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  صـــــخــــمل

و البیئة القدیمة لرسوبیات علم الرسوبیات ، لدراسة التوضع الطبقي ةھذه الأطروحة مكرس

ھذا ). الجزائر الشمالیة الغربیة(ان التلمساني دللمنطقة الشرقیة للمی" طین سعیدة"الأكسفوردیان الخاصة بتشكیلة 

 ھذا مقاطع جیولوجیة منتشرة إجمالا على )09( تسعةدقیقة ل ملاحظات و مقاربات العمل الحالي مرتكز على

مقاطع تمثل معطیات ) 05(أین تم استغلال خمسة ، الجزء المھم من الدراسة یتركز في منطقة تخمارت. المیدان

شرق المیدان  ىباستغلال بروزات اكسفردانیة في منطقة فرندة و واد مینا في أقصالدراسة تم إكمالھا . جدیدة

  .المدروس

 بھاھا التقلیدیة المتمثلة في تعاقبات إیقاعیة من الطین و الصخر الرملي اتالتشكیلة معروفة بسحن  

الإطار الطبقي في ھذا البحث الحدیث . أوكسفوردیان-ناھي غالبا مؤرخة بالفسحة كلوفی. مستویات كلسیة ھامة

عدة  تأوجد معالجعملیة  .الأمونیات المصنفة من طرف مختصین في الجوراسیك الأعلى ارتكز خصوصا على

. على مستوى الفصیلة و حتى إلى غایة تحت الفصیلة معطیة عمر الأوكسفوردیان الأوسط و الأعلى ةمبین نماذج

تشكیلات من نفس  الإنتشار البیوجغرافي القدیم لھذه المستحثات یشبھ في جزء كبیر منھ تلك التي ذكرت في

ذات قیمة  فصائلھا من ،تم التعرف علیھا رأسیات الأرجل العدید من ،ذلكإضافة إلى . العمر في مناطق تیتیزیة

ذكرت لأول مرة في ، متحجرةاللكائنات ابصمات  من إلى العدید وصلت أیضا دراسةال. تیتیزیة و أفریقیة

  .المنطقة

و ھذا ما ، الجزء الخاص بعلم الرسوبیات أستند على نموذج تعریف و تفسیر مختلف السحنات الموجودة

سمحت بالتعرف  تجمعات سحن التي) 08(سحنة تم تجمیعھا في ثمانیة ) 19(سمح بالتعرف على تسعة عشر 

 الجغرافیا القدیمة أنظمة السحنات ھاتھ أنتظمت زمنیا حسب تطور. فتاتیة و كلسیة: نوعین من الأرضیة على

ذو ) نتقاليالإعرض الشاطيء و عرض الشاطيء (أرضیة فتاتیة إبان الأوكسفردیان الأوسط إنشاء ) أ( :الآتي

 الجھة في اأم ،الغرب متطورا فیما بعد نحو أرضیة تسیطر علیھا عواصف محضة من جھةمختلط  ترسبي نظام

 في بدایة الأوكسفردیان الأعلى) ب( .علیھ المد و الجزر ىوسط ما قبل الشاطيء طغإنشاء  تم، )فرندة( یةالشرق

في نظام من المنحدرات و المصاطب  بحیث الجنوح نحو الردم تم الإحتفاظ بھ، ضیة كلسیة ضحلةتوضعت أر

أین نشأت تتابعات العواصف الأولیتیة و الأنكولیتیة مرفوفقة بلحظات تكاثر لكائنات ، متأثرة بالعواصف الضحلة

ھذه الحركیة تتوج بعودة التفریغ الفتاتي . إلى كلس میكریتي طغیان بحريفي إطار الأرضیة تتطور  .القاع

ھذا التطور استمر إلى غایة مرحلة ) فرندة و واد مینا( بینما في الشرق، مسیطر علیھ من طرف العواصف

تغیرات مستوى ، یةعوامل تكتون تأثیرالترسب خلال الأوكسفردیان ھي تحت  .تشكیل الدلومي ممثلة فيالبروز 

  .أدى إلى تشكیل أنظمة من الأرضیات الكلسیة و الفتاتیة اھذا م ،ناخیةالبحر و م

، )3ت م، 2ت م، 1ت م(في تتبعات متوسطة  فإن الرواسب انتظمت، على مستوى التنظیم التسلسلي

تتبع (ذا مدى طویل  اتتبع أنشاا العلوي ھو توضع ذات أھمیة جھویة یمكن أن تكون م استمراریةدمحاطة بع

  .جنوح نحو الردم ذو، وكسفوردیان الأوسط و الأعلىالأخلال ) كبیر

بصمات  سحنات، أوكسفوردیان، الأمونیات، الجزائر، المیدان التلمساني، ''طین سعیدة'': الكلمات المفتاحیة

  .ردم، تجاوزي، تسلسل، الكائنات الحیة



Résumé 

Cette thèse est consacrée à l’étude lithostratigraphique, biostratigraphique, 
sédimentologique et paléoenvironnementale des dépôts de la Formation des Argiles de Saïda de la 
partie orientale du domaine tlemcenien (Algérie nord-occidentale). Ce présent travail est basé sur 
des observations et des approches précises de neuf (09) coupes lithostratigraphiques réparties dans 
l‘ensemble du domaine tlemcenien oriental. L’essentiel de l’étude se concentre dans la région de 
Takhemaret où cinq (05) coupes ont été exploitées, représentant de nouvelles données. L’étude a 
été complétée par l’exploitation des affleurements oxfordiens dans la région de Frenda et de Oued 
Mina dans l’extrême Est du domaine. 

La formation est reconnue par ses faciès classiques, correspondant à des alternances 
rythmiques argilo-gréseuses admettant d’importants niveaux carbonatés. Elle est souvent attribuée 
à l’intervalle Callovo-oxfordien. Le cadre stratigraphique dans ce modeste travail a été basé en 
particulier sur des ammonites du Jurassique supérieur. La récolte a fourni plusieurs spécimens, 
reconnus en majorité sur le plan d’espèces et même parfois sous-espèces, révélant un âge 
oxfordien moyen à supérieur. La répartition paléobiogéographique de ces faunes correspond en 
grande partie à celles qui ont été citées dans des formations de même âge dans les provinces 
téthysiennes. Outre, de nombreux spécimens de brachiopodes ont été reconnus, et certaines 
espèces d’affinité téthysienne et africaine ont été déterminées. L’étude des ichnofaciès a signalé 
aussi des nouveaux ichnotaxons pour la première fois dans la région. 

La partie sédimentologique est basée sur le modèle de la définition et l’interprétation des 
différents faciès rencontrés, ce qui a permis de reconnaître dix-neuf (19) faciès, regroupés en huit 
(08) associations de faciès représentant deux types de plate-forme: détritique et carbonatée. Ces 
systèmes de dépôts s’organisent chronologiquement selon l’évolution paléogéographique 
suivante: (i) l’installation pendant l’Oxfordien moyen d’une plate-forme détritique (Offshore 
transition à Offshore) à régime mixte vers l’Ouest (Takhemaret), évoluant ultérieurement à une 
plate-forme à dominance de tempêtes franches; à l’Est (Frenda), s’installe un milieu de Foreshore 
à influence tidale. (ii) Au début de l’Oxfordien supérieur s’installe une plate-forme carbonatée 
peu profonde, dont la tendance de comblement est maintenue dans un système de rampes et bancs 
peu profonds dominés par les tempêtes, où se généralisent les tempestites oolithiques et 
oncolithiques associées à des moments de prolifération du benthos. La plate-forme évolue en 
contexte transgressif, vers des calcaires micritiques. Cette dynamique s’achève par le retour des 
décharges silici-clastiques dominées par les tempêtes, alors qu’à l’Est (Frenda et Oued Mina), 
l’évolution perdure jusqu’au stade de l’émersion avec la formation des dolomies. A cet effet, La 
sédimentation durant l’Oxfordien est sous contrôles tectono-eustatiques et climatiques, ce qui a 
induit des systèmes carbonate-silici-clastiques de plate-forme. 

Sur le plan organisation séquentielle, les dépôts sont organisés en séquences de moyen 
terme (SMT1, SMT2 et SMT3), encadrées par des discontinuités qui peuvent être d’importance 
régionale. Leur empilement engendre une séquence de long terme (mégaséquence) de l’intervalle 
Oxfordien moyen-Oxfordien supérieur, à tendance de comblement. 

Mots-clés: Argiles de Saïda; Domaine tlemcenien; Algérie; Ammonites; Oxfordien; Ichnofaciès, 

Séquences; Transgressif, Comblement. 



Abstract 

This thesis is consecrated to the lithostratigraphic, biostratigraphic, sedimentologic 
and palaeo-environmental study of deposits of ‘’Argiles de Saïda Formation’’ in the 
oriental part of tlemcenian domain (Northwest Algeria). This present work is based on 
precise observations and approachs of nine (09) lithostratigraphic sections distributed on 
the whole of the oriental tlemcenian domain. The essential of the study is concentrated in 
Takhemaret region where five (05) sections has been exploited representing a new datas. 
The study has been completed by the exploitation of the oxfordian outcrops in the Frenda 
and Oued Mina regions in the extreme Eastern domain.  

The formation is recognized by their classic facies corresponding to rhythmic clay-
sandstone alternations, admitting an important carbonate levels. He is often attributed to 
the Callovo-oxfordian interval. So, the stratigraphic framework in this modeste work has 
been based in particular on ammonites of Upper Jurassic. The harvest provided several 
specimens recognized in majority to species terms and in sometimes under-species, 
revealing Middle to Upper Oxfordian age. The palaeobiogeographic distribution of the 
fauna corresponds in great part to those that has been cited in the same formations age in 
the Tethysian provinces. In addition, numerous specimens of brachiopods have been 
recognized, that certain species having tethysian and african affinity have been determined. 
The ichnofacies study has carried also a news ichnotaxons, for the first time in the region. 

The Sedimentologic analysis is based on the definition and interpretation of facies, 
which have permit to recognize nineteen (19) facies identified and grouped in eight (08) 
facies associations representing tow kinds of platforms: silici-clastic and carbonate. Those 
deposit systems were organized chronologically depending on the following 
palaeogeographic evolution: (i) the installation during the Middle Oxfordian of detritic 
plateform (offshore transition to offshore) with mixed system at the west (Takhemaret) 
evolving later to frank storm dominated platform; at the east part of the study area 
(Frenda), a dominated tidal medium foreshore has been installed. (ii) At the beginning of 
the Upper Oxfordian, a shallow carbonate platform has been established, that the filling 
tendency was maintained in a storm dominated ramp systems and shallow banks, where the 
oolitic and oncolitic tempestits were generalized, associated with benthos proliferation 
moments. The platform evolves within transgressif context toward micritic calcaires. This 
dynamic is cupped by the return of storm silica-clastics dominated discharge, while at the 
east (Frenda and Oued Mina), the evolution continues to the emersion stage making the 
dolomies. For this purpose, the sedimentation during the Oxfordian is under tectono-
eustatic and climatic controls, which have mad platform carbonate-silici-clastic systems. 

About the sequential organization, the deposits are organized into middle term 
sequences (MTS1, MTS2 and MTS3), flanked by a discontinuities which may be with 
important regional. Their vertical arrangement engenders a longer sequence term 
(megasequence) of Middle Oxfordian-Upper Oxfordian interval, with filling tendency. 

Key-word: “Argiles de Saïda”; Tlemcenian domain; Algeria; Ammonites; Oxfordian; 

Ichnofacies; Sequences; Transgressif; Filling. 
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INTRODUCTION ET PROBLEMATIQUE 
 

Le Jurassique supérieur du domaine tlemcenien est une époque où les 

conditions de sédimentation et l'histoire géodynamique ont été largement étudiées 

depuis les années 1970. Les corrélations des dépôts de l’intervalle Callovo-oxfordien 

dans l'ensemble du sillon tlemcenien étaient, jusqu'alors, établies plus 

particulièrement dans la partie occidentale dans les Monts de Ghar Roubane, en se 

basant sur la reconnaissance des faciès caractéristiques de la Formation des Argiles 

de Saïda (argiles et grès). Or, depuis cette époque, les nombreux travaux menés ont 

considéré que les dépôts de cette formation sont typiques d’une sédimentation 

deltaïque ou turbiditique en contexte de plate-forme, ou même un milieu de bassin. 

 

A la lumière de ces données disponibles et les travaux de nos précurseurs, 

nous étions amenés à remettre les schémas paléogéographiques et l'évolution paléo-

environnementale de la partie orientale du domaine tlemcenien dans des 

considérations modernes. A ce point, il émerge actuellement les problématiques 

majeures suivantes: 

(1) le cadre chronologique en vue des nouvelles données biostratigraphiques et par 

conséquence des corrélations à établir. 

(2) les conditions de sédimentation enregistrées dans les secteurs étudiés à travers les 

différentes coupes levées. 

(3) l’emplacement des régions étudiées dans un cadre de dynamique sédimentaire, 

tendance évolutive et histoire géodynamique dans l’ensemble du domaine alpin de 

l’Algérie nord-occidentale. 

 

Le présent travail donc vise à fournir des éléments de clarification à ces trois 

grands traits. Il est fondé sur les procédures suivantes: (i) un découpage 

lithostratigraphique, basé sur de nouvelles listes de taxons d'ammonites cités pour la 

première fois dans la région, complétés par des faunes de brachiopodes, (ii) une 

analyse sédimentologique de faciès des coupes étudiées, accompagnée d’un essai de 

découpage séquentiel en termes de cortèges et de séquences dès que possible. A la 

base de ce continuum, le volume de cette thèse a été structuré en quatre parties, 

organisées comme le suivant: 
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La première partie de ce travail est consacrée à exposer des généralités qui 

comportent le cadre géographique et géologique du domaine d’étude. Les principaux 

travaux effectués sur la Formation des Argiles de Saïda seront exposés; 

 

La seconde partie concerne une étude lithostratigraphique et 

biostratigraphique, comportant successivement des descriptions lithologiques et des 

découpages lithostratigraphiques, ainsi qu’une approche biostratigraphique en termes 

d’unités basée sur le bilan faunique; 

 

La troisième partie consiste à exposer les données disponibles; elle a été 

structurée de telle sorte qu’on puisse balayer le maximum de données qui aident à 

envisager le paléoenvironnement, elle comporte les figures sédimentaires basales 

(sole marks) et les traces fossiles; 

 

La quatrième partie est consacrée à des analyses sédimentologiques (faciès et 

géométrie) et à l’interprétation séquentielle, afin de mettre en évidence les milieux de 

dépôts, pour esquisser des schémas paléogéographiques probables. 

 

Enfin, le travail est finalisé d’une conclusion générale qui consiste à une 

synthèse englobant le fruit de cette thèse. 
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I. CADRE GENERAL DE L’ALGERIE DU NORD 
 
 L’Algérie du Nord s’inscrit dans un contexte global correspondant à l’Afrique 

du Nord, qui a été individualisé grâce à de nombreuses phases tectogéniques au cours 

du Mésozoïque et Cénozoïque. Ce domaine est organisé du Nord vers le Sud comme 

suit (Fig. 1 et 2): 

- domaine tellien, faisant une portion des chaînes alpines depuis l’Europe en se 

raccordant à l’Ouest par le biais du détroit de Gilbertar avec les chaînes bético-baléares 

et à l’Est au niveau des Apennins. C’est un domaine largement accidenté et tectonisé, 

typique des nappes de charriage mises en place au cours du Tertiaire. 

