897 ; Brive, 1905, Anderson, 1936 ; Meghraoui, 1988). 

 

4. Activité volcanique : 

L’activité volcanique tertiaire dans l’ouest de la région d’Alger est bien localisée entre Cherchell, 

Ténès et Miliana. Elle se manifeste par des intrusions de type micro-monzonitique, micro-granitique et 

rhyolitique. Plusieurs affleurements témoignent de cette activité, notamment l’intrusion d’El Kourb, 

l’Azerou Mehabba (Gouraya), Oued Herbil (Damous), le massif du Zaccar (Miliana) ainsi que le bassin 

de Menacer (Fig.6). Les épisodes éruptifs dans cette région se sont déroulés entre 16 et 9 millions d’années 

(Lepvrier et al., 1975 ; 1976 ; Hernandez et al., 1979). 

Le magmatisme enregistré dans le bassin Chélif démontre clairement sa dynamique plus profonde 

(Lucas, 1942 ; Sadran, 1952, 1958 ; Mattauer, 1958 ; Polvêche, 1960) et date du Miocène moyen au 

Quaternaire (Guardia et al., 1974 ; Thomas, 1985 ; Megartsi, 1985 ; Belkebir et al., 1996 ; Bessedik et al., 

2002 ; El Azzouzi et al., 2003). Son activité se manifeste par intermittence sous forme de cendres ou de 

laves dans les séries géologiques néogènes, notamment dans le bassin du Bas Chélif et ses marges (Brives, 

1897 ; Gourinard, 1958 ; Delfaud et al., 1973 ; Megartsi, 1985 ; Guardia, 1975 ; Bellon et al., 1984 ; 
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Thomas, 1985 ; Neurdin-Trescartes, 1992 ; Ameur Chehbeur, 1988 ; Louni-Hacini et al., 1995 ; Louni-

Hacini, 2002).  Des manifestations volcaniques de types calco-alcalin à alcalin ont été enregistrées dans 

l’ouest du bassin du Bas Chélif (Arab et al., 2015). Un dépôt pyroclastique a notamment été identifié au 

sein des conglomérats de base du Cartennien inférieur (Anderson, 1936). Par ailleurs, quatre niveaux 

cinéritiques ont été distingués au cours du Miocène : le niveau C1 dans la formation d’Oued Tlélat 

(Langhien), le niveau C2 dans la formation de Tafraoui (Serravallien terminal), le niveau C3 dans les 

marnes bleues supérieures (Tortonien), et le niveau C4 dans la formation d’El Bordj (Messinien). Ces 

niveaux témoignent d’épisodes volcaniques successifs (Brive, 1857 ; Gourinard, 1958 ; Delfaud et al., 

1973 ; Mégartsi, 1982 ; Guardia, 1984 ; Bellon et al., 1984 ; Thomas, 1985 ; Neurdin-Trescartes, 1992 ; 

Ameur Chehbeur, 1988 ; Louni-Hacini et al., 1995).  D’autres activités volcaniques plus anciennes 

(cendres) semblent exister dans les dépôts néogènes du bassin du Bas Chélif. 

Plus au sud, dans l’Ouarsenis, se trouve le massif rhyolitique paléozoïque du Djebel Bechtout, situé 

au nord de Tiaret (Polvèche, 1959). Par ailleurs, des activités volcaniques ont été enregistrées dans la 

partie centrale de l’Algérie ainsi qu’en Petite Kabylie, où elles se sont déroulées depuis environ 17 Ma, 

avec le pluton de Bougaroun représentant le plus ancien volcanisme miocène connu en Algérie 

(Abbassene, 2016 : Fig. 6B). Dans l’ouest de l’Edough, l’activité volcanique a débuté aux alentours de 16 

Ma, avec des épisodes successifs à 15,5 Ma, entre 14 et 13 Ma, et jusqu’à 11 Ma (Abbassene, 2016) (Fig. 

6). En revanche, dans le centre de la région d’Alger, l’activité volcanique débute plus précocement, vers 

16 Ma (Burdigalien terminal) (Maury et al., 2000). Cette dynamique volcanique est en relation avec la 

distribution des apports marins détritiques, qui ont marqué la configuration paléogéographique au cours 

du Miocène inférieur entre le bassin du Bas Chélif et celui du Chélif moyen-supérieur. Ces apports sont 

particulièrement bien représentés dans les zones sud-est du bassin du Bas Chélif (Neurdin-Trescartes, 

1995). 
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L'âge du magmatisme dans la région occidentale (Oranie, Fig.6B) remonte au Miocène moyen 

(Serravallien : 13 à 13,25 Ma) (Guardia, 1975 ; Megartsi, 1985 ; Maury et al., 2000 ; El Azzouzi et al., 

2003).  
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.  

Fig. 6 : Carte des intrusions et synthèse chronologiques (fourchettes d’âge K-Ar) des roches magmatiques de la marge 

maghrébine (Abbassene, 2016 ; Maury et al., 2000, Lepvrier et al., 1975 et 1976 ; Hernandez et al., 1979), modifiée : A : 1 : 

La Galite ; 2 : Mogods ; 3 : Nefza ; 4 : Ouest Edough-Cap de Fer ; 5 : Filfila ; 6 : Bougaroun ; 7 : Béni Toufout ; 8 : El Aouana 

; 9 : Béjaïa-Amizour ; 10 : Algérois ; 11 : Cherchell ; 12 : Oranie ; 13 : Oujda ; 14 : Gourougou-Trois Fourches ; 15 : Guilliz ; 

16 : Ras Tarf. 

B : 1 : Intrusion rhyolitique de Menacer ; 2, 3 et 4 : Intrusions micro-monzonitiques, 5 : Intrusions micro-granitiques. 

 

 

 

 

A 
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5. Matériels et méthodes : 

Cinq coupes géologiques longues et épaisses ont été étudiées, localisées à proximité du barrage de 

Gargar (rive droite), au sud de l’agglomération de l’Oued Rhiou : Oued Taberket, Sidi El Rhorb inférieur, 

Sidi El Rhorb supérieur, Oued Boutelis et Sidi Bou-kebar. Les affleurements ont permis de décrire en 

détail leur lithologie et leur contenu paléontologique. À cette fin, plus de cent (100) échantillons ont été 

traités en laboratoire. Pour la datation de ces gisements, cette étude a nécessité l’utilisation de 

foraminifères planctoniques, de nannofossiles calcaires et, dans certains cas, d’ostracodes. Cela a permis 

d’établir un étalonnage avec des échelles biostratigraphiques adaptées à chaque groupe fossile traité. 

Ensuite, leur corrélation biostratigraphique est obtenue à l'aide de méthodes comparables à celles utilisées 

en Méditerranée dans les sédiments marins (Berggren et al., 1995 ; Lourens et al., 2004). 

Les limites entre unités (ou sous-unités) lithostratigraphiques sont soigneusement inventoriées, 

notamment pour la transition Miocène inférieur-Miocène moyen. Certains phénomènes naturels 

(glissements d'éboulis, solifluxions, glissements de terrain, etc.) ont rendu difficile l'observation de ces 

limites. L'échantillonnage a été réalisé selon une grille déterminée et adaptée : par exemple, une distance 

variante entre 2 et 10 m est observée dans la série marneuse ; un échantillonnage (ponctuel) 

supplémentaire a parfois été nécessaire pour affiner la stratigraphie. 

La description détaillée des unités lithostratigraphiques et l'observation des sédiments permettent de 

collecter de nombreux fossiles : gastéropodes, oursins, dents de requin, huîtres, bivalves, scaphopodes, 

polypes, balénides. Les macrofossiles sont collectés sur le terrain ; les spécimens sont soigneusement 

nettoyés, observés avec une coupe binoculaire et photographiés ; au laboratoire, les tests d’organismes 

sont lavés et leur gangue est retirée à l'eau tiède et à l'aide de brosse appropriée. 
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Ces données (lithologie, figures sédimentaires, ichnites, limites et contenu fossile) permettent, pour 

chaque coupe, d'identifier le paléoenvironnement de son faciès (T1, T2, etc.) afin de reconstituer la 

dynamique des séquences de type transgressif ou régressif. En cas de présence d'ichnites, leur 

détermination est effectuée sur des affleurements bien nettoyés, directement sur le terrain, en tenant 

compte des différents paramètres ichnologiques standards (Bromley, 1996). Les taxons fréquents sont 

identifiés à l'échelle de l'ichnogenre, sans s'écarter de leur contexte faciologique. 

Le traitement d'une centaine d'échantillons a été réalisé en laboratoire. Leur lavage minutieux a facilité 

l'étude de leur contenu en foraminifères et en ostracodes. L'étude du nannoplancton calcaire est réalisée à 

l'aide de lames d'étalement. 

L'extraction des microfossiles (foraminifères, ostracodes) consiste à laver 200 à 300 g (parfois un peu 

plus) de sédiment (trempage à l'eau tiède, lavage puis tamisage avec une maille de 100 μm). 

L'identification des taxons est réalisée à l'aide d'une loupe binoculaire (grossissement x 250 et x 500) ; le 

contenu paléontologique (foraminifères, ostracodes) a été réalisé et photographié au microscope 

électronique de Scanning (MES). 

Les mêmes échantillons utilisés pour l'extraction de microfossiles (foraminifères, ostracodes) sont 

soumis au traitement (frottis) des nannofossiles calcaires (Mansouri, 2021). Les lames sont observées au 

microscope optique polarisant (grossissement x 500). Les micro-organismes sont déterminés à un 

grossissement compris entre x 500 et x 1000. 

Pour le nannoplancton calcaire, un très petit fragment de sédiment déposé sur une lame a été dilué 

dans une goutte d'eau distillée, puis agité et bien étalé. Il a ensuite été placé sur une plaque chauffante à 

température modérée pendant 30 secondes à 1 minute afin de le sécher avant d'être recouvert d'une lamelle 

pour être collée à la lame, avec 4 à 5 gouttes de résine EUKITT. Une pression peut être appliquée sur la 
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lame pour diluer la colle sous la lamelle afin de chasser les bulles d'air. La lame a finalement été soumise 

à un séchage pendant au moins 24 heures avant le codage et le nettoyage de la lame portant l'échantillon. 

Après observation des lames au microscope optique polarisant (grossissement × 500), l'analyse a été 

réalisée par balayage systématique de chaque lame (ou de plusieurs lames appartenant au même 

échantillon). 

La présence de microfossiles (foraminifères, ostracodes et nannofossiles calcaires) et notamment des 

espèces index sont soigneusement répertoriées dans leurs niveaux d’occurrences pour établir une zonation 

biostratigraphique. Pour chaque échantillon, ces taxons contribuent à la datation des dépôts. Les échelles 

biostratigraphiques sont établies par coupe et pour chaque groupe de microfossiles et calibrées entre elles 

pour la période burdigalienne, langhienne et serravallienne ; les résultats sont comparés aux échelles 

biostratigraphiques utilisées en Méditerranée (Blow, 1969 ; Martini, 1971 ; Keen et al., 1994 ; Berggren 

et al., 1995 ; Lourens et al., 2004 ; Abdul Aziz et al., 2008 ; Backman et al., 2012 ; Ied et Ismaïl, 2016 ; 

Lirer et al., 2019).  
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1. Introduction 

L'étude géologique porte sur une succession de cinq longues coupes à dépôts détritiques. A la base, 

la coupe de l’Oued Taberket (Belkhir et al., 2025), partiellement étudiée par Anderson (1936) et Neurdin-

Trescartes (1992) ; elle présente une épaisseur d'environ 100 m contenant six (6) échantillons. Succède 

par la suite la coupe de Sidi El Rhorb (Belkhir et al., 2025), avec 39 échantillons et une épaisseur de plus 

de 800 m. Elle est Suivie par la coupe de l’Oued Boutelis (17 échantillons) qui montre une épaisse série 

dépassant les 1400 (Belkhir et al., 2025). Ces coupes sont couronnées par la coupe de Djebel Bou-kebar 

(29 échantillons) de plus 850 m d’épaisseur. La résolution de l'échantillonnage dans les coupes de l’Oued 

Taberket et de Sidi El Rhorb devrait être élevée, car les échantillons ont été systématiquement prélevés 

avec un intervalle d'environ 1 à 2 m entre les échantillons. Il convient toutefois de noter que de nombreux 

échantillons n'ont pas donné de résultats (fossiles) en raison de la nature du faciès qui est fortement 

détritique ; seuls les sédiments ayant donné des micro-organismes sont présentés, et leur numérotation a 

été modifiée et ajustée. Par ailleurs, il faut noter que la densité de l'échantillonnage n'est pas nécessaire 

dans tous les cas ; elle le devient lorsque des changements micropaléontologiques significatifs sont 

observés entre les échantillons successifs dans le contenu sédimentaire, ce qui devrait affecter la 

biostratigraphie. Dans le secteur de l'Oued Boutelis et de Sidi de Bou-kebar, la résolution de 

l'échantillonnage est faible en raison de son épaisseur considérable, avec un espacement de 10 à 20 mètres, 

ou des déviations occasionnelles dues à des contraintes telles que le taux de détritisme, la topographie, les 

glissements de terrain, les cultures agricoles ou la présence de couvert végétal. 

2. La coupe de l’Oued Taberket (Tab. 1) 

Les sédiments miocènes de cette coupe recouvrent en discordance le substratum. Ce dernier est 

constitué de schistes marneux verdâtres à filonnets de gypse, qui évoluent latéralement vers des calcaires 

argileux jaunâtres. Ce substratum est fortement fracturé, témoignant d'une tectonique polyphasée, comme 
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le montrent les affleurements au fond de l'Oued Mekhez (Fig. 7 : n, n1). Une discordance, voire un contact 

anormal, pourrait séparer ces dépôts du substratum (Fig. 7 : a). Les marnes jaunâtres et les marnes 

calcaires blanches (Fig. 7 : n, n1, n2) ont révélé des foraminifères déformés non identifiables. Le contact 

entre les roches sous-jacentes (substratum) et les dépôts miocènes n'est pas clairement visible. La coupe 

de l'Oued Taberket présente trois unités lithologiques distinctes. 

2.1. Unité 01 : marnes (30 m) 

Marnes grises à grises foncées, d’une vingtaine de mètres d’épaisseur à la base, amorcent la 

sédimentation miocène. Elles évoluent verticalement vers des marnes blanches en surface et grises en 

profondeur, d’une épaisseur variante entre 4 à 10 mètres. Ces dépôts ont livré de nombreux foraminifères 

planctoniques et benthiques (échantillons : Tb1, Tb2, Tb3 ; voir Fig. 4 : a), tels que : Globogerinoides 

trilobus, Globigerinoides sicanus, Globigerinoides altiaperturus, Globigerinoides obliquus, Globorotalia 

acrostoma, Globigerina altispira, Globigerina woodi, Globigerina preabulloides, Globoquadrina 

dehiscens, Globigernella siphonifera, et des foraminifères benthiques :  Stilostomella adolphina ; 

Bolivina dilatata, Uvegerina macrocarnta, Uvegerina semiornata, Numilites sp, Chilostomella sp, 

Cibicioides sp, Pullenia buloides, lenticulina inornata. Existent, en plus, des Nannoplanctons calcaires : 

Discoaster druggi, Discoaster emblematicus, Discoaster exilis, Discoaster sanmiguelensis, Discoaster 

deflandrei, Discoaster moorei, Helicosphaera euphratis, Helicosphaera carteri, Helicosphaera 

ampliaperta, Helicosphaera mediterranea, Helicosphaera walberdorfensis, Helicosphaera wiltrans, 

Sphenolitus belemnos, S. heteromorphus (Planche 01). Par ailleurs on y note dans le résidu la présence de 

fragments de gypse, des grains de quartz non usés associés à des micas noirs. 
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2.2. Unité 02 : marnes sableuses, grès et conglomérat (30 m)  

2.2.1. Sous-unité 01 : 

Elle est composée de marnes sableuses jaunâtres (T2 : Fig. 7), micacées, d'une dizaine de mètres 

d'épaisseur. 

2.2.2. Sous-unité 02 : 

Elle est représentée par une barre massive (a) de dépôts pyroclastiques (Dp) vert olive (T3. Fig. 7), 

d'une épaisseur de 0,80 à 1,5 m. Ces derniers sont localement présents sous forme de nodules ou boules 

sphériques à elliptiques ou en coussins, à débit en "pelure d'oignon", dont la surface est ferrugineuse. Un 

réseau dense de fractures anastomosées les caractérise selon deux directions principales : NNE-SSW et 

NNW-SSE (Fig. 7 : l à l3). Le faciès (Fig. 7 : l1 – l5) contient des galets calcaires bien roulés et des dragées 

de quartz, des glauconies, des amas localisés de coraux Scléractiniaires ; Ce faciès présente des indices 

de bioturbation ; la faune collectée est représentée par des gastéropodes (Turritella), des dents de requin, 

des Cirripèdes (balanes), des pectinidés, des bivalves et des échinides (Amphiope, Scutella) (Fig. 7 : k1 – 

k3, l4, l5). L’analyse des dépôts pyroclastiques a révélé la présence des nodules glauconieux, des 

lithoclastes carbonatés et/ou métamorphiques et des bioclastes associés à des quartzites, des grains de 

quartz, des micas blancs et noirs (abondants et altérés), des carbonates cristallins, des feldspaths altérés 

de différente taille, de petits cristaux de pyroxène et des amphiboles altérées. Ces cristaux sont enchâssés 

dans une matrice carbonatée (Belkhir et al., 2019). 

Ces pyroclastes s'élèvent sur une quinzaine de mètres de marnes sableuses jaunâtres (T2). Lavées, 

elles contiennent des grains de quartz non usés, des fragments de gypse et des micas. Les marnes sont 

caractérisées par une inter-stratification gréseuse (5 cm d'épaisseur). Les échantillons prélevés dans les 
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marnes sableuses jaunâtres (Tb4 et Tb5) ont livré des spécimens de foraminifères planctoniques et 

benthiques remaniés (voir Tabl. 1). 

Vers le sommet, des bancs de grès on observe des bancs de grès (T7. Fig.) ; dont la partie basale 

présente une bioturbation abondante (Skolithos, S. annulatus, Thalassinoides, Ophiomorpha, O. nodosa, 

O. annulata, Palaeophycus : Tabl. 1), des boules et des litages obliques en mamelons (Hummocky-cross-

stratification, HCS), une stratification parallèle associée à des Amphiopes, des pectinidés et des lentilles 

de conglomérat. Au sommet, quelques galets épars sont visibles dans des bancs de grès. Le sommet est 

caractérisé par une surface de ravinement surmontée par un remplissage conglomératique (T5).  

Unité 03 : Conglomérat et alternance de marnes sableuses et de grès (850 m)  

2.2.3. Sous-unité 01  

  Au-dessus de la coupe de l'Oued Taberket (Unité 02, Sous-unité 2), suit une barre conglomératique 

à microconglomératique (b) (Unité III/Sous-unité 01 : T5) dont la base est marquée par une surface 

d'érosion (ravinement) (Fig. 7 : a, e, e1 : Es). Cette barre, de 5 m d'épaisseur, est parcourue par des failles. 

Des galets hétérométriques, plats et/ou roulés, forment l'essentiel de ce faciès. Elle contient quelques 

échinides (Amphiope, Scutella). La continuité latérale, vers l'Est de cette barre (b) montre un contact direct 

avec la barre pyroclastique précédente (a) sur une cinquantaine de mètres. On observe (en affleurement) 

un amincissement latéral des marnes sableuses jaunes sous-jacentes appartenant à l'unité précédente 

(Unité 02/Sous-unité 2) jusqu'à leur disparition (Fig. 7 : b ; Tab. 1). 

2.2.4. Sous-unité 02 :  

Elle débute par des marnes sableuses fossilifères (15 m d'épaisseur) avec des inter-lits de grès 

(5 cm), dont certains sont fracturés (liées à des failles polygonales : Fig. 8 : j-j2). Dans la partie supérieure, 
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les sédiments deviennent sableux ; ils sont riches en pectinidés et en gastéropodes (Turritella). Ce dépôt 

se poursuit dans le grès (barre c : 5 m d'épaisseur), fortement fracturé (T3) ; elle présente des dépôts en 

boules de grès (barre c) de diamètre variant de 0,10 à plus de 0,20 m, voire plus. On y trouve parfois de 

petits galets arrondis et des vestiges d'échinides et de terriers (Ophiomorpha, Skolithos). Un échantillon 

unique (Tb6 : Fig. 7 : a) prélevé dans cette sous-unité a livré des foraminifères planctoniques, représentés 

par des taxons tels que : Globigerinoides trilobus, Globigerinoides subquadratus, Globigerinoides 

sicanus, Globigerinoides altiaperturus, Globigerinoides obliquus, Globorotalia acrostoma, Globigerina 

altispira, G. woodi, Globoquadrina dehiscens (S1), associés à des nannofossiles calcaires tels que 

Discoaster druggii, Discoaster emblematicus, D. exilis, D. sanmiguelensis, D. Deflandrei, D. moorei, 

Helicosphaera euphratis, H. carteri, H. ampliaperta, H. mediterranea, H. walberdorfensis, H. wltrans, 

Sphenolithus belemnos, S. heteromorphus (Tab. 1). 

2.2.5. Sous-unité 03 

Après une lacune de visibilité (sols et végétation : 70 à 80 m), une troisième barre gréseuse (d) 

apparaît (sous-unité 3 /unité 03) présentant les mêmes caractéristiques que la barre c dont l’extension vers 

l’ouest révèle la présence de conglomérats lenticulaires contenant de nombreux tests d’Amphiope et des 

galets de Scléractiniaires recristallisés (Fig. 8 : k, k1). Une activité tectonique significative est mise en 

évidence sur cette dernière figure. Il s'agit de la barre de conglomérat hétérométrique (b) et des barres à 

boules de grès (c, d), des failles normales et inverses (Fig. 8 : j-j2). L'extension de la barre de grès 

réapparaît à la base de la coupe de Sidi El Rhorb (d) (voir description détaillée). 
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Fig.7 : Coupe géologique de l'Oued Taberket (Belkhir et al., 2025). 
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1 : Grès glauconieux ; 2 : Grès ; 3 : Marnes sableuses ; 4 : Marnes ; 5 : Marnes calcaires ; 6 : Marnes schisteuses ; 

7 : Conglomérat ; 8 : Balanus ; 9 : Pectenidés ; 10 : Bivalve ; 11 : Dent de requin ; 12 : Terriers ; 13 : Polypier ; 14, 

15 : Scutella, Amphiope ; 16 : Turritella ; 17 : Boules de grès diagénétiques. Unconf : Discordance ; FS : Structure 

fracturée ; ST : Dent de requin ; Biv : Bivalves ; T : Turritella ; CB : Barre conglomératique ; Amp : Amphiope. 

a : Coupe lithologique ; B1, …B6 : Echantillonnage ; b : Vue panoramique de la coupe de l’Oued Taberket (a : 

barre pyroclastique, b : Barre conglomératique et c : Barre gréseuse. Voir la discordance (α) entre les barres a et 

b) ; c, c1, d : Boules de grès diagénétiques (Db) ; e : Surface d’érosion (Es) sous la barre b ; e1 : détails, Es : Surface 

d’érosion ; e2 : Tests d’Amphiopes ; f, f1 : Huîtres ; f2 : Ichnite (Ophiomorpha annulata) ; f3 : i : Ichnite 

(Skolithos) ; f4 : Intercalation conglomératique ; i1 : Lamination parallèle ; g : Test de Scutella ; h : Barre 

conglomératique (b) avec dragées de quartz ; h1 : section du test d’Amphiope (flèche rouge) dans la barre 

conglomératique (b) ; j : faille normale (F : ligne rouge) dans les barres de grès (c et d) ; k : Pictinédés cf. 

Amussium ? ; k1, k2 : polypier Scléractiniaire (P) au sein de dépôts pyroclastiques (barre a) ; k3 : Turritella (T) ; 

l : vue panoramique des unités I et II, Pd : dépôts pyroclastiques (flèche rouge), Cd : barre conglomératique (barre 

a : flèche rouge) ; l1, l2, l3 : dépôts pyroclastiques (barre a) « boules en pelure d’oignon » au sein de grès 

gluconique ; I4 : dent de requin (St) ; I5 : Pictinidae ; m, m1, m2 : vues panoramiques de l’unité I, SM : marnes 

sableuses, WM : marnes blanches, GM : marnes grises ; n, n1, n2 : Vues montrant l’ensemble du substrat 

affleurant : marnes calcaires faillées, contact avec les marnes argileuses (ShM) , g : gypse. 
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Tab. 1 : Description sommaire et contenu fossile de la coupe d'Oued Taberket datant du Burdigalien supérieur (bassin du Bas Chélif). 