- domaine des Hautes-plaines ou Hauts-plateaux qui s’interposent entre la bordure sud 

tellienne et le Nord du domaine atlasique. 

- domaine atlasique, c’est l’Avant-pays tellien de la chaîne alpine, constitué par un 

ensemble de chaînes intracontinentales. Dans l’Algérie nord-occidentale, il se raccorde 

au Nord par la Meseta oranaise et le domaine tlemcenien. 

- domaine de la plate-forme saharienne, une portion stable de la plaque africaine, 

séparée du domaine nord par l’accident sud-atlasique étendu W-E sur plus de 2000 km. 
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I. A. DOMAINE TELLIEN (Fig. 2) 
 
 L'Atlas tellien (en tamazigh: Aṭlas udraren ou Aṭlas atelli, en arabe: الأطلس التلي) 

est une chaîne de montagnes située au Nord de l'Algérie, se poursuivant à l'Est par 

l’Atlas tunisien. Vers l'Ouest, l'Atlas tellien continue dans la région de l'Oranie et se 

raccorde avec le Rif (Maroc). Il est formé d'une chaîne de montagnes longeant le littoral 

et s'étirant sur environ 1500 km. Son point culminant est le sommet de Lalla-Khadîdja, 

qui s'élève à 2308 m d'altitude dans le massif du Djurdjura en Algérie. 

 

 Les grands traits géographiques du domaine tellien occidental sont caractérisés 

par des reliefs montagneux séparés par des dépressions, grossièrement orientés SW-NE. 

Du Nord vers le Sud, on distingue les massifs suivants (Ciszak, 1993): 

 

I. A. 1. LES MASSIFS LITTORAUX ORANAIS 
 
 La côte oranaise est matérialisée par une série de chaînons de faible altitude, de 

l’Ouest vers l’Est, on distingue: 

- le massif de Madakh constituant le prolongement oriental du massif des 

Andalouses; 

- le massif d’Oran rassemblant le Djebel Murdjadjo, Djebel Santon et Djebel 

Santa Cruz; 

- la Montagne des Lions (Djebel Khar), qui apparaît isolée sur le plateau d’Oran; 

- le massif d’Arzew formant l’extrémité orientale des massifs oranais et réunit 

Djebel Orouse, Borouse et les Montagnes grises. 

 

I. A. 2. LES MASSIFS DU TELL INTERNE 
 
 Ces massifs sont séparés des reliefs précédents par des petites dépressions 

étroites: plaine de Mleta vers l’Ouest occupée par la Grande Sebkha d’Oran, plaine d’el 

Habra qui s’interrompt vers l’Est par Djebel Chegga ou la Montagne Ronde aux 

environs d’Aïn Nouissy. Ces massifs sont d’Ouest en Est: les Monts de Traras, les 

Monts de Tessala, les Monts de Béni Chougrane, les Monts de la Mina et le Massif de 

l’Ouarsenis. 

http://fr.wikipedia.org/wiki/Langues_berb%C3%A8res
http://fr.wikipedia.org/wiki/Arabe
http://fr.wikipedia.org/wiki/Alg%C3%A9rie
http://fr.wikipedia.org/wiki/Tunisie
http://fr.wikipedia.org/wiki/Oranie
http://fr.wikipedia.org/wiki/Rif
http://fr.wikipedia.org/wiki/Maroc
http://fr.wikipedia.org/wiki/Lalla-Khad%C3%AEdja
http://fr.wikipedia.org/wiki/Djurdjura
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I. A. 3. LES MASSIFS DU TELL MERIDIONAL  
 

Ces massifs constituent la bordure septentrionale des Hauts-plateaux, orientés 

SW-NE, d’altitude diminuant d’Ouest vers l’Est (1300 à 1000 m), s’étendant sur 250 km 

et constituant le domaine tlemcenien proprement-dit, ce sont d’Ouest en Est: les Monts 

de Ghar Roubane aux confins algéro-marocains, les Monts de Tlemcen, les Monts de 

Daïa (région de Tlagh), les Monts de Saïda, les Monts de Frenda et les de Monts Tiaret. 

 

I. B. DOMAINE PRE-SAHARIEN 
 
I. B. 1. LES HAUTES-PLAINES OU HAUTS-PLATEAUX 
 
 Ce domaine se subdivise d’Ouest en Est aux unités suivantes: 

- les Hautes-plaines oranaises bordées au Nord par le domaine tlemcenien, où s’inscrit 

notre région d’étude; 

- les Hautes-plaines algéroises; 

- les Hautes-plaines constantinoises. 

 
 Les Hautes-plaines ont joué au cours du Jurassique une sorte de haut-fond, en 

relation avec les mouvements tectono-eustatiques, où la sédimentation est caractérisée 

par des épaisseurs réduites, des lacunes et des conglomérats. 

 

I. B. 2. ATLAS SAHARIEN 
 
 C’est une chaîne intracratonique plissée, bien individualisée, constituant une 

ligne de démarcation entre le domaine alpin et le Sahara. Elle correspond 

paléogéographiquement à un sillon subsident. Cette ceinture est subdivisée, d’Ouest en 

Est, en trois parties: l’Atlas occidental représenté par les Monts des Ksour; l’Atlas 

central ou médian qui englobe le Djebel Amour et les Monts des Ouled Naïl; l’Atlas 

oriental correspondant aux Monts des Aurès (région de Batna) et les Monts de Zibans 

(région de Biskra). 

 

I. C. PLATE-FORME SAHARIENNE 
 
 Habituellement, la plate-forme saharienne est subdivisée en deux parties: le 

Sahara occidental (Haut Sahara) et le Sahara oriental (Bas Sahara). 
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 Le Sahara occidental a représenté des terres émergées, non atteintes par la mer 

depuis le Nummulitique, tandis que le Sahara oriental correspond à une dépression, 

matérialisée par des dépôts marins d’âge éocène inférieur et moyen.  

 

II. CADRE DU DOMAINE TLEMCENIEN 
 
  Les secteurs exploités dans le présent travail s’inscrivent dans les Monts de 

Saïda, les Monts de Frenda et les Monts de Tiaret, constituant la partie orientale du 

domaine tlemcenien (Fig. 2). 

 

  Il s’agit du domaine tlemcenien (sensu Elmi, 1976; Ameur, 1988), domaine pré-

tellien méridional ou l’Avant-pays peu déformé de la chaîne tellienne (sensu Ciszak, 

1993), constituant la limite septentrionale du domaine atlasique. C’est une entité 

structurale et paléogéographique formant un segment de la chaîne intracratonique de la 

marge gondwanienne (Benest, 1985). L’histoire de cette chaîne est rapportée à une 

« tectogenèse atlasique » (sensu Guardia, 1975) pendant le Santonien et le Miocène 

moyen. La phase anté-messinienne engendre des plateaux peu déformés, interrompus 

par des zones étroitement plissées (Elmi, 1970; Benest, 1971, 1982). 

 

II. A. CADRE STRATIGRAPHIQUE (Fig. 3) 
 
 L’intervalle Callovo-oxfordien dans le domaine étudié est représenté surtout par 

la Formation des Argiles de Saïda définie par Atger et Verdier (1965) dans la région de 

Sidi Kada (ex. Kechrou, SE de la ville de Mascara). 

 

 Cette formation est largement citée et décrite par nos précurseurs (e.g., Auclair 

et Biehler, 1967; Elmi et Benest, 1978). Elle correspond à une succession argilo-

gréseuse interrompue par d’importants niveaux carbonatés. Les limites de la formation 

ont été mises en évidence par Elmi et Benest (1978): la limite inférieure est placée dans 

le Callovien inférieur (Zone à Kamptus-Zone à Gracilis); la limite supérieure a été 

placée à partir de l’Oxfordien inférieur dans les Monts de Ghar Roubane et les Monts de 

Saïda, alors que pour les Monts de Frenda et jusqu’à l’état actuel, seul l’Oxfordien 

moyen qui a été reconnu, notamment avec la Zone à Plicatilis (Sapunov, 1973). Son  
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équivals 
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équivalent dans le Tell septentrional serait les « Grès chocolatés » dans le parautochtone 

tellien (Massif d’Oran et d’Arzew), correspondant à un ensemble schisto-gréso-

quartzitique rouge à ammonites d’âge oxfordien supérieur (Fenet, 1975). Elle peut être 

également représentée dans les unités telliennes (Pic de Tafarroui) par « l’Ensemble 

détritique à ostracodes? » (Fenet, 1975). Dans le domaine pré-atlasique, l’équivalent de 

la Formtion des Argiles de Saïda serait représenté par les « Grès de Sidi Saâdoun » et 

les « Argiles de Faïdja » (Caratini, 1970; Atrops & Benest, 1981). 

 

 Le présent travail est basé sur la biostratigraphie des ammonites, complétée par 

les faunes de brachiopodes surtout dans l’extrême partie orientale des Monts de Saïda 

(région de Takhemaret) et aux environs de Frenda (Kef Lazreg). Nous avons pu 

reconnaître que la Formation des Argiles de Saïda est située dans l’intervalle Oxfordien 

moyen à supérieur, dont la limite inférieure de la formation est placée dans la Zone à 

Transversarium, Sous-Zone à Parandieri, Biohorizon à Parandieri, alors que la limite 

supérieure est située au-dessus de la Zone à Bifurcatus, Sous-Zone à Grossouvrei, voire 

la Zone à Bimammatum à Oued Mina. 

 

 Dans notre région d’étude, la Formation des Argiles de Saïda est une entité 

uniforme, comportant les même grands traits lithologiques dans tout le domaine 

tlemcenien.  

 

II. C. CADRE PALEOGEOGRAPHIQUE GENERL (Fig. 4) 
 
 La région d’étude fait partie de la marge nord-ouest de la plaque africaine. Son 

histoire géodynamique durant le Mésozoïque a été régie par les grands événements liés 

à la dislocation de la Pangée et aux mouvements relatifs des plaques d’Amérique du 

Nord, d’Afrique et d’Eurasie. 

 

 Le Jurassique supérieur faisait une phase intense de fragmentation de la Pangée 

dominée par l’ouverture de l’Océan Atlantique Central (Fig. 4). Cependant, le 

mouvement relatif de l’Afrique et de l’Eurasie provoque l’expansion de certains bassins 

(exemple: Bassin Alboran), ainsi que la naissance de l’Océan Ligure et une 

http://laboratoire.gpa.pagesperso-orange.fr/Dossiers/Ammonites/Jurassique/Oxfordien/Ammonites/Perisphinctes-parandieri.html
http://laboratoire.gpa.pagesperso-orange.fr/Dossiers/Ammonites/Jurassique/Oxfordien/Ammonites/Perisphinctes-parandieri.html
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réorientation du régime de contraintes dans les bassins nord-ouest européens (Ziegler, 

1990). 

  

 Plusieurs auteurs ont montré que les grands traits paléogéographiques de la 

marge nord-ouest africaine pendant le Callovo-Oxfordien (Olivet et al., 1984; Ziegler, 

1988 ; Dercourt et al., 1993) sont liés à la première importante accrétion océanique et le 

véritable démarrage de l'ouverture de l'Atlantique central. 

 

 Sur le plan paléoclimatique, le Jurassique supérieur correspond à une période de 

réorganisation climatique majeure (Weissert & Mohr, 1996), caractérisée par un climat 

tempéré et une large ceinture tropicale (Martin-Garin et al., 2002, 2012). 

 

 
 

 
 



PARTIE I: ………………….………………………………………….………………………………GENERALITES 

18 
 

III. ETAT DES CONAISSANCES 
 

L’objectif souhaité dans cette partie du chapitre ne sera pas de présenter une liste 

des travaux exhaustifs sur toute la stratigraphie du domaine tlemcenien, mais seules les 

études précédentes qui tracent les étapes de l’évolution des connaissances sur la 

Formation des Argiles de Saïda, seront représentées. 

 

III. A. LES TRAVAUX ANCIENS (1877-1965) 
 

Depuis la définition de la  Formation des Argiles de Saïda comme étant des 

« Marnes à Slib » se trouvant au-dessous de la « Formation de Grès de Bou Médine » 

par Pouyanne (1877), les travaux concernant cette nouvelle entité lithostratigraphique 

ont porté sur trois aspects:  

- le contenu fossilifère et l’attribution stratigraphique; 

- l’origine des corps sédimentaires et le milieu de dépôt; 

- sa position stratigraphique à l’échelle régionale. 

 

III. A. 1. ETUDES STRATIGRAPHIQUES 
 

La première liste des fossiles citée remonte en 1904, elle a été établie par Gentil 

et Lemoine qui ont étudié la faune d’âge callovien, récoltée dans les Monts de Ghar 

Roubane. Entre les années 1910 et 1948, Doumergue et dans le cadre de la réalisation 

des cartes géologiques, il donne à la formation le nom de « Grès à lentilles calcaires » 

portant l’âge « Séquanien » des anciens auteurs, figurés sur les cartes par le symbole 

"J4c". De nouvelles précisons stratigraphiques ont été réalisées par Flamand (1911) sur 

les séries « callovo-oxfordiennes » dans le « Haut-pays oranais » grâce à la 

détermination des faunes d’ammonites. Dans le cadre de la réalisation des cartes 

géologiques, en1942, Lucas apporte de nouvelles indications sur le plan pétrographique, 

sédimentologique, stratigraphique et tectonique de la série. Il a substitué le nom de 

« Marnes à Slib » de Pouyanne (1877) par le terme stratigraphique de « Callovien-

Oxfordien », noté Jl-2 sur sa carte géologique. En 1952, Claveau a intégré au sommet 

de la formation du « Callovo-Oxfordien » dans les confins algéro-marocains (région de 

Sidi Bou Beker) les niveaux calcaires oolithiques et/ou oncolithiques ferrugineux en 

signalant une discordance intra-formationnelle. 
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III. A. 2. MODELE ANTERIEUR DE MILIEU DU DEPOT 
 

Les travaux de cette époque n’ont porté que quelques indications sur 

l’environnement sédimentaire. Les travaux de Lucas (1942-1952) considèrent la Fm. 

des A. S comme étant des flyschs déposés en milieu peu profond. Ces travaux se sont 

déroulés dans des considérations générales sans pour autant présenter de probants 

critères et arguments, notamment les structures sédimentaires et les ichnofossiles. Les 

faunes disponibles ont été utilisées surtout comme un outil de datation. 

 

III. B. LES TRAVAUX RECENTS (1965-1981) 
 
III. B. 1. TRAVAUX DE REVISIONS ET PRECISIONS STRATIGRAPHIQUES 
 

L’année 1965 a connu l’émergence du nom de la Formation des Argiles de 

Saïda, définie par Atger et Verdier. Elle a été définie comme étant des successions 

argilo-gréseuses d’âge jurassique supérieur, qui affleurent aux environs de Mascara et 

Saïda. Elle est largement étudiée ultérieurement, dans les Hauts-plateaux par Auclair et 

Biehler (1967). 

 

Benest et Elmi (1969) ont montré dans l’extrême partie occidentale et dans la 

partie méridionale des Monts de Tlemcen un âge callovien inférieur qui caractérise la 

base de la Formation des Argiles de Saïda en se basant sur une association de faune 

d’ammonites. 

 

Dans le domaine pré-atlasique (Monts de Chellala et Monts de Nador), Caratini 

(1970) a mis une évidence l’équivalent de la Fm. des A. S, daté de  l’Oxfordien-

Kimméridgien, désigné par le terme de « Série inférieure détritique ». 

 

Dans le cadre de ses précisions biostratigraphiques, Elmi (1972) a suggéré 

l’hétérochronie de la base de la Formation des Argiles de Saïda, en montrant qu’elle est 

plus précoce dans la partie occidentale du domaine tlemcenien (Monts de Ghar 

Roubane) que celle de la partie orientale (Monts de Saïda et Mont de Frenda). 
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A la lumière de la biostratigraphie fine et l’outil séquentiel, Elmi et Benest 

(1978) ont pu retracer l’histoire paléogéographique de cette formation le long du 

domaine tlemcenien. Le travail a abouti que les deux limites inférieure et supérieure 

sont hétérochrones. Elles ont été placées respectivement à partir du Callovien inférieur 

(Zone à Kamptus et Zone à Gracilis) et de l’Oxfordien inférieur dans les Monts de Ghar 

Roubane et les Monts de Saïda. Alors que dans l’extrême partie du domaine (Monts de 

Frenda), la limite inférieure est datée de l’Oxfordien moyen et la limite supérieure 

devrait être située au-dessus de la Zone à Bifurcatus. 

 

III. B. 2. CADRE PALEOGEOGRAPHIQUE ET PALEOENVIRONNEMENTAL 
 
III. B. 2. 1. Contexte deltaïque  
 

Dans cette époque, c’est Delfaud (1973) qui fut le leader dans l’interprétation 

sédimentologique en termes de milieu de sédimentation. L’auteur, a essayé de trouver 

une certaine relation avec le domaine atlasique en utilisant le terme « faciès alternant 

atlasique », consistant au contexte deltaïque, en milieu intertidal. Selon cet auteur, la 

formation en question correspondait à la partie distale du « Continental Intercalaire ». 

 

Dans une étude synthétique, Elmi (1976) a démontré que le domaine tlemcenien 

à partir de l’Oxfordien terminal représenté par la Formation des Argiles de Saïda 

correspondait à un régime deltaïque indiquant la cicatrisation du sillon. Cependant que 

le domaine tello-rifain à la même époque a connu un régime pélagique en voie 

d’accentuation. 

 

III. B. 2. 2. Faciès flyschoïde 
 

Elmi et Benest (1978) considèrent la formation jusqu’à l’Oxfordien inférieur 

comme un dépôt flyschoïde à régimes turbides. Le caractère flyschoïde a été adopté par 

Touahria (1979) qui a envisagé le « type flysch » déposé dans des bassins en distension. 

 

Atrops et Benest (1981) ont reconnu au sein de la  Formation des Argiles de 

Faïdja », le faciès des Argiles de Saïda, daté de l’Oxfordien supérieur dans le Djebel 

Nodor de Tiaret. 
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Wildi (1981), a attribué les dépôts de la Formation des Argiles de Saïda du 

domaine tlemcenien au « cône de sédimentation détritique en eaux profondes » par 

analogie avec les séries détritiques d’âge jurassique supérieur du domaine rifain 

(Maroc) en les définissants par le terme lithologique de « ferrysch ».  

 

III. C. LES TRAVAUX MODERNES (1992-1999) 
 

La majorité des travaux de cette période ne modifient pas la stratigraphie de la 

formation, mais ils portent surtout sur l’aspect sédimentologique y compris le cadre 

séquentiel et l’évolution géodynamique à l’échelle globale. Il s’agit des études 

suivantes : 

 

Tchoumatchenco & Khrischev (1992) ont étudié la formation à Oued Mina (Sud 

de la ville de Tiaret) faisant une comparaison avec les Marnes et les Argiles de 

Guertoufa qui ont fourni des ammonites d’âge tithonique. Grâce à ces données, ces 

auteurs envisagent que les sédiments de Guertoufa servent de maillon transitoire entre 

les parties supérieures de la Formation. des Argiles de Saïda et les unités 

lthostratigraphiques telliennes. Par ces considérations supposées, ces auteurs attribuent 

la formation à l’intervalle Callovien-Tithonique. 

 

Ciszak (1993) basé sur les travaux de Atrops & Benest (1981) a pu différencier 

entre la formation et le faciès des Argiles de Saïda (faciès: caractère séquentiel typique 

de la formation s.s) et place cette formation dans un milieu de plate-forme distale, 

déposée pendant un cycle transgressif/régressif. 

 
Benest et al. (1995) ont étudié les « Grès de Sidi Saâdoun » (l’équivalent de la 

Formation des Argiles de Saïda) dans le domaine pré-atlasique (Monts de Nador de 

Tiaret), en attribuant la formation à un milieu d’un éventail détritique peu profond, toute 

en signalant le rôle du facteur géodynamique (tectonique et subsidence) atteignant son 

maximum au cours de l’Oxfordien. 

 

Benest et al. (1997) à travers tout l’Avant-pays de l’Oranie, considèrent que tous 

les dépôts alternants argilo-gréseux d’âge jurassique moyen et supérieur débutent par la 
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Formation des Argiles de Saïda à caractère prodeltaïque. Son équivalent basal dans le 

sillon pré-atlasique du Nador-Chellala serait les « Grès de Sidi Saâdoun ». Cette 

comparaison conduit à conclure que la fermeture du sillon tlemcenien est dès 

l’Oxfordien moyen ou supérieur, alors que pour le sillon pré-atlasique, c’était à partir du 

Kimméridgien inférieur. 

 

Dans une étude réalisée sur le récif corallien de Tiaret-Guertoufa, Benest et al. 

(1998) ont considéré que ce dernier a joué le rôle d’un seuil pour les apports silico-

clastiques qui n’arrivent pas à le franchir et finissent par se déposer dans le sillon 

intracontinental du Nador. Ces auteurs notent le suivant: ‘’du Callovien moyen (?) à 

I’Oxfordien moyen, la décharge massive des « Grès de Sidi Saâdoun » sera à l’origine 

d’un cône d’épandage en milieu prodeltaïque relativement profond’’. Ces mêmes 

auteurs placent la Formation des Argiles de Saïda dans un environnement prodeltaïque, 

qui serait le résultat de la décharge des apports notés auparavant et qu’aucun obstacle 

suffisamment important n’a pu les arrêter. Ces dépôts ont atteint la région d’Oran et des 

Traras (Benhamou, 1983). 

 
 Dans la même étude, les auteurs désignent les sédiments du Malm de l’Avant-

pays de l’Ouest algérien par deux ensembles, le premier est celui de la Formation des 

Argiles de Saïda, débutant du Callovien inférieur jusqu’à la base de l’Oxfordien 

supérieur dans les Monts de Saïda et Frenda; le second est celui des « Grès de Bou 

Médiene » ou « Grès de Franchetti », dont la limite supérieure a été datée du 

Kimméridgien supérieur (Benest, 1985). 

 

 Bouterfa (1999), dans le cadre de son mémoire de Magister, il a étudié la 

Formation des Argiles de Saïda dans les Monts de Ghar Roubane. Dans cette étude, il a 

abordé l’aspect sédimentologique et organisation séquentielle de la formation, en 

attribuant cette dernière à un milieu de cône détritique sous-marin. 

 

III. D.ETAT ACTUEL DES TRAVAUX (2011-2015) 
 

Bendella et al. (2011) ont étudié l’aspect sédimentologique et ichnologique des 

affleurements de la Fm. des Argiles de Saïda du Djebel Brame situé au Nord du village 
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de Takhemaret. Dans cette étude, onze ichnogenres ont été déterminés avec leurs 

zonations bathymétriques. Lithostratigraphiquement, la formation a été subdivisée en 

deux ensembles: argilo-gréseux et argilo-gréso-carbonaté. Le premier correspond à un 

milieu d’offshore au-dessous de la limite d’action des tempêtes (LAT) et le deuxième a 

été rapporté à un milieu de shoreface marqué par des phases d’émersion. 

 

Cherif et al. (2015) ont publié une étude sur la Fm des Argiles de Saïda dans la 

région de Takhemaret, comportant de nouvelles données biostratigraphiques, 

ichnologiques et sédimentologiques. Ces auteurs ont cité de nouveaux spécimens 

d’ammonites dans la région permettant de situer la formation étudiée dans l’intervalle 

Oxfordien moyen-Oxfordien supérieur. Egalement, plusieurs nouveaux ichnotaxons ont 

été cités pour la première fois. L’étude sédimentologique basée sur l’analyse des 

ichnofaciès et des faciès sédimentaires a témoigné d’un milieu de plate-forme peu 

profonde, détritique et carbonatée, à influence hydrodynamique variée. 

 

Dans le cadre du 3éme Colloque International sur la Géologie du Sahara organisé 

à Ouargla (Décembre 2015), Cherif et al. ont présenté une étude sédimentologique et 

ichnologique des dépôts de la Fm des Argiles de Saïda dans la région de Frenda. Les 

auteurs ont complété le bilan ichnologique de la formation en décrivant dix nouveaux 

ichnotaxons.  

 

Dans le même Colloque, Cherif et al. ont communiqué une étude dans la région 

de Takhemaret et Oued Mina (Tiaret) sur les niveaux fossilifères du Jurassique 

supérieur. Cette étude vient de compléter celle qui a été effectuée sur les ammonites de 

la région de Takhemaret. Ces auteurs ont pu positionner les brachiopodes récoltés dans 

le niveau fossilifère du Dj; Brame et de les comparer avec ceux de l’Oued Mina. 
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I. DESCRIPTION DE LA SERIE 
 

Le présent chapitre est consacré à l’étude de la Formation des Argiles de Saïda 

dans trois secteurs (Fig. 6), répartis sur le segment oriental du domaine tlemcenien: le 

secteur de Takhemaret dans les Monts de Saïda, le secteur de Frenda dans les Monts de 

Frenda et le secteur de Oued Mina au piémont des Monts de Tiaret. 
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I. A. SECTEUR DE TAKHEMARET 
 

La Formation des Argiles de Saïda dans la région de Takhemaret a été 

subdivisée en deux ensembles (Bendella et al., 2011, Bendella, 2012): un ensemble 

inférieur argilo-gréseux et un autre supérieur argilo-gréso-carbonaté. Dans la présente 

étude, nous avons procédé à subdiviser cette formation en trois unités 

lithostratigraphiques distinctes, à développement inégal, réparties sur cinq coupes (Fig. 

7): Dj. Brame, Dj. Chraïf, Béni Berdaâ, el Abadla et Oum el Alou. 
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I. A.1. DJEBEL BRAME (Fig. 8) 
 

Le Djebel Brame est situé à 21 km au Nord de la ville de Takhemaret (Tiaret) et 

à 8 km au Sud-Est du village de Hadj el Arbi (Bendella et al., 2011). Il montre une 

altitude de 906 m environ. Sur le flanc nord du Djebel Brame (Fig. 8), nous avons levé 

la coupe la plus épaisse de la Formation des Argiles de Saïda. Dans nos régions 

étudiées, cette dernière a été subdivisée en trois unités lithostratigraphiques: argilo-

gréseuse inférieure, argilo-carbonatée médiane et argilo-gréseuse supérieure (Fig. 8):  

 

I. A.1.1.Unité argilo-gréseuse inférieure 
 

La base de la formation est marquée par l’apparition d’une combe d’argiles de 

20 m d’épaisseur, intercalée de quelques bancs gréseux à nombreuses structures 

hydrodynamiques. Cette base est marquée aussi par l’intercalation de deux chenaux 

conglomératiques dépourvues de structures internes, d’épaisseur varie entre 0.30 à 3.70 

m, de faible extension latérale et à base ravinante. Ces conglomérats sont d’une matrice 

argilo-sableuse à galets centimétriques polygéniques (calcaire, grès) et hétéromorphes 

(sub-anguleux à sub-arrondis), associés à des boules d’argiles, des débris de bois 

silicifiés et des polypiers solitaires. 

 

 Les niveaux gréseux sont d’épaisseur décimétrique (de 0.10 à 0.80 m), souvent 

de teinte jaunâtre à virant vers le marron et montrant des grains fins. Ces grès 

s’organisent parfois en bancs centimétriques à décimétriques stratocroissants, formant 

des paquets à inter-lits argileux ou des passées chenalisées, qui se disparaissent 

latéralement. La base des bancs est souvent irrégulière, érosive et riche en figures 

d’érosion (sole marks), essentiellement des figures d’affouillements turbulents (des 

gutter-casts et flute-casts), et des figures d’objets trainés (groove-marks, prod-marks, 

skip-marks et bounce-marks). 

 

L’interface des bancs montre le plus souvent des structures hydrodynamiques 

directionnelles multiples; Il s’agit surtout des laminations horizontales, accompagnées 

parfois avec des laminations et/ou rides de courant unidirectionnel ou des grès massifs. 

La structure interne des bancs peut montrer également des litages obliques en mamelon 

(Hummocky cross-stratification « HCS ») (Harms, 1975; Reineck & Singh, 1980), des 
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laminations obliques en rides grimpantes (climbing ripple cross lamination). A ces 

structures, s’ajoutent des figures de déformation synsédimentaire, représentées par des 

laminations convolutées « convolute lamination » et des figures d’échappement de 

fluides « escape structure ». Les surfaces supérieures et inférieures des bancs gréseux 

sont couramment colonisées par de nombreuses traces fossiles: Chondrites (Von 

Sternberg, 1833), Cochlichnus (Hitchcock, 1858), Didymaulichnus (Young, 1972), 

Diplichtines (Dawson, 1873), Megagrapton (Ksiazkiewicz, 1958), Ophiomorpha 

(Lundgren, 1891), Palaeophycus (Hall, 1847), Planolites (Nicholson, 1873), Taenidium 

(Heer, 1877), Thalassinoides (Ehrenberg, 1944). 

 

 Cette première unité est couronnée par des plaquettes silto-argileuses 

d’épaisseur centimétrique, présentant des litages déformés (slumping) et renfermant des 

boules gréseuses isolées de taille centimétrique, qualifiées de sphéroïdes (sensu 

Guillocheau, 1983). 