1 : Travaux actuels ; 2 : Perrodon (1957) ; 3 : Neurdin-Trescartes (1992) ; Usf, Msf, Lsf : Upper, Middle, Lower shore-face, Near shore; 

b : barre de conglomérats ; a et c : barres de boules de grès diagénétiques ; T1, T2… : types de faciès de l’Oued Taberket. 

Stage Coupe Unités 
Sous-

unités 

Lithologie et 

faciès 

Structures 

sédimentaires 

Ichnites et Fossiles Paléoenvironnements 

Ichnites Fossiles 1 2 3 

B 

u 

r 

d 

i 

g 

a 

l 

i 

e 

n 

 

 

T 

e 

r 

m 

i 

n 

a 

l 

Oued 

Taberket 

Unité 03 : 

Conglomérat 

et alternance 

de marnes 

sableuses et 

de grès 

(850 m) 

 

SU2 

(c) 

-Grès épais 

(T4) 

-Alternance de 

marnes 

sableuses et de 

grès (T3) 

Boules de grès 

diagénétiques 

 

Ophiomorpha, 

Skolithos 

 

Amphiope, Scutella, 

Foraminifères planctoniques (Tb6): Globigerinoides trilobus, G. subquqdratus, G. 

sicanus, G. altiaperturus, G. obliquus, Globorotalia acrostoma, Globigerina altispira, 

G. woodi, Globoquadrina dehiscens. 

Nannoplanctons calcaires : Discoaster druggi, D. emblematicus, D. exilis, D. 

sanmiguelensis, D. deflandrei, D. moorei, Helicosphaera euphratis, H. carteri, H. 

ampliaperta, H. mediterranea, H. walbersdorfensis, H. waltrans, Sphenolithus 

belemnos and S. heteromorphus. 

Msf to 

Lsf 

 

 

 

 

 

 

 

 

Shore-face 

 

 

SU1 

(b) 

Conglomérats 

(T5) 
/ / 

Amphiope, Scutella. 

 

Discordance 

Usf 

Unité 02 :  

Marnes 

sableuses et 

grès (30 m) 

SU2 

(a) 

Grès (T4) 

-Alternance de 

marnes 

sableuses et de 

grès (T2) 

-Grès 

glauconieux 

(cinérite) (T3) 

Boules de grès 

diagénétiques, 

chenalisation, 

Mega Hcs, 

stratification 

parallèle, 

Ophiomorpha, O. 

nodosa, O. annulata, 

Skolithos, Skolithos 

annulatus, 

Palaeophycus 

Thalassinoides 

Petits foraminifères 

Polypiers solitaires, dents de requin, huîtres, pectinidés, bivalves, gastéropodes, 

Balanus, Turritella, Amphiope, Scutella. 

Msf 

Lsf 

SU1 
-Sables 

marneux (T2) 
/ / / 

Lsf 

Unité 01 : 

Marnes (30 

m) 

/ Marnes (T1) / / 

Foraminifères planctoniques (samples: Tb1, Tb2, Tb3), Globogerinoides trilobus, 

Globigerinoides sicanus, Globigerinoides altiaperturus, Globigerinoides obliquus, 

Globorotalia acrostoma, Globigerina altispira, Globigerina woodi, Globigerina 

preabulloides, Globoquadrina dehiscens, Globigernella siphonifera  

Foraminifères benthiques : Stilostomella adolphina, Bolivina dilatata, Uvegerina 

macrocarnta, Uvegerina semiornata, Numillites sp., Chilostomella sp., Cibicioides sp., 

Pullenia buloides, lenticulina inornata.  

Nannoplanctons calcaires : Discoaster druggi, Discoaster emblematicus, Discoaster 

exilis, Discoaster sanmiguelensis, Discoaster deflandrei, Discoaster moorei, 

Helicosphaera euphratis, H. carteri, H. ampliaperta, H. mediterranea, H. 

walbersdorfensis, H. waltrans, Sphenolitus belemnos and S. heteromorphus. 

Shelf / 
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3. Coupe de Sidi El Rhorb (Tab. 2) 

Il s’agit d’une série le long de l’Oued Sidi El Rhorb, composée de deux tronçons : une coupe inférieure 

(Sidi El Rhorb inférieur) et une coupe supérieure (Sidi El Rhorb supérieur) (Fig. 8). 

3.1. Sidi El Rhorb inférieur 

Elle correspond à la partie supérieure de sous unité 03/ Unité 03 de la Coupe l’Oued Taberket 

(conglomérat alternant avec des marnes sableuses et des grès). Cette unité débute dans la coupe de l’Oued 

Taberket. Elle y est décrite et illustrée. Dans cette coupe, la sous-unité 3 débute par la barre gréseuse (S4) 

de 12 m d’épaisseur (d) (Fig. 8 : d), fortement indurée. Les grès formés par des boules, évoluant vers des 

conglomérats à éléments hétérométriques (2 cm à 15 cm). On observe une accumulation de faune, 

notamment de pectinidés et du Turritella, ainsi qu'une population de grands oursins irréguliers et aplatis 

(Scutella, Amphiope). 

Des marnes grises (GM : 10 m d'épaisseur) avec de minces bancs de grès (facies : S2) (Fig. 8 : g, g1). 

À l'ouest, une couche de calcaire lumachellique (1 m d'épaisseur ; Fig. 8 : f1 : L) (facies : S1) apparaît, 

incrustée d'un hard-ground riche en organismes divers (pectinidés, Turritella, bivalves, entre autres) 

(Fig. 8 : f1, f2). 

Les successions sédimentaires suivantes sont représentées par une alternance de grès et de marnes, de 

plus de 250 m d'épaisseur (facies : S3) (Fig. 8 : f). Les bancs de grès varient en épaisseur de 5 cm à 5 m 

et livrent des oursins irréguliers d'oursins irréguliers (Scutella, Amphiope). Dans la partie supérieure, les 

grès présentent des traces de bioturbation (Thalassinoides, Skolithos et Palaeophycus) et des structures 

sédimentaires (stratification entrecroisée, rides grimpantes et stratification oblique) (Fig. 8 : e, e1, e2). 
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Plusieurs échantillons ont été prélevés dans cette sous-unité ; certains grès présentent de nombreux 

microfossiles remaniés (échantillons : Sr13 à Sr26). D’autres sont riches en foraminifères (échantillons : 

Sr7 à Sr12), comme indiqué dans la sous-unité (facies : S1) (Globigerinoides trilobus, G. sicanus, 

Globigerinoides altiaperturus…). Cet assemblage est associé avec de nombreux nannoplanctons calcaires 

(Discoaster exilis, Helicosphaera ampliaperta et Sphenolithus heteromorphus (pl. 1). 

3.2. Sidi El Rhorb supérieur  

3.2.1.  Sous-unité 04 : 

La coupe de Sidi El Rhorb supérieure constitue la continuité de la coupe Sidi El Rhorb inférieure, où 

l’Unité 03 (conglomérat et alternance de marnes sableuses et de grès) se poursuit. Le contacte s’effectue 

à une vingtaine de mètres sous la barre de grès (e). L’observation y est difficile en raison des glissements 

de terrain ; Cependant, une légère modification du pendage des couches sédimentaires semble perceptible. 

Cette unité III débute par la sous-unité 4, marquée par la barre de grès et de conglomérat (e) (S4) de 4 

à 5 m d’épaisseur (Fig. 8 : d, d1). Cette barre est affectée par des fractures de NNW-SSE et/ou NNE-SSW. 

Certaines de ces fractures sont synsédimentaires. On observe la présence de nodules de grès (Fig. 8 : d, 

d1) bien alignées sur une longue distance. Ils présentent des incrustations de Balanus (Fig. 8 : c3) et des 

taches noires en surface, suggérant des indices d'hydrocarbures ? (Fig. 8 : d1). 

3.2.2.  Sous-unité 05 : 

Les grès sont prolongés vers le haut par des marnes sableuses verdâtres (110 m) alternant avec des bancs 

de grès jaunâtres et parfois rougeâtres de 2 cm à 3 m d'épaisseur (facies : S3) (sous-unité 5).  

Des Skolithos et des laminations parallèles sont présentes dans ces bancs de grès. Parfois, ils évoluent 

latéralement à des conglomérats. Les gisements de cette sous-unité ont livré des foraminifères et des 
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nannofossiles calcaires (échantillons : Sr27 à Sr35) : Globogerinoides trilobus, Globogerinoides sicanus, 

Globogerinoides altiaperturus, Globigerina woodi, Globigerina preabulloides associés à Discoaster 

exilis, Discoaster sanmiguelensis, Helicosphaera ampliaperta, Sphenolitus heteromorphus. 

3.2.3. Sous-unité 6 : 

Un ensemble de grès (f) de 40 m d'épaisseur avec des lits marneux (S4) représente la sous-unité 6 

(Fig. 8 : d2, c). Il est constitué de petits lits bioturbé (30 à 40 cm d'épaisseur) (skolithos) contenant des 

coquilles d'huîtres et de gastéropodes (Fig. 8 : c2). Ces grès dont la base est fracturée selon les directions 

NNW-SSE et NNE-SSW, contiennent des boules de grès du même type que celles décrites auparavant. 

3.2.4. Sous-unité 07 : 

Au-dessus de la sous-unité 6, s’installent plus de 200 m de marnes verdâtres alternant avec des lits de 

grès (facies : S3) (sous-unité 7). Ces dépôts sont riches en macrofaune (bivalves, huîtres, gastéropodes, 

etc.). Une alternance de marnes à marnes sableuses et de grès, d'une quarantaine de mètres d'épaisseur, 

forme les derniers dépôts de cette série. Ils sont fortement plissés avec un pendage de 70° ou plus vers le 

NNW. Cette unité a été échantillonnée (Sr36 à Sr40). Cependant, les résidus de lavage ont montré des 

microfossiles remaniés. 
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Fig. 8 : La coupe géologique de Sidi El Rhorb inférieur et supérieur (Belkhir et al., 2025). 
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1 : Calcaire lumachellique ; 2 : Conglomérat ; 3 : Grès ; 4 : Marnes sableuses ; 5 : Marnes grises ; 6 : Turritella ; 7 : 

Terriers ; 8 : Pectenidés ; 9 : Balanus ; 10 : Huîtres ; 11 : Amphiope ;12 : Boules de grès diagénétiques. 

a : Coupe lithologique (diagramme) ; b : Vue panoramique des coupes de Sidi El Rhorb, barres e, f et g ; c : Position 

de la barre g ; c1 : Alternance de marnes sableuses et de grès ; c2 : T : Turritella, O : Huîtres et bivalves ; c3 : B : 

Balanus sur la barre (e) gréseuse diagenétique ; d, d1, d2 : Boules de grès diagénétiques (Diag. b) au sein de la 

barre e, Ss : Grès ; e, e1, e2 : Structures sédimentaires au sein des grès, b : Bioturbation, OL : Laminations obliques, 

HL : Laminations horizontales ; f, g, g1 : Détails de l'alternance grès (Ss) /marnes sableuses (Sm) ; f1, f2 : L : 

Lumachelle, T : Turritella ; h : Alternance de marnes sableuses (Sm) et de grès (Ss), barre de grès diagenétique (d) ; 

i, i1 : Tests d’Amphiope (Amp) effectués dans la barre de grès (b), i2 : Db : Boule de grès diagenétique (Db) dans 

la barre d (partie inférieure) ; j, j1, j2 : Structures faillées dans la succession grès/marnes sableuses (barres b, c et 

d) ; k , k1 : RCC : Coraux recristallisés. 
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Tab. 2 : Description sommaire et contenu fossile des coupes inférieure et supérieure de Sidi El Rhorb datant du Burdigalien supérieur (Bassin du Bas 

Chelif). 

1 : Ce travail ; 2 : Perrodon (1957) ; 3 : Neurdin-Trescartes (1992) ; Usf, Msf, Lsf, Ns : Upper, Middle, Lower shore-face, Near shore ; Inf(a), Sup(b) 

: inférieur(a), supérieur(b) ; d, e et f : barres de boules de grès diagénétiques ; S1, S2… : types de faciès de Sidi El Rhorb. 

Etage Coupe Unités 
Sous-

unités 

Lithologie et 

faciès 

Structures 

sédimentaires 

Ichnites et Fossiles 
Paléoenvironneme

nts 

Ichnites Fossiles 
1 2 3 

B 

u 

r 

d 

i 

g 

a 

l 

i 

e 

n 

 

 

T 

e 

r 

m 

i 

n 

a 

l 

Sidi 

El 

Rhorb 

Sup 

(b) 

 

Unité 03 : 

Conglomérat 

et alternance 

de marnes 

sableuses et de 

grès 

(850 m) 

SU7 

- Alternance 

de marnes 

sableuses et 

de grès (S3) 

 

/ 

 
/ 

Huîtres, gastéropodes, bivalves. 

Foraminifères planctoniques (Échantillons : Sr27 à Sr35) : 

Globigerinoides trilobus, Globigerinoides sicanus, Globigerinoides 

altiaperturus, Globigerina woodi, Globigerina preabulloides 

Foraminifères benthiques : Stilostomella adolphina; Bolivina 

dilatata, Uvegerina macrocarnta, Uvegerina semiornata, 

Chilostomella sp, Cibicioides sp, Pullenia buloides, lenticulina 

inornata.  

Nannoplanctons calcaires : Discoaster exilis, Discoaster 

sanmiguelensis, Discoaster deflandrei, Discoaster moorei,  

Helicosphaera euphratis, H. carteri, H. ampliaperta, Sphenolitus 

heteromorphus 

Msf to 

Lsf 

Shore-

face 

SU6 

(f) 

- Grès épais 

(S4) 

Boules 

diagénétiques 
Skolithos Usf 

SU5 

- Alternance 

de marnes 

sableuses et 

de grès (S3) 

Stratification 

parallèle 
Skolithos Usf 

SU4 

(e) 
- Grès (S4) 

Boules de grès 

diagénétiques en 

chevrons 

/ Balanus Ns 

Inf 

(a) 

SU3 

(d) 

- alternance 

de marnes 

sableuses et 

de grès (S3) 

- calcaire 

lumachellique 

(S1) 

- marnes 

sableuses 

(S2) 

- grès (S4) 

Lamination 

horizontal, 

boules de grès 

diagénétiques, 

Stratification 

oblique,  

Thalassinoides, 

Skolithos, 

Palaeophycus 

Amphiope, Scutella, Pectinidés, Turritella, Bivalves 

Foraminifères planctoniques (Sr7 to Sr12) : Globigerinoides 

trilobus, Globigerinoides sicanus, Globigerinoides altiaperturus, 

Globigerina altispira, Globigerina woodi, Globigerina preabulloides,  

Foraminifères benthiques : Stilostomella adolphina; Bolivina 

dilatata, Uvegerina macrocarnta, Uvegerina semiornata, 

Chilostomella sp, Cibicioides sp, Pullenia buloides, lenticulina 

inornata.  

Nannoplanctons calcaires : Discoaster exilis, Discoaster 

sanmiguelensis, Discoaster deflandrei, Discoaster moorei, 

Helicosphaera euphratis, H. carteri, H. ampliaperta, H. mediterranea, 

H.  walbersdorfensis, H. waltrans, Sphenolitus belemnos, S. 

heteromorphus 

Usf  

Lsf 
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4. Coupe de l’Oued Boutelis (Tab. 3) 

Au nord de la coupe de Sidi El Rhorb supérieur se trouve la coupe de l'Oued Boutelis ; elle est 

caractérisée par une corniche naturelle (barre g) d'une quinzaine de mètres d’épaisseur, dominant le 

paysage. La morphologie de la barre « g » est remarquable sur plusieurs kilomètres (NNE - SSW). Une 

surface ondulée associée à une discordance angulaire constitue la limite entre ces deux coupes (Sidi El 

Rhorb supérieur et Oued Boutelis) ; Une nette variation géométrique des corps sédimentaires est 

observée : l'inclinaison (pendage) des sédiments de la coupe de Sidi El Rhorb est de 70° vers le NNE, 

tandis qu'elle est de 40° pour la première barre de conglomérat (g) appartenant à la coupe suivante (Oued 

Boutelis). Cette coupe est constituée d'une seule unité lithologique, l'Unité 04 (conglomérat, grès et 

marne). Elle est subdivisée en trois parties ou sous-unités (03).  

4.1.Unité 04 : conglomérat, grès et marne 

4.1.1. Sous-unité 01 : 

a) La partie inférieure recouvre une surface de ravinement (Fig.09 a, GS), surmontée par la première 

sous-unité (SU1), correspondant à la barre g (Fig. 9 : a, o) avec une épaisseur latérale variant de 10 à 30 

mètres du côté ouest. Cette barre est constituée d'un banc de conglomérat jaunâtre hétérogène et 

hétérométrique (faciès B4, Fig. 9 : m, n) ; Elle contient de grands blocs de conglomérats (olistolithes : un 

mètre ou plus) enchâssés dans une matrice conglomératique. On y observe des accumulations de grosses 

huîtres (Crassostrea cf. gryphoides) (Fig. 9 : l1). Elles sont suivies d'une alternance de conglomérats et 

de grès grossiers (2 m d'épaisseur), comprenant des empreintes de sillons à la base des conglomérats (Fig. 

9 : p) et de larges terriers (Skolithos, Ophiomorpha) visibles dans les grès (S3). Cette partie se termine par 

un niveau de grès rougeâtre avec un horizon de grosses huîtres associé à des tests d'Amphiope et de galets. 
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b) La seconde partie de SU1 est essentiellement constituée de conglomérats et de grès (faciès B3), 

chevauchant la première partie sans contact visible. Cette partie est constituée de grès fusiformes et de 

corps de conglomérats (Fig. 9 : j, j1). Une croûte lisse noirâtre (indices d’huile d'hydrocarbures) 

matérialise le contact entre les corps lenticulaires. Elle apparaît également sur les surfaces de fracture 

(dans différentes directions NW-SE et NE-SW) (Fig. 9 : j2, FSS). Elle se termine par un amas de grès 

jaunâtre. 

c) La troisième partie, en haut ; Elle est représentée par des grès massifs jaunâtres épais (noirâtre 

en surface) avec de grands corps lenticulaires (progradant vers le sud-ouest) (Fig. 9 : i). 

4.1.2. Sous-unité 02 : 

SU2 est constituée de marnes grises micacées alternant avec des marnes brunâtres (faciès B2) de 

100 m d'épaisseur ; Elle est riche en bivalves (pectinidés, entre autres). Des foraminifères planctoniques 

remaniés (Globorotalia scitula) sont observés dans les échantillons Bt1 à Bt04 des marnes brunâtres ; les 

foraminifères benthiques sont abondants, tels que Stilostomella adolphina ; Bolivina dilatata, Uvegerina 

macrocarnta, Uvegerina semiornata, Chilostomella sp, Cibicioides sp, Pullenia buloides, lenticulina 

inornata, Ammonia sp. Cette microfaune benthique est associée avec des ostracodes (Keijella punctigibba, 

Ruggieria tetraptera tetraptera, Bairdia sudriensis , Bairdoppilata triangulata , Xestoleberis Reymenti, 

Acanthocythereis hystrix , Propontocypris sp , Cytheralla sp , Aurila sp, Loxoconcha sp, Carinovalva 

carinata, Chryosythere Paradisus, Chryosythere cataphracta muricata, Cistacythereis 

qabilatshurfahensis ; voir Pl. 2), des  nannoplanctons calcaires (Discoaster deflandrei, Discoaster moorei, 

Helicosphaera euphratis, Helicosphaera carteri, Helicosphaera ampliaperta, Helicosphaera 

mediterranea, Helicosphaera walberdorfensis, Helicosphaera wiltrans, Sphénolitus heteromorphus ), 

épines et débris d'oursins. 
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Les échantillons Bt5 à Bt7 montrent la présence de Globorotalia praescitula, Globorotalia 

perepheroronda, Globogerinoides trilobus, Praeorbulina glomerosa curva, Praeorbulina glomerosa 

glomerosa, Globogerinoides sicanus, Globogerinoides altiaperturus, Globorotalia praescitula, 

Globigerina altispira, Globigerina woodi, Globigerina preabulloides) associés avec l'assemblage 

d'ostracodes mentionnés ci-dessus. Certains minéraux sont présents dans les échantillons Bt3 à Bt7 (micas 

blancs et noirs, grains de glauconite et grains de quartz clairs et non usés).  

4.1.3. Sous-unité 03 : 

Elle est généralement marneuse (B1) et subdivisée en deux parties. La partie inférieure est de 

couleur grise monotone, riche en foraminifères planctoniques (Bt8 et Bt13) : (Globorotalia praescitula, 

Globorotalia scitula, Globorotalia perepheroronda, Globorotalia siakensis, Globogerinoides sicanus, 

Globogerinoides trilobus, Praeorbulina glomerosa curva, Globogerinoides altiaperturus, Globigerina 

altispira, Globigerina woodi). 

Dans l'association microfaunistique, on note l'apparition de Praeorbulina glomerosa circularis qui 

est observée dans les échantillons Bt14 et Bt15. Les frottis réalisés dans ces marnes grises ont révélé une 

flore riche en nannoplancton calcaire dans les échantillons Bt8 à Bt15, caractérisée par Helicosphaera 

ampliaperta et Sphenolitus heteromorphus, entre autres (voir Tab. 3. Pl. 1). Les marnes supérieures sont 

grises à blanchâtres, présentant des intercalations de grès fracturés (0,15 à 0,3 m). Après le lavage, ces 

marnes ont livré un assemblage riche en foraminifères planctoniques (Bt16 et Bt17). Il est composé de 

Globorotalia praescitula, Globorotalia scitula, Globorotalia siakensis, Globogerinoides sicanus, 

Globogerinoides trilobus, Praeorbulina glomerosa curva, Praeorbulina glomerosa circularis, Orbulina 

suturalis, Globogerinoides altiaperturus, Globigerina altispira, Globigerina woodi, associés à des 

foraminifères benthiques remaniés et des nannoplanctons calcaires Discoaster deflandrei, Discoaster 
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moorei, Helicosphaera euphratis, Helicosphaera carteri, Helicosphaera mediterranea, Helicosphaera 

walberdorfensis, Sphénolitus heteromorphus. Des débris de bryozoaires sont également collectés. Les grès 

interstratifiés sont rouges et contiennent des concrétions ferrugineuses ; une croûte ferrugineuse est 

observée sur la face supérieure du dernier banc de la coupe de l'Oued Boutelis.  
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Fig. 9 : Coupe géologique de l'Oued Boutelis (Belkhir et al., 2025) 

1 : conglomérats ; 2 : grès ; 3 : marnes ; 4 : huîtres ; 5 : Turritella ; 6 : Amphiope ; 7 : pectinidés ; 8 : terriers. a : 

Coupe lithologique, GS : surface du ravinement , Cg : Crassostrea cf. gryphoides, O : Olistolithes, g : barre g ; b 

: Partie supérieure de la sous-unité 3 ; c : Marnes de la partie inférieure de la sous-unité 2 ; d : ic : Concrétion de 

fer dans le grès de la sous-unité 3 ; e : is : Surface ferrugineuse représentant une croûte ferrugineuse au-dessus du 
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grès ; f : Failles normales dans le grès de la partie inférieure de la sous-unité 2 ; f1 : Surface supérieure du grès 

de la partie inférieure de la sous-unité 2 (partie est) ; f2 : Alternance marnes/grès dans la partie inférieure de la 

sous-unité 2 (partie est) ; f3 : Flûte-caste dans le grès de la partie inférieure de la sous-unité 2 (partie est) ; g : 

Pectenidés dans les marnes de la partie inférieure de la sous-unité 2 ; g1 : Vénéridés dans les marnes de la partie 

inférieure de la sous-unité 2 ; h : Vue panoramique des marnes bleues intermédiaires des sous-unités 2 et 3 ; i : 

Troisième partie de la sous-unité 1, grès en cours de progradation ; j : Formes lenticulaires de conglomérat et de 

grès dans la sous-unité 1 (deuxième partie) ; j1, j2 : FSS : Grès fracturé dans la deuxième partie (sous-unité 1) ; 

k : Amp : Amphiope ; k1 : B : Terriers ; l, l1, l2 : O : Huîtres, Ost : Grosses Huîtres (Cg : Crassostrea cf. 

gryphoides), Contact : Limite Burdigalien-Langhien, Cgte : Conglomérat ; m, n : Blocs conglomératiques de 1re 

et 2e génération (olistolithes) ; o : B/L : Limite Burdigalien-Langhien, SC : Grès et conglomérats, IBM : Marnes 

bleues intermédiaires ; p : Alternance de conglomérats et de grès grossiers. 
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Tab. 3 : Description sommaire et contenu fossile de la coupe de l'Oued Boutelis d’âge Langhien inférieur (Bassin du Bas Chélif, Algérie). 

1 : Ce travail ; 2 : Perrodon (1957) ; 3 : Neurdin-Trescartes (1992) ; Msf, Lsf: Middle, Lower shore-face ; g :  barres de boules de grès diagénétiques ; 

B1, B2… : Types de faciès de l'Oued Boutelis. 