 

I. A.1.1.2.Unité argilo-carbonatée médiane 
 

Cette unité débute par une alternance d’argiles verdâtres avec trois bancs 

calcaires oolithiques épais de 0.50 à 1.50 m d’épaisseur, de couleur grisâtre, durs, riches 

en plaquages de faunes diversifiées (gastéropodes recristallisés, bélemnites, bivalves et 

tiges de crinoïdes). Cette succession passe à des bancs stratocroissants riches en 

oncolithes, gastéropodes et tiges de crinoïdes. L’examen microscopique montre qu’il 

s’agit des oobiosparites, à oopelbiosparites, à foraminifères, bivalves, gastéropodes, 

brachiopodes…, de texture grainstone. Les ooïdes montrent une structure radiale 

(sphérulites), de 2 mm de diamètre en moyenne, à nucléus détritique ou bioclastique, 

associés à des rares agrégats irréguliers composites constituant des grapestones. Vers le 

sommet, se succèdent de rares lentilles gréso-carbonatées et des calcaires gréseux à 

laminations entrecroisées édifiées par des oolihtes. Au sein de cette succession, 

s’insèrent aussi des bancs calcaires micritiques d’épaisseurs centimétriques à 

décimétriques formant une alternance régulière avec les argiles verdâtres. L’examen de 

certains bancs suggèrent des suites de termes répétitifs constitués de: faciès massif, des 

laminations horizontales et des laminations entrecroisées, matérialisées parfois par des 
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lits bioclastiques. La deuxième unité s’achève par un banc de calcaires oolithiques de 

0.40 m d’épaisseur et bien continu latéralement. 

 

I. A.1.1.3.Unité argilo-gréseuse supérieure 
 

Cette unité débute par une combe d’argiles verdâtres de 12 m d’épaisseur 

environ, admettant des passées de grès fins à figures d’érosion basales (sole marks) et 

de rares lentilles à septaria. Cette combe se charge aussi de nodules argileux indurés 

dégagés et dispersés. La partie basale de l’unité est formée d’une alternance d’argiles 

verdâtres avec des lentilles gréseuses à grains fins, de teinte beige, marron-foncé à 

jaunâtre, de 0.05 à 0.50 m d’épaisseur et affectées par des déformations 

synsédimentaires de type « slumping ». L’interface des bancs gréseux montre des litages 

obliques en mamelons (HCS), des laminations horizontales, des laminations obliques ou 

entrecroisées. Ces structures se succèdent le plus souvent pour constituer des termes 

répétitifs. Parfois l’interface du banc est représentée par un seul terme parcouru à la 

surface supérieure par des rides de courant unidirectionnel, des rides de type lingoïde ou 

polygonal, et des rides de vagues de taille relativement grande. 

 

La partie médiane de l’unité est marquée par l’apparition d’une dalle de calcaire 

fossilifère d’extension latérale plurikilométrique correspondant au niveau fossilifère ou 

sub-récifal (Auclair & Biehler, 1967). La biophase est composée de polypiers solitaires, 

oursins, brachiopodes, gastéropodes, tiges de crinoïdes, serpulidés et bryozoaires, et 

accessoirement des bélemnites et des ammonites. Cependant la partie sommitale de la 

formation est marquée par l’apparition des bancs gréseux emboîtés à figures 

d’affouillement, laminations de rides grimpantes, laminations ondulées et des surfaces 

supérieures modelées par des rides de vagues. Elle se distingue également par la 

présence de quelques niveaux chenalisés à septaria et nodules d’argiles, suivis d’une 

combe d’argiles sur laquelle s’individualisent les premiers niveaux de la « Formation 

des Grès de Sidi Amar » (Oxfordien supérieur-Kimméridgien inférieur, Auclair & 

Biehler, 1967; Ghali, 1984; Benest, 1985) avec des barres gréseuses métriques à 

stratifications de grande ampleur. 
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Sur le plan ichnologique, l’unité supérieure montre des traces fossiles moins 

abondantes que celles de l’unité inférieure. Il s’agit en particulier des Thalassinoides 

(Ehrenberg, 1944) de grande taille, associés le plus souvent à des figures d’érosion. 

 

I. A. 2. COUPE DE CHERAÏF (Fig. 9) 
 

Cette coupe constitue une continuité latérale pour celle du Djebel Brame. Elle se 

situe à 3 km, à l’Est de ce dernier, sur la rive droite de l’Oued el Abd. Dj. Chraïf 

culmine à 647 m d’altitude, ce dernier est constitué de trois monticules, formés 

uniquement et partiellement par l’unité supérieure argilo-gréseuse de la Formation des 

Argiles de Saïda (Fig. 9). Celle-ci est coiffée par une masse calcaire en forme de dune, 

les niveaux d’ammonites se disparaissent énigmatiquement.  

 

Dans cette coupe, l’unité argilo-gréseuse est marquée par une abondance 

remarquable de figures hydrodynamiques: des structures de HCS et des micro-HCS, 

considérées comme des termes médians des séquences de tempêtes (sensu Monacco, 

1994). Ces structures sont souvent accompagnées de grès massifs et des laminations 

horizontales.  

 

Cette unité argilo-gréseuse supérieure s’achève par trois niveaux fossilifères, 

d’une géométrie lenticulaire et montrant deux aspects: (i) de minces niveaux calcaires 

inter-stratifiés avec les argiles, (ii) et un aspect biodétritique compact à base irrégulière 

et érosive. Le premier aspect est souligné par des laminations obliques oscillatoires (ou 

laminations de rides de vagues) et des laminations obliques unidirectionnelles à surfaces 

d’érosion et de réactivation, témoignant par endroit des chenaux emboîtés (voir détail 

chapitre analyses sédimentologiques). Ces niveaux calcaires contiennent de nombreux 

brachiopodes, en particulier des de gros Térébratules associés à des Rhynchonelles (des 

Dicthyothyris), ainsi que de riches débris de faunes benthiques, le plus souvent des 

oursins réguliers et des polypiers solitaires (Isastrea sp.). 

 

Les niveaux gréseux portant cette structure de tempêtes sont accompagnés de 

diverses traces fossiles, signalées pour la première fois dans cette région. Il s’agit des 
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ichnofossiles suivants: Crossopodia (M’Coy, 1851), Conichnus (Männil, 1966), 

Sagittichnus (Seilacher, 1953),  
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ichnofossiles suivants: Crossopodia (M’Coy, 1851), Conichnus (Männil, 1966), 

Sagittichnus (Seilacher, 1953), Palaeophycus (Hall, 1847), Planolites (Nicholson, 1873) 

et des Thalassinoides (Ehrenberg, 1944). Ces traces sont observées surtout dans la 

surface inférieure des bancs en association avec des figures d’érosion (voir détail traces 

fossiles). 

 

Latéralement, ces niveaux gréseux se disparaissent vers l’Ouest et vers l’Est 

pour réapparaître respectivement de nouveau à Dj. Brame et Dj. Oum el Alou. Vers le 

sommet, la succession est surmontée par une combe argileuse verdâtre, sur laquelle se 

met en place une masse de barre calcaire grisâtre localisée, ne portant pas les mêmes 

caractéristiques de la formation. 

 

I. A. 3. COUPE DE OUED EL ABD (Fig. 10-12) 
 

Deux coupes ont été levées selon un transect nord-sud, se trouvant sur les 

versants situés à la rive gauche d’Oued el Abd (Fig. 10-12), en constituant une 

continuité latérale, il s’agit de la coupe de Béni Berdaâ et d’el Abadla. 

 

La succession correspond en quasi-totalité à des argiles finement litées ou 

feuilletés, de couleur verdâtre ou grisâtre, inter-stratifiées avec des lentilles silteuses, ou 

alternant avec des bancs de grès souvent strato-croissants (de 0.05 à 0.80 m 

d’épaisseur), passant parfois graduellement à des argilites, affectés par des slumps. La 

surface basale des bancs est riche en flute-casts de grande taille, groove-marks et gutter-

casts. La surface sommitale est sculptée de rides de vagues, l’interface est souvent 

massive et ne peut montrer que rarement des laminations horizontales ondulées ou des 

laminations obliques. Le sommet de la succession est marqué par une dalle de grès 

marrons foncés à noirâtres, à base ravinante et à figures d’érosion de taille importante. 

L’ensemble est coiffé par des conglomérats quaternaires. 

 

A Béni Berdaâ, trois niveaux à ammonites ont été reconnus (N1, N2 et N3); 

indiquant la limite Oxfordien moyen-supérieure (Fig.10). Le premier niveau N1 

correspond à une dalle à ammonites en position diverses. Ces dernières sont enrobées 

dans un faciès calcaire ferrugineux et souvent associées à des bélemnites indiquant des 
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directions de courantobales WSW-ENE à SSW-NNE. Ces spécimens d’ammonites 

daten 
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directions de courant globales WSW-ENE à SSW-NNE et datent la Sous-Zone à Schilli. 

Le second niveau N2 date la Sous-Zone à Rotoides; les deux niveaux (N1 et N2) 

indiquent la Zone à Transversarium datant le sommet de l’Oxfordien moyen. Le 

troisième niveau N3 indique la Sous-Zone à Stenocycloides, Zone à Bifurcatus (la base 

de l’Oxfordien supérieur). 

 

A el Abadla (Fig. 11), les caractéristiques lithologiques sont pratiquement 

identiques. Egalement trois niveaux à ammonites ont été repérés N1, N2 et N3, 

indiquant un âge plus ancien pour l’Oxfordien moyen, représenté par le Biohorizon à 

Parandieri, Sous-Zone à Parandieri, Zone à Transversarium. 

 

En allant vers le Sud-Est de la coupe de Béni Berdaâ et el Abadla, les dépôts de 

la Formation des Argiles de Saïda se disparaissent, pour réapparaître de nouveau au 

voisinage de Douar Ouled Boualam, prés de l’un des affluents de l’Oued el Abd, qui 

coule au piémont de Dj. Oum el Alou. La formation suscitée est représentée par des 

argiles verdâtres intercalées de bancs gréseux centimétriques à laminations horizontales 

et de rares micro-HCS. Cependant, la base des argiles nous a fourni des spécimens 

d’ammonites qui ont permis de compléter l’approche biostratigraphique de la Formation 

des Argiles de Saïda (voir plus loin biostratigraphie). Pour cela, on assiste à deux 

niveaux à ammonites (N1, N2; Fig. 12), positionnés dans un faciès rubéfié. Ils 

représentent la limite Oxfordien moyen-Oxfordien supérieur (Zone à Rotoides-Zone à 

Stenocycloides). 

 

Dans ces dernières coupes, la base des niveaux gréseux, intercalés dans les 

argiles ont révélé des traces abondantes (voir chapitre traces). Nous avons pu identifier 

les ichnotaxons suivants: Bergaueria (Prantl, 1946), Chondrites (Von Sternberg, 1833), 

Gordia (Emmons, 1844), Helminthoidichnites (Fitch, 1850), Margaritichnus (Bandel, 

1973), Nereites (McLeay, 1839), Ophiomorpha (Lundgren, 1891), Palaeophycus (Hall, 

1847), Planolites (Nicholson, 1873), Protopaleodictyon (Ksiazkiewicz, 1958), 

Protovirgularia dichotoma (M’Coy, 1850), Scolicia (Quatrefages, 1849), 

Thalassinoides (Ehrenberg, 1944). 
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I. B. SECTEUR DE FRENDA 
 

Dans ce secteur, les coupes levées concernent les localités de Kef el Hemmam-

Djebel Boughachoua et de Kef Lazreg (Fig. 13) qui font partie des Monts de Frenda. 

Les affleurements sont notés comme étant la Formation des « Grès de Sidi Saâdoun » 

(Ganev et al., 1980); (équivalent de la Formation des Argiles de Saïda en domaine pré-

atlasique) sur la carte géologique 1/50000e de Frenda sans critères évidents et 

convaincants.  
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I. B. 1. COUPE DE KEF EL HEMMAM-DJEBEL BOUGHACHOUA 
 

Kef el Hemmam est situé à proximité de l’ancien cimetière, au Sud de la ville de 

Frenda. Djebel Boughacoua se localise à environ 3 km à l’Ouest de ce dernier (Fig. 14). 

Les deux localités sont bordées de l’Est par des dépôts tithoniques représentant la 

« Formation de Frenda » et la « Formation des Dolomies de Tlemcen », vers l’Ouest et 

le Nord-Ouest, les affleurements oxfordiens sont délimités par des remplissages et des 

croûtes quaternaires. Il faut signaler que Dj. Boughachoua, Dj. Boumia et Dj. Es Seghir 

sont mentionnés sur la carte 1/50000e de Frenda comme étant des synclinaux, dont les 

flancs sont représentés par les dépôts de la Formation des Argiles de Saïda et les cœurs 

sont matérialisés par la « Formation des Grès de Franchetti » et la « Formation des 

Dolomies de Tlemcen» (Ganev et al., 1980). 
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   Dans cette coupe, la Formation des Argiles de Saïda (Fig. 15) est caractérisée 

par la prédominance des argiles grisâtres à verdâtres intercalées de bancs gréseux à 

grains fins, épais de 0.05 à 0.60 m. L’interface des bancs montre des laminations 

horizontales, des termes gréseux massifs, des faisceaux superposés de laminations 

obliques unidirectionnelles (tangentielles et sigmoïdales), des laminations de rides de 

vagues opposées ou oscillatoires et des laminations de rides de courant unidirectionnel. 

On peut distinguer également des litages obliques en mamelon à petite échelle (micro-

HCS) « small-scale hummocky cross-stratification », des figures d’échappement des 

fluides et des laminations sub-horizontales. Exceptionnellement, on peut distinguer des 

laminations de couleur contrastée, constituées d’alternance de lamines claires et 

sombres. La base des bancs est souvent érosive, irrégulière, riche en figures de base, 

notamment des flute-casts et des groove-marks. 

 

   Les bancs gréseux et silteux sont le plus souvent chenalisés, affectés par des 

processus de slumping. La succession peut renfermer des niveaux localisés de nodules 

de septaria. La surface supérieure des bancs montre généralement des rides symétriques 

de vagues de type allongé, des rides de courant unidirectionnel ou lingoïdes, souvent 

abimées par la bioturbation. Les argiles sont intercalées aussi de trois niveaux 

fossilifères (NF1, NF2 et NF3), riches en fragments de faunes benthiques, en particulier 

de bivalves, d’échinides, de coraux solitaires et coloniaux (Thecosmilia. sp ?), et 

d’ammonites Perisphinctidae. Ces niveaux sont de forme irrégulière, chenalisés et 

intensément bioturbés. Au sein de cette succession, une association de traces fossiles a 

été reconnue pour la première fois dans la région, il s’agit des ichnotaxons suivants 

(voir chapitre traces): ?Archaeonassa (Fenton & Fenton, 1937), ?Cruziana (d'Orbigny, 

1842), Palaeophycus (Hall, 1847), Phycodes (Richter, 1850), Lockeia (James, 1879), 

Rhizocorallium (Zenker, 1836), Spongeliomorpha (Saporta, 1887), Taenidium (Heer, 

1877) et Thalassinoides (Ehrenberg, 1944). 