 

Etage Coupe Unités 

Sous-

unité

s 

Lithologie et 

faciès 

Structures 

sédimentaires 

Ichnites et Fossiles 
Paléoenvironnem

ents 

Ichnites Fossiles 1 2 3 

L 

a 

n 

g 

h 

i 

e 

n 

Oued 

Boutelis 

Unit 04 : 

Marnes, grés et 

conglomérates 

SU3 
-Marnes/grès 

fins (B1) 
/ / 

Foraminifères planctoniques (Bt8 et Bt17): Globorotalia praescitula, G. 

scitula, G. perepheroronda, G. siakensis, Globigerinoides sicanus, G. trilobus, 

G. altiaperturus, Praeorbulina glomerosa curva, Orbulina suturalis, Orbulina 

universa, Praeorbulina glomerosa circularis, Globigerina altispira, G. woodi. 

Nannoplanctons calcaires :  Discoaster deflandrei, D. moorei, Helicosphaera 

euphratis, H. carteri, H. mediterranea, H.  walbersdorfensis, H. ampliaperta 

and Sphenolitus heteromorphus,  

Shelf 

Epi- 

neritic 
/ 

SU2 
-Marne 

(tufacées) (B2) 
/ / 

Bivalves, Pectinides 

Foraminifères benthique (Bt1 to Bt04): Stilostomella adolphina, Bolivina 

dilatata, Uvegerina macrocarnta, U. semiornata, Chilostomella sp, 

Cibicioides sp, Pullenia buloides, lenticulina inornata, Ammonia sp 

Ostracodes : Keijella punctigibba, Ruggieria tetraptera tetraptera, Bairdia 

sudriensis, Bairdoppilata triangulata, Xestoleberis Reymenti, Acanthocythereis 

hystrix, Propontocypris sp, Cytheralla sp, Aurila sp, Loxoconcha sp, 

Carinovalva carinata, Chryosythere Paradisus, Chryosythere cataphracta 

muricata, Cistacythereis qabilatshurfahensis. 

Nannoplanctons calcaires : Discoaster deflandrei, D. moorei, Helicosphaera 

euphratis, H. carteri, H. mediterranea, H.  walbersdorfensis, H. waltrans, 

Sphenolitus heteromorphus 

Msf 

to 

Lsf 

SU1 

(g) 

-Grès (B3) 

-Conglomérats 

(B4) 

Chenalisation, 

granoclassement 

positive, groove-

cast. 

Skolithos, 

Ophiomorpha 

 

Crassostrea cf. gryphoides 

 

Discordance 

Usf 

(Delt

a) 
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5. Coupe de Sidi Bou-Kebar (Tab. 4) 

Cette coupe est située dans la partie orientale de l’Oued Boutelis. Elle est composée par les unités 

suivantes : 

5.1. Unité 05 (Marne 01) :     

Des marnes grisâtres de 75 mètres d’épaisseur renferment des bivalves en mauvaise état de 

conservation. Elles ont livré des foraminifères planctoniques dans l’échantillon Dj.Bk 01 à Dj.Bk 07 tels 

que : Globogerinoides sicanus, Globogerinoides trilobus, Praeorbulina glomerosa curva, Praeorbulina 

glomerosa circularis, Orbulina suturalis, Orbulina universa, Globorotalia perepheroronda, Globorotalia 

praescitula, Globorotalia scitula, Paragloborotalia siakensis, Paragloborotalia acrostoma associées avec 

des nannoplanctons calcaires (Discoaster deflandrei, Discoaster moorei, Helicosphaera euphratis, 

Helicosphaera carteri, Helicosphaera mediterranea, Helicosphaera walberdorfensis, Helicosphaera 

wiltrans, Sphenolitus heteromorphus) (Fig. 10). 

5.2. Unité 06 (marne à filonnets de Gypse et Conglomérat) : 

Cette unité est constituée de marnes sableuses (300 m) interstratifiées avec des clinoforme 

stratocroissants de conglomérats à éléments mal classés, composés de clastes polygéniques arrondis à 

subarrondis, associés avec quelques éléments anguleux à subanguleux. La texture varie de matrice-

supportée à claste-supportée. La partie supérieure de l’unité présente des niveaux métriques de 

conglomérats, caractérisés par des bases érosives, parfois régulières et parfois irrégulières. Cette unité est 

également marquée par des filonnets de gypse post-sédimentaire ayant investis des plans de faille et des 

diaclases ou de minces niveaux de gypse recouvrant les cliniformes conglomératiques. La microfaune est 

signalée dans les échantillons Dj.BK6 et Dj.BK7 : Globogerinoides sicanus, Globogerinoides trilobus, 

Praeorbulina glomerosa curva, Praeorbulina glomerosa circularis, Orbulina suturalis, Orbulina 
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universa, Globorotalia bykovae, Globorotalia perepheroronda, Globorotalia praescitula, Globorotalia 

scitula, Paragloborotalia siakensis, Paragloborotalia acrostoma.     

5.3. Unité 07 (marnes jaunâtres et grisâtres) : 

Cette unité correspond à des marnes jaunâtres et grisâtres, d’une épaisseur de 15 mètres. Elles sont 

constituées de paquets marneux juxtaposés dont la limite, entre paquets marneux, semble être marquée 

par des plans de glissement des paquets de marnes, les uns sur les autres, lié probablement à leur structure 

minérale favorisée probablement par l’activité tectonique. La microfaune est constituée de foraminifères 

planctoniques suivants (Dj. Bk12 à Dj. Bk15) : Globogerinoides sicanus, Globogerinoides trilobus, 

Praeorbulina glomerosa curva, Praeorbulina glomerosa circularis, Orbulina suturalis, Orbulina 

universa, Globorotalia perepheroronda, Globorotalia praemenardii, Globorotalia praescitula, 

Globorotalia scitula, Paragloborotalia siakensis, Paragloborotalia acrostoma. Les échantillons Dj. 

BK16 et Dj. BK17 ont fourni : Globorotalia bykovae, Globogerinoides sicanus, Globogerinoides trilobus, 

Praeorbulina glomerosa curva, Praeorbulina glomerosa circularis, Orbulina suturalis, Orbulina 

universa, Globorotalia perepheroronda, Globorotalia praemenardii, Globorotalia praescitula, 

Globorotalia scitula, Paragloborotalia siakensis, Paragloborotalia acrostoma. L’échantillon Dj. Bk18 

est aussi riche : Globogerinoides sicanus, Globogerinoides trilobus, Praeorbulina glomerosa curva, 

Praeorbulina glomerosa circularis, Orbulina suturalis, Orbulina universa, Globorotalia 

perepheroronda, Globorotalia praemenardii, Globorotalia praescitula, Globorotalia scitula, 

Paragloborotalia siakensis, Paragloborotalia acrostoma. Cette unité a fourni égalementdes 

nanoplanctons (Dj. Bk12 à Dj. Bk18) : Discoaster deflandrei, D. moorei, Helicosphaera euphratis, H. 

carteri, H. mediterranea, H. walberdorfensis, H. wiltrans, Sphenolitus heteromorphus (Fig. 10).  
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5.4. Unité 08 (alternance marne sableuse et Grès) : 

Elle présente des alternances de marnes sableuses et des bancs gréseux centimétriques à stratification 

horizontal d’une épaisseur de 150 mètres (Fig. 10). La microfaune a révélé dans l’échantillons Dj. Bk22, 

des foraminifères planctoniques (Globogerinoides sicanus, Globogerinoides trilobus, Praeorbulina 

glomerosa curva, Praeorbulina glomerosa circularis, Orbulina suturalis, Orbulina universa, 

Globorotalia bykovae, Globorotalia perepheroronda, Globorotalia praemenardii) associés avec le 

nannoplancton calcaire (Discoaster deflandrei, Discoaster moorei, Helicosphaera euphratis, H. carteri, 

H. mediterranea, H. walberdorfensis, H. wiltrans, Sphenolitus heteromorphus). 

5.5. Unité 09 (marne et cinérite) : 

La base de l’unité est marquée par un niveau coquiller (platier), d’environ 50 cm d’épaisseur, à base 

érosive irrégulière (Ds1), constitué de grosses huîtres (OAB : Oyster Accumulation Bed), notamment 

Crassostrea cf. gryphoides et C. cf. gasar (Fig. 10), associées avec des sédiments pélitiques et des grés. 

Ces huîtres sont accompagnées de balanidés et de pectinidés. Ce niveau coquiller est suivi par une 

alternance de marnes sableuses jaunâtres et de grès, incluant un niveau conglomératique à base érosive 

irrégulière. L’unité se poursuit ensuite par un corps de cinérite blanchâtre d’environ cinq mètres 

d’épaisseur, surmonté par des marnes grisâtres atteignant une centaine de mètres. Ces marnes ont livré 

(Dj. Bk23 à Dj. Bk24) une association de foraminifères planctoniques (Globogerinoides sicanus, 

Globogerinoides trilobus, Praeorbulina glomerosa curva, Orbulina universa, Globorotalia bykovae, 

Globorotalia praemenardii) et des nannofossiles calcaires (Discoaster deflandrei, Discoaster moorei, 

Helicosphaera euphratis, Helicosphaera carteri, Helicosphaera walberdorfensis, Helicosphaera 

wiltrans). L’échantillon Dj. Bk25 a fourni Globorotalia praemenardii, Globoturborotalia cf. druryi, 

Paragloborotalia mayeri et Paragloborotalia siakensis. 
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5.6. Unité 10 (conglomérat et marne à filonnets de gypse) : 

Cette unité est représentée par une alternance de marnes sableuses grisâtres (150 m), marquées par un 

réseau de filonnets de gypse ayant investi les plans de faille, diaclases et cassures. Il faut noter la présence 

de niveaux métriques de conglomérats polygéniques à galets arrondis à subarrondis. Elle se termine par 

un niveau de grès conglomératique rougeâtre à galets, présentant des structures sédimentaires parallèles 

et en arêtes de poisson (Fig. 10). 

5.7. Unité 11 (conglomérat rouge et marne sableuse) : 

Cette unité repose sur la précédente par une discordance angulaire (Ds2). Sa base montre des niveaux 

conglomératiques chenalisés de couleur rougeâtre, surmontés par une alternance de marnes sableuses et 

de grès grossiers interstratifiés avec des lentilles conglomératiques (90 m). Ces grès présentent des 

stratifications entrecroisées ainsi que des stratifications mamelonnées de type HCS. 

5.8. Unité 12 (conglomérat et marne jaune) : 

Cette unité termine la coupe de Sidi Bou-Kebar. Elle repose en discordance angulaire sur l’unité sous-

jacente. Elle est constituée, à sa base, d’une alternance de conglomérats et de grès (10 mètres), surmontée 

de marnes sableuses jaunâtres renfermant de nombreux moules Vénéridés. 
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Fig. 10 : La série langhienne et serravallienne de Sidi Bou-Kebar.  
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1 : conglomérat ; 2 : grès ; 3 : marnes caillouteuses ; 4 : marnes à infiltrations de gypse ; 5 : marnes (1) ; 6 : marnes 

(2) ; 7 : marnes brunâtres ; 8 : cendres ; 9 : banc d'accumulation d'huîtres ; 10 : balanus ; 11 : huîtres ; 12 : bivalve 

; 13 : plissement ; 14 : stratification horizontale ; 15 : stratification entrecroisée ; 16 : HCS (stratification 

mamelonnés) ; 17 : terriers.  

a: la coupe lithologique; b: vue panoramique de la limite Serravallien-Tortonien; c: vue panoramique de la coupe 

Sidi Bou-kebar ; d: marnes grises et  jaunâtres ; e et e1: La discordance D5 et grés Tortonien; f: moule d’ Huitres; 

g : argile rouge ; h:  RCS1, RCS2, RCS3, RCS4 : Conglomérats et grès rouges avec leurs discordances (D2,..D5) ; 

i: stratification horizontale; j: conglomérats lenticulaires ;  k : Méga-Hcs, k1 : stratification oblique l : grès- 

conglomérat lenticulaire rouge; m: argile gypseuse; n: alternance des barres de conglomérats (a, b ,c) avec les 

marnes gypseuses; o : stratification horizontale avec une stratification entrecroisée ; p: grès-conglomérat rouge (d) 

; q:marne grise; r: banc de cendres ; s: alternance de grès et des marnes sableuses; t, t1 à t4 : un banc d'accumulation 

fossilifère (Oab) ; u : alternance de marnes grises et les marnes jaunâtres ; v, v1 : marnes Blue et brunâtre ; w,w1 : 

conglomérâtes et gypse; x : Intercalation cinérites, y, y1 : alternance de barres conglomératiques et de marnes à 

galets avec infiltration de gypse, z : marnes grises ; RCS : grès - conglomérat rouge, D : discordance, Ol : lamination 

oblique, OAB : lit d'accumulation d'huîtres , SM : marnes sableuses , C : conglomérat GM : marnes grises, O : 

huîtres,  IM : marnes intermédiaires, LF : forme lenticulaire, gpM : Marle gypseuse, Hcs : stratification 

mamelonnée, Cc : Crassostrea cf. gryphoides, Cga : Crassostrea gasar.
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Tab. 4 : Description sommaire et contenu fossile de la coupe de Djebel Sidi Bou-kebar d'âge Langhien et Serravallien (Bassin du Bas Chélif, Algérie). 

1 : Ce travail ; 2 : Perrodon (1957) ; 3 : Neurdin-Trescartes (1992) ; Oab : Oyster accumulation Bed = Lit d'accumulation d’huîtres ; C : continental ; 

Msf, Lsf: Middle, Lower shore-face ; B1, B2…: Types de faciès du Djebel Bou-kebar.

Etage Coupe Unités Sous-unités 
Lithologie et 

faciès 
Fossiles 

Paléoenvironnements 

1 2 3 

Tort-

onien 

Dj Sidi 

Bou-

kebar 

Unité 12 

Conglomérats et 

marnes jaunes 

- Conglomérats et 

marnes jaunes 10 m 
 

/ Moules de Vénéridés  
Msf to 

Lsf 

Shore- 

face 
/ 

S 

e 

r 

r 

a 

v 

a 

l 

l 

i 

e 

n 

 

Unité 11 

Conglomérats et 

marnes sableuses 

- Conglomérats 

rougeâtres et marnes 
sableuses 30 m 

(B4)/ (B3) 

-Chenalisation 

- Chevrons - Hcs 
Stratification 

parallèle 

/ 

C to 

Usf 

 

Epi- 

neritic 
/ 

Unité 10 

Conglomérats 

Marnes à filons de 

gypse 

- 4 barres de 
conglomérats alternant 

avec des marnes 

microconglomératique à 
filons de gypse. 150 m 

(B4)/ (B2) 

- Chevrons 
Stratification 

parallèle 
/ 

Usf to 

Msf 

Unité 09 

Marnes et cinérite 

-Conglomérat fin de 

grès (Oab), conglomérat 

fin de cendres/marnes 
grises 100 m 

(B4)/(B2)/(B1) 

 
 

 

-Bioturbations 

Foraminifères planctoniques :( Dj. BK23 à Dj. BK25) Globogerinoides sicanus, Orbulina 
universa, Globorotalia bykovae, Globorotalia praemenardii.  Paragloborotalia siakensis. 

Globoturborotalia cf. druryi (Dj. BK25), Paragloborotalia mayeri (Dj. BK25),  

Nannoplanctons calcaires : D. deflandrei, D. moorei, H. euphratis, H. carteri, H. mediterranea. 
H.   walbersdorfensis, H. mediterranea.  H. waltrans. 

Macrofaune :  Crassostrea crassissima, Cr. cf. gasar et Cr. cf. gryphoides, bivalves, Pectinids 

Balanus 

Usf 

(Estuaire

)  

to Lsf  

 

L 

a 

n 

g 

h  

i 

e 

n 

Unité 08 

Grès et 

Marnes sableuses 

- Grès et Marnes 

sableuses et 150 m (B2) 
/ (B3) 

 

Stratification 
parallèle 

Foraminifères planctoniques :(Dj. Bk22) Globogerinoides sicanus, Globogerinoides trilobus, 

Preorbulina glomérosa curva, Preorbulina glomérosa circularis, Orbulina suturalis, Orbulina 
universa, Globorotalia bykovae, Globorotalia perepheroronda, Globorotalia praemenardii.  

Paragloborotalia siakensis. 

Nannoplanctons calcaires : (Dj. BK22) D. deflandrei, D. moorei, H. euphratis, H. carteri, H. 
mediterranea, H.  walbersdorfensis, H. waltrans, S. heteromorphus 

Msf 

Epi- 

neritic 
/ 

Unité 07 

Marnes 02 

-Marnes jaunes et grises 

15 m (B1) 

 

 

/ 

Foraminifères planctoniques : (Dj. Bk12 à Dj. Bk18) Gs. sicanus, Gs. trilobus, Pr. glomérosa 

curva, Pr. glomérosa circularis, O. suturalis, O. universa, G. perepheroronda, G. praemenardii. 

(Dj. BK16 et Dj. BK17 G. bykovae, G. praescitula, G. scitula, Pa. siakensis, P. acrostoma 
Nannoplanctons calcaires : (Dj. BK16 et Dj. BK17) D. deflandrei, D. moorei, H. euphratis, H. 

carteri, H. mediterranea, H.  walbersdorfensis, H. waltrans, S. heteromorphus  

Lsf to 

shelf 

Unit 06 

Marnes à filon de 

gypse 

- Marnes avec filons de 
gypse /conglomérats 

300 m 

(B2) /(B4) 

 
/ 

 
/ 

Usf to 

Msf 

Unités 05 

Marnes 01 

- Marnes grise 75 m 

(B1) 

 

 

/ 

Foraminifères planctoniques : (Dj. Bk 01 à Dj. Bk 07) Gs. sicanus, Gs. trilobus, Pr. glomérosa 

curva, Pr. glomérosa circularis, O. suturalis, O. universa, G. perepheroronda, G. praescitula, G. 

scitula, P. siakensis, P. acrostoma. (Dj.BK6 et Dj.BK7) G. bykovae. 

Nannoplanctons calcaires :  D. deflandrei, D. moorei, H. euphratis, H. carteri, H. mediterranea, 
H.  walbersdorfensis, H. waltrans, S. heteromorphus. 

Macrofauna: bivalve remains 

Shelf 
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1. Introduction 

Située sur le piémont nord-ouest du massif de l'Ouarsenis, la série géologique de l'Oued Rhiou est d'âge 

miocène inférieur et moyen. Elle a fait l'objet de nombreuses études. Celles-ci l'ont attribué tantôt au Burdigalien 

ou Aquitanien, tantôt au Burdigalien-Langhien, voire au Serravallien, en fonction de son contenu paléontologique 

(Anderson, 1936, Perrodon, 1957 ; Thomas, 1985 ; Neurdin-Trescartes, 1992 ; Belkebir et al., 1996 ; Bessedik et 

al., 2002). 

Une étude stratigraphique détaillée, basée sur une recherche systématique de microfossiles marqueurs 

(foraminifères planctoniques, nannoplanctons calcaires et ostracodes), est réalisée sur quatre coupes représentatives 

de la même zone. La présence d'organismes marins côtiers dans ces dépôts, voire plus ou moins profonds, permet, 

d'une part, un meilleur calibrage entre les échelles bio-chronologiques, ce qui devrait suggérer des corrélations 

acceptables et d'autre part, la précision, pour la première fois, de la nature et des modalités des limites Burdigalien-

Langhien et Langhien-Serravallien. 

Le calibrage entre les différentes échelles biostratigraphiques implique l'identification d'événements 

biologiques importants (apparition, disparition de taxons marqueurs, etc.) qui se produisent dans ces dépôts. 

L'échelle de ces événements peut être régionale, voire méditerranéenne. Par ailleurs, cette étude vise également à 

intégrer l'ensemble des données biostratigraphiques et radiométriques disponibles pour cette période dans les 

bassins nord-algériens (Anderson, 1936 ; Perrodon, 1957 ; Lepvrier et Magné, 1974 ; Hernandez et Lepvrier, 1979 ; 

Bellon et al., 1977 ; Neurdin-Trescartes, 1992 ; Belkebir et al., 1994 ; Belkebir et al., 1996 ; Bessedik et al., 2002). 

Les assemblages de microfossiles (foraminifères planctoniques, nanoplanctons calcaires et ostracodes) collectés 

dans cette série géologique, notamment dans les coupes de l'Oued Taberket, de Sidi El Rhorb inférieur et supérieur, 

de l’Oued Boutelis et de Sidi Bou-kebar, ont été corrélés aux différentes subdivisions biostratigraphiques et aux 

datums de référence utilisée en Méditerranée (Tab. 5). En effet, les événements enregistrés dans les foraminifères 

planctoniques sont utilisés selon l'échelle standard de biozonation de Blow (1969), calibrée avec les subdivisions 

biostratigraphiques méditerranéennes (Blow, 1969 ; Bizon et Bizon, 1972 ; Belkebir et Anglada, 1985 ; Cita, 1975 ; 
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Thunell, 1979 ; Lourens et al., 2004, Turco et al., 2011, 2024 ; Gradstein et al., 2012, Lire et al., 2019 ; Raffi et al., 

2020 ; entre autres). 

Les subdivisions biostratigraphiques du nannoplancton calcaire réalisées sont basées sur l’échelle de 

Martini (1971), révisée par Backman et al. (2012). Les événements (FAD, LAD, FOD, LOD) sont calibrés selon 

les travaux de Bukry (1973, 1975), Okada et Bukry (1980), Berggren et al. (1995), Lourens et al. (2004), Raffi et 

al. (2006), Iaccarino et al. (2007), Hilgen et al. (2012), Backman et al. (2012), Gradstein et al. (2012) et Lirer et al. 

(2019). Les événements d'ostracodes mis en évidence dans cette séquence géologique correspondent à ceux 

observés dans les bassins géologiques du nord-est de l'Algérie (Carbonnel et Courme-Rault, 1997) et de la marge 

sud-est méditerranéenne (Keen et al., 1994). (Fig.11)  

2. Limites d’âge Miocène Moyen 

La limite Burdigalien-Langhien est estimée à 15.974 Ma (Lourens et al., 2004).  Celle-ci est située entre 

l’apparition d’espèce Globigerinoides sicanus d’âge 16.19 Ma (Turco et al., 2017) et AaB (Acmea Beginning) de 

l’espèce Paragloborotalia siakensis d’âge 15.48 Ma (Turco et al., 2017). D'autres travaux considèrent que 

l’apparition de l’espèce Praeorbulina glomerosa curva (15.34 Ma Turco et al., 2017) marque la base du Langhien 

(Bizon et Bizon et al., 1972, 1977 ; Cita, 1975b, 1976 ; Thunell, 1979, Belkebir, 1986 ; Belkebir el al., 1994 ; 

Belkebir el al., 1996 ; Bessedik et al., 2002 ; Belkhir et al., 2025). 

La limite Langhien-Serravallien (13.82 Ma : Hilgen et al., 2009) est enregistrée entre l’apparition de 

l’espèce Globorotalia praemenardii (13.92 Ma : Abdul Aziz et al., 2008) et la disparition tardive de Globorotalia 

peripheroronda (13.51 Ma : Mourik et al., 2010) ; en outre, cette limite est également marquée par la présence de 

Paragloborotalia mayeri (12.43 Ma : Hüsing et al., 2007 ; Bizon et Bizon, 1972, 1977 ; Thunell, 1979, Belkebir, 

1986 ; Belkebir el al., 1994 ; Belkebir et al., 1996 ; Bessedik et al., 2002 ; Belkhir et al., 2025). 

La limite Serravallien-Tortonien, localisée à 11.625 Ma (Hüsing et al., 2007), est définie par LCO de 

Globigerinoides subquadratus à 11.54 Ma (Lourens et al., 2004), et l’apparition tardive de 

Neogloboquadrina acostaensis (10.55 Ma Caruso et al., 2002 ; Lourens et al., 2004 ; Bizon et Bizon, 1972, 
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1977 ; Thunell, 1979, Belkebir, 1986 ; Belkebir el al., 1994 ; Belkebir el al., 1996 ; Bessedik et al., 2002 ; Belkhir 

et al., 2025). 

Tab. 5 : Bioévénements de foraminifères planctoniques et de nannoplanctons calcaires enregistrés dans la marge 

nord-ouest de l’Ouarsenis (Algérie) et leurs données de référence (datums) obtenues à partir de données bien 

calibrées en région méditerranéenne. 

FAD :  première apparition Datum ; FOD : première occurrence Datum ; FCO : première occurrence commune ; LOD : 

dernière occurrence Datum ; LCO : dernière occurrence commune ; LAD : dernière apparition Datum ; AaB : Début de 

l’Acmé a ; AaE : Fin de l’Acmé ; T : Haut ; * : Référence aux latitudes (sub)tropicales. 

 

 

Foraminifères Planctoniques 
Age estimé 

(Ma) 
Références 

Globigerinoides sicanus FO 
 

16.19 

16.39 

16.40* 

Turco et al., 2017 ; Lirer et al., 2019 

Raffi et al., 2020 ; Berggren et al., 1995 

Paragloborotalia siakensis AaB 

AaE 

15.48 Ma 

15.35 Ma 

Turco et al., 2017 ; Lirer et al., 2019 

Turco et al., 2017 ; Lirer et al., 2019 
 

Praeorbulina glomerosa curva                                                  FO 
 

15.34 Ma Turco et al., 2017 ; Lirer et al., 2019 
 

Praeorbulina glomerosa glomerosa FO 15.15 Ma Turco et al., 2017 ; Lirer et al., 2019 

Praeorbulina glomerosa circularis FO 14.87 Ma Hüsing et al,. 2010 ; Lirer et al., 2019 

Orbulina suturalis FO 14.56 Ma Abdul Aziz et al., 2008 ; Lirer et al., 2019 

Orbulina universa FO 14.36 Ma Abdul Aziz et al., 2008 ; Lirer et al., 2019 

Globorotalia praemenardii  FO 13.92 Ma Abdul Aziz et al., 2008 ; Lirer et al., 2019 

Globorotalia peripheroronda LO 13.51 Ma Mourik et al., 2010 ; Lirer et al., 2019 

Paragloborotalia mayeri 
 

FO 12.43 MA Hüsing et al,. 2010 ; Lirer et al., 2019 

Globoturborotalia nepenthes  FAD 11,8 Ma Aguilar et al., 2004 ; Berggren et al., 1995 

Nannoplancton calcaire 
Age estimé 

(Ma) 
Références 

Helicosphaera ampliaperta  
FOC 20.43 Ma 

Backman et al., 2012; Fornaciari and Rio, 

1996; Young, 1994. 

T 14.86 Ma Backman et al., 2012 

Sphenolithus heteromorphus 
FOC 

LOC 

17.75 Ma 

13.53 Ma 

Young, 1998 ; Backman et Raffi, 1997 ; Abels 

et al., 2005 
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3. Datation et attribution biostratigraphique de la série géologique de l'Oued Rhiou 

Les successions sédimentaires de la série géologique de l'Oued Rhiou s'inclinent de plus en plus fortement vers 

le nord, voire vers le nord-est. Elle est constituée de quatre corps ou unités sédimentaires correspondant aux 

formations majeures décrites dans cette région (Perrodon, 1957 ; Neurdin-Trescartes, 1992 ; Belkhir et al., 2025). 

Les coupes de l'Oued Taberket, du Sidi El Rhorb inférieur et supérieur, de l'Oued Boutelis et de Sidi Bou-kebar 

qui ont livré des microfossiles, illustrent la séquence géologique de cette région. L'évolution verticale de cette 

sédimentation révèle la présence de plusieurs événements, selon la présence ou l'absence de marqueurs. Les 

assemblages de microfossiles sont résumés dans les figures 12 et 13, illustrant les différents événements survenus 

au cours de cette période géologique. 

 

Fig. 11 : Biostratigraphie des espèces datums récoltées dans la série géologique de l’Oued Rhiou (Bassin du Bas 

Chélif) calibrées chronologiquement avec les bioévénements méditerranéens. 
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4. Biostratigraphie des dépôts du Miocène inférieur et moyen 

4.1.  Coupe de l'Oued Taberket : 

Il s'agit de spécimens communs de taille normale, tels que Globigerinoides trilobus et G. sicanus. Les petits 

foraminifères (échantillons Tb 4 à Tb 6) ont été généralement trouvés dans la partie supérieure de la coupe. La 

présence de G. trilobus et de G. sicanus en l'absence de Praeorbulina indique la biozone N8 de Blow (1969), 

correspondant au Burdigalien terminal d'après le FOC de G. sicanus Stefani, 1950 (16,40/16,39 Ma : Raffi et al., 

2020 ; Berggren et al., 1995). Il convient de noter que l'association de nanoplancton calcaire révélée dans ces 

échantillons présente une diversité taxonomique notable (Fig. 12). La présence d'Helicosphaera ampliaperta (FOC 

= 20,43 Ma et T = 14,86) et de Sphenolithus heteromorphus (FOC = 17,75 Ma ; LAD : 13,53 Ma) indique la biozone 

NN4 de Martini (1971) et Backman et al. (2012) ; ces données permettent de restreindre l'âge entre 16,40/16,39 et 

14,86 Ma (sur un intervalle de 1,54 Ma) (Fig. 11) 

L'absence de Praeorbulina réduit cet intervalle de temps à 1,06 Ma, en faveur d'un âge antérieur à l'apparition 

de Praeorbulina glomerosa curva (i.e. 15,34 Ma). Par conséquent, ces dépôts sont attribués aux biozones NN4 et 

N8 inférieure, indiquant un âge (au plus ancien) Burdigalien terminal. 

4.2.  Coupes de Sidi El Rhorb inférieure et supérieure : 

Des foraminifères planctoniques et des nannoplanctons calcaires ont été collectés dans les dépôts de marnes 

grises et de marnes sableuses de la coupe de Sidi El Rhorb inférieure (échantillons : Sr 07 à Sr 12) et de la coupe 

supérieure de Sidi El Rhorb (échantillons : Sr 27 à Sr 35) (Fig. 12). 

L’assemblage de foraminifères est diversifié, composé, entre autres, de Globigerinoides trilobus, 

Globigerinoides sicanus, Globigerinoides altiaperturus, Globigerina altispira, Globigerina woodi et G. 

preabulloides. Globigerinoides trilobus et G. sicanus (FAD = 16,4 Ma), indiquent la biozone N8 de Blow (1969), 

correspondant au Burdigalien terminal. Certains échantillons (de Sr 13 à Sr 26) sont pauvres en foraminifères, 

contenant parfois des individus mal préservés. Parmi le nannoplancton calcaire, deux taxons marqueurs ont été 

collectés dans les échantillons (Sr 07 à Sr 12 et Sr 27 à Sr 35), notamment Helicosphaera ampliaperta et 
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Sphenolithus heteromorphus, indiquant la biozone NN4 (Martini, 1971). Globalement, on note également l'absence 

de préorbulines dans les coupes successives de Sidi El Rhorb (inférieure et supérieure). Par conséquent, l'âge serait 

antérieur à l'apparition de Praeorbulina glomerosa curva (15,34 Ma). En conséquence, les biozones NN4 et N8 

inférieure sont attribuées à ces dépôts, indiquant un âge Burdigalien terminal. 
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Fig. 12 : Répartition stratigraphique des foraminifères planctoniques et du nannoplancton calcaire d’âge Burdigalien 

terminal des coupes de l’Oued Taberket et de Sidi El Rhorb inférieur et supérieur (Belkhir et al., 2025). 
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4.3.  La coupe de l’Oued Boutelis 

Dix-sept (17) échantillons ont été prélevés dans les marnes grises (unité 04). Leur lavage a révélé la présence 

de plusieurs associations de microfossiles (foraminifères planctoniques, ostracodes et nannoplancton calcaire). À 

la base des marnes grises (échantillons Bt1 à Bt7), nous avons récolté des foraminifères remaniés (Bt1 à Bt4) avec, 

en revanche, une ostracofaune riche et variée, d’origine Paratethysienne : Keijella punctigibba, Ruggieria tetraptera 

tetraptera, Xestoleberis Reymenti, Chryosythere Paradisus et Chryosythere cataphracta muricata, entre autres. Ces 

taxons sont communs dans le Langhien en Méditerranée (Carbonnel et Courme-Rault, 1997, Keen et al., 1994 ; Ied 

et Ismail, 2016). Des foraminifères planctoniques sont fréquents dans les échantillons Bt6 à Bt17 où l'on note 

l'apparition de P. glomerosa curva (échantillon Bt5) et P. glomerosa glomerosa (échantillons Bt6). Ces marqueurs 

indiquent la biozone N8 de Blow (1969), correspondant au Langhien inférieur, dont l'âge est estimé à 15,34 Ma 

avec la FAD de P. glomerosa curva (échantillon Bt5) et à 15,15 Ma avec la FAD de P. glomerosa glomerosa 

(échantillons Bt6 à Bt12). Cette dernière espèce représente la transition entre les biozones N8 et N9 (Blow 1969). 

Le nannoplancton S. heteromorphus est présent dans tous ces échantillons (Fig. 13), à l'exception de l'espèce H. 

ampliaperta, fréquente dans les échantillons Bt6 à Bt13, indiquant la biozone NN4 de Martini (1971). L'apparition 

de Praeorbulina glomerosa circularis (FO 14,87 Ma, Hüsing et al., 2010) dans l’échantillon Bt13 associée à 

Helicosphaera ampliaperta et S. heteromorphus permet d'attribuer cette partie au Langhien moyen, selon l'âge de 

la FAD estimé à 14,87 Ma (biozones N9 et NN4 supérieure). L'absence d'H. ampliaperta (échantillons Bt14 à B 17) 

s'explique par son LO à 14,86 Ma (Backman et al., 2012), indiquant la biozone NN5 de Martini (1971). 

L'apparition d'Orbulina suturalis (échantillon Bt16) sans H. ampliaperta indique la partie supérieure de la 

biozone N9 (Blow, 1969), correspondant à la biozone NN5 de Martini (1971) et MMi5a de Lirer et al., 2019. Cela 

correspond au Langhien supérieur dont l'âge est estimé à 14,56 Ma d'après FO d’O. suturalis. 

La partie basale de biozone N10 (Blow, 1969) et MMi5b (Lirer et al., 2019) est ici indiquée par la présence 

d'Orbulina universa récoltée dans l’échantillon Bt17, correspondant au Langhien supérieur (FO d'O. universa à 

14,36 Ma).
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Fig. 13 : Répartition stratigraphique des foraminifères planctoniques et du nannoplancton calcaire du Langhien inférieur 

de la coupe de Boutelis (Belkhir et al., 2025) 

 

4.4. Coupe de Sidi Bou-kebar : 

L'analyse de microfossiles de l’unité 05 (Dj. BK02 à Dj. BK07) a permis d’identifier des foraminifères 

marqueurs tels que Pr. glomérosa curva, Pr. glomerosa circularis, O. suturalis, O. universa, G. peripheroronda et 

Globorotalia bykovae (Dj.BK6, Dj.BK7), associés avec le nannoplancton de S. heteromorphus (Fig.14). Cet 

assemblage correspond aux biozones N10 (Blow, 1969), NN5 (Martini 1971) et MMi5b (Lirer et al., 2019) qui 

suggèrent un âge Langhien supérieur, estimé à 14.36 Ma selon la FO d'O. universa.       

L’apparition de Globorotalia praemenardii et G. bykovae associée avec S. heteromorphus dans 

l’échantillon Dj. BK16 correspond à la partie médiane de la biozone N10 (Blow 1969), la biozone NN5 

(Martini1971) et MMi5c (Lirer et al., 2019). En conséquence, cette partie est attribuée au Langhien terminal voire 

Serravallien basal, dont l’âge est estimé entre 13.92 Ma (FO de G. praemenardii) et 13.51 Ma (LO de G. 



Attribution biostratigraphique et corrélations 
 

65 
 

peripheroronda). L'absence de G. peripheroronda et S. heteromorphus (Dj. BK23) indique le Serravallien inferieur 

(biozones : N10 supérieure/N11, NN6 et MMi6), âge légèrement plus récent que 13.51 Ma (LO de G. 

peripheroronda). L’échantillon Dj. BK25 est marqué par l’apparition de quelques individus de Paragloborotalia 

mayeri, associée avec Globoturborotalia cf. druryi suggérant un âge Serravallien supérieur, tout en sachant que la 

première occurrence (FO) de P. mayeri est estimée à 12.43 Ma. Ce bioévènement correspond aux biozones N12, 

NN6 supérieure et MMi7b (Fig.14). 
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Fig. 14 : Répartition stratigraphique des foraminifères planctoniques et du nannoplancton calcaire de la coupes de Sidi 

Bou Kebar (Langhien, Serravallien). 
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5. Dépôts pyroclastiques, extension spatiale et leur âge. 

Les dépôts pyroclastiques sont fréquents dans la série géologique de l'Oued Rhiou, signalés notamment au sud 

des agglomérations de Djidiouia et de l’Oued Rhiou. Ils sont décrits dans la série détritique supérieure (Cartennien 

supérieur), sur une longueur de 1,5 kilomètre près de la localité de Sidi Bou kebar et à la base de la série détritique 

inférieure de Lahlef, située au sud-ouest du barrage de Gargar. Leur extension spatiale est observée au sud-est de 

Djidiouia (Anderson, 1936, Perrodon, 1957 ; Neurdin-Trescartes, 1992). 

Il s'agit d'un grès glauconieux tufacé, brun et verdâtre, contenant de nombreuses paillettes de biotite. Les 

horizons tufacés, qui nous intéresse, se situent à la base de la série détritique inférieure et au sein de la série 

détritique supérieure (Anderson, 1936, Perrodon, 1957 ; Neurdin-Trescartes, 1992) dont les dépôts affleurent au 

niveau de la partie inférieure de la coupe de l'Oued Taberket « barre a-unité 02 » et la coupe de Sidi Bou-kebar   « 

Unité 09 » (Fig. 7, 10 : a). L'extension du premier est visible à l'est de l'Oued Taberket, à l'ouest de Lahlef et au sud 

de l'agglomération de Djidiouia. Sa composition minéralogique est bien décrite (voir chapitre Lithostratigraphie : 

Belkhir et al., 2019). Son épaisseur varie généralement entre 0,8 m et 12 mètres, recouvrant à la base soit un lit de 

galets, soit des dépôts éocènes du substratum rocheux. A la base de la série de l’Oued Taberket, il succède aux 

marnes grises et blanches et repose sans discontinuité apparente (intra-stratifié) sous les marnes sableuses marines 

du Miocène.  Le deuxième niveau tufacé apparait à Sidi Bou-kebar avec une épaisseur de cinq mètres, limité à la 

base par des marnes sableuses et des marnes grisâtres au sommet. 

5.1.  Age des couches pyroclastiques basé sur les microfossiles marins : 

Riche en macrofaune (Amphiope, Turritella, etc.), les dépôts marins (Unité 02) de la coupe de l’Oued Taberket 

comportent les couches pyroclastiques ; le contenu de ces dépôts (foraminifères planctoniques, nannoplanctons 

calcaires) est représenté par Globigerinoides sicanus et G. trilobus associées avec Sphenolithus heteromorphus et 

Helicosphaera ampliaperta. La présence de ces taxons permet d'envisager un âge burdigalien-langhien, soit entre 

16,40/16,39 Ma (FAD : G. sicanus : voire Tab. 1) et 14,86 Ma (T : H. ampliaperta) (Fig. 12), correspondant aux 

biozones N8 (Blow, 1969) /NN4 (Martini, 1971) /MMi3/MMi4a, voire MMi4a/b (Lirer et al., 2019). Cet intervalle 

peut être réduit en tenant compte, d'une part, de l'absence de Praeorbulina s.l. (Fig. 13) et d'autre part, de la présence 
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d'une discontinuité (discordance) séparant les coupes de Sidi El Rhorb supérieure et de l’Oued Boutelis. Cette 

discontinuité (discordance) se situe au sein des biozones N8/NN4, clairement comparable à la limite Burdigalien-

Langhien universellement reconnue à 15,974 Ma (Iaccarino et al., 2011 ; Gradstein et al., 2012). Par conséquent, 

l’âge du premier horizon pyroclastique se situerait entre 16,40/16,39 et 15,974 Ma, soit une précision 

biostratigraphique inférieure à 450 ky (= 0,216 à 0,436 Ma).  

Situées à la base du deuxième dépôt pyroclastique, les marnes sableuses (unité 09) de la coupe de Sidi Bou-

kebar sont marquées par la présence des taxons index (e.g foraminifères et nannofossiles calcaires) : G. 

praemenardii, G. peripheroronda et S. heteromorphus. Ces taxons peuvent être attribués au Langhien terminal voire 

Serravallien (biozones N10, NN5 et MMi5c), dont l’âge est estimé entre 13.92 Ma selon la FO de G. praemenardii 

et 13.51 Ma selon la LO de G. peripheroronda. Les marnes grises recouvrant ce dépôt pyroclastique ont montré 

l’absence/(disparition) de G. peripheroronda et S. heteromorphus (Dj. BK23 et Dj. BK24) correspondant aux 

biozones N10 supérieure, NN6 inférieure et MMi6 d’âge Serravallien inferieur, voire légèrement plus récent : e.g. 

post LO de G. peripheroronda. Cette estimation est confirmée par l’apparition suivante de Paragloborotalia mayeri 

(FO 12.43 Ma) dans l’échantillon (Dj. BK25) suggérant un âge Serravallien supérieur. Cela confère au deuxième 

dépôt pyroclastique un âge compris entre 13,51 Ma (LO de G. praemenardii) et 12.43 Ma (FO de P. mayeri) : (e.g. 

12,97 ± 0,54 Ma). Cette cinérite, localisée à une dizaine de mètre au-dessus de la limite Langhien-Serravallien 

(13,82 Ma), est mise en évidence dans la coupe de Sidi Bou Kebar ; elle serait donc proche de l'âge ré-actualisé des 

rhyolites de Hammam Boughrara (Louni-Hacini, 2002 (13,52 ± 0,99 Ma).   

5.2.  Corrélation biostratigraphique régionale, position et âge des couches pyroclastiques. 

Les couches pyroclastiques constituent un indice important de l'activité volcanique, ayant été à l'origine de leur 

formation, mais également un bon moyen de corrélation régionale. Les données sur le magmatisme et la 

stratigraphie de l'Algérie occidentale (Oranie) n'indiquent aucune activité volcanique antérieure à 13,25 Ma voire 

13,52 Ma (Guardia, 1975 ; Bellon et al., 1977 ; Megartsi, 1982, 1985 ; Louni-Hacini et al., 1995 ; Louni-Hacini, 

2002 ; Belkebir et al., 1996 ; Bessedik et al., 1997 ; Maury et al., 2000, entre autres). Cette observation concorde 

avec la paléogéographie miocène du bassin du Bas Chélif. En effet, les apports sédimentaires révèlent qu'une 
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composante concernant le piémont nord-ouest du massif de l'Ouarsenis est d’origine visiblement orientale, 

provenant du bassin moyen-haut Chélif (sud de Médéa : Neurdin-Trescartes, 1992, 1995). Par conséquent, des 

sources d'émission pyroclastique plus ou moins proches sont à rechercher au nord et à l'est de la plaine du Chélif 

(région d'Alger, voire plus loin). 

Vers l'est de Ténès, le long de la côte et dans le bassin de Cherchell, on observe une succession corrélable à 

celle de l'Oued Taberket. Les niveaux volcaniques s'y situent entre les formations continentales et marines (Lepvrier 

et Magné, 1975). Près de Ténès (Beni Haoua), à la base de ces trois termes (dépôts continentaux, couches de 

cendres, grès et marnes marins), un niveau gréseux calcaire est décrit, localement riche en Amphiope (Lepvrier et 

Magné, 1975). Le terme marneux indique un âge Langhien (s.l.) basé sur la présence de l'association : Praeorbulina 

glomerosa glomerosa, Globigerinoides sicanus, G. trilobus, G. immaturis, Globorotalia acrostoma (Lepvrier et 

Magné, 1975) indiquant pour ces auteurs la biozone N8 de Blow (1969) (à l'exception de l'extrême base). 

D'après Bellon et al. (1977), le cycle volcanique semble présenter trois paroxysmes dont le plus ancien 

(rhyolitique) est celui daté de 16 Ma dans le bassin de Menacer, situé à l'est du massif du Dahra. Cet âge 

radiométrique semble concordant avec nos données biostratigraphiques. En effet, la région de Menacer pourrait 

donc constituer une source potentielle pouvoyeuse de produits pyroclastiques, devant expliquer la paléogéographie 

des apports sédimentaires orientaux mentionnés par Neurdin-Trescartes (1992, 1995) : apports détritiques du bassin 

du haut-Chélif en provenance de Médéa. Cette phase volcanique correspond à une activité tectonique significative 

observée dans la région de Dellys-Thénia (El Azzouzi et al., 2014). 

6. Bio-datation de la série de l'Oued Rhiou et mise en évidence des limites biostratigraphiques du 

Miocène inférieur et moyen. 

 

6.1. La succession sédimentaire et micropaléontologique décrite dans les coupes de l'Oued Taberket, de Sidi El 

Rhorb inférieur et supérieur, de l'Oued Boutelis et la différence de pendages des premières, de plus en plus inclinées 

vers le nord-est méritent que l’on s’attarde sur la discontinuité importante séparant géométriquement ces dépôts 

entre eux. En matière de nannoplancton calcaire, Helicosphaera ampliaperta associée avec Sphenolithus 

heteromorphus caractérisent dès la base, cette succession. La première espèce est apparue en Méditerranée vers 

20,43 Ma et a disparu vers 14,86 Ma ; S. heteromorphus se voit attribuer un intervalle de temps compris entre 17,75 
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et 13,53 Ma, indiquant la biozone NN4 (Martini, 1971 ; Backman et al., 2012) (Fig. 12) (Burdigalien supérieur à 

Langhien inférieur). Ces espèces de nannoflore sont associées avec des foraminifères planctoniques 

(Globigerinoides trilobus et G. sicanus). Sans Praeorbulina s.l., cette association indique la biozone N8 (Blow, 

1969). La première apparition de G. sicanus a été estimée à 16,39, voire 16,40 Ma (Raffi et al., 2020 ; Berggren et 

al., 1995). G. sicanus (FAD) et S. heteromorphus (LAD) définissent un âge compris entre 16,39/16,40 et 13,53 Ma 

(biozones N8/ NN4), indiquant le Burdigalien terminal et le Langhien précoce (Fig. 17). 

Ces résultats complètent la paléogéographie du Miocène inférieur/moyen du sud de la mer Téthysienne, 

vers le nord-est de l'Algérie. En effet, dans le bassin de la Soummam, les dépôts miocènes les plus anciens (Langhien 

inférieur) se situent à la base de la biozone N8. Ils sont coiffés par l'apparition de Praeorbulina s.l. (Courme-Rault 

et Coutelle, 1982). De même, des sédiments marneux sont attribués à la base du Langhien (biozone N8 de Blow, 

1969) à Annaba (Edough), marquée par le FAD de Praeorbulina sicana (Abbassene et al., 2019). Ces dépôts 

recouvrent des roches andésitiques datées de 16,41 ± 0,39 Ma (40K/40Ar). Ces derniers auteurs proposent l'âge 

radiométrique donné ci-dessus pour le FAD de Praeorbulina sicana (synonyme de Globigerinoides sicanus : Blow, 

1969 ; Berggren et al., 1995 ; Lirer et al., 2019). Sans grande différence par rapport à ceux proposés par Berggren 

et al. (1995) et Raffi et al. (2020), cet âge (16,41 Ma) indiquerait la base de la biozone N8.  

Ces données du Miocène inférieur/moyen corroborent une communication large et ouverte entre la mer 

Téthysienne nord-africaine et les eaux de surface subtropicales de l'Atlantique. L'arrivée des premières Préorbulines 

en Méditerranée est attestée par P. glomerosa curva (Tab. 1), estimée à 15,34 Ma. Cette espèce a été collectée à 100 

m au-dessus de la base des marnes grises (marines) de la coupe de l'Oued Boutelis, dans le bassin du Bas Chélif, 

en association avec G. sicanus. 

Par conséquent, un âge compris entre 16,39/16,40 Ma (FAD de G. sicanus) et 15,34 Ma peut être attribué 

à cette coupe (biozones NN4/N8 : Burdigalien terminal-Langhien inférieur). Par conséquent, cette attribution 

(NN4/N8) comprend bien la limite Burdigalien-Langhien qui est universellement admise à 15,974 Ma (Iaccarino 

et al., 2011 ; Gradstein et al., 2012). Cet intervalle de temps (634 ky ; Fig. 17) est représenté dans la coupe de 

l’Oued Boutelis par des marnes brunes saumâtres et des grès et conglomérats (Unité 04 : SU2) sous-jacents (environ 
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100 m) dont la base est soulignée par la discordance angulaire qui a affecté le sommet de la coupe supérieure de 

Sidi El Rhorb (Fig. 15, 17). Les marnes brunes saumâtres sont riches en ostracodes. Certains taxons parmi eux 

(Acanthocythereis hystrix, Ruggieria tetraptera tetraptera, Carinovalva carinata, Chryosythere Paradisus, 

Chryosythere cataphracta muricata, Xestoleberis Reymenti, Keijella punctigibba), associés avec H. ampliaperta et 

S. heteromorphus, ont été répertoriés à la base du Langhien inférieur en Afrique du Nord et au Moyen-Orient (Keen 

et al., 1994 ; Carbonnel et Courme-Rault, 1997 ; Ied et Ismail, 2016). Ces données concordent avec la position 

stratigraphique des marnes brunes saumâtres de l'Oued Boutelis (entre 15,34 et 15,974 Ma : intervalle de 634 ky) à 

la base du Langhien inférieur (biozones N8/N4 supérieure). Par conséquent, la discordance angulaire est considérée 

ici comme une discontinuité majeure représentant, au sein des biozones N8/NN4, la limite Burdigalien-Langhien. 