 

Les alternances argilo-gréseuses sont masquées par les « Dolomies d’el Gada » 

ou « Membre d’el Gada » (Ganev et al., 1980), formant une épaisse corniche, de 

géométrie lenticulaire et de large extension latérale. 
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I. B. 2. KEF LAZREG 

Cette localité se situe à 20 km au Sud de la ville de Frenda au Nord de 

l’ancienne ferme (Fig. 16). Ce secteur correspond aux extrêmes limites sud-est des 

affleurements oxfordiens des régions explorées, signalés sur la carte géologique de 

Frenda au 1/50000e (Ganev et al., 1980). Il est en particulier marqué par une corniche 

connue sous le nom de « Calcaires de Tounkira », de nature biodétritique surmontant 

des alternances argilo-gréseuses. Ces affleurements forment une bande longeant les 

deux rives de Oued Tounkira, mais ils sont plus importants sur la rive gauche et 

s’interposent au sein d’une plaine constituée de dépôts quaternaires, notamment Bled 

Zater et Bled Tires au Nord, et Dir Ben Azza au Sud. 
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Dans ce secteur, la Formation des Argiles de Saïda se manifeste par une 

alternance argilo-gréseuse (Fig. 17), plus ou moins régulière, parfois rapprochée. Au 

niveau de la partie basale, les argiles montrent une épaisseur de 0,05 à 4 m, une couleur 

verdâtre, grisâtre à bleuâtre, et admettant des lentilles de siltites. Les grès sont en quasi-

totalité de granulométrie fine, jaunâtres à marrons foncés, chenalisés, de 0.05 à 1 m 

d’épaisseur, parfois stratocroissants et sont séparés par des joints argileux. La base de la 

succession est marquée par une alternance rapprochée de 1 m d’épaisseur, constituée de 

bancs gréseux de 0.05 à 0.10 m et des feuillets silto-argileux. L‘interface des bancs est 

matérialisée par des termes massifs, des laminations horizontales, des stratifications 

lenticulaires, des laminites (couplets argiles-grès, cf. détail Fig. 46), des micro-HCS, des 

laminations de rides grimpantes. La surface supérieure est sculptée par des rides 

lingoïdes, des rides interférentes (co-génétiques sensu Guillocheau, 1983), ou des rides 

de courant unidirectionnel indiquant un sens d’écoulement NW-SE. La base des bancs 

est souvent irrégulière, à multiples figures d’érosion, parfois déformées par la charge. A 

noter des sillons d’érosion bien enregistrés en section transversale et longitudinale. Ces 

figures indiquent des sens d’écoulement globaux: SW-NE, SSW-NNE, WSW-ENE. 

 

   La succession est soulignée également par l’apparition de trois niveaux 

fossilifères (NF1, NF2 et NF3), de grés carbonatés, chenalisés, intensément bioturbés, à 

faunes d’ammonites oxfordiennes. La surface supérieure du troisième banc est tapissée 

d’une pellicule ferrugineuse bioturbée, à nombreuses empreintes d’ammonites. Vers 

l’Ouest, le sommet est marqué par la mise en place de trois niveaux de calcaires 

biodétritiques « Calcaires de Tounkira », riches en faunes d’ammonites signalées par 

Sapunov (1973). Des déterminations préliminaires révèlent la Zone à Plicatilis (Sous-

Zone à Antecedens voire Vertebrales). Ces ammonites sont associées à de grosses 

bélemnites, des Térébratules de petite taille et d’autres faunes benthiques entières et/ou 

brisées (oursins, tiges de crinoïdes, polypiers…). La formation continue vers le Nord 

par une épaisse combe argileuse, coiffée par les « Dolomies d’el Gada » (Fig. 18A et 

B). Ces dernières sont affectées à la surface par des fissures polygonales. Ainsi, des 

grosses ovoïdes (Fig. 18C) ont été distinguées au sein de ces dolomies, probablement 

similaires aux Snuff-ball décrits dans le secteur des Traras orientaux (Benhamou, 1983). 
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I. C. SECTEUR DE OUED MINA (Fig. 19) 
 

Dans ce secteur, la coupe levée se situe à 7 km environ au Sud de la ville de 

Tiaret. La Formation des Argiles de Saïda est caractérisée par une épaisseur réduite et 

une extension latérale limitée. Les affleurements sont exposés sur la rive droite de 

l’Oued Mina entre la Route Nationale N°14 (RN14) et le village de Tegdempt. 

 
La Formation des Argiles de Saïda se réserve à des dépôts de l’Oxfordien 

supérieur, qui sont délimités au Nord par Dj. Guezoul, au Sud par Kef el Gada et Ras el 

Kef. Au Nord de ce dernier, affleurent la Formation des « Grès de Sidi Ouadah » et la 

Formation des « Marno-calcaires de la Mina » (Ghali, 1984).  
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Dans la région de Oued Mina, la Formation des Argiles de Saïda est représentée 

uniquement par ses deux premières unités (argilo-gréseuse inférieure et argilo-

carbonatée médiane) (Fig. 20 et 21), l’unité argilo-gréseuse supérieure est absente. 

 

I. C. 2. 1. Unité argilo-gréseuse inférieure 

Cette unité débute par deux bancs gréseux (Fig. 20 et 21) chenalisés, épais de 

0.40 à 0.80 m, de teinte marron à brunâtre, relativement durs, à surface bioturbée et 

oxydée. Ces bancs sont surmontés par une combe d’argiles feuilletées, verdâtres à 

grisâtre, à intercalations de siltites en plaquettes lenticulaires et de grès en bancs 

d’épaisseur centimétrique à décimétrique (0,05 à 0,80 m).  

Les bancs gréseux sont de couleur jaunâtre, à bases érosives tapissées par des 

figures d’affouillement et d’objets trainés. La structure interne des bancs est caractérisée 

par des laminations horizontales, des laminations entrecroisées, des laminations 

ondulées complexes ou de rides de vagues, des laminations oscillatoires et des 

laminations en chevron. La surface sommitale des bancs est souvent modelée par des 

rides de vagues et par des rides d’interférences.  

Dans cette unité, une diversité de traces fossiles a été signalée, représentée par 

l’association suivante: Chondrites (Von Sternberg, 1833), Conichnus (Männil, 1966), 

Crossopodia (M’Coy, 1851), Palaeophycus (Hall, 1847), Planotlies (Nicholson, 1873), 

Rusophycus (M’Coy, 1851), Sagittichnus (Seilacher, 1953) et Thalassinoides 

(Ehrenberg, 1944). 

 

I. C. 2. 2. Unité argilo-carbonatée médiane 
 

Cette unité comporte exclusivement des bancs stratocroissants, de très faible 

continuité latérale, constitués de calcaires oolitiques, souvent dolomitisés, durs et bien 

stratifiés, grisâtres à bleuâtres, à inter-lits argileux, centimétriques à métriques (0.20 à 

1.50 m). Le microfaciès des bancs carbonatés correspond à des oobiopelsparites à 

foraminifères, de texture généralement grainstone.  
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Cette unité argilo-carbonatée est encadrée respectivement à la limite inférieure et 

supérieure par deux corniches carbonatées. La deuxième corniche est plus importante en 

terme d’épaisseur, et elle apparaît en forme de lentilles discontinues, formant le 

« Membre ou Dolomies d’el Gada » (sensu Ganev et al., 1972) ou « une lentille de deux 

couches carbonatées » (sensu Tchoumatchenco & Khrischev, 1992).  

 

Ces deux corniches constituent deux repères stratigraphiques de faible continuité 

latérale, considérées ainsi comme un « Membre moyen » de la Formation des Argiles de 

Saïda (Tchoumatchenco, 1984, 1986).  

 

Tchoumatchenco & Khrischev (1992, p. 45) notent uniquement que ces deux 

barres sont séparées par des argiles verdâtres, sans mentionner les bancs carbonatés qui 

s’interposent entre ces deux couches à l’Ouest des Cascades. 

 
Cette unité argilo-carbonatée est caractérisée par la présence de deux niveaux 

fossilifères de calcaires biodétritiques (NF1 et NF2). Le premier niveau est bien décelé à 

la base de la première corniche, épais de 2 m environ, et il se disparait latéralement vers 

l’Ouest. Il renferme une association de faunes benthiques très diversifiées, surtout des 

Rhynchonelles de grande taille (Somalirhynchia africana WEIR, Striithyris sp., 

Dorsoplicathyris sp., Burmirhynchia sp.), des oursins réguliers et des polypiers 

solitaires, sans pour autant signaler des formes pélagiques. Le deuxième niveau est 

discerné à la base des « Dolomies d’el Gada » avec des faunes moins abondantes que le 

premier, à l’exception de rares Rhynchonelles aplaties.  

 

Au Nord de la Cascade de Oued Mina, la surface du dernier banc carbonaté des 

« Dolomies d’el Gada » montre des indices d’émersion prolongée, représentés par des 

fissures polygonales à remplissage micritique rougeâtre, comparables à celles 

distinguées dans le secteur de Frenda. 
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II. BIOSTRATIGRAPHIE 
 
II. A. INTRODUCTION 
 

L'étage de l’Oxfordien a été proposé pour la première fois par d'Orbigny (1844) 

en référence aux Argiles d'Oxford (Comité d'Oxford, Angleterre). Ainsi, Arkell (1941) a 

désigné la région d'Oxford comme une région stratotypique par la dérivation du nom 

donné par d'Orbigny. 

 

Dans cette région, les Calcaires argileux de l'Oxford (Clunch Clay and Shale), 

ont été décrits par Buckland sous l'expression « Oxford, Forest or Fen Clay ». 

L'Oxfordien a finalement été clairement défini par Arkell (1946, 1956), puis par 

Callomon (1964) lors du Colloque du Jurassique tenu au Luxembourg (1962). 

 

La base de l'Oxfordien a été datée en valeur absolue grâce à l'anomalie 

magnétique, soit environ -161,2 millions d'années (+∕-4Ma) (cf. Gradstein et al., 2004). 

Sur le plan biostratigraphique, la limite inférieure de l'Oxfordien est basée sur 

l'apparition de Brightia thouxensis, espèce indice du biohorizon de la base de la Sous-

Zone à Scarburgense, Biozone à Mariae. 

 

Le sommet de l'Oxfordien est déterminé par le début du Kimméridgien à la base 

de l'anomalie magnétique, dont l'âge a été mesuré à -155,7 millions d'années (+∕-4Ma) 

(cf. Gradstein et al., 2004). Sur le plan biostratigraphique, cette limite est indiquée par 

l'apparition de Pictonia baylei (zonation standard boréale), ou l'apparition 

d'Amoeboceras bauhini. 

 
II. B. ECHELLE ADOPTEE (Fig. 22) 
 

Plusieurs travaux ont été menés pour réaliser un cadre biostratigraphique adopté 

(e.g., Oppel, 1863, Cariou, 1966, Enay, 1966). Dans cette étude, l’échelle optée pour 

l’Oxfordien moyen et supérieur est celle réalisée pour le domaine téthysien par de 

nombreux auteurs (Cariou & Hantzpergue, 1997; Cariou et al., 1997; Glowniak, 2000; 

Bert et al., 2003; Bert; 2004; Bert & Enay; 2004; Bert et al., 2009).  
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Dans cette présente étude, les faunes d’ammonites associées ont permis 

d’identifier la Zone à Transversarium avec trois biozones (Sous-Zone à Parandieri, 

Biohorizon à Parandieri, Sous-Zone à Schilli et Sous-Zone à Rotoides) et la Zone à 

Bifurcatus (Sous-Zone à Stenocycloides et Sous-Zone à Grossouvrei) distinguées par 

Cariou et Meléndez (1990) et Cariou et al. (1991) et mises à jours par Bert et al. (2009). 

Cette biozonation parallèle fournit de très bonnes corrélations à l’échelle de la sous-

zone voire à l'horizon. 

 

Selon les coupes levées, les ammonites sont associées à un faciès de calcaire 

ferrugineux, bioturbé voire grumeleux, similaire au « faciès ammonitico-rosso », ne 

dépassant pas 0.15 m d’épaisseur, ou bien des calcaires biodétritiques décimétriques à 

métriques. 

 
II. C. DONNEES D’AMMONITES 
 

La Formation des Argiles de Saïda est très peu connue sur le plan 

biostratigraphique dans le domaine tlemcenien oriental. Seuls des reliefs avoisinants qui 

ont été exploités au niveau du Djebel Bechtout et de Bou Rheddou (Atrops et Benest, 

1984, 1986, 1994; Benosman, 1990) (cf Bert et al., 2009) au Nord de la ville de Tiaret 

(limite nord orientale du domaine étudié). Les nouvelles investigations menées dans la 

région de Takhemaret ont permis de situer plusieurs niveaux à ammonites dans les 

différentes unités reconnues, dont les principaux gisements sont bien repérés; il s'agit en 

particulier de Djebel Brame, Béni Berdaâ, el Abadla et Oum el Alou (Fig. 7, p. 27). 

Malheureusement, la préservation des ammonites est souvent incomplète, et l'attribution 

systématique n'a pas toujours pu se faire au niveau spécifique. Les niveaux à ammonites 

permettent d’établir la biozonation suivante (Fig. 23): 

 

II. C. 1. BIOZOATION 
 
II. C. 1. 1. Zone à Transversarium  
 
II. C. 1. 1. 1. Sous-Zone à Parandieri (PL. I et PL. II, Fig. 1-7): elle est mise en 

évidence au niveau du gisement d’el Abadla par l’association de Holcophylloceras 

mediterraneum (Neumayr, 1871), Lissoceratoides erato (d'Orbigny, 1850), 

http://laboratoire.gpa.pagesperso-orange.fr/Dossiers/Ammonites/Jurassique/Oxfordien/Ammonites/Perisphinctes-parandieri.html
http://laboratoire.gpa.pagesperso-orange.fr/Dossiers/Ammonites/Jurassique/Oxfordien/Ammonites/Perisphinctes-parandieri.html
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Passendorferia tenuis (Enay, 1966), Perisphinctes (Otosphinctes) siemiradzki Enay, 

1966, 1863), 
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Passendorferia tenuis (Enay, 1966), Perisphinctes (Otosphinctes) siemiradzki Enay, 

1966, Phylloceras gr. isotypum (Benecke, 1866), Euaspidoceras oegir (Oppel, 1863), 

Taramelliceras obumbrans (Hölder, 1955), Perisphinctes sp., Calliphylloceras 

cheneriense (Munier-Chalmas, 1892, in Sayn & Roman, 1930), et surtout par la 

présence de Gregoryceras du groupe de G. ferchaudi Bert, 2004 (PL. I, Fig. 2 et PL. II, 

Fig. 2). Cette dernière espèce représente l'élément le plus significatif de 

l'ammonitofaune sur le plan biostratigraphique. En effet, même si les spécimens étudiés 

sont incomplets avec l'absence du stade juvénile lisse, leurs autres caractères 

morphologiques permettent d'assurer une datation relativement précise, à la fois par la 

rétroversion des côtes latérales et l'aspect de l'ornementation sur le ventre (cf. Bert, 

2004; Bert et al., 2009; Cherif et al., 2015). 

 

II. C. 1. 1. 2. Sous-Zone à Luciaeformis: aucun fossile significatif de cette sous-zone 

n’a été récolté jusqu’à présent. Toutefois, sa présence est possible dans l'intervalle des 

bancs entre la limite basale des niveaux datés de la Sous-Zone à Schilli, et ceux datés de 

la Sous-Zone à Parandieri. Bien entendu, la précision biostratigraphique actuelle ne 

permet pas de mettre en évidence d'éventuelles lacunes, et de nouvelles recherches sont 

nécessaires pour confirmer la présence de cette sous-zone. 