Cette discontinuité est corroborée par le changement du pendage et de la géométrie du cycle des conglomérats et 

des corps sédimentaires ultérieurs qui sont totalement différents de ceux observés dans les dépôts antérieurs (e.g. la 

coupe de Sidi El Rhorb supérieure : Fig. :8). Cette situation a également été décrite par Neurdin-Trescartes (1992, 

D4 : Fig. 4.50) et Belkebir et Anglada (1985) dans le bassin du Bas Chélif. 

 6.2. L’apparition de Globorotalia praemenardii, associée avec Orbulina universa, G. peripheroronda et 

Sphenolithus heteromorphus dans les marnes grises de l’unité 07 (Fig. : 10) de la coupe de Sidi Bou-Kebar 

(échantillon Dj. BK16) (Fig. :14), indique un âge allant du Langhien terminal au Serravallien basal. La première 

apparition (FO) de G. praemenardii, datée de 13,92 Ma, permet de situer cet intervalle dans les biozones N10 (Blow, 

1969), NN5 (Martini, 1971) et MMi5c (Lirer et al., 2019). Cet intervalle s’étend jusqu’à l’unité 08 (Fig. :10), 

composée d’une alternance de marnes sableuses et de grès. L’âge estimé de ces dépôts est compris entre 13,92 Ma 

(FO de G. praemenardii) et 13,51 Ma, correspondant à la dernière apparition (LO) de G. peripheroronda, observée 

dans l’échantillon Dj. BK22 (unité 08). 

L’unité 09 (Fig. :10), d’âge Serravallien inférieur, est attribuée aux biozones N10 supérieure, NN6 

inférieure et MMi6, comme le suggère l'absence de G. peripheroronda et S. heteromorphus dans l’échantillon Dj. 

BK23 (Fig. :14), ainsi que l’absence de Paragloborotalia mayeri. 
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Par conséquent, la limite Langhien–Serravallien peut être placée entre l’unité 08 et l’unité 09 (Fig. 14A), 

précisément sous l’échantillon Dj. BK23 et au-dessus de Dj. BK22 (Fig. :14). Cette limite stratigraphique peut être 

indiquée provisoirement par un niveau d’accumulation de grosses huîtres du platier à Crassostrea indiqué sur la 

coupe par OAB (Oyster accumulation bed = niveau à accumulation d’Ostrédés) (Fig. :10), épais de 50 cm, et 

reposant sur une surface de ravinement bien marquée ; il indique un épisode de forte énergie hydrodynamique. 

L’âge de ce dépôt est estimé plus récent que 13,51 Ma et est compatible avec l’âge de la limite Langhien-

Serravallien (13,82 Ma : Fig. 11). 

 

Fig. 15 : Position stratigraphique et corrélations des unités (U10, U11 et U12) postérieures à l'occurrence de P. mayeri. 

La surface de ravinement suivi du platier à grosses huîtres est le témoin d’un cycle sédimentaire transgressif 

dont le maximum d'inondation (MFS : maximum flooding surface) est à rechercher sédimentologiquement juste au 

niveau de l'échantillon Dj. BK22 ou légèrement au-dessus (Fig. 14A), tout en sachant que la distance entre les 
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échantillons Dj. BK22 et Dj. BK23 ne dépasse pas 7 à 8 mètres. Cet événement illustre un changement significatif 

dans la dynamique paléoenvironnementale du bassin (maximum transgressif, chaud), devant correspondre à la 

phase terminale de l’événement CTMM. 

6.3. L'âge des dépôts postérieurs à la présence de P. mayeri (Dj. BK25) est attribué au Serravallien supérieur. 

En effet, la première occurrence de cette espèce est repérée en Méditerranée vers 12,43 Ma (N12 ; MMi7b), sa LO 

étant indiquée vers 12,07 Ma (base N13 Ma). Dépourvus d'organisme, les dépôts postérieurs à cet événement (P. 

mayeri) correspondent aux unités 10 et 11 dont le développement vers l'est et vers l'ouest est restreint au secteur de 

Sidi Bou Kebar (voir corrélation : Fig. 15). 

L'unité 10 est caractérisée par une alternance de marnes grises sableuses micro-conglomératiques et des 

barres conglomératiques dont le contact avec les marnes marines bleu gris sous-jacentes est difficilement 

discernable voire anormal. Ces sédiments sont fortement plissés et visiblement fracturés, traversés par des filonnets 

de gypse orientés dans tous les sens. Leur contact supérieur est discontinu (discordant voire anormal). L'unité 11 

correspond à une importante masse conglomératique rouge (R1), fortement chenalisée, suivie de deux formations 

beiges à passées gréso-conglomértatiques généralement déformées (R2 et R3) et discordantes les unes sur les autres. 

L'ensemble de cette unité (11) est affecté géométriquement par une discordance sur laquelle repose une formation 

conglomératique (barre) marine marquant la base du Tortonien (Badsi, 1991 ; Neurdin-Trescartes, 1992 ; Belkebir 

et al., 1996 ; Bessedik et al., 2002). 

L'âge de la limite Serravallien-Tortonien peut être également approché par corrélation de la coupe de Sidi 

Bou-Kebar avec celles de l'embouchure du Chélif et des coupes marines et continentales de Bouhanifia et de la 

Moyenne Tafna (Fig. 17). 
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7. Corrélations : 

7.1 Corrélations NW-SE des séries géologiques du Piémont NW de l’Ouarsenis et de 

l’embouchure du Chélif (Dahra) : 

 

A. Au Burdigalien terminal à Langhien inférieur/moyen 

Trois localités font l'objet de cette corrélation. La première comprend trois coupes géologiques orientées 

E-W situées dans le piémont NW de l'Ouarsenis. Il s'agit des coupes de l'Oued Rhiou, de Sidi Abdelkader Nakhla 

et de Djidiouia (Perrodon, 1957 ; Neudin-Trescartes, 1992 ; Belkebir et al., 1996 ; Bessedik et al., 2002 ; Belkhir 

et al., 2025). La seconde concerne trois autres tronçons situés en aval de l'embouchure de l’Oued Chelif. Il s'agit 

des tronçons du Koudiet Redjel El Maida, d’Ain Soltane, du Douar El Amarna et de Djebel Zegmoun (Bessedik et 

al., 2002), qui sont situés le long de l'embouchure de l’oued.  

Leurs dépôts représentent, à la base, des conglomérats et des argiles conglomératiques à éléments 

hétérogènes reposant en discordance sur le substratum. Leur épaisseur varie d'un endroit à l'autre (15 m à Douar El 

Amarna). L'épaisseur maximale (70 m) est enregistrée à Djebel Zegmoun et Koudiet Redjel El Maida. Ils présentent 

des alternances marno-gréseuses et conglomératiques. Certaines barres de conglomérat, argile lenticulaire et grès 

sont décrits comme des extensions latérales. Ils ont fourni Praeorbulina glomerosa, Globigerina obesa, 

Globigerina tripartita, Globoquadrina venezuelana, Globigerinoides trilobus, G. sicanus, G. subquadratus 

(Belkebir et al., 1996) ; ces taxons indiquent la biozone supérieure N8 de Blow (1969) correspondant au stade 

langhien précoce (fig. 17). 

Reposant en discordance sur les dépôts antérieurs, des marnes marines grises plus ou moins gypseuses sont 

bien représentées à Djebel Zegmoun (100 m d'épaisseur) et à Douar El Amarna (150 m d'épaisseur). Elles ont livré 

successivement Globigerinoides trilobus dans leur première moitié puis Orbulina suturalis, O. universa, 

Globigerinella obesa, Globigerinella compressa, Globorotalia trinidadensis (Djebel Zegmoune) et Globigerinella 

obesa, Orbulina suturalis, Globotruncana area, Globorotalia trinidadensis (Douar El Amarna) (Belkebir et al., 

1996 ; Bessedik et al., 2002). Leur âge correspond à la biozone N8 (partie supérieure). Il peut dépasser la biozone 

N9 (Langhien moyen…) (Fig. 17). 



Attribution biostratigraphique et corrélations 
 

75 
 

Sur la bordure nord-ouest de l'Ouarsenis, les dépôts de la série géologique de l'Oued Rhiou sont représentés 

à l'Oued Skafil (Djidiouia) par une alternance de grès, de marnes et de poudingues à Ostreïdés (350 m), appelée « 

série détritique inférieure » (Perrodon, 1957 ; Neurdin-Trescartes, 1992 ; Bessedik et al., 2002 ; Belkhir et al., 

2025). Cette alternance débute par un banc de grès glauconieux à galets de schiste. Il repose en discordance sur des 

marnes brunâtres plissées (substratum). Son faciès s'étend loin vers l'est (Sidi Abdelkader Nakhla, Sidi El Rhorb) 

avant de disparaître brusquement dans les localités de Boukader et de l’Oued Sli, petites agglomérations situées à 

10 km à l'est de celle de l'Oued Rhiou. Vers l'ouest, son épaisseur diminue considérablement, notamment au sud de 

Relizane (Ouest de Djidiouia) et dans la localité de Chabet Teffoune (Perrodon, 1957 ; Neurdin-Trescartes, 1992) 

(Fig.13). À sa base, elle contient des dépôts de grès-conglomérat et de marne-sable d'une épaisseur totale de 70 

mètres. 

Par endroits, cette série présente des bancs canalisés avec des stratifications obliques et croisées et une 

macrofaune de gastéropodes (Conus antiquus, Turritella terebralis), de Balanidés (Balanus) et de bivalves 

(Pectinidés et Ostreidés dont « Ostrea cartenniensis », entre autres : Perrodon, 1957). 

Les échantillons prélevés dans les couches marneuses en alternance avec les poudingues ont donné 

Globigerinoides trilobus, Globoquadrina baroemoenensis, Globigerina woodi et Globigerinoides sicanus. Ces 

foraminifères planctoniques indiquent la biozone N8 (partie inférieure) de Blow (1969), correspondant à un âge 

Burdigalien-Langhien (Bessedik et al., 2002). 

Au sommet, s’étallent des marnes bleues plus ou moins gypseuses, appelées « marnes intermédiaires »  

(Perrodon, 1957), d'une épaisseur d'environ 1400 m. Elles ont une épaisseur d'environ 300 m à Chabet Teffoune, 

500 m à l’Oued Djidiouia et 1400 m à l’Oued Rhiou. Ces marnes bleues sont homogènes (Oued Skafil), sans 

stratification apparente. Elles sont riches en gypse lamellaire avec quelques couches gréseuses à stratifications 

entrecroisées (Oued Rhiou). Globigerinoides trilobus, Globoquadrina baroemoenensis, Globigerinoides sicanus, 

Globigerina ruber, Globigerina woodi (Oued Skafil) représentent leur microfaune. Latéralement et verticalement, 

ces marnes contiennent une succession de foraminifères planctoniques (Praeorbulina glomerosa curva, Orbulina 

suturalis et O. universa), de nannoplancton calcaire (Sphenolithus heteromorphus, Helicosphaera ampliaperta, 
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entre autres) et d'ostracodes dans la partie inférieure de ces marnes intermédiaires (Fig. 17). Cette microfaune 

indique les biozones supérieures N8 de Blow (1969) et NN4 de Martini (1971), qui peuvent aller jusqu'à la biozone 

N9, correspondant au Langhien moyen ou même tardif. 

 

Fig. 16 : Corrélation des dépôts Burdigaliens et Langhiens de l'embouchure du Chélif et des coupes de l'Oued Rhiou 

: identification d'un sillon sur la marge du piémont NW de l'Ouarsenis (Belkhir et al., 2025). 

 

B. au Langhien supérieur et Serravallien : 

Au-dessus de la limite Langhien-Serravallien signalée dans la coupe de Sidi Bou-Kebar, la présence de 

Globoturborotalia druryi associée avec Paragloborotalia mayeri permet d'attribuer ces derniers dépôts marins de 

Sidi Bou Kebar au Serravallien moyen à supérieur (biozones N12 à N13 de Blow, 1969 ; MMi7 b et c de Lirer et 

al., 2019). 

Par conséquent, les dépôts postérieurs (Unités 10 et 11 : sub-aquatiques et cônes de déjection) sont limités 

à la base par les dépôts marins serravalliens (biozones N12 et N13 basale) et au sommet par la barre 

conglomératique tortonienne (Fig. 15 ; Fig. 17). 
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Fig. 17 : Corrélation des coupes géologiques langhiennes et serravalliennes de l’Oued Rhiou et de l’embouchure de 

l’Oued Chelif. 

 

Cette situation est comparable à celle des coupes géologiques de l'embouchure de l'Oued Chélif où la barre 

conglomératique tortonienne coiffe en discordance les dépôts marins et continentaux serravalliens. 

En effet, l’alternance de conglomérats à Ostréidés, grès, lambeaux récifaux (Scléractiniaires) et marnes 

sableuses, visible dans la coupe d’Aïn Soltane (Belkebir et al., 1994 ; Belkebir et al., 1996 ; Bessedik et al., 2002), 

contient une association de foraminifères planctoniques tels que Globigerina praebulloides, Globigerinoides 

subsaculifer, Globorotalia mayeri, Globorotalia praescitula, Globigerina foliata, Neogloboquadrina continuosa, 

Orbulina universa (biozones N12 à N13 de Blow, 1969). Cette alternance se poursuit de manière continue jusqu’au 

niveau de Koudiat Redjel El Maida, où elle se termine par des marnes grisâtres gypseuses (Fig. 17). Les sédiments 

marins serravalliens y révèlent la présence de Globigerina nepenthes dans le prolongement des marnes sableuses 

et grès à calcaire corallien, ce qui leur confère un âge Serravallien terminal (N14 de Blow, 1969): la FAD de G. 
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nepenthes, étant repérée en Méditerranée vers 1,7 Ma ; notons que la limite Serravallien-Tortonien est estimée à 

11,625 Ma (Berggren et al., 1995 ; Aguilar et al., 2004 ; Lirer et al., 2019). 

Succède une argile conglomératique rouge supérieure reposant sur une surface de ravinement, visible à 

Koudiat Redjel El Maida dont l'épaisseur est réduite (7 m). Celle-ci s’épaissit en direction de Douar Amarna et de 

Djebel Zegmoune où l’on constate le développement de niveaux marneux gris renfermant un banc blanchâtre à 

oncolites (bentonite : 1 à 2 m), repérable dans les secteurs de l’embouchure du Chélif (Dahra SW : Fig. 17). Notons 

que cette dernière formation continentale rouge a livré (entre les coupes de Koudiet Rdjel El Meida et Chabet 

Mezaou) quelques exemplaires de Globorotalia menardii remaniés, récoltés dans un niveau argileux blanchâtre à 

oncolites, situé légèrement au-dessous de la base de la barre conglomératique d’âge Tortonien. Ceci indique que les 

derniers dépôts continentaux correspondent déjà à la phase ultime de la sédimentation serravallienne (Biozone N15 

basale). 

7.2 Corrélations E-W entre les séries géologiques du Piémont NW de l’Ouarsenis et celles de 

Bouhanifia et de la Moyenne Tafna (Fig. 18). 

 

La formation continentale de Bouhanifia est limitée à la base par des dépôts marins dits Anasseurs ou 

synchro-nappes. Au vu de leur contenu micropaléontologique, ces dépôts sont contemporains avec ceux décrits 

dans la coupe de Sidi Bou Kebar (Paragloborotalia mayeri, P. siakensis, Globoturborotalia druryi = biozones 

N13/N14). En effet, la présence de P. mayeri associée avec Globigerina nepenthes (FAD : 11,7 Ma = biozone 14 

de Blow) à la base de la formation continentale de Bouhanifia évoque le même schéma de situation décrite dans 

l'embouchure de l'Oued Chélif. Cette dernière espèce est repérée dans les marnes sableuses et grès appartenant à la 

coupe de Ain Soltane (Fig. 17), bien connue pour ses constructions coralliennes (Belkebir et al., 1994). Notons 

qu'un tuf rhyolitique décrit à la base de la formation continentale de Bouhanifia a livré un âge de 12,18 ± 1,03 Ma 

(
40

Ar/
39

Ar : Ameur et al., 1976 ; Ameur-Chehbeur, 1988). Cet âge a été revu et estimé à 12,03 ± 0,25 Ma (Aguilar 

et al., 2004 ; Woodburne et al., 1996), e.g. un intervalle compris entre 12,28 au plus ancien et 11,78 Ma au plus 

récent (Fig. 18). Cette dernière estimation est assez compatible avec la présence du foraminifère Globoturborotalia 
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(Globigerina) nepenthes associée avec P. mayeri (N14 = 1,7 Ma), la limite N14/N15 étant estimée à 1,8 Ma (LO 

de G. nepenthes. 

 

Fig. 18 : Corrélation des dépôts langhiens et serravalliens de l'Oued Rhiou, de Bouhanifia et de la 

Moyenne Tafna. (complément de légende: voir Fig. 17). 

 

Les dépôts marins de la Moyenne Tafna font partis de la formation des Anasseurs dits synchro-nappes 

(Perrodon, 1957 ; Guardia, 1975). Les foraminifères récoltés dans ces dépôts marins ont livré P. mayeri, G. druryi, 

P. siakensis, G. praebulloides, associées avec, dans leur partie supérieure, Globorotalia menardii, indiquant un âge 

Serravallien terminal (N13-N14-N15 basale : Guardia, 1975 et 1990). Cette attribution stratigraphique est appuyée 

par le nannoplancton calcaire (Mazouzi, 2004). Dans le bassin de la Tafna, des appareils volcaniques sont connus 

pour avoir traversé les dépôts serravalliens, notamment ceux appelés synchro-nappes (Megartsi, 1985, Louni-

Hacini et al., 1995 ; Maury et al., 2000 ; Louni-Hacini, 2002), e.g. les rhyolites de Hammam Boughrara datés de 

14,97+ 0,99 Ma puis révisés à 13,52+0,99 Ma. Ces rhyolites semblent être contemporains au moins partiellemement 
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avec les argiles rouge « lie de vin ». Les âges radiométriques semblent être incompatibles avec les datums des 

foraminifères planctoniques (Fig. 18). 
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1. Introduction 

Une étude géologique approfondie est réalisée sur la marge sud du bassin du Bas Chélif, région du piémont 

NW de l’Ouarsenis. L'objectif est d’établir une bio-chronologie le plus précise que possible et ce afin de mieux 

comprendre l'organisation stratigraphique, l'environnement et l'histoire du remplissage de ce bassin dit « intra-

montagneux » dont la dynamique est souvent liée à l'activité orogénique alpine néogène et quaternaire ayant marqué 

la genèse des massifs telliens (Anderson, 1936 ; Perrodon, 1957 ; Neurdin-Trescartes, 1992). Lors de son 

remplissage, des séquences transgressives-régressives (T-R) de troisième ordre (Curray, 1964 ; Embry, 1993, 1995 ; 

Catuneanu, 2006, 2017) sont répertoriées dans ce bassin en fonction de leurs caractéristiques de faciès, l'empilement 

de leurs strates, la distribution chronologique de leurs corps sédimentaires et les restes paléontologiques qui leur 

sont associés. Il s'agit d'une sédimentation détritique, gréseuse-conglomératique, marno-sableuse puis marneuse 

dont l'âge est Miocène inférieur et moyen ; cette sédimentation a été à l’origine du comblement d’un large sillon 

localisé sur le piémont nord-ouest du massif de l'Ouarsenis. 

2. Caractéristiques sédimentologiques, paléontologiques et paléoenvironnementales du Miocène 

inférieur et moyen :   

 

L'analyse de la série géologique de l'Oued Rhiou montre une nette tendance dans l’évolution des faciès 

sédimentaires. Ceci est basé sur leur lithologie, leurs structures sédimentaires, leurs associations fauniques et 

ichnologiques, leurs géométrie (discontinuités) et le granoclassement de leurs constituants. L’examen de ces 

paramètres a facilité la délimitation de dix (10) séquences transgressives-régressives (TR : Fig. 19), reflétant un 

modèle d'organisation hiérarchique (Curray, 1964 ; Embry, 1993, 1995 ; Catuneanu, 2006, 2017). 

2.1. Burdigalien terminal  

Séquence 1: 

Deux unités lithologiques illustrent cette séquence. Elles se distinguent par la prévalence des foraminifères 

planctoniques, indiquant un environnement marin profond et ouvert (U01), suivi d'un environnement marin peu 

profond (U02) (Fig. 19). De nombreuses ichnites (Ophiomorpha nodosa, O. annulata, Skolithos annulatus, 
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Palaeophycus, Thalassinoides) y sont répertoriées (Unité 02 ; SU2 : coupe de l’Oued Taberket). Elles caractérisent 

un environnement à forte énergie hydrodynamique (Palmer, 1978 ; Archer et Maples, 1984 ; Frey et al., 1984 ; 

Ekdale, 1988 ; Mangano et Buatois, 1991 ; Uchman, 1995 ; Tchoumatchenco et Uchman, 2001 ; Aguirre et al., 

2010 ; Bendella, 2012 ; Cherif et al., 2015 ; Knaust, 2017 ; Benkhedda, 2022). La macrofaune, collectée dans les 

marnes, les grès et les marnes sableuses basales, ainsi que dans les boules de grès diagenétiques et à glauconite en 

« pelures d'oignon » (barre a) (Unité 02, SU2), est représentée par des polypiérites à Scléractiniaire, des bivalves 

(huîtres, pectinidés et autres), des gastéropodes (Turritella), des échinides (Amphiope, Scutella), des crustacés 

décapodes (Balanus) et des dents de requin. Une telle association est révélatrice d'un environnement marin peu 

profond, qui pourrait inclure un biotope de construction corallienne (Neurdin-Trescartes, 1992 ; Belkhir et al., 2022, 

2025). Ce milieu côtier peu profond est également déduit de certaines figures sédimentaires comme des 

stratifications croisées bosselées (Meg-HCS), indiquant un dépôt d'avant-côte situé probablement au-dessus de la 

limite d'action des tempêtes (Harms, 1975 ; Reineck et Singh, 1980, Bendella, 2012).  

Séquences 2, 3, 4 : 

Ces séquences correspondent à l'unité lithologique 03 et représentent une importante série détritique 

(conglomérats, grès, marnes sableuses) d’âge Burdigalien terminal. La séquence 2 contient les sous-unités 1, 2 et 

3, la séquence 3 les sous-unités 4 et 5 et la séquence 4 les sous-unités 6 et 7 (Fig. 19). 

Ces séquences reflètent une variation environnementale de l'avant-côte supérieure à l'avant-côte inférieure, 

se terminant par des dépôts de l'avant-côte supérieure. Cette évolution est caractérisée par une succession de cycles 

de systèmes transgressifs (TST) et de systèmes régressifs (RST) ou de cycles transgressifs-régressifs (T-R) (S2, S3, 

S4), entraînant un chevauchement des schémas stratigraphiques (Fig. 19). Les séquences sont ponctuées de boules 

de grès diagenétiques (paramoudra-type : Thomas, 2015 ; Yeomans, 2018), parfois associées à des laminations 

horizontales, des stratifications obliques, des arêtes de poisson et des vagues ascendantes (Belkhir et al., 2025). 
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Ces éléments suggèrent des formations marines peu profondes soumises à des courants unidirectionnels et 

bidirectionnels (Bendella, 2012). Huîtres, pectinidés et autres bivalves, gastéropodes (Turritella…, entre autres), 

Balanus et échinides notamment Amphiope et Scutella, dominent généralement la macrofaune. Les ichnites sont 

principalement des Skolithos associés à Thalassinoides et Palaeophycus. L'ichnogenre skolithos est considéré 

comme un indicateur d'un environnement côtier (Seilacher, 1964, 1967 ; Bendella, 2012, Benkhedda, 2022), 

témoignant d’un hydrodynamique intense (Aguirre et al., 2010 ; Bendella, 2012 ; Knaust, 2017). Ces sédiments 

témoignent de conditions médiolittorales allant du sublittoral peu profond au sublittoral profond, correspondant à 

un environnement côtier à haute énergie (Stara et al., 2012 ; Stara et Sanciu, 2014). La fréquence quasi-permanente 

d'Amphiope dans cette série (coupes de l’Oued Taberket, Sidi El Rhorb inférieure et supérieure) indique un 

environnement marin très turbulent (Stara et al., 2012 ; Stara et Sanciu, 2014). Ces conditions sont souvent 

mentionnées dans la série géologique régionale du Burdigalien terminal-Langhien inférieur, située à l'est du bassin 

du Bas Chelif (Médéa : Berrouaghia ; Bejaia : Sidi Ali Ben Toumi ; Jijel : Lalla Kouba ; Constantine) (Carbonnel 

et Courme-Rault, 1997). 

2.2 Langhien 

Séquence 5 : 

La coupe de l'Oued Boutelis démarre avec l'unité lithologique 04 (séquences 5 et 6) d'âge Langhien. La 

base de cette unité est marquée par une discordance qui sépare le Burdigalien terminal du Langhien précoce. La 

séquence débute par SU1 (séquence TR 5) (Fig. 19), constituée d'une barre conglomératique et de grès reposant en 

discordance sur l'unité précédente (Unité 03 : Sidi Rhorb supérieure). Ces dépôts conglomératiques (basaux) se 

composent de deux générations de conglomérats : la première est constituée de grands blocs associés avec des 

éléments de taille moyenne bien délimitée, noyée (olistolithe) dans une autre masse conglomératique (deuxième 

génération). Ces derniers sont marqués à la base par des accumulations de coquilles de Crassostrea (C. cf. 

gryphoides), suggérant une coulée de débris concentrée de forte densité dans la zone côtière. 
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Fig. 19 : Biostratigraphie et environnement près de la limite Burdigalien terminal-Langhien inférieur de la coupe de l’Oued 

Rhiou (Bassin du bas Chélif) et sa corrélation avec les travaux antérieurs.  
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M-Séquence : Méga-séquence ; Dist. : Distal ; Prox. : Proximal ; T-R : Transgression-Régression ; TST : Transgressive System 

Tract ; RST : Regressive System Tract ; a, b, c, d, e, f, g : Barres de boules de grès conglomératiques et diagénétiques (type-

paramoudra) ; Vg : lacune de Visibilité ; Uf : discordance ; T1 ... T5, S1 ... S4, B1 ... B4 : Types de faciès Oued Taberket, Sidi 

El Rhorb et Oued Boutelis (respectivement : Belkhir et al., 2025). 

 

Ces dépôts sont interprétés ici comme des deltas à cône hyperpycnal (DCH), formés dans des 

environnements à fort gradient, par des petites rivières de montagne lors de fortes crues (Zavala, 2021). Le niveau 

à huîtres (Crassostrea cf. gryphoides) complète ce paysage. En effet, l'espèce actuelle de C. gryphoides indique un 

environnement sublittoral (Videt et Néraudeau, 2002), généralement commun en zones estuariennes (Demarcq et 

al., 1974 ; Georgiades-Dikeoulia et al., 2000 ; Hoşgör, 2008). Des individus de cette espèce moderne se trouvent 

dans des habitats marins côtiers peu profonds, fixés à des racines de mangroves, caractéristiques de substrat 

intertidal (Demarcq et Demarcq, 1989 ; Georgiades-Dikeoulia et al., 2000 ; Hoşgör, 2008). Carbonnel et Courme-

Rault (1997) décrivent ce biotope de mangrove au Burdigalien terminal et Langhien inférieur dans le bassin de 

Médéa (Berrouaghia, Boughezoul). La deuxième partie de cette sédimentation grossière est constituée de 

conglomérats et de grès progradants alternant avec des sillons, Skolithos et Ophiomorpha. Ceci suggère un 

environnement marin peu profond à haute énergie, avec une érosion par les courants marins (Bendella, 2012). Cette 

dernière a persisté jusqu'aux dépôts de grès rougeâtres à Amphiope et C. cf. gryphoides. Les deuxième et troisième 

parties (Unité 04, SU1), sont principalement composées de matériaux détritiques côtiers, incluant les conglomérats 

et les grès, dépourvus d'organismes. La troisième partie correspond à des grès azoïques progradants (Fig. 19). Ces 

grès représentent un type de progradation de lobes frontaux de delta, également appelés barres d'embouchure. Il 

s'agit d'un événement de dépôt lors d'une régression forcée de la partie inférieure de la coupe de l'Oued Boutelis 

(Catuneanu, 2006, 2017 ; Posamentier et Allen, 1999 ; Van Wagoner et al., 1990 ; Galloway, 1989 ; Besson et al., 

2005). Ces caractéristiques indiquent un déplacement de la ligne du rivage, caractérisé par une progression du trait 

de côte vers le sud-ouest. 
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Séquence 6 :  

Cette séquence se divise en deux parties distinctes, désignées respectivement par les lettres Séquence 6a et 

Séquence 6b. La première, Séquence 6a, se rapporte aux unités SU2 et SU3 de l'unité 04 d'Oued Boutelis, tandis 

que la seconde, Séquence 6b, correspond aux unités 05 et 06 de la coupe de Sidi Bou-Kebar. 

Séquence 6a : 

La séquence 6 (SU2) est constituée de marnes micacées (Sous-unité 2 : 100 m d'épaisseur) qui a révélé la 

présence d'une faune diversifiée, comprenant des vénéridés et d’autres bivalves (pectinidés, entre autres). Les 

microfossiles sont représentés par des foraminifères benthiques et des ostracodes ; la présence de carapaces 

d'ostracodes adultes, associées avec quelques valves libres, indique un environnement marin d'énergie modérée 

(Whatley, 1988 ; Brouwers, 1988). L'ostracofaune indique un environnement infralittoral à circa-littoral (20 à 75 m 

de profondeur), ce qui est en accord avec les données précédentes. La présence d'Aurila et de Loxoconcha suggère 

un environnement marin peu profond appartenant à la zone néritique interne (Van Morkhoven, 1962/1963 ; 

Carbonnel, 1969 ; Bonaduce et al., 1975 ; Bonaduce et Russo, 1985 ; Bismuth et al., 1978 ; Carbonnel, 1980 ; 

Szczechura et Abd-Elshafy, 1988). Loxoconcha ovulata et Keijella punctigibba (Yassini, 1979 ; Ruggieri, 1967 ; 

Russo et Bossio, 1976) affectionnent les environnements sublittoraux (20–30 m). Ces conditions environnementales 

peuvent s'étendre à la zone circalittorale (Ruggieria : Carbonnel, 1986 ; Ruggieria tetraptera : McKenzie et al., 

1979, Carbonnel et Courme-Rault, 1997 ; Chrysocythere : Carbonnel et Cirac, 1978, Carbonnel, 1986 ; et 

Acanthocythereis hystrix : Yassini, 1979). La présence d’autres populations appartenant à Bairdia et Bairdoppilata 

témoigne d’un environnement côtier s’étendant jusqu’au bathyal (environ 40 m : Carbonnel et Courme-Rault, 

1997 ; Şafak, 2018). 

Parmi les foraminifères benthiques, les plus fréquents, sont Ammonia et Elphidium qui vivent aujourd’hui 

dans les environnements de plateau intérieur à eau saumâtre (Murray, 1973, 1991 ; Shahin et El Baz, 2021) ou de 

marais, voire de lagunes et d'estuaires (Laprida et al., 2007). Par conséquent, les assemblages d'ostracodes et de 

foraminifères benthiques récoltés dans la coupe de l'Oued Boutelis suggèrent un environnement lagunaire pour la 
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centaine de mètres de marnes brunes. Des conditions marines profondes (Neurdin-Trescartes, 1992) ou épi-

néritiques (Perrodon, 1957) sont indiquées par les dépôts de marnes grises (dites « marnes bleues inférieures ») 

correspondant à l'unité 04 (SU3) où les formes planctoniques dominent, suggérant un environnement marin ouvert. 

Séquence 6b : 

 Cette partie correspond aux unités 05 et 06 de la coupe de Sidi Bou-Kebar. L’unité 05 correspond au TST 

6. Elle est caractérisée par des dépôts marneux, riches en foraminifères planctoniques et en restes de bivalves (unité 

05), témoignant d’un milieu marin ouvert et relativement profond, des conditions relativement calmes favorisant la 

sédimentation fine. L’unité 06 est constituée de marnes sableuses interstratifiées avec des cliniformes 

stratocroissants de conglomérats grano-croissants dont les éléments sont mal classés. Les éléments polygéniques, 

de forme arrondie à subarrondie, indiquent un transport sur une longue distance depuis des sources variées (Mutti, 

1992 ; Shanmugam, 1997). Le mauvais classement granulométrique, la texture variable entre matrice-supportée à 

claste-supportée, combinés avec la présence de surfaces d’érosion à morphologie tantôt plane, tantôt irrégulière, 

suggèrent des dépôts gravitaires résultant de courants cohésifs et non cohésifs, tels que des débris flows et des grain 

flows, associés avec des dépôts turbiditiques (Mutti, 1992 ; Shanmugam, 2020). Les caractéristiques sédimentaires, 

combinées avec la nature des faciès et la géométrie des corps conglomératiques observés dans cette unité, suggèrent 

une baisse relative du niveau marin, associée à un soulèvement local des marges et le développement d’un système 

de cônes sous-marins (Mutti & Ricci Lucchi, 1972 ; Janocko & Basilici, 1998 ; Joseph et al., 2012 ; Ünlügenç & 

Akıncı, 2020). Des filonnets de gypse similaire à ceux observés dans cette unité ont été décrits dans les dépôts 

d’âges Langhien à Serravallien de la Formation de Marmarica (désert occidental, Égypte : Khalifa et al., 2024). Les 

filonnets de gypse témoignent de processus tectono-diagénétiques. Cela suppose une circulation de fluides riche en 

sulfates le long des fractures/failles et la précipitation subséquente de gypse dans des environnements sédimentaires 

où des sources de calcium et de sulfate sont disponibles (Einsele, 2000), avec toutefois la présence de conditions 

thermiques favorables (climat chaud). 
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Les caractéristiques sédimentologiques et stratigraphiques de cette unité témoignent d’une baisse relative 

du niveau marin et une baisse du niveau de base, probablement liées à une phase de soulèvement tectonique ayant 

affecté le bassin du Bas Chélif au cours du Langhien supérieur. Cette unité est interprétée comme un « régressive 

system tract » (RST 6) au sens d’Embry et Johannsen (1992) et Catuneanu (2006). La présence de structures 

distensives (failles normales, …) affectant cette unité traduit une subsidence tectonique ayant favorisé 

l’enfoncement du bassin. 

Séquence 7 : 

Cette séquence (Fig. 20), correspond aux unités 07 et 08 dont l’âge est Langhien terminal. L’unité 07 

marque le passage à une sédimentation fine, caractérisée par des dépôts marneux riches en foraminifères 

planctoniques, témoignant d’une montée relative du niveau marin. Cette unité est interprétée comme un 

« transgressive system tract » (TST 7), au sens d’Embry et Johannsen (1992) et de Catuneanu (2006). L’unité 08 se 

compose d’une alternance de marnes sableuses et de grès à stratifications horizontales. Cette stratification est 

probablement liée à l’activation de forts courants unidirectionnels, associés avec une forte énergie hydrodynamique 

de type shoreface. Cette unité montre par ailleurs une tendance régressive, traduite par l’arrivée de sédiments 

détritiques sableux. Elle est interprétée comme un « regressive system tract » (RST 7) au sens d’Embry et Johannsen 

(1992) et de Catuneanu (2006). 

2.3 Serravallien  

Séquence 8 :             

Cette séquence (Fig. 20), correspond aux unités 09 et 10, d’âge serravallien inférieur. L’unité 09 débute par 

un niveau remarquable d’accumulation bioclastique (unité 09) dominée par des grosses huîtres telles que 

Crassostrea cf. gasar et Crassostrea cf. gryphoides, des pectinidés accompagnées d’autres bivalves. Notons aussi 

la présence de balanes (Balanus). Cette association faunistique est typique d’un environnement littoral peu profond 

à fort hydrodynamisme, probablement de type « platier » ou laguno-deltaïque, marqué par une bonne oxygénation 
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et une énergie de vagues élevées. Des études récentes sur les huîtres fossiles, notamment Crassostrea gryphoides, 

montrent qu'elles sont fréquentes dans les environnements marins peu profonds de haute énergie (Videt et 

Néraudeau, 2002 ; Fürsich et al., 2005). Par ailleurs, la présence actuelle de Crassostrea gasar dans les zones de 

mangrove du delta du Sine-Saloum (Sénégal), vivant sur les racines de palétuviers, suggère une affinité pour des 

environnements estuariens à salinité variable, ce qui pourrait indiquer des conditions similaires dans les dépôts 

serravalliens (Demarcq et al., 1974 ; Georgiades-Dikeoulia et al., 2000 ; Hoşgör, 2008). Une concentration similaire 

de Crassostrea gryphoides a été interprétée comme un assemblage proximal de tempestites dans les dépôts 

Langhien-Serravallien de l’Oasis de Siwa (Désert occidental d’Égypte : El-Sabbagh et al., 2016). Ce niveau 

coquiller est suivi par une alternance de marnes sableuses jaunâtres et de grès, incluant un niveau conglomératique 

à base érosive irrégulière. Il évolue verticalement vers des dépôts gréseux, marneux et conglomératiques, 

témoignant d’un environnement côtier instable à proximité d’un apport terrigène important, probablement lié à un 

système de plage ; la présence de conglomérats à la base suggère la mise en place de dépôts de courants 

hyperpycnaux (Tinterri, 2011 ; Shanmugam, 2019, 2020 ; Zavala et al., 2011, 2021), indiquant des épisodes érosifs 

ou des apports brusques de matériaux grossiers, témoin de fluctuations eustatique (régression) et tectonique locales. 

 Ces niveaux sont surmontés par des dépôts pyroclastiques (cinérites), indiquant la présence d’une activité 

volcanique régionale serravallienne (Cas & Wright, 1987). Ils sont suivis par des dépôts marneux riches en 

foraminifères planctoniques, traduisant le retour à un environnement marin ouvert et plus profond. Cette unité est 

interprétée comme un « transgressive system tract » (TST 8) d’Embry et Johannsen (1992) et de Catuneanu (2006). 

L’Unité 10 est marquée par une alternance de quatre barres conglomératiques avec des niveaux marneux à filonnets 

de gypses observés le long des plans de faille et des cassures. Les barres conglomératiques sont composées de galets 

à éléments mal classés pris dans une matrice sableuse ou marneuse, témoignant d’événements de haute énergie, 

probablement liés à une mise en place de courants gravitaires hyperpycnaux, associés avec des deltas subaquatiques 

actifs en milieu marin peu profond (Zavala et al., 2011, 2021). 



Dynamique sédimentaire, paléoenvironnement et climat 

91 
 

Les marnes à filonnets de gypse présentent de fines veines ou de lits minces au sein des marnes. Ces 

filonnets peuvent se former par évaporation d’eau riche en sels dans des conditions sédimentaires à climat aride 

(Warren, 2016) ou parfois par circulation d'eau dans des fractures de roches, liée à la présence d’eau souterraine. 

Cette unité est interprétée comme un « régressive system tract » (RST 8) d’Embry et Johannsen (1992) et de 

Catuneanu (2006). 

Séquence 9 : 

Cette séquence correspond à l’unité lithostratigraphique 11 d’âge Serravallien terminal. Elle repose en 

discordance (angulaire) sur l’unité antérieure, traduisant une interruption dans la sédimentation, liées probablement 

à une phase de soulèvement tectoniques (Fig. 20). La partie inférieure de cette unité présente des niveaux 

conglomératiques chenalisés de teinte rougeâtre. Ces dépôts (R1 : Fig. 10, 24) sont interprétés comme représentant 

un épandage en cône deltaïque (fan delta shaped) ou delta en éventail (sensu Einsele, 2000). Serravalliens, ils sont 

largement répandus dans l’ensemble du bassin du Bas Chélif, interprétés comme des produits de cônes de déjection 

alimentés par des apports terrigènes grossiers en contexte continental à transitionnel (Perrodon, 1957 ; Neurdin-

Trescartes, 1995). Ces niveaux conglomératiques sont surmontés par une alternance de marnes sableuses et de grès 

grossiers interstratifiés avec des lentilles conglomératiques (90 m : R2). Ces grès présentent des stratifications 

entrecroisées ainsi que des stratifications mamelonnées de type HCS. Cette stratification est considérée comme une 

structure sédimentaire caractéristique des dépôts générés par les tempêtes (Tinterri, 2011 ; Morsilli et Pomar, 2012). 

Cette partie représenterait un cortège sédimentaire transgressif ou transgressive system tract (TST 9), au sens 

d’Embry et Johannsen (1992) et de Catuneanu (2006). La partie supérieure montre des dépôts conglomératiques 

chenalisés de teinte rouge, indiquant le retour des conditions de deltas en éventail. Leur association avec des 

stratifications mamelonnées HCS (Hummocky Cross-Stratification), démontre qu’il s’agit d’environnements de 

type tempestites en domaine littoral à infralittoral (Harms, 1975 ; Reineck and Singh, 1980, Bendella, 2012). La 

présence de structures en "arêtes de poisson" (herringbone cross stratification) dans ces dépôts associés avec des 

laminations parallèles, reflète un milieu peu profond soumis à des courants bidirectionnels réguliers, à l’exemple 
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d’une plage subtidale ou une plateforme interne balayée par des houles modérées (Catuneanu, 2006 ; Bendella, 

2012). Elle est surmontée d’une marne gréseuse rougeâtre à galets (R3), correspondant à un système progradant, 

où l’apport continental s’intensifie à nouveau. Cette unité est interprétée comme un régressive system tract (RST 

9), au sens d’Embry et Johannsen (1992) et de Catuneanu (2006). 

Séquence 10 : 

Les dépôts de cette séquence sont géométriquement discordants (discordance angulaire) sur les dépôts 

antérieurs (Serravallien). Ils sont attribués au Miocène supérieur (Tortonien : Perrodon, 1957 ; Neurdin-Trescartes, 

1992, 1995 ; Badsi, 1991 ; Belkebir et al., 1996 ; Bessedik et al., 2002). La déformation des dépôts sous-jacents 

traduit un retrait de la mer (régression) suivi d’une activité tectonique et une érosion intense, survenus avant la mise 

en place de la transgression tortonienne. La séquence tortonienne (S10) débute par un niveau conglomératique 

(épais) et des grès massifs indiquant un environnement de haute énergie, littoral ou deltaïque proximal, soumis à 

un hydrodynamique intense. Elle évolue vers des marnes sableuses contenant de nombreux moules de bivalves 

(Vénéridés, Ostréidés, …), témoignant d’un milieu marin peu profond voire subtidal stabilisé. La forte 

concentration de mollusques pourrait indiquer un environnement estuarien ou laguno-marin (Dalrymple et al., 

1992 ; Allen and Posamentier, 1993). 
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Fig. 20 : Biostratigraphie et environnement près de la limite Langhien supérieur- Serravallien supérieur de la coupe 

Oued Rhiou Bassin du bas Chélif et sa corrélation avec les travaux antérieurs. MS : Méga-séquence, Dist : Distal ; Prox. : 

Proximal, T-R ; Transgression-Régression ; TST : Transgressive System Tract ; RST : Régressive System Tract ; Ds1, Ds2., 

….. Ds5 : Discordances ; B1 ... B4 : Types de faciès de la coupe de Sidi Bou-Kebar. 
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3. Evolution sédimentaire et eustatique au Miocène inférieur et moyen du piémont NW de l’Ouarsenis. 

Les séquences transgressives-régressives de troisième ordre (fig. 19, 20) mises en évidence sur la marge 

sud-est du bassin du Chélif reflètent une nette dynamique sédimentaire et eustatique que l’on peut corréler aisément 

avec les fluctuations de la courbe eustatique globale (Haq et al., 1987 ; Miller et al., 2011 ; Haq et Ogg, 2024). 

Cette évolution spatio-temporelle des dépôts traduit de grands changements paléoenvironnementaux survenus au 

cours du Miocène inférieur et moyen. Elle est marquée par six phases principales (Fig. 22), allant du Burdigalien 

terminal au Serravallien supérieur. Ces phases illustrent bien la dynamique sédimentaire ayant procédé au 

remplissage/comblement du bassin où la contribution de longs courants littoraux NE-SW est remarquée (Neurdin-

Trescartes, 1992, 1995). Généralement caractérisé par des séquences transgressives-régressives (3ème ordre), le 

comblement est régi par l’activité syn-orogénique ayant affecté les marges du piémont NW de l'Ouarsenis.  

3.1 Phases du Burdigalien terminal 

3.1.1-Phase (Bu1) 

Discordante (discordance diastrophique) sur les dépôts crétacés et éocènes (Anderson, 1936 ; Perrodon, 

1957 ; Neurdin-Trescartes, 1992, 1995 ; Bessedik et al., 2002), la première séquence (unités lithologiques 01 et 02 : 

coupe de l’Oued Taberket) correspond, au vu de sa microfaune, à un environnement marin d’âge Burdigalien 

terminal. Elle est caractérisée par des marnes marines profondes qui évoluent vers des dépôts détritiques côtiers à 

caractère régressif correspondant à un abaissement du niveau marin (Anderson, 1936 ; Perrodon, 1957 ; Neurdin-

Trescartes, 1992, 1995 ; Bessedik et al., 2002) (Fig. 22). 

L'unité 01 (marnes grises : coupe de l’Oued Taberket) est affectée par des failles normales et/ou inverses, 

liées au mouvement de la marge du Piémont NW du Massif de l'Ouarsenis. Ce mouvement a donné lieu au 

développement d'une morphologie compressive marquant cette période (avant l'unité 02) et prélude à l'évolution 

sédimentaire ultérieure dans le bassin (unité 02 : dépôts pyroclastiques de marnes blanches et de marnes sableuses). 

L'unité 02 tend donc à présenter un régime sédimentaire régressif couronné par une surface d'érosion (Fig. 07 : i, i1 

: Es). Cette dernière est assimilée à une discordance angulaire régionale (Neurdin-Trescartes, 1992). L'apport 
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fréquent d'éléments grossiers dans le bassin reflète l'omniprésence de l'érosion synonyme de l’activité tectonique 

locale (Neurdin-Trescartes, 1992, 1995 ; Belkhir et al., 2019 ; Belkhir et al., 2025), observée essentiellement dans 

le tiers inférieur de la coupe de l'Oued Taberket (Fig. 07, 19 et 23). 

3.1.2-Phase (Bu2) 

Attribuée toujours au Burdigalien terminal, cette phase représente une série épaisse de dépôts détritiques 

côtiers sub-littoraux à mi-littoraux à haute énergie. Elle est marquée par les séquences T-R 2, 3 et 4 (unité 

lithologique 03) des coupes de Sidi El Rhorb inférieur et supérieur. Elle enregistre de fréquentes fluctuations 

eustatiques associées à des mouvements topographiques (Fig. 21), conduisant à une subsidence importante dans le 

bassin. Les boules de grès diagénétiques (a, c, d, e, f), enregistrées tout le long de la série de Sidi El Rhorb, 

témoignent bien, pour certains auteurs (Cojan et Thiry, 1992 ; Guiraud et Plaziat, 1993 ; Rodriguez et al., 2000 ; 

Knaust, 2002 ; Menzoul, 2017), de mouvements tectoniques synsédimentaires ; ils expliquent ces structures 

diagenétiques comme étant liées à la liquéfaction des sédiments suite à des chocs sismiques (Fig. 22). 

Dans ce contexte, le chevauchement vers l’Est des lignes de rivage démontre une réelle dynamique du 

processus sédimentaire caractérisé par des fluctuations de la mer (transgression/régression) évidentes dans les 

séquences TR 2, 3 et 4. Ce processus implique que l’arrivée des dépôts successifs déplace, à chaque fois, la surface 

supérieure du rivage vers la marge du bassin pendant les transgressions, s'alignant sur la tendance générale à la 

rétrogradation (fig. 21). Cette dynamique décrit bien la phase de remplissage du bassin du Bas Chélif pendant le 

Burdigalien terminal. Cependant, le modèle d'empilement peut être lié à plusieurs facteurs, notamment les 

variations du niveau de la mer, l'apport de sédiments et les phases d'extension géométrique (verticale et horizontale) 

du bassin, voire sa rotation dextre (NNE). Dans le cas du bassin du bas Chélif, les mouvements topographiques du 

piémont NW du massif de l'Ouarsenis semblent être liés à des phases tectoniques majeures de distension qui ont 

affecté les derniers dépôts burdigaliens (Bellon, 1976 ; Bessedik et al., 2002 ; El Azzouzi et al., 2014). En effet, 

deux phases de failles normales ayant affecté ces dépôts peuvent expliquer cette évolution sédimentaire. La 

première, d'âge intra-burdigalien (au sein de l'unité 03 a), affecte les marnes jaunes et les dépôts pyroclastiques 
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(unité 02), les marnes et grès alternés (unité 03 a) et la barre « d » (boules de grès diagenétiques). Elle est dominée 

par des failles de direction NNE-SSW. Avec les mêmes directions, la seconde, antérieure au Langhien (avant l'unité 

03 c), affecte les marnes sableuses (unité 03 b) et la barre “f ” des boules de grès diagenétiques. 