 

II. C. 1. 1. 3. Sous-Zone à Schilli (PL. II, Fig. 8, PL. III, Fig. 3) : A Béni Bérdaâ, elle 

pourrait être représentée par Subdiscusphinctes gr. kreutzi (Siemiradzki, 1891)/lucingae 

(Favre, 1875), Subdiscosphinctes, Liosphinctes sp., Perisphinctes sp. Elle pourrait être 

matérialisée à Djebel Brame par la présence de Subdiscosphinctes et 

Dichotomosphinctes. Etant donné leur état très fragmentaire, ces spécimens ne sont pas 

déterminables sur le plan spécifique. Toutefois, leur morphologie rappelle celle connue 

habituellement dans la Sous-Zone à Schilli, ce qui permet de supposer la présence des 

niveaux de cet âge. De nouvelles données seront bien entendu encore nécessaires pour 

confirmer cette proposition. 

 

II. C. 1. 1. 4. Sous-Zone à Rotoides (PL. III, Fig. 1-2, Fig. 4-9 et PL. IV, Fig. 1): elle 

est bien marquée à Béni Berdaâ par la présence de Subdiscosphinctes gr. jelskii 

(Siemiradzki, 1891) et de Subdiscosphinctes gr. kreutzi (Siemiradzki, 1891)/lucingae 
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(Favre, 1875) (qui indique aussi la Sous-Zone à Schilli), un possible ?Perisphinctes aff. 

panthieri Enay, 1966 (PL. IV, Fig. 1) a été récolté dans le même niveau. A Oum el 

Alou, la Sous-Zone à Rotoides est représentée par Dichotomosphinctes aff. wartae 

(Buckowski, 1887) et Subdiscosphinctes aff. luncingae (Favre, 1875); un spécimen 

attribué à ?Otosphinctes sp. a également été récolté dans les mêmes niveaux. 

 

A Djebel Brame, la présence d’un possible Dichotomoceras crassus (Enay, 

1966) et de Larcheria gr. schilli (Oppel, 1863) dans le même niveau, laisse penser qu'il 

puisse exister des condensations fauniques entre les Sous-Zones à Rotoides et à 

Stenocycloides, voire la Sous-Zone à Grossouvrei.  

 

II. C. 1. 2. Zone à Bifurcatus 
 
II. C. 1. 2. 1. Sous-Zone à Stenocycloides (PL. IV, Fig. 2-5): la présence de l’horizon à 

Bifurcatoides est attestée à Béni Berdaâ par l’espèce indice Dichotomoceras 

bifurcatoides (Enay, 1966), associée le plus souvent à Dichotomoceras aff. 

stenocycloides (Siemiradzki, 1898), Liosphinctes berlieri, Perisphinctes aff. panthieri 

Enay, 1966 et Subdiscosphinctes sp. A Djebel Oum el Alou, la Sous-Zone à 

Stenocycloides est attestée sans ambigüité par Gregoryceras pervinquieri (Spath, 1913), 

Paraspidoceras aff. meriani (Oppel, 1863) et Subdiscosphinctes lucingae, qu'on 

retrouve associés à Passendorferia sp. 

II. C. 1. 2. 2. Sous-Zone à Grossouvrei (PL. IV, Fig. 6): la présence de cette sous-zone 

est incertaine à Djebel Brame, où elle pourrait être représentée par un seul exemplaire 

de Passendorferia gr. ziegleri Brochwicz-Lewinski, 1973 ou teresiformis Brochwicz-

Lewinski, 1973, qui se trouve en association avec une abondante faune de brachiopodes. 

Les Passendorferia de ce groupe ont également été cités dans la Sous-Zone à 

Grossouvrei des dépôts néritiques de l'Oxfordien supérieur du Nord-Aquitain 

(Hantzpergue & Branger, 1992) et de la Hongrie (Fözy et Meléndez, 1996). 

 

Les données biostratigraphiques obtenues dans le présent travail peuvent être 

comparées avec celles d’autres travaux effectués dans des provinces à affinités 

téthysiennes. Elles sont compatibles avec la zonation standard (Cariou et Hantzpergue, 
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1997), et la présence du genre Gregoryceras permet de bonnes corrélations des niveaux 

dans lesquels ils ont été récoltés par l'utilisation de l'échelle biostratigraphique parallèle 

basée sur ce groupe (Bert, 2004; Bert et al., 2009). Ce travail vient donc en complément 

des nombreuses citations d'espèces indices des Zones à Transverserium et à Bifurcatus 

connues en Espagne méridionale (Caravaca, Bert et al., 2009), en Algérie occidentale 

(Tiaret, Atrops et Benest, 1984; Bensosman, 1990; Bert et al., 2009) et en Tunisie 

septentrionale (Dorsale Tunisienne, Bert et al., 2009) (voir une revue de la littérature in 

Bert et al., 2009). 

 

Dans la région de Frenda, en particulier à Kef Lazreg, les premières 

déterminations montrent la présence d’un Kranaosphinctes, Dichotomoshinctes sp., un 

possible Perisphinctes du groupe panthieri, ou peut-être plus ancien comme P. 

martelli/parendieri. Ces ammonitofaunes indiquent la base de l’Oxfordien moyen (Zone 

à Plicatilis, Sous-Zone à Vertebrale voire Antecedens). 

 

II. C. 2. COMPARAISON ET PALEOBIOGEOGRAPHIE (Fig. 24 et 25)  
 

On opte dans cette partie les travaux de Bert et al. (2009) éffectués dans 

plusieurs régions méditerranéennes. Généralement, cette province a pour éléments 

communs de présenter un Oxfordien à faciès identique à celui de l’ammonitico-rosso ou 

de calcaires noduleux. Plusieurs tentatives ont été effectuées sur cet aspect (Foucault, 

1971; Azéma, 1977; Atrops et Benest, 1984, 1986; Benosman, 1990; Soussi et al., 

1999), révisées ultérieurement (Bert et al., 2003; Bert et Enay, 2004; Bert, 2004). 

II. C. 2. 1. OUEST DE LA FRANCE (Quereilhac, 2009) 
 

Dans cette comparaison, nous avons pris l’exemple du Nord de Poitier, dont le 

travail le plus récent est celui de Quereilhac (2009) qui a diversement cité les différentes 

ammonites de l'Oxfordien moyen et supérieur avec leurs différentes biozonations. 

 

II. C. 2. 1. 1. Oxfordien moyen 
 

La Zone à Transversarium est représentée par les deux Sous-Zones à Parandieri 

et Luciaeformis. Pour la première, elle est attestée par l’association suivante: 

Perisphinctes (Otosphinctes) siemiradzki (Enay, 1966), Perisphinctes 
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(Dichotomosphinctes) elisabethae (de Riaz, 1898), Euaspidoceras rotari (Oppel, 1863). 

Pour la deuxième, on peut signaler quelques espèces citées par cet auteur: 

Taramelliceras (Taramelliceras) dentostriatum (Quenstedt, 1887), Taramelliceras 

(Taramelliceras) bachianum (Oppel, 1863), Perisphinctes (Dichotomosphinctes) 

luciaeformis (Enay, 1966); Perisphinctes (Dichotomosphinctes) elisabethae (de Riaz, 

1898), Euaspidoceras rotari (Oppel, 1863), Euaspidoceras oegir (Oppel, 1863), 

Gregoryceras (Gregoryceras) transversarium (Quenstedt, 1847), Lissoceratoides erato 

(d'Orbigny, 1847). Cependant, la Sous-Zone à Schilli est mal représentée et ne présente 

que très peu d’individus. 

 

La Sous-Zone à Rotoides est également marquée par de rares individus, 

représentés essentiellement par Perisphinctinae (Dichotomoceras) sp., Trimarginites 

trimarginatus (Oppel, 1863), Trimarginites arolicus (Oppel, 1863). 

 

II. C. 2. 1. 2. Oxfordien supérieur 
 

Pour la Zone à Bifurcatus, la Sous-Zone à Stenocycloides est attestée par les 

espèces: Perisphinctes (Dichotomoceras) stenocycloides (Siemiradzki, 1898), 

Perisphinctes (Dichotomoceras) bifurcatoides Enay, 1966, Perisphinctes 

(Dichotomoceras) crassus Enay, 1966. 

 

La Sous-Zone à Grossouvrei est attestée grâce à la présence des Perisphinctes 

(Dichotomoceras) bifurcatus (Quenstedt, 1847), Perisphinctes (Dichotomoceras) 

crassus Enay, 1966, Euaspidoceras lenki (Dorn, 1923), Gregoryceras (Gregoryceras) 

fouquei (Kilian), Ochetoceras (Ochetoceras) basseae Fradin, 1947, Ochetoceras 

(Ochetoceras) raixense Fradin, 1947. 

 

II. C. 2. 2. ESPAGNE MERIDIONALE (Bert et al., 2009) 
 
II. C. 2. 2. 1. Oxfordien moyen 
 

Les gisements sont situés dans la partie orientale des Chaînes bétiques et se 

répartissent d’Est en Ouest, depuis le Nord d’Alicante jusqu’à la Sierra de Cazorla, à 

l’Est de Jaén. Les ammonites de ces gisements ont été étudiées par Barthel et al. (1966), 
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Foucault (1971), Sequeiros (1974) et Azéma (1977), et révisées par Bert (2004), Bert et 

Enay (2004), Bert et al. (2009).  

 

La Zone à Transversarium est représentée par une association faunique 

homogène sans subdivisions fines, notamment les sous-zones « standard » (Cariou et 

Meléndez, 1990; Cariou et al., 1991), qui sont représentées par G. ferchaudi, Bert, 

espèce de la Sous-Zone à Parandieri (Bert, 2004), rencontrée en éboulis dans la Sierra 

Quípar. Ainsi, cette sous-zone pourrait être repérée par des Euaspidoceratidaes et des 

Perisphinctidaes. La Sous-Zone à Luciaeformis (Cariou et al., 1997) a été attribuée 

grâce à la présence de G. aff. transversarium (Quenstedt) en association avec 

Sequeirosia (Gemmellarites) trichoploca (Gemmellaro). 

 

Cependant, la Sous-Zone à Schilli est présente grâce aux G. transversarium 

(Quenstedt) au-dessous de G. devauxi Bert et Enay. Au Sud, cette même espèce est 

associée avec Sequeirosia (Gemmellarites) gr. trichoploca (Gemmellaro) et 

Euaspidoceras (Euaspidoceras) cf. oegir (Oppel). Cette sous-zone est indiquée aussi 

par l’existence du G. fouquei (Kilian) ou les premiers Dichotomoceras bifurcatoides 

Enay.  

 

II. C. 2. 2. 2. Oxfordien supérieur 
  

La limite Oxfordien moyen-supérieur (base de la Zone à Bifurcatus, Sous-Zone 

à Stenocycloides) est attestée par G. pervinquieri (Spath). Les associations fauniques 

rendent la Sous-Zone à Grossouvrei imprécise qui est comprise entre les niveaux de la 

Sous-Zone à Stenocycloides et les premiers Epipeltoceras de la Zone à Bimammatum 

(Sous-Zone à Bimammatum), représentés par des Epipeltoceras bimammatum 

(Quenstedt) et E. treptense Enay. La Sous-Zone à Grossouvrei peut être suggérée par G. 

benosmanae nov. sp. signalée à Cazorla en éboulis. 

 
II. C. 2. 3. TUNISIE SEPTENTRIONALE (Bert et al., 2009) 

 
Les travaux essentiels qui ont abordé la Tunisie septentrionale sont ceux de 

Soussi et al. (1999) et Enay et al. (2005). 

II. C. 2. 3. 1. Oxfordien moyen 
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La Zone à Transversarium est représentée par une association 

d’Aspidoceratidae, de Passendorferiinae et d’Oppeliidae. La séparation entre les sous-

zones et même les horizons standards distingués par Cariou & Meléndez (1990) et 

Cariou et al. (1991) est pratiquement incertaine. La Zone à Schilli est représentée par G. 

devauxi Bert et Enay, 2004 et les derniers niveaux attribuables à la Zone à 

Transversarium renferment G. fouquei (Kilian). 

 

II. C. 2. 3. 2. Oxfordien supérieur 
 

La limite Oxfordien moyen-supérieur est mal précise. La Sous-Zone à 

Grossouvrei est représentée par Perisphinctes (D.) cf. grossouvrei Siemiradzki et 

Ochetoceras cf. hispidiforme (Oppel). 

 

II. C. 2. 4. NORD DE L’ITALIE (Channell et al., 1990) 
 

Les ammonites étudiées ici proviennent du plateau de Trento et concernent les 

ammonitico-rosso calcaires d’âge callovo-oxfordien. La zonation adoptée pour  

l’Oxfordien est celle établie par Mouterde et al. (1971) pour les provinces 

subméditerranéennes, dont l’intervalle Oxfordien couvre le somment de la succession. 

 

La Zone à Transversarium est attestée par les espèces: Lytoceras orsinii 

Gemmellaro, Gregoryceras (G.) fouguei (Kilian, 1889), Passendorferia (P.) uptonoides 

(Enay), Gregoryceras (G.) fouquei, Calliphylloceras manfredi (Oppel), Sowerbyceras 

tortisulcatum (d'Orbigny), Proscaphites sp, et probablement la Sous Zone à Schilli. 

 

La Zone à Bifurcatus est indiquée par: Passendorferia (P.) uptonoides, 

Taramelliceras (T.) costatum pinque (Quenstedt) (Melendez, 1989). 

 

En plus de ces régions d’affinité téthysienne, quelques rares espèces suscitées 

ont été signalées dans quelques régions de l’Europe de l’Est, citons quelques exemples: 

Lissoceratoides erato et Holcophylloceras mediterraneum, indiquées dans l’Oxfordien 

du Sud de Pologne (des environs de Cracovie) (Tarkowski, 1983). 
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II. C. 2. 5. ASIE (EXEMPLE D’IRAN) (Majidifard, 2003) 
 

La Zone à Transversarium est indiquée par Eochetoceras sp., Taramelliceras 

(Proscaphites) anar (Oppel, 1863), Taramelliceras (Proscaphites) cf. dentostriatum 

(Quenstedt, 1887), Larcheria schilli (Oppel, 1863), Perisphinctes (Dichotomoceras) sp., 

Subdiscosphinctes sp. (Sous- Zone à Schilli). Alors que la Zone à Bifurcatus est 

témoignée par Taramelliceras (Richeiceras) sp. , Perisphinctes  (Dichotomoceras) 

bifurcatus, Perisphinctes (Dichotomoceras) cf. microplicatilis, Passendorferia 

(Enayites) sp., Perisphinctes (Dichotomoceras) cf. bifurcatoides Enay, 1966. 

 

II. D. LES BRACHIOPODES (NIVEAU FOSSILIFERE) 
 
II. D. 1. REPARTITION 
 
II. D. 1. 1. Région de Takhemaret (PL. V, Fig. 1 à 5) 
 

Le niveau fossilifère à Djebel Brame a livré les taxons suivants: Trigonellina 

minima (Oppel), Dictyothyris kurri (Oppel), Acanthorynchia cf. spinulosa (Oppel). 