 Ces deux phases budigaliennes sont corrélées à la phase NBu4 de Haq et Ogg (2024) ; la phase Bu1 peut 

correspondre au stade de démarrage de la transgressif, suivie par la seconde (Bu2) attribuée alors au stade du 

maximum de son extension (phase TB 02). Ces phases semblent traduire l’interaction de plusieurs facteurs : 

soulèvement de la marge, subsidence dans le bassin pouvant entraîner des variations eustatiques et un regain dans 

le taux de sédimentation (Fig. 21). La subsidence semble avoir prévalu sur le dépôt (Anderson, 1936 ; Perrodon, 

1957 ; Neurdin-Trescartes, 1992, 1995 ; Bessedik et al., 2002) (Fig. 22). 
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Fig. 21 : L'extension stratigraphique de la série géologique de l'Oued Rhiou du Burdigalien terminal au Serravallien 

Supérieur. Corrélations avec les événements régionaux : volcanisme, tectonique, climatique (Baldassini et al., 2021 ; 

Zakhos et al., 2001) et les cycles eustatiques globaux (3è ordre : TB 2.3 à TB 2.6 : Haq et al., 1987 ; Haq et Ogg, 2024). 
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3.2 Phases du Langhien 

3.2.1-Phase (La1) :  

Elle commence par un important dépôt marin conglomératique à Crassostrea cf. gryphoides. Il est marqué 

par un changement dans la géométrie des dépôts langhiens (pendage général de 40° vers le NNE, voire 50° par 

endroits : coupe de l’Oued Boutelis) reposant en discordance sur les dépôts antérieurs (pendage de 70° environ : 

coupe de Sidi El Rhorb supérieur). Le conglomérat est suivi des grès et de marnes grises. Cette discontinuité 

géométrique correspond à un changement dans la nature et la disposition des corps sédimentaires (cycle 

sédimentaire nouveau). Nous la considérons donc comme une limite stratigraphique importante, séparant deux 

étages Burdigalien et Langhien. En effet, le contenu micropaléontologique des dépôts situés au-dessus et au-dessous 

de cette limite confirme cette attribution stratigraphique. Notons que cette limite a été considérée par Neurdin-

Trescartes (1992) comme un événement intra-Burdigalien. La sédimentation langhienne de la coupe de l'Oued 

Boutelis commence par la séquence T-R 5, caractérisée par un éventail hyperpycnal de type delta (HFD) ; son 

environnement est marin peu profond à haute énergie, suivi par des lobes de fronts deltaïques progradants, 

représentant une sédimentation régressive « forcé ». Les conglomérats contiennent C. cf. gryphoides à la base et 

d'importants dépôts gravitaires remaniés (olistolithes), suivis de conglomérats et de grès déposés au cours d'un 

soulèvement du système régressif (RST) (Fig. 19). Elle est affectée par des failles inverses synsédimentaires, preuve 

d’un démantèlement des reliefs avoisinants (tectonique compressive : Fig. 21 et 23).  

La séquence transgressive 6 (langhienne) correspond à des dépôts d'eau saumâtre du plateau interne, 

évoluant vers le haut à une sédimentation marine profonde (marnes de Schlier) avec des inter-lits de grès. 

L'environnement est passé progressivement de la zone côtière à la mer profonde. En outre, ces dépôts sont affectés 

par des failles normales synsédimentaires à grande échelle dont certaines sont langhiennes et post-langhiennes. 

La Phase La1 correspond à la séquence T-R 5 et 6. Elle commence par un delta hyperpycnal et des dépôts 

marins peu profonds, influencés par des failles inverses synsédimentaires, ce qui suggère une compression 
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tectonique active. Le front deltaïque progradant suggère une régression forcée lors d'un soulèvement de la marge 

méridionale du bassin du bas Chélif. Cette séquence est suivie par la transgression marine langhienne, au cours de 

laquelle l'environnement côtier s'est transformé en un environnement marin profond. Ceci marque la poursuite de 

la subsidence/tectonique et le développement de l'espace disponible devant recevoir les flux sédimentaires. 

Cette phase est encore identifiée (partie supérieure) dans la coupe de Sidi Bou-Kebar, correspond au RST 

6 (système régressif). Elle débute par des dépôts marneux fins riches en microfaune, reflétant un environnement 

marin profond et calme. Cette phase évolue ensuite vers des marnes sableuses et des conglomérats à éléments 

arrondis mal triés (associés au TST 6, système transgressif), marquant une transition vers des processus gravitaires 

et un hydrodynamisme de forte énergie. Cette évolution traduit une baisse du niveau marin et un soulèvement 

tectonique local, favorisant une forte activité érosive responsable de l’arrivée des sédiments grossiers dans le bassin 

(formation de cône sous-marin). La présence de failles synsédimentaires et leur remplissage par des filonnets de 

gypse atteste de la permanence de l’activité tectonique favorisant ainsi la circulation des fluides.  

3.2.2 Phase (La 2) 

La séquence 7, composée d’une unité transgressive (07) et d’une unité régressive (08), illustre un 

changement dans la géodynamique du bassin à la fin du Langhien (Phase La2). L’unité 03, marquée par des dépôts 

marneux, riches en foraminifères, témoigne d’un environnement marin profond sous faible énergie 

hydrodynamique, correspondant à une phase de transgression marine majeure, traduite par une remontée eustatique 

globale (cycle TB 2.4 de Haq et al., 1987). L’unité 04, caractérisée par des alternances de marnes sableuses et de 

grès à stratification horizontale, marque un basculement vers un régime régressif. Ces dépôts, structurés par des 

courants unidirectionnels à forte énergie (shoreface), indiquent une progradation littorale sous l’effet de l’apport 

accru de sédiments détritiques et confirment un passage similaire d’environnements marins profonds à des systèmes 

deltaïques progradants.  
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3.3 Phases du Serravallien 

 3.3.1 Phase (Se1) 

La séquence 8 (unités 09 et 10) du Serravallien débute par des marnes sableuses marquées par les 

microfossiles marqueurs suivants : G. perepheroronda (LO), G. praemenardii et S. heteromorphus (LO) (base du 

Serravallien inférieur). Pour visualiser cette limite, nous proposons l’accumulation remarquable (platier) de tests 

d’huîtres grosses Crassostrea cf. gryphoides avec d’autres bioclastes qui se trouve à 8 mètres au-dessus de 

l’échantillion Dj. BK22. Ces dépôts traduisent un environnement littoral peu profond, chaud, bien oxygéné et 

soumis à une forte énergie hydrodynamique, voire laguno-deltaïque. Cette base bioclastique évolue rapidement vers 

des alternances de marnes sableuses, de grès et de conglomérats à base érosive, indiquant des apports terrigènes 

importants et des épisodes de haute énergie, souvent liés à des courants hyperpycnaux ou à des fluctuations du 

niveau marin couplées avec une activité tectonique régionale. L’intercalation de niveaux tufacés dans les marnes 

grises marines signale la présence d’une activité volcanique environnante. La partie supérieure de l’unité 09 est 

marquée par des marnes riches en foraminifères planctoniques dont la présence de Paragloborotalia mayeri 

associée avec Globoturborotalia cf. druryi (Serravallien supérieur) dans les derniers niveaux marneux. Ceci 

témoigne d’un retour à un environnement marin profond et transgressif.  

L’unité 10, quant à elle, alterne des barres conglomératiques a éléments mal classées, déposées lors 

d’événements de haute énergie dans un contexte de delta subaquatique actif ou des cônes sous-marins. Les marnes 

à filonnets de gypse post-sédimentaire enregistrés dans ces dépôts sont caractéristiques des milieux où l’on note la 

circulation des fluides hydrothermaux riches en sels (sulfates). Cet environnement est marqué, pendant Serravallien, 

par des conditions arides, comparables au gypse Serravallien de Vilovi (Espagne ; Bessedik, 1984) ou de Green 

Stone Hill de même âge (Roumanie : Bojar et al., 2018). Par ailleurs, il faut noter qu’à cette même période 

(Serravallien), de nombreux événements liés au gypse (diapir) sont signalés en Oranie (Kristel, Arbal, Aïn Nouissy, 

entre autres : Fenet, 1975 ; Thomas, 1985 ; Bessedik et Belkebir, 1985/1986 ; Ciszak, 1993).  
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3.3.2 Phase (Se2) 

Elle correspond à l’unité lithostratigraphique 10 (conglomérat et marne à filonnets de gypse), d’âge Serravallien 

supérieur, postérieur aux marnes à P. mayeri. Elle est représentée par une alternance de marnes sableuses grisâtres 

(150 m), marquées par un réseau de filonnets de gypse ayant investi les plans de faille, diaclases et cassures. Elle 

alterne avec quatre barres conglomératiques polygéniques à galets arrondis à subarrondis, d’ordre métrique. Elle se 

termine par un niveau de grès conglomératique rougeâtre à galets, présentant des structures sédimentaires parallèles 

et en arêtes de poisson (Fig. 10). Cette succession repose sur une discordance angulaire, ayant interrompu la 

sédimentation marine antérieure (à P. mayeri). Il s’agit d’apports terrigènes grossiers en contexte subaquatique à 

transitionnel (cônes de déjection : milieu sub-aquatique), phénomène largement documenté dans le bassin du Bas 

Chélif (Perrodon, 1957 ; Neurdin-Trescartes, 1995). Cette séquence est interrompue par une masse rouge importante 

de grès grossiers interstratifiés avec des lentilles conglomératiques, présentant des figures sédimentaires telles que 

des stratifications entrecroisées et des Hummocky Cross-Stratifications (HCS), caractéristiques de dépôts à 

tempestites en domaine littoral à infralittoral (Tinterri, 2011 ; Morsilli et Pomar, 2012). Cette séquence illustre une 

phase régressive (RST 8), marquée par l’omniprésence de l’activité tectonique.  

3.3.3 Phase (Se3) 

Elle correspond à l’unité lithostratigraphique 11, d’âge Serravallien terminal. Elle s’individualise par une 

succession de dépôts rouges conglomératiques reposant en discordance angulaire sur les dépôts antérieurs 

(unité 10). La base de cette unité est constituée de conglomérats chenalisés de teinte rougeâtre, interprétés 

comme des dépôts de fan deltas alimentés par des apports terrigènes grossiers en contexte subcontinental 

à transitionnel (cônes de déjection : milieu sub-aquatique), phénomène bien connu dans le bassin du Bas 

Chélif (Perrodon, 1957 ; Neurdin-Trescartes, 1995). Cette séquence évolue verticalement vers une 

alternance épaisse de marnes sableuses et de grès grossiers interstratifiés avec des lentilles 

conglomératiques, présentant des figures sédimentaires telles que des stratifications entrecroisées et des 



Dynamique sédimentaire, paléoenvironnement et climat 

103 
 

Hummocky Cross-Stratifications (HCS), caractéristiques de dépôts à tempestites en domaine littoral à 

infralittoral (Tinterri, 2011 ; Morsilli et Pomar, 2012). Cette partie médiane est interprétée comme un 

transgressive system tract (TST 9), reflétant une phase de transgression marine et d’augmentation de 

l’espace d’accommodation. La partie supérieure de l’unité se caractérise par le retour de conglomérats 

chenalisés rouges, associés à des structures HCS et à des stratifications en « arêtes de poisson » 

(herringbone cross stratification), ainsi qu’à des laminations parallèles, traduisant un environnement peu 

profond soumis à des courants bidirectionnels, typique des plages subtidales ou des plateformes internes. 

Enfin, la séquence se termine par une marne gréseuse rougeâtre à galets, marquant la progradation d’un 

système deltaïque et l’intensification des apports continentaux (RST 9). Cette séquence illustre ainsi une 

alternance de phases transgressives et régressives, sous un contrôle tectonique, du niveau marin et de 

l’hydrodynamisme, en accord avec les observations régionales faites dans le bassin du Chélif et sur ses 

marges (Fig. 21). 

Ces phases serravalliennes (Se1, Se2 et Se3) sont corrélées généralement aux fluctuations eustatiques 

globales, reconnues dans le Néogène par Haq et Ogg (2024). La phase Se1 est directement corrélable à celle 

proposée par ces derniers auteurs (NSe1) datée de 13,80 Ma (G. praemenardii, LO de G. pereferoronda et S. 

heteromorphus) à P. mayeri (FO), le platier à Ostréidés étant inclus. La troisième phase (Se3) correspondrait au FO 

de G. nepenthes (11,7 Ma), contemporaine de l’installation des constructions coralliennes (Djebel Chott) au niveau 

de l’embouchure de l’Oued Chelif. Ces deux phases (Se1 et Se3) marquent, au Serravallien, des phases de 

réchauffement caractérisées par les platiers à huîtres et à coraux. En revanche, la phase Se2 est difficile à corréler. 

Elle peut correspondre, dans notre cas, à la séquence 8 supérieure discordante sur les dépôts marins de l’unité 8 

inférieure ; elle marque ainsi une importante interruption de la sédimentation marine à P. mayeri et prélude à une 

régression et une érosion active. Cette sédimentation serait légèrement antérieure au platier à Scléractiniaires 

(Djebel Chott). Par conséquent, les dépôts rouges (unité 11) constitués des trois formations rouges et beiges (R1, 
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R2 et R3 : Fig. 15) décrites dans la coupe de Sidi Bou-Kebar peuvent être corrélées aux deux formations rouges de 

l’embouchure de l’Oued Chelif dont la dernière a livré des individus appartenant à Groborotalia menardii remaniée. 

Ces formations rouges peuvent donc être attribuées aux biozones N14 supérieure et N15 serravalliennes. Par 

ailleurs, l’ensemble de ces dépôts (Se2 et Se3) sont discordants, les uns sur les autres et discordants sur les dépôts 

marins antérieurs (Unité 8). Ils sont surmontés par des dépôts conglomératiques marins appartenant à l’unité 12. 

Cette dernière (séquence 10), datée du Miocène supérieur (Tortonien), exprime un environnement littoral voire 

deltaïque à haute énergie, qui évolue vers des marnes sableuses riches en moules de Vénéridés, témoins de milieu 

marin vaseux peu profond, stabilisé en zone intertidale, de type estuarien ou laguno-marin voire un milieu d’eau 

douce (Fig. 22). 
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Fig. 22 : Evolution eustatique au Miocène inférieur et moyen du piémont NW de l’Ouarsenis (Oued 

Rhiou) et sa corrélation avec l’eustatisme global (Haq et Ogg, 2024). 

 

En conclusion, les sédiments marins du Miocène inférieur et moyen (Anderson, 1936 ; Perrodon, ibid. ; 

Neurdin-Trescartes, 1992) localisés le long de l'embouchure du Chelif (SW du Massif du Dahra) et dans le piémont 

nord-ouest de l'Ouarsenis configurent un grand sillon d'une soixantaine de kilomètres de long, dont la grande 

profondeur (dépocentre) se trouve au piémont nord-ouest de l'Ouarsenis. La morphologie de ce sillon a pu être 

héritée, au moins à partir du Burdigalien supérieur. Son comblement débute au Burdigalien terminal, avec une 
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sédimentation marine côtière soumise à des variations eustatiques (lower shoreface, upper shoreface), témoignant 

de l'instabilité des reliefs environnants (apports épisodiques de poudingue et de galets, fréquence des boules de grès 

diagénétiques, failles synsédimentaires). 

La répartition des unités lithologiques du Burdigalien (01, 02 et 03) est similaire à celle décrite par Neurdin-

Trescartes (1992). A la fin de la série, les corps sédimentaires s’acquièrent d’une structure agencée suivant un 

pendage modéré à fort (70°) vers le nord/nord-est. En effet, ces unités successives progradent (offlap), les unes sur 

les autres, impliquant un mouvement progressif vers le nord et le nord-est (migration de la ligne de rivage). Cette 

dynamique serait associée à une forte subsidence et à un soulèvement de la marge méridionale du bassin du bas 

Chélif, ce qui entraîne une légère rotation (déplacement) des corps sédimentaires de l'ouest vers l'est du sillon. En 

corrélation avec la disposition des derniers dépôts burdigaliens, les marnes langhiennes dites « intermédiaires » 

présentent un changement de géométrie avec un pendage modéré. Les conglomérats et grès basaux, qui recouvrent 

en discordance les dépôts antérieurs, sont structurés en bancs à pendage sud-ouest dont les corps progradants tendent 

à modeler la géométrie du remplissage de l'espace disponible. 

Les conglomérats se composent, à leur tour, de deux générations d'éléments dont la première, de grande 

taille, forme une matrice dans laquelle se trouvent d'autres éléments massifs de plus d'un mètre de diamètre. Cette 

dernière génération de conglomérats est considérée ici comme des olistolithes, témoins d'un événement tectonique 

qui s’est manifesté au Langhien, ayant affecté les dépôts précédents (Burdigalien au plus récent : 

« chevauchement », « nappes » ?). Les olistolithes semblent donc avoir été transportés et redéposés pendant la 

transgression langhienne. Elles sont suivies de conglomérats en progression et de grès contenant de grosses boules 

de grès diagénétiques (Fig. 9, 13). Ces dernières ont été probablement démantelées des niveaux de boules de grès 

diagénétiques antérieures (barres : b, c, d, e et f : Fig. 11, 12). Les sédiments langhiens représentent des lobes 

frontaux deltaïques progradants, témoins probables d’un soulèvement de la marge méridionale du bassin du bas 

Chélif ; ceci entraîne une régression forcée. Ce bassin a continué à s'approfondir avec les marnes intermédiaires 

marines du Langhien inférieur et moyen. 
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Fig. 23 : Modèle interprétatif (a) et localisation des coupes biostratigraphiques (b) de l'Oued Rhiou 

(Burdigalien terminal et Langhien inférieur) et de leur environnement. a : Disposition des corps sédimentaires 

dans un contexte de progradation, en relation avec la subsidence et la marge de soulèvement. b : Localisation (N-S) par Google 

map de la série géologique des coupes de l'Oued Rhiou. Ligne fléchée rouge : B/LB : Limite Burdigalien/Langhien. a, c, d, e, 

f, et g : Barres gréseuses avec boules de grès diagenétiques (Coupes inférieure et supérieure de Sidi El Rhorb et de l’Oued 

Boutelis). b : Barre conglomératique (Coupe de l’Oued Taberket). 

Les unités lithologiques de la coupe de Sidi Bou-Kebar décrivent, à leur tour, une évolution sédimentaire 

complexe au Miocène moyen, dominée par l’alternance de phases transgressives et régressives. Une première phase, 

datée du Langhien terminal, est marquée par des conglomérats à filonnets de gypse témoignant d’une forte érosion 

et d’un environnement riche en fluides sulfatés (évaporites) dont les dépôts sont fortement accidentés (tectonique). 

Elle est suivie par une transgression exprimée par des dépôts marneux riches en foraminifères, évoluant vers des 

milieux côtiers peu profonds. La huitième séquence, datée du Serravallien, débute par un niveau bioclastique à 

grosses huîtres reposant sur une discordance de ravinement majeure qui marque la limite entre le Langhien et le 

Serravallien. Elle évolue ensuite vers des faciès plus côtiers avec des apports terrigènes et pyroclastique, une 

alternance de dépôts détritiques (conglomérats) et évaporitiques. Les séquences 8 à 10 (Fig. 24) montrent une 

dynamique côtière à haute énergie, avec des dépôts conglomératiques rougeâtres et des structures sédimentaires 
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caractéristiques d’environnements littoraux influencés par les tempêtes, les transgressions et les apports 

continentaux.  

 

Fig. 24 : Modèle interprétatif et localisation des coupes biostratigraphiques (b) de l'Oued Rhiou 

(Miocène moyen) et de leur environnement. 

 

4. Les conditions climatiques au Miocène inférieur et moyen de la série géologique du piémont NW de 

l'Ouarsenis (Oued Rhiou, Bassin du bas Chélif). 

 

Plusieurs caractéristiques paléontologiques de l'environnement plaident en faveur de conditions chaudes 

qui ont dominé la fin du Burdigalien et le Langhien inférieur dans le bassin du bas Chélif. En effet, l'existence de 

conditions environnementales suffisamment chaudes est y attestée par la présence de restes de Scléractiniaires 

récifaux dans les dépôts inférieurs des coupes de l’Oued Taberket et de Sidi El Rhorb inférieur (Belkhir et al., 

2019), constatée également par Neurdin-Trescartes (1992) ; Ces restes sont associés avec des dents de requins, entre 

autres. Les témoins de ces conditions, comme les oursins irréguliers (Scutella et Amphiope), sont très nombreux 
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dans ces sédiments. Les concentrations faunistiques (ostréidés, pectinidés et Turritella…) sont associées avec des 

pyroclastes et des grains glauconieux, rassemblés par une matrice jaunâtre dans la coupe de l'Oued Taberket 

(Neurdin-Trescartes, op. cit.), et situés sous le dépôt pyroclastique (Belkhir et al., 2019). Certaines concentrations 

fossilifères, coiffant les dépôts conglomératiques, contiennent (exclusivement) une population d'Amphiope sp. et 

de Scutella sp., bien enregistrée au début de la coupe inférieure de Sidi El Rhorb. Cette dernière est constituée de 

lits calcaires montrant à la surface une croûte ferrugineuse et une forte concentration de macrofaune (Fig. 7, 8). 

Récoltées dans ces coupes, le macrofaune est significatif de conditions marines peu profondes, synonymes de 

biotope corallien (Neurdin-Trescartes, 1992 ; Belkhir et al., 2022), suggérant des eaux chaudes dans un 

environnement côtier à haute énergie (Stara et al., 2012 ; Stara et Sanciu, 2014). La permanence des Amphiope dans 

la série géologique de l'Oued Rhiou (Oued Taberket, parties inférieure et supérieure de Sidi El Rhorb) indique un 

milieu marin modérément à fortement agité, suggérant un climat chaud de type tropical (Stara et al., 2012 ; Stara 

et Sanciu, 2014). La partie supérieure de la série de l'Oued Rhiou (Oued Boutelis) révèle la présence de nombreuses 

ichnites telles que Skolithos et Ophiomorpha, suggérant un environnement marin peu profond à haute énergie 

(Bendella, 2012). Ces conditions environnementales ont persisté jusqu'aux dépôts de grès à Amphiope et à 

Crassostrea cf. gryphoides. Les huîtres à grande coquille indiquent un environnement subtidal chaud (Videt et 

Néraudeau, 2002), généralement commun dans les zones estuariennes d'aujourd'hui (Demarcq et al., 1974 ; 

Georgiades Dikeoulia et al., 2000 ; Hoşgör, 2008). Les populations appartenant à cette espèce vivent aujourd'hui 

dans des environnements marins côtiers peu profonds ; les individus sont attachés aux racines de palétuviers 

(Plaziat, 1970), ce qui caractérise les mangroves tropicales dont le substrat se trouve dans la zone intertidale 

(Demarcq et Demarcq, 1989 ; Georgiades-Dikeoulia et al., 2000 ; Hoşgör, 2008). 

Ces conditions chaudes ont été mentionnées (Carbonnel et Courme-Rault, 1997) dans la description 

faunique de nombreuses séries stratigraphiques d'âge similaire, situées à l'est du bassin du bas Chélif (Médéa, 

Béjaïa, Jijel, Constantine). L'abondance des échinodermes et des huîtres, adaptés à un milieu de vie restreint (bassin 

de la Soummam) est en accord avec les assemblages d'ostracodes (Neomonoceratina laskarevi, Miocyprideis 
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bertholloni et Hemicyprideis dacica), indiquant pour le Burdigalien supérieur (N7) et le Langhien précoce (N8), un 

milieu marin calme et chaud de mangrove (peut-être tropical : Carbonnel et Courme-Rault, 1997). Il est à noter que 

ce type de formation aquatique vit actuellement dans les estuaires où la composante végétale est à l'abri des vents 

et des courants marins. La région nord du bassin de Constantine bénéficie également de ce cadre thermique au 

Langhien (N8 et N9 de Blow, 1969). L'espèce Hemicyprideis dacica récoltée dans les dépôts langhiens marins 

(biozone N8, Blow, 1969) du bassin du moyen Chélif (Médéa, Berrouaghia) indique un environnement de 

mangrove, tout comme celles enregistrées dans les dépôts marins du bassin du Hodna (Carbonnel et Courme-Rault, 

ibid.) ; leur contenu d’ostracodes (Miocyprideis bertholloni n. sp., Cistacythereis medeaensis n. sp., Aglaiocypris 

schweyeri) est caractéristique du même biotope de mangrove. Ces données illustrent donc une vaste 

paléogéographie des milieux de mangrove (Burdigalien terminal et Langhien inférieur), s'étendant sur un rayon de 

300 km dans le centre et l'est algérien. Ces environnements fauniques de mangrove (Burdigalien, Langhien) 

s'accordent bien avec leur paléogéographie et leur distribution dans les régions méditerranéennes occidentales et 

particulièrement avec celle de l'Afrique du Nord durant cette période (Rögl, 1998 ; voir : Fig. 7 : Burdigalien tardif 

et Langhien ; Meulenkamp et Sissingh, 2003 ; voir : Fig. 8 : début du Langhien). 

Vers l'ouest, la persistance de la mangrove (Avicennia) est signalée au Maroc (Taza : Miocène supérieur) 

avec des taxons mégathermes d'Euphorbiaceae et de Rubiaceae (type Canthium) sur les basses terres (Bachiri 

Taoufiq et Barhoum, 2001). Aujourd'hui, ces plantes se trouvent dans les régions intertropicales. Dans le bassin du 

bas Chélif, des études palynologiques réalisées dans les dépôts messiniens des monts Tessala et Beni Chougrane 

révèlent la présence, en milieu marginal-littoral (estuaire), d'une mangrove appauvrie à Avicennia (Chikhi, 1992), 

non loin des constructions coralliennes (Saint Martin et al., 1992). Chikhi (1992) note la présence d'éléments 

végétaux mégathermes (tropicaux/subtropicaux) (Alchornea, Justicia, Bombax, Icacinaceae (type épineux), 

Sapindaceae. Un certain nombre de ces taxons, observés en Méditerranée au cours du Messinien (Poumot et Suc, 

1984 ; Suc et Bessais, 1990), vivent actuellement dans des régions de basse latitude à climat subtropical à tropical 

: Bombax, Arecaceae, Icacinaceae, Alchornea, Combretaceae, Sapotaceae, Symplocos, Justicia, Avicennia, entre 
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autres. Cette répartition de la mangrove méditerranéenne à Avicennia est cohérente avec la paléogéographie de la 

période burdigalienne-langhienne en Méditerranée occidentale (Rögl, ibid., Meulenkamp et Sissing, ibid.). 

L'antiquité de ces mangroves appauvrie à Avicennia est connue dans le sud de la France et en l'Espagne depuis le 

Miocène inférieur (Bessedik, 1981, 1984, 1985 ; Bessedik et Cabrera, 1985 ; Demarcq et al., 1983 ; Suc, 1989 ; 

Plaziat, 1995 ; Plaziat et al., 2001 ; Suc et al., 1999 ; Bialkowski, 2002 ; Jiménez-Moreno, 2005 ; Besson et al., 

2005 ; Bauer, 2006 ; Châteauneuf et al., 2006 ; Jiménez-Moreno et Suc, 2007 ; Popescu et al., 2021). Ces biotopes 

de mangrove (faune et flore) ont envahi plusieurs kilomètres à l'intérieur des terres (ex. : vallée du Rhône). Cela 

justifie leur extension vers le nord, vers 43 ° de latitude nord, différente de celle d'aujourd'hui (Bessedik, 1984). 

L'analyse de la série géologique de l'Oued Rhiou révèle la présence d'un environnement chaud régi par un 

climat de type subtropical à tropical durant le Burdigalien terminal et le Langhien inférieur. Cet écosystème a permis 

le développement d'une faune marine côtière chaude « low and medium shorefaces », souvent associée avec des 

biotopes estuariens de mangrove. Sur le plan floristique, la présence de la mangrove à Avicennia, du Burdigalien 

supérieur au Messinien en Afrique du Nord, est en bon accord avec sa limite d'extension septentrionale, atteinte au 

cours de cette période, dans les régions méditerranéennes nord-occidentales (Bessedik, 1981 ; Bessedik et Cabrera, 

1985 ; Jiménez-Moreno, 2005 ; Châteauneuf et al., 2006). Des conditions thermiques favorables ont permis à cette 

mangrove (biotope) de coloniser plus d'espace compte tenu du contexte paléogéographique de la mer téthysienne 

qui était largement ouverte sur l'Océan Atlantique (Rögl, 1998 ; Meulenkamp et Sissingh, 2003). 

Cet environnement du Burdigalien terminal et Langhien inférieur semble avoir été exacerbé par le 

paroxysme volcanique et tectonique enregistré à l'ouest d'Alger, dans le bassin de Menacer (Bellon et al., 1977) et 

dans le nord-est algérien (Maury et al., 2000 ; El Azzouzi et al., 2014 ; Abbassene et al., 2019). Appelée « le 

maximum transgressif » (Bessedik, 1981, 1984 ; Bessedik et Cabrera, 1985 ; Belkebir et al., 1994), cette phase mise 

en évidence, entre 16,40 et 16 Ma, dans le bassin du bas Chélif semble correspondre chronologiquement à l'optimum 

climatique du Miocène moyen (MMCO) (Fig. 21 et 25). Ce dernier est bien illustré par l'évolution de la courbe 
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isotopique de l'oxygène δ
18

O (
0
/00) (Zachos et al., 2001 ; Westerhold et al., 2020 ; Goto et al., 2023 ; Wubben et 

al., 2023, entre autres). 

Très tôt, cet optimum climatique a été mis en évidence grâce aux fréquences élevées (acmé) des grains de 

pollen d'Avicennia durant deux périodes géologiques en régions méditerranéennes nord-occidentales (Bessedik, 

1984 ; Jiménez-Moreno, 2005 ; Bauer, 2006 ; Châteauneuf et al., 2006) ; la première (b) correspond au cycle 

eustatique TB2.3 (Haq et al., 1987) (partie inférieure)  d’âge Burdigalien terminal (Jiménez-Moreno, 2005), et la 

seconde (a) au cycle eustatique TB2.3 (Haq et al., 1987) (partie supérieure) d’âge Langhien inférieur (Bessedik et 

Cabrera, 1985) (Fig. 21). 

Ce réchauffement climatique est suivi d’une phase de transition majeure : le Climat de Transition du 

Miocène moyen (the Middle Miocene Climate Transition : MMCT) (Fig.21 et 25). Il est marqué par un abaissement 

drastique des températures globales (Fig.21 et 25) et une légère chute du niveau marin mondial (TB2.4 : Haq et al., 

1987). Ce changement se manifeste localement par une modification dans la nature des dépôts (détritiques de plus 

en plus grossiers) dans les unités 10 et 11 de la coupe de Sidi Bou-Kebar, indiquant une tendance régression 

(relative) globale. Cette baisse du niveau marin débute, selon Haq et Ogg (2024), légèrement avant le Serravallien 

(phase Nse1) et se prolonge jusqu’à environ 13,4 Ma ; elle coïncide avec le cycle TB2.5, période correspondant à 

une expansion de la calotte glaciaire antarctique accompagnée d’une intensification de la circulation océanique 

profonde (Shevenell et al., 2004 ; Holbourn et al., 2005 ; Zachos et al., 2001). Cette transition reflète un passage 

vers un climat globalement plus froid, provoquant une restructuration du bilan énergétique terrestre. Néanmoins, 

certaines régions du bassin méditerranéen occidental continuent à bénéficier de conditions chaudes entre 14,04 et 

13,75 Ma (Baldassini et al., 2021). En effet, ces conditions thermo-climatiques sont associées, en Algérie centrale 

et occidentale, avec des phases volcaniques et tectoniques intenses, e.g. le bassin de Menacer (13,6 et 12,4 Ma : 

Bellon et al., 1977) (Fig.21 et 25), le bassin de la Moyenne Tafna (13,52 Ma : Megartsi, 1985 ; Louni-Hacini, 2002). 

Ce contexte climatique régional a permis le développement de biotopes tropicaux et subtropicaux (Stara et al., 2012 

; Stara et Sanciu, 2014), tels que des mangroves, des patch reef (récifs coralliens) localisés dans le massif du Dahra. 
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Ces éléments paléoécologiques marquent le début du Serravallien à Sidi Bou-Kebar (13,82 Ma). Le climat de 

transition du Miocène moyen (MMCT) (Figs. 21 et 25) s’installe autour de 13,8 et 13,75 Ma (phases Nse1 et Nse2 

de Haq et Ogg, 2024), provoquant la mise en place d’une phase froide prolongée « Ice House Model » ou IHM 

(Bessedik, 1984 ; Baldassini et al., 2021 ; Westerhold et al., 2005 ; Holbourn et al., 2013). Ce basculement 

climatique, accompagné d’une chute significative du niveau marin, est amorcé durant le cycle eustatique TB2.5 et 

atteignant son minimum vers 13,1 Ma (phase Nse2). Cette régression est immédiatement suivie par une remontée 

notable du niveau marin au cours du cycle TB2.6, en réponse à l’accroissement du volume des glaces au niveau de 

la calotte glaciaire du pôle nord (Haq et al., 1987 ; Miller et al., 2005). Cet abaissement eustatique majeur a entraîné 

des régressions marines globales, notamment à la fin du Serravallien, lors de la phase terminale du cycle TB2.6 

(Haq et al., 1987). Ces régressions ont profondément modifié la distribution des environnements marins peu 

profonds, en favorisant l’émersion de nombreuses plateformes et en réorganisant les zones de sédimentation littorale 

à l’échelle régionale voire mondiale. Dans le domaine parathéthysien, l’épisode glacio-eustatique associé avec la 

MMCT a entraîné une isolation partielle, voire une fermeture temporaire des connexions marines avec la 

Méditerranée naissante (Rögl, 1998 ; Popov et al., 2004), bien que des ouvertures intermittentes aient 

ponctuellement rétabli la circulation marine durant le Miocène moyen (Simon et al., 2019).  

Dans la région d’Oued Rhiou, ces perturbations se manifestent à travers deux phases distinctes de 

circulation de fluides chargés en sulfates (gypse) : la première se produit à la fin du Langhien, et la seconde au 

Serravallien supérieur, coïncidant avec les dépôts à gypse bien connus dans le Dahra et sur le littoral oranais 

(Bessedik et al., 2002 ; Belkebir et al., 1996 ; Bessedik et Belkebir, 1985/1986). Ces épisodes sont interprétés 

comme des marqueurs sédimentaires de conditions restreintes, liées à l’isolement temporaire des bassins, dans un 

contexte climatique plus aride et soumis à des variations eustatiques rapides (Fig. 21). 
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Fig. 25 : Données biostratigraphiques et corrélation avec l'Optimum climatique du Miocène moyen (MMCO), climat transitionnel du Miocène moyen 

(MMCT), glaciation modèle (IHM = Ice House Model) près de la limite Langhien-Serravallien dans le bassin du bas Chélif. Corrélation avec la courbe du rapport 

isotopique δ18O (0/00) (Zachos et al., 2001 ; Baldassini et al., 2021 ; Belkhir et al., 2025).
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V. Conclusion générale :  

 Les dépôts du Miocène inférieur et moyen de l'Oued Rhiou (bassin du bas Chélif) ont révélé la présence de 

foraminifères planctoniques, de nannoplancton calcaire et d'ostracodes, ayant permis de les dater et de calibrer les 

biozones en fonction de leurs échelles biostratigraphiques. 

La présence de Globigerinoides trilobus, G. sicanus, Helicosphaera ampliaperta et Sphenolithus 

heteromorphus dans les coupes d’Oued Taberket et Sidi El Rhorb indique, en l'absence de Praeorbulina, les 

biozones N8-NN4 (Blow, 1969 ; Martini, 1971), correspondant à un âge Burdigalien terminal.  

La présence de Globorotalia siakensis, Praeorbulina glomerosa curva, et P. glomerosa glomerosa associés avec 

S. heteromorphus et H. ampliaperta dans les marnes marines grises de la coupe de l'Oued Boutelis indique les 

biozones N8/NN4, correspondant au Langhien inférieur. Cette attribution est corroborée par la présence 

d'ostracodes dans les 100 premiers mètres de marnes brunes marines saumâtres. Le Langhien moyen y est indiqué 

par l'apparition de Praeorbulina glomerosa circularis associée avec Helicosphaera ampliaperta et S. 

heteromorphus (biozones N9 et NN4 supérieure). La partie supérieure de la biozone N9, correspondant à la biozone 

NN5 (Langhien terminal), est attestée par l'apparition d'Orbulina suturalis (sans H. ampliaperta) et suivie d'O. 

universa (biozone basale N10). L’apparition de Globorotalia praemenardii, associée avec G. peripheroronda et 

Sphenolithus heteromorphus dans la coupe de Sidi Bou-Kebar, indique un âge Langhien terminal à Serravallien 

basal. La première apparition (FO) de G. praemenardii, datée de 13,92 Ma, permet de situer cet intervalle dans les 

biozones N10, NN5 et MMi5c. L’âge Serravallien inférieur, est attribuée aux biozones N10 supérieure, NN6 

inférieure et MMi6, comme le suggère l'absence de G. peripheroronda et S. heteromorphus dans l’unité 09, ainsi 

que l’absence de Paragloborotalia mayeri. Cette calibration entre biozones (foraminifère planctonique et 

nannoplancton calcaire) est en accord avec l'âge des pyroclastes (par corrélation) de Sidi Bou-Kebar. L’apparition 

de Paragloborotalia mayeri associée avec Globoturborotalia cf. druryi suggérant un âge serravallien supérieur 

(N12, NN6 supérieur et MMi7b). L'extension biostratigraphique de la série géologique de l'Oued Rhiou est donc 

estimée entre le Burdigalien terminal et le Serravallien terminal. Ces intervalles stratigraphiques sont marqués par 

trois discontinuités majeures. La première est illustrée par la présence d’un niveau conglomératique d’écoulement 
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qui sépare la partie supérieure de Sidi El Rhorb de la partie inférieure de l’Oued Boutelis. Cette discontinuité est 

interprétée comme correspondant à la limite Burdigalien–Langhien, universellement reconnue à 15,974 Ma (GTS 

2020). La seconde discontinuité sépare deux cycles sédimentaires distincts mise en évidence dans la coupe de Sidi 

Bou-Kebar. Elle coïncide avec la base du Serravallien (13,82 Ma). Elle est repérée sur le terrain par un platier à 

Ostréidés (notamment Crassostrea cf. gryphoides). La dernière discontinuité est enregistrée au passage des dépôts 

conglomératique rouges serravalliens et l’unité 10 conglomératique marine attribuée au Tortonien (Badsi, 1991 ; 

Neurdin-Trescartes, 1992 ; Belkebir et al., 1996 ; Bessedik et al., 2002). 

La série géologique de l'Oued Rhiou montre une nette tendance évolutive, se traduisant par une succession 

remarquable de faciès sédimentaires à milieux variés. Cette succession révèle la présence de six séquences T-R dont 

l’organisation hiérarchique montre des tendances séquentielles cohérentes déclinées en plusieurs étapes pouvant 

être corrélées aux fluctuations globales du niveau de la mer (Haq et al., 1987 ; Haq et Ogg, 2024). Ces étapes 

illustrent, au cours du Miocène Moyen, une sédimentation dynamique de remplissage d’un important sillon 

(dépocentre), localisé sur le piémont nord-ouest du massif de l’Ouarsenis ; ce processus est caractérisé par des 

séquences transgressives-régressives de troisième ordre. Elles sont représentées par une sédimentation marine 

côtière soumise à des variations eustatiques dont la dynamique témoigne de l'instabilité des reliefs environnants.  

L’évolution spatio-temporelle de cette succession met en évidence la présence de huit phases environnementales 

dont les deux premières sont attribuées au Burdigalien terminal (Bu1 et Bu2), la troisième et la quatrième étant 

rapportées au Langhien (La1, La2). Le Serravallien en compte trois (Se1, Se2 et Se3), expriment clairement les 

tendances eustatiques révélées dans le bassin du bas Chélif que l’on peut aisément corréler aux fluctuations 

eustatiques globales au Miocène inférieur et moyen. Notons que les phases burdigaliennes (Bu1 et Bu2) et 

langhiennes (La1) correspondent à l’optimum climatique du Miocène moyen (MMCO), mises en évidence, pour 

la première fois en Algérie (bassin du Chélif). Deux phases chaudes (Se1, Se3) y sont repérées grâce à la présence 

de platiers à Crassostrea cf. gryphoides (base du Serravallien) et corallien à Tarbellastraea anomala et Plarycoenia 

turonensis (Serravallien supérieur). La phase chaude Se1 est corrélée au climat de transition du Miocène moyen 

(MMCT) suivi d’une glaciation (IHM). Cette dernière se traduit dans le bassin par une sédimentation détritique 
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grossière à caractère érosif et une tendance à l’aridité (fréquence de sulfates). En effet, deux épisodes de circulation 

des fluides chargés de sulfates (gypse : Oued Rhiou, Dahra), traduisent au cours du Langhien et Serravallien 

supérieur, ces conditions évaporitiques locales dans un contexte aride (Bessedik et al., 2002 ; Belkebir et al., 1996). 

Dans les régions parathéthysiennes, ces fluctuations eustatiques ont provoqué des isolements marins temporaires, 

affectant la salinité et les écosystèmes (Rögl, 1998 ; Popov et al., 2004). 

La période Burdigalien termainal-Langhien est caractérisée par une période chaude (Scléractiniaires, 

Amphiope, Scutella, ostracodes, requins, …) correspondant au MMCO. La période Langhien à Serravallien marque 

une baisse progressive des températures globales et une chute du niveau marin (cycles TB2.4–TB2.6 ; Haq et al., 

1987), suivant un processus majeur dans l’évolution du climat terrestre ; Ce processus est accompagné par une 

intensification de la glaciation antarctique et de la circulation océanique profonde (Shevenell et al., 2004 ; Holbourn 

et al., 2005 ; Zachos et al., 2001). Localement, ces changements sont visibles dans la coupe de Sidi Bou-Kebar par 

une variation des dépôts sédimentaires. En dépit de cette tendance globale au refroidissement, des conditions 

thermales chaudes persistent encore en Méditerranée occidentale, entre 14,04 et 13,75 Ma (Baldassini et al., 2021). 

Ceci peut être expliqué par l’activité volcanique en Algérie (Bellon et al., 1977 ; Maury et al., 2000). Ce contexte 

a favorisé le développement de biotopes tropicaux (mangroves, patch reefs, ostréidés) dans le Dahra. La microflore 

pollinique collectée dans les sédiments nord-africains datés du Burdigalien supérieur au Messinien atteste de la 

présence d'une végétation de mangrove dans les basses terres côtières, comprenant des plantes tropicales à 

subtropicales (Chikhi, 1992 ; Ben Mokhtar et Tayech, 2015 ; Bachiri Taoufiq et Barhoum, 2001). Cette période 

chaude du Burdigalien terminal et Langhien inférieur, mise en évidence dans le bassin du bas Chélif, semble 

correspondre chronologiquement (16,40 à 15 Ma) à l'Optimum climatique du Miocène moyen (MMCO), et le climat 

de transition du Miocène moyen (Middle Miocene Climate Transition = MMCT) (13,8 et 13,75 Ma), bien 

documenté par l'évolution de la courbe isotopique de l'oxygène δ18O (0/00) (Zachos et al., 2001 ; Wubben et al., 

2023, ...). 
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Planche 01 
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Planche 01 : Foraminifères planctoniques et benthiques/ Nannoplanctons calcaires de coupes d’Oued de 

Taberket, Sidi El Rhorb, Oued Boutelis, Sidi Bou-kebar. Photo SEM. Echelle de foraminifères100µm Echelle de 

nannoplanctons calcaire 5µm 

 

a, b : Orbulina universa (Orbigny, 1839). Coupe d’Oued Boutelis coupe (Bt17). 

c : Orbulina suturalis (Brönnimann, 1951). Coupe d’Oued Boutelis (Bt16). 

d : Praeorbulina glomerosa- glomerosa (Blow, 1956). Coupe d’Oued Boutelis (Bt5). 

e : Praeorbulina glomerosa- circularis (Blow, 1956). Coupe d’Oued Boutelis (Bt5). 

f, g : Praeorbulina glomerosa- curva (Blow, 1956). Coupe d’Oued Boutelis (Bt5). 

h, i : Praeorbulina transitoria (Blow, 1956). Coupe d’Oued Boutelis (Bt7). 

j : Globigerinoides sicanus 3 ap (De Stefani, 1952). Coupe d’Oued Boutelis (Bt5). 

l : Globigerinoides sicanus (De Stefani, 1952). Coupe d d’Oued Taberket (B2). 

k : Globigerinoides trilobus (Reuss, 1850). Coupe d’Oued Taberket (B2). 

m : Paragloborotalia acrostoma (Wezel, 1966). Coupe d’Oued Boutelis (Bt6). 

n, o : Paragloborotalia siakensis (LeRoy, 1939). Coupe d’Oued Boutelis (Bt6). 

p,q: Paragloborotalia mayeri (Cushman and Ellisor, 1939). Coupe de Sidi Bou-kebar (Dj. Bk25). 

r, s : Globoturborotalita druryi (Akers, 1955). Coupe de Sidi Bou-kebar (Dj. Bk25). 

t,z : Globorotalia praescitula (Blow, 1959). Coupe d’Oued Boutelis (Bt7). 

u, v : Globorotalia bykovae (Aisenstat in Subbotina, Pishvanova & Ivanova, 1960). Coupe de Sidi Bou-kebar (Dj. 

Bk16). 

w, x : Globorotalia praemenardii (Cushman & Stainforth, 1945). Coupe de Sidi Bou-kebar (Dj. Bk18). 

y : Globorotalia peripheroronda (Blow & Banner 1966). Coupe de Sidi Bou-kebar (Dj. Bk16). 

1 :  Discoaster deflandrei (Bramlette & Riedel, 1954). Coupe d’Oued Taberket (B3). 

2: Discoaster durioi (Kaenel & Bergen, 2017). Coupe d’Oued Taberket (B6). 

3 : Discoaster druggii (Bramlette & Wilcoxon, 1967). Coupe d’Oued Taberket (B3). 

4: hoeglundina elegans (Orbigny, 1826); Coupe d’Oued Boutelis (Bt4). 

5,6,7: Sphenolithus heteromorphus (Deflandre, 1953). Coupe d’Oued Taberket (B4). 

8,9,10: Helicosphaera ampliaperta (Bramlette & Wilcoxon, 1967). Coupe d’Oued Taberket (B2). 
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Planche 02 
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Planche 02 : Ostracodes du Langhien inférieur de coupes de l’Oued Boutelis. Photo SEM. Echelle 100µm 

 

1, 2, 3, 4 : Keijella punctigibba (Capedar, 1902). Carapace 1,2 : vue latérale gauche, 3 : carapace en vue droite, 4 : 

carapace en vue ventrale. Coupe de l’Oued Boutelis (Bt 02). 

5, 6,7 : Cytheralla sp1. Carapace en vue latérale droite. Coupe de l’Oued Boutelis (Bt 03). 

8 : Ruggieria tetraptera tetraptera (Seguenza, 1880). Carapace en vue latérale droite. Coupe de l’Oued Boutelis 

(Bt 02). 

9, 10, 11 : Cytheralla sp2. Carapace, 1, 2 : vue latérale gauche. 3 : vue ventrale. Coupe de l’Oued Boutelis (Bt 

03). 

12, 13 : Loxoconcha ovulata (Costa, 1853). 12 : Carapace, vue ventrale. Coupe de l’Oued Boutelis (Bt 02), 13 : 

Carapace, vue dorsale. Coupe de l’Oued Boutelis (Bt 04). 

14, 15 : Loxoconcha sp. Carapace en vue latérale droite. Coupe de l’Oued Boutelis (Bt 03). 

16 : Aurila sp. Carapace en vue latérale gauche. Coupe de l’Oued Boutelis (Bt 01). 

17,18 : Propontocypris sp. Carapace en vue latérale droite. Coupe de l’Oued Boutelis (Bt 03). 

19, 20 : Acanthocythereis hystrix (Reuss, 1850). 19 : Vue latérale gauche de la carapace. Coupe de l’Oued 

Boutelis (Bt 02), 20 : Carapace, vue latérale droite. Coupe d’Oued Boutelis (Bt 02). 

21 : Cistacythereis qabilatshurfahensis (El-Waer, 1988). Carapace en vue latérale droite. Coupe de l’Oued 

Boutelis (Bt 02). 

22, 23 : Chrysocythere cataphracta muricata (El-Waer, 1992).  22 :  Carapace en vue latérale droite. Coupe de 

l’Oued Boutelis (Bt 02). 

24 : Chysocythere paradisus (Doruk, 1973).  Carapace en vue latérale droite. Coupe de l’Oued Boutelis (Bt 03). 

25, 26 : Xestoleberis reymenti (Ruggieri, 1967). Carapace, 25 : vue ventrale, 26 : vue latérale droite. Coupe de 

l’Oued Boutelis (Bt 02). 

27 : Bairdia sudriensis (Ied & Ismail, 2016). Carapace en vue latérale gauche. Coupe de l’Oued Boutelis (Bt 02). 

28 : Bairdoppilata triangulate (Edwards, R A. 1944). Valve droite en vue latérale. Coupe de l’Oued Boutelis (Bt 

03). 

29, 30 : Carinovalva carinata (Moyes, 1965). 29 : Carapace en vue ventrale. Coupe de l’Oued Boutelis (Bt 02), 

30 : Carapace en vue ventrale. Coupe de l’Oued Boutelis (Bt 04). 

 

 