Trigonellina minima (Oppel) a été citée avec Dictyothyris sp. et d’autres brachiopodes 

par Benest et al. (1998) dans l’équivalent de ce niveau à Djebel Tizigdelt dans les 

Monts de Saïda (aux environs de Saïda). Il a été daté de I’Oxfordien moyen (Zone à 

Transversarium) et la base de I’Oxfordien supérieur.  

 

II. D. 1. 2. Région de Oued Mina (PL. V, Fig. 6 et PL. VI) 
 

La détermination des brachiopodes récoltés a montré l’association de quatre 

taxons: Somalirhynchia africana WEIR, Striithyris sp., Dorsoplicathyris sp., 

Burmirhynchia sp. La première espèce est connue dans l’Oxfordien de Mekkelé au 

Nord d’Ethyopie, dans la « Formation Antalo limestone 2 » (Kiessling et al., 2011), 

l’Oxfordien de Tunisie (Dubar, 1967). Cependant, elle a été aussi signalée dans le 

Callovien du Sinaï. Ce niveau a été étudié dans la même région par Tchoumatchenco & 

Khrischev (1992), où ils ont signalé de nombreux spécimens parmi lesquels: 

Trigonellina trimedia (Rollier), Chamys cf. subarticulata (d’Orbigny), Somalirhynchia 

moravica (Uhlig), Lima renevieri ettalon. Selon ces auteurs, ces faunes sont de 

répartition Oxfordien supérieur. 
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Au Sud de la vallée de Oued Mina et sur la feuille au 1/5000e de Mechra Sfa, les 

mêmes auteurs (p. 44) ont cité dans les couches sous-jacentes des faunes d’ammonites 

caractéristiques des condensations des Zones à Bifurcatus et Bimammatum. Ceci permet 

de caler ce niveau au moins à la Zone à à Bifurcatus (Oxfordien supérieur). 

 

II. D. 2. PALEOBIOGEOGRAPHIE (Fig. 26) 
 
II. D. 2. 1. Région de Takhemaret 
 

Les brachiopodes récoltés dans la région de Takhemaret sont signalés dans la 

Formation des « Couches à spongiaires » ou « Couches de Birmensdorf » du Jura 

méridional (Boullier, 1981) depuis la Sous-Zone à Antecedens (Zone à Plicatilis) 

caractérisant la base de l’Oxfordien moyen jusqu’à l’Oxfordien supérieur et 

Kimméridgien. Dictyothyris kurri (Oppel) a été récemment citée dans la Formation des 

« Calcaires et marnes à spongiaires » au Sud du Bassin de Paris (Boullier & Filippi, 

2012), datée de l’Oxfordien moyen-supérieur, Zone à Transversarium, Sous-Zone à 

Parandieri à Zone à Bimammatum inférieure (Gély et Lorenz, 2009). 

II. D. 2. 2. Région de Oued Mina 
 

Le niveau fossilifère de Oued Mina peut être comparé au niveau lenticulaire à 

cachet subrécifal, dit des « Calcaires de la Vignonnerie » à Bourges. Dans le sommet 

des 2/3 supérieurs, une Dorsoplicathyris sp. a été citée dans la Zone à Bimammatum  

(Boullier & Filippi, 2012). Leur faune est diversifiée: des madréporaires en lames, des 

annélides, des bivalves, des gastéropodes et des brachiopodes. 

 

Le même niveau peut être assimilé aux « Calcaires crayeux de Bourges », 

composé de calcaires bioclastiques ou oolithiques avec des coraux de formes diverses 

qui colonisent la plate-forme sans édifier des constructions récifales. Il est daté, d'après 

l'âge des assises qui l'encadrent de l'Oxfordien supérieur (partie supérieure de la Zone à 

Bimammatum et Zone à Planula pars) (Debrand-Passard et al., 1978). Cependant, les 

Somalirhynchia ont été également notés dans le Jura plus méridional avec Térébratule 

Aromasithyris semifarcinata (Étallon) et Zeillerie Digonella moeschi (Boullier & 

Filippi, 2012), datés du sommet de la Zone à Bimammatum (Enay, 1966). 
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III. CONCLUSION ET REMARQUES BIOSTRATIGRAPHIQUES 
 

La Formation des Argiles de Saïda a été subdivisée en trois unités: (i) argilo-

gréseuse inférieure, (ii) argilo-carbonatée médiane et (iii) argilo-gréseuse supérieure. 

Ces unités sont à développement inégal, que se soit à l’échelle locale ou régionale.  

 

Les niveaux à ammonites découverts permettent de situer la Formation des 

Argiles de Saïda dans l’intervalle Oxfordien moyen-Oxfordien supérieur. Cette 

biozonation établie est plus compatible à la zonation standard et comparable avec 

d’autres travaux effectués dans des provinces à affinités téthysiennes dans des régions 

méditerranéennes.  

 

De nombreux spécimens indices de la Zone à Transversarium et la Zone à 

Bifurcatus ont été cités dans la Province subméditerranéenne au Nord de Vienne 

(France) (Quereilhac, 2009), ainsi que dans l’Espagne méridionale près de Caravaca 

(province de Murcie) (Bert et al, 2009). 

 

Egalement, Passendorferia gr. ziegleri ou teresiformis a été citée dans la Sous-

Zone à Grossouvrei dans les dépôts néritiques de l'Oxfordien supérieur nord-Aquitain 

(France) (Hantzpergue & Branger, 1992) et dans l’Oxfordien de la Hongrie (Fözy & 

Meléndez, 1996). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



PARTIE II…….……………………………….………... LITHOSTRATIGRAPHIE ET BIOSTRATIGRAPHIE 

66 
 

 

 

 
 



PARTIE II…….……………………………….………... LITHOSTRATIGRAPHIE ET BIOSTRATIGRAPHIE 

67 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

PLANCHE. I 

 

Pour tous les exemplaires: collection et photos A. Cherif, détermination de D. Bert. 

Zone à Transversarium, Sous-Zone à Parandieri (région d’el Abadla). 

Sauf mention contraire, les exemplaires sont de grandeur réelle (X1). 

 

Fig. 1- Holcophylloceras mediterraneum (Neumayr, 1871).  

Fig. 2- Gregoryceras gr. ferchaudi Bert, 2004.  

Fig. 3- Lissoceratoides erato (d'Orbigny, 1850). 

Fig. 4- Passendorferia tenuis (Enay, 1966). 

Fig. 5- Passendorferia tenuis (Enay, 1966).  

Fig. 6- Passendorferia gr. tenuis (Enay, 1966). 

Fig. 7- Perisphinctes sp., X2. 

Fig. 8- Perisphinctes (Otosphinctes) siemiradzki Enay, 1966, X2. 
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PLANCHE. II 

Pour tous les exemplaires: collection et photos A. Cherif, détermination de D. Bert. 

Fig. 1-7:.Zone à Transversarium, Sous-Zone à Parandieri (el Abadla). 

Sauf mention contraire, les exemplaires sont de grandeur réelle (X1). 

 

Fig. 1- Phylloceras gr. isotypum (Benecke, 1866), X2. 

Fig. 2- Gregoryceras gr. ferchaudi Bert, 2004.  

Fig. 3- Taramelliceras obumbrans (Hölder, 1955). 

Fig. 4- Perisphinctes sp. 

Fig. 5- Passendorferia gr. tenuis (Enay, 1966). 

Fig. 6- Euaspidoceras oegir (Oppel, 1863). 

Fig. 7- Calliphylloceras cheneriense (Munier-Chalmas, 1892, in Sayn & Roman, 1930).  

Fig. 8- Liosphinctes sp., Zone à Transversarium, Sous-Zone à Schilli, Béni Berdaâ, X3. 
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PLANCHE. III 

Pour tous les exemplaires: collection et photos A. Cherif, détermination de D. Bert. 

 

Fig. 1- Subdiscosphinctes sp., Zone à Transversarium, Sous-Zone à Rotoides, Béni 

Berdaâ, X3. 

Fig. 2- Subdiscosphinctes sp., Zone à Transversarium, Sous-Zone à Rotoides, Béni 

Berdaâ, X3. 

Fig. 3- Subdiscosphinctes gr. schilli (Oppel, 1863), Zone à Transversarium, Sous-Zone 

à Schilli ou Zone à Bifurcatus, Sous-Zone à Stenocycloides, Djebel Brame, X2. 

Fig. 4- Subdiscosphinctes sp., Zone à Transversarium, Sous-Zone à Rotoides, Béni 

Berdaâ, X2. 

Fig. 5- Subdiscusphinctes gr. Kreutzi (Siemiradzki, 1891)/lucingae (Favre, 1875), Zone 

à Transversarium, Sous-Zone à Schilli ou Sous-Zone à Rotoides, Béni Berdaâ, X2. 

Fig. 6- Perisphinctes aff. panthieri Enay, 1966, Zone à Transversarium, Sous-Zone à 

Rotoides ou Zone à Bifurcatus, Sous-Zone à Stenocycloides, Béni Berdaâ, X2. 

Fig. 7- Dichotomosphinctes aff. wartae (Buckowski, 1887), Zone à Transversarium, 

Sous-Zone à Rotoides, Oum el Alou, X2. 

Fig. 8- Subdiscosphinctes aff. luncingae (Favre, 1875), Zone à Transversarium, Sous-

Zone à Rotoides, Oum el Alou, X2. 

Fig. 9- Dichotomosphinctes aff. wartae (Buckowski, 1887), Zone à Transversarium, 

Sous-Zone à Rotoides, Djebel Brame, X2. 
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PLANCHE. IV 

Pour tous les exemplaires: collection et photos A. Cherif, détermination de D. Bert. 
 

Fig. 1- Perisphinctes aff. panthieri Enay, 1966, Zone à Transversarium, Sous-Zone à 

Rotoides, Béni Berdaâ, X2. 

Fig. 2- Dichotomoceras bifurcatoides (Enay, 1966), Zone à Bifurcatus, Sous-Zone à 

Stenocycloides, Béni Berdaâ, X2. 

Fig. 3- Subdiscosphinctes sp. Zone à Bifurcatus, Sous-Zone à Stenocycloides, Béni 

Berdaâ, X2. 

Fig. 4- ?Passendorferia sp., Zone à Bifurcatus, Sous-Zone à Stenocycloides, Djebel 

Brame, X1. 

Fig. 5- Gregoryceras pervinquieri (Spath, 1913), Zone à Bifurcatus, Sous-Zone à 

Stenocycloides, Oum el Alou, X2. 

Fig. 6- Passendorferia gr. ziegleri Brochwicz-Lewinski, 1973/teresiformis Brochwicz-

Lewinski, 1973, Zone à Bifurcatus, Sous-Zone à Grossouvrei, Djebel Brame, X2. 
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PLANCHE. V 

Pour tous les exemplaires des brachiopodes: collection A. Cherif, photos A. Cherif et 

Ouali-Mehadji, sauf Fig. 7: collection A. Cherif , photo et détermination de Adam 

Halmnski (Pologne). Sauf mention contraire, les exemplaires sont de grandeur réelle 

(X1). 

 

Fig. 1-5: Zone à Bifurcatus, Sous-Zone à Grossouvrei ?. 

 

Fig. 1- Acanthorynchia cf. spinulosa (OPPEL), Djebel Brame (Takhemaret). 

Fig. 2- Trigonellina minima (OPPEL), X3, Djebel Brame (Takhemaret). 

Fig. 3- Dictyothyris kurri (OPPEL), X2, Djebel Brame (Takhemaret). 

Fig. 4- Dictyothyris kurri (OPPEL), Djebel Brame (Takhemaret). 

 Fig. 5- Dictyothyris kurri (OPPEL), Djebel Oum el Alou (Takhemaret). 

Fig. 6- Burmirhynchia sp., Zone à Bimammatum, Oued Mina (Tiaret). 

Fig. 7- Monticlarela, Zone à Plicatilis, Kef Lazreg (Frenda), X2. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



PARTIE II…….……………………………….………... LITHOSTRATIGRAPHIE ET BIOSTRATIGRAPHIE 

76 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



PARTIE II…….……………………………….………... LITHOSTRATIGRAPHIE ET BIOSTRATIGRAPHIE 

77 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

PLANCHE. VI 

Pour tous les exemplaires des brachiopodes: collection A. Cherif, photos A. Cherif et 

Ouali-Mehadji. 

Pour tous les spécimens, gisement de Oued Mina (Tiaret), et de grandeur réelle (X1), 

Zone à Bimammatum. 

 

Fig. 1- Dorsoplicathyris sp. 

F ig. 2- Striithyris sp. 

Fig. 3- Somalirhynchia africana WEIR. 
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I. INTRODUCTION  
 

L’étude des environnements sédimentaires peut être facilitée en grande partie 

par l’analyse des figures d’érosion basales. Celles-ci renseignent sur les différents types 

des écoulements générateurs en particulier les écoulements turbiditiques et les tempêtes. 

Ces dernières peuvent être les mécanismes responsables de la dispersion des sédiments 

sur les plates-formes peu profondes. Cependant, l’approche ichnologique semble dans 

cette étude indispensable pour confirmer la bathymétrie du milieu.  

 

II. FIGURES SEDIMENTAIRES BASALES  

 
Il s’agit des formes en relief visibles à la face inférieure du banc. Elles sont dues 

à des actions mécaniques, le plus souvent sur un substrat détritique, rempli 

immédiatement par le dépôt de la strate sus-jacente, donnant une contre-empreinte (cast 

en anglais veut dire relief) distinguée à la base de cette dernière. La terminologie de ces 

figures est en majorité d’origine anglo-saxonne, et même leur citation dans les textes est 

en termes anglais. 

  

Ces structures sont considérées comme étant des indicateurs importants sur les 

conditions de transport et de dépôt des sédiments. Certaines structures sédimentaires 

sont caractéristiques d'un environnement bien particulier, mais le plus souvent, elles 

sont communes dans plusieurs milieux de dépôt. Cela incite à l'utilisation d’autres 

critères pour l'interprétation des paléoenvironnements (autres figures sédimentaires 

d’origine mécanique et/ou biologique, fossiles, contexte général…). 

 

Dans les séries géologiques anciennes, les figures d’érosion basales ont été 

souvent considérées comme le diagnostique de la sédimentation turbiditique, mais elles 

sont aussi signalées dans des faciès tempestitiques, dont les paléocourants et les 

transports des sédiments ont été attribués à des écoulements non parallèles (shore-

normal) à la ligne de rivage (Walker, 1984; Jeannette & Pryor, 1993; Winn, 1991; 

Sarkar et al., 2002). Par contre, des études modernes ont prouvé que les tempêtes se 

déroulent parallèlement à la côte, créées par des mouvements géostrophiques (Swift et 

al., 1986; Snedden & Nummedal, 1991; Snedden & Swift, 1991; Snedden et al., 1988; 

Nummedal, 1992).  
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II. A. DEFINITIONS ET DESCRIPTIONS 
 

Dans cette étude, de nombreuses variétés de figures sédimentaires de base sont 

présentes dans les bancs gréseux ou silteux de la Formation des Argiles de Saïda, 

comprenant les gouttières ou sillons d’érosion (gutter-casts), les marques en flûte (flute-

casts), les marques en cannelure (groove-marks), les marques de rebond (bounce-

marks), les marques de saltation (skip-marks), les marques de choc (prod-marks) et les 

marques en croissant (crescent-marks). 

 

II. A. 1. LES GOUTTIERES D’EROSION (GUTTER-CASTS) (Fig. 27)  
 
  Ces formes ont été définies par Whitaker (1973) à la base des bancs gréseux fins 

ou silteux à structures en HCS. Les gutter-casts correspondent à des stratifications de 

couches planes interrompues par des fragments, en plongeant à 140 environ. Ces figures 

sont le résultat d’une érosion dans un substrat argileux. Elles montrent une longueur 

souvent décimétrique, une largeur qui varie généralement entre 5 et 10 cm et une 

épaisseur allant de 0.5 à 5 cm.  

 

  Ces structures se présentent en forme de rides de géométrie diverse: légèrement 

sinueuse à crêtes relativement arrondies, rectiligne à crêtes plus ou moins plates ou à 

flancs abruptes. Généralement, leur orientation est perpendiculaire sur la ligne de la 

direction générale des rides de vagues (ou d’autre type). Leur forme en section est ainsi 

très variable: en U ou en V, étroite ou évasée, symétrique ou dissymétrique. Ces figures 

sont souvent en association avec des prod-marks ou de fines groove-marks. 

 

II. A. 2. LES SILLONS D'EROSION (sensu Dyer, 1970) 
 

Ils correspondent à des figures de plus grandes dimensions qui entaillent 

faiblement un substratum meuble sur 5 à 10 cm de profondeur, pour une largeur au 

moins décimétrique. Certaines formes sont à fond plat et à parois abruptes, d'autres sont 

à fond concave. 

 

Les gutter-casts résulteraient d'écoulements hélicoïdaux induits par un flux 

mixte combiné unidirectionnel/oscillatoire (Kreisa, 1981; Dott et Bourgeois, 1982; 
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Aigner, 1985) qui correspondrait à des courants de tempêtes sur la plate-forme (Myrow, 

1992).  

 

 
 
 
 
 
 
 



PARTIE III :..........................................................................................................DONNEES DISPONIBLES 

82 
 

Aigner, 1985). Ce type découlement est lié à des courants de tempêtes sur la plate-forme 

(Myrow, 1992).  

 

II. A. 3. LES MARQUES EN CANNELURE (GROOVE-MARKS) (Fig. 28 et 29) 
  

Ces structures apparaissent sous la forme de rides allongées (rectilignes) à la 

base des grès. Elles existent isolées ou en groupes parallèles et de différentes tailles, 

dont les plus petites figures tendent à être parallèles aux plus grandes. Parfois, elles sont 

accompagnées avec des gutter-casts, orientées obliquement par rapport à ces dernières. 

Dans certains cas, l’une de groupe de ces figures est orientée obliquement par rapport à 

la direction globale, ou elles se convergent avec un certain angle (Fig. 27B).  

 

Les groove-marks se présentent sur la surface basale des bancs sous des formes 

diverses: elles peuvent être en formes de V (V-shaped grooves) et pouvant indiquer 

facilement le sens du courant par l’existence d’un objet implanté après son charriage par 

un violant courant, correspondant à un galet ou un copeau d’argiles. Elles sont ainsi de 

forme curviligne ou tournée (Turnabout groove marks), d’autres sont 

multidirectionnelles (Gray & Benton, 1982; Seilacher, 1982). Des formes similaires ont 

été décrites dans des dépôts tempestitiques par Beukes (1996); Bhattacharya et al., 

(2004); Martel & Gibling (1994). 

 

II. A. 4. LES MARQUES EN FLUTE (FLUTE-CASTS) (Fig. 28- 31) 
 

Ces figures se caractérisent par une pointe « nez » arrondie, parfois finement 

incurvée à l’extrémité. La partie la plus profonde (et donc le relief le plus fort) apparaît 

proche de cette pointe à partir de laquelle le sillon s’évase et disparaît. Leurs tailles sont 

comprises entre 5 et 30 cm en longueur, de 1 à 15 cm en largeur et 5 cm environ de 

profondeur. Elles ont des formes très variables depuis des formes allongées jusqu’à des 

formes transversales. Elles sont préservées soit de manière isolée, soit en groupe. 

Individuellement, elles ont des dimensions et des formes variables, mais elles sont 

relativement uniformes en dimensions lorsqu’elles s’observent sur une même surface.  
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II. A. 5. LES MARQUES EN CROISSANT (CRESCENT-MARKS) (Fig. 29A) 
 

Elles sont relativement rares dans la série étudiée. Elles peuvent exister en 

association avec les flute-casts et les bounce-marks. Ces figures sédimentaires sont le 

résultat d’accumulation des sédiments autour d’un obstacle, et ce sont considérées 

comme des bons indicateurs des sens des paléocourants.  

 

II. A. 6. LES MARQUES DE CHOC (PROD-MARKS) (Fig. 31D-E) 
 

Ce sont des marques de petite taille, de quelques millimètres à 1 cm de longueur, 

définies comme des formes discontinues, souvent allongées avec une orientation 

préférée (Beukes, 1996). 

 

La plupart des prod-marks sont asymétriques, marqués par une partie haute qui 

est la terminaison indiquant le courant fort (up current), et une partie basse montrant le 

faible courant (douwn current). Ceci permet de retracer le sens du paléo-écoulement 

(palaeoflow) (Dzulynski & Walton, 1965; Martel & Gibling, 1994). 
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II. A. 7. LES MARQUES DE REBOND (BOUNCE-MARKS) (Fig. 31)  
 

Ce sont des marques de choc, formées par l’impact d’objets sur un substrat 

meuble lors du mouvement de saltation d’un objet (graviers, coquilles,…). Ces figures 

sont de forme symétrique dans la longueur et présentent deux extrémités à pente douce. 

Il s‘agit des figures de type bimodale, n’indiquant pas le sens mais la direction du 

paléocourant.  

 

Pour les prod-marks et les bounce-marks, la taille va de 1 à 2 cm de largeur et de 

dizaines de centimètres de longueur jusqu’à des formes délicates de moins de 1 cm de 

longueur et de 1 à 2 mm de largeur. La profondeur de pénétration des objets dans le 

sédiment est globalement proportionnelle à la largeur, la plus petite taille étant 

seulement de 1 à 2 mm de profondeur.  

 

II. B. IMPLICATION PALEOENVIRONNEMENTALE  
 

Dans l’objectif de mettre en évidence les paléo-écoulements globaux, des 

mesures ont été effectuées dans les secteurs d’étude: Takhemaret (Djebel Brame, Chraïf 

et Béni Berdaâ), Frenda et à Oued Mina. Ces mesures ont témoigné deux tendances: des 

sens d’écoulement globaux SW-NE pour les figures d’érosion basales, orientés 

obliquement à la direction globale de la paléorivage. Cette dernière est représentée par 

des rides de vagues et des rides de courant allongées selon des directions préférentielles 

SE-NW. 

 

Les figures d’érosion basales sont généralement surmontées par des différents types de 

structures hydrodynamiques de tempêtes et de vagues (des laminations horizontales, des 

stratifications obliques en mamelon « HCS », des laminations de rides grimpantes, des 

litages/rides de vagues). Elles sont générées dans des boues cohésives en milieu de 

plate-forme peu profonde (Mc-Cave, 1985), dont le fond est exposé à des érosions 

superficielles rapides (Collinson & Thompson, 1982), rapportées à des courants 

unidirectionnels (Bridges, 1972; Whitaker, 1973; Myrow, 1992), des écoulements 

oscillatoires, ou combinés liés à la dynamique de tempêtes (Southard et al., 1990; 

Myrow & Southard, 1991, 1996; Beukes, 1996). La combinaison des différents types de 

figures basales et les orientations multiples reflètent le caractère instantané des courants 
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issus des  
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figures basales et les orientations multiples reflètent le caractère instantané des courants 

issus des tempêtes agissant sur le fond (Duke, 1990).  

 

II. C. DISCUSSION 
 

Jadis, les dépôts de la Formation des Argiles de Saïda ont été interprétés comme 

étant des dépôts turbiditiques (Elmi et Benest, 1978). Ce sont des flyschs déposés dans 

des bassins en distension (Touahria, 1979) ou des dépôts détritiques profonds (Wildi, 

1981).  

 

A partir de cette présente étude, basée sur des données modernes des figures 

d’érosion basales en liaison avec les différentes structures sédimentaires de l’interface, 

il s’est avéré que la majeure partie des dépôts est liée à des événements de tempêtes.  

 

Ces dépôts peuvent évoluer dans l’espace et dans le temps avec quelques 

influences turbiditiques signalées dans l’unité inférieure de la formation. Dans le stade 

initial, et par analogie avec des environnements actuels de plates-formes, c’est les 

mouvements géostrophiques qui créent des courants unidirectionnels parallèles ou 

obliques à la côte (shore-parallel ou shore-oblique) par l’interaction avec des vagues 

agissant sur le substrat (Cacchione & Drake, 1990; Myrow & Southard, 1996). Ceux-ci 

sont attestés par des gutter-casts et des groove-marks de petite taille. Des tempêtes 

ultérieures engendrent des écoulements combinés et oscillatoires perpendiculaires à la 

ligne de rivage (shore-normal) indiqués surtout par des groove-marks de différentes 

formes et des prod-marks. Avec l’intensification des vagues et des courants durant les 

tempêtes, il en résulte des mouvements de saltation signalés par des bounce-marks, 

prod-marks et skip-marks perpendiculaires à la ligne de rivage. Le dépôt des sédiments 

débute à la suite des creusements, et répondant à la diminution de l’énergie des 

tempêtes. C’est une alternance de deux épisodes: (i) forte énergie représentée par les 

tempêtes qui engendrent des laminations parallèles, des stratifications obliques en 

mamelon et en creux (HCS/SCS) et des rides grimpantes; (ii) faible énergie qui se 

manifeste par des laminations/rides de vagues témoignant l’influence mutuelle des 

écoulements perpendiculaires issus des tempêtes. 
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III. TRACES FOSSILES 
 
III. A. GENERALITES 
 
III. A. 1. DEFINITION DE L’ICHNOLOGIE 
 

La paléoichnologie (du grec: palaios, ancien; ιχνος, ikhnos, empreinte, trace; 

logos, étude, discours, science). Il s'agit donc, littéralement, de la science des traces 

anciennes qui correspond au domaine de la paléontologie étudiant exclusivement les 

traces d'activités biologiques fossilisées (ichnofossiles). Ceci inclut les traces de 

déplacement, de bioturbation, de forage ou perforation, de bioconstruction, de 

prédation, de repos et autres comportements habituels ou occasionnels d'êtres vivants ou 

tout élément permettant de reconstituer des paléoenvironnements. 

 

Les organismes produisant les traces fossiles vivent à des différents niveaux 

dans le sédiment (Seilacher, 1964; Bromley & Ekdale, 1986; Wetzel & Aigner, 1986; 

Wetzel, 1991). Ils colonisent des sédiments nouvellement déposés à des divers taux de 

sédimentation et avec des méthodes plus diversifiées (Uchman, 1995). 

 

La commission de la nomenclature zoologique a établi en 1961 une 

homogénéisation des noms des traces (in Durand, 1985). Il s’agit à la fois d’un code 

propre à l’ichnologie (Sarjeant & Kennedy, 1973; Sarjeant, 1979) et des règles 

botaniques, car les traces fossiles ne sont pas causées uniquement par les animaux. 

 

III. A. 2. CLASSEMENT 
 

Les différents types de traces sont classés en ichnogenres et ichnoespèces selon 

la nomenclature binomiale habituelle en taxinomie. Ils sont également organisés en 

grands groupes, nommés d'après le mode supposé de la formation des traces. La 

classification la plus adoptée est celle de Seilacher (1953), il s’agit le suivant: 

 

III. A. 2. 1. Traces de repos (Cubichnia): Ce sont des dépressions peu profondes 

creusées par des animaux qui s’installent temporairement sur ou dans un substrat. Le 

caractère essentiel est l’immobilité et l’isolement. Exemple: Bergaueria, Lockeia. 

http://fr.wikipedia.org/w/index.php?title=Cubichnia&action=edit&redlink=1
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III. A. 2. 2. Traces de locomotion (Repichnia): Il s’agit des pistes et des galeries liées 

aux déplacements des organismes. Exemple: Cruziana, Crossopodia. 

 

III. A. 2. 3. Traces de pacage (Pascichnia): Elles consistent à des sillions et des rides, 

souvent discontinus, relevant un comportement nutritionnel des animaux limivores et 

alguivores tout prés ou à la surface du substrat de recherche de nourriture. Exemple: 

Spongeliomorpha, Taenidium.  

 

III. A. 2. 4. Galeries de nutrition (Fodinichnia): Elles correspondent à des terriers plus 

ou moins temporaires édifiés par des limivores. Il peut s’agir ainsi des refuges pour 

certains organismes. C’est une activité de nutrition en profondeur. Exemple: 

Chondrites, Planolites. 

 

III. A. 2. 5. Traces d'habitation (Domichnia): Ce sont des terriers, tubes d'habitation 

ou de perforation (verticaux ou en U), exploités comme logements surtout pour les 

suspensivores sessiles, et dans certains cas exploités par les carnivores. Exemple: 

Conichnus, Margaritichnus. 

 

III. A. 2. 6. Traces de fuite ou de désenfouissement (Fugichnia): Elles correspondent 

à des traces de vie de différents types, modifiées par certains organismes en réponse 

directe à l’érosion ou à l’épaississement du substrat (sédimentation). 

 

En plus de ces types suscités, Il peut exister également des traces de type 

Entobia, correspondant au forage biochimique ou mécanique d’une roche, coquille, 

d’un os, d’un corne ou d’un tronc d’arbre.  

 

Les ichnofossiles sont les seules traces d'activité biologique observées dans les 

roches sédimentaires, où les organismes producteurs sont souvent inconnus. On peut 

soupçonner même des ichnofossiles résultant de l'action d'organismes variés. 

 

 

 

http://fr.wikipedia.org/w/index.php?title=Cubichnia&action=edit&redlink=1
http://fr.wikipedia.org/w/index.php?title=Pascichnia&action=edit&redlink=1
http://fr.wikipedia.org/w/index.php?title=Cubichnia&action=edit&redlink=1
http://fr.wikipedia.org/w/index.php?title=Domichnia&action=edit&redlink=1
http://fr.wikipedia.org/wiki/Suspensivore
http://fr.wikipedia.org/wiki/Fuite
http://fr.wikipedia.org/w/index.php?title=Fugichnia&action=edit&redlink=1
http://fr.wikipedia.org/wiki/Entobia
http://fr.wikipedia.org/wiki/Roche
http://fr.wikipedia.org/wiki/Coquille_(biologie)
http://fr.wikipedia.org/wiki/Os
http://fr.wikipedia.org/wiki/Corne_(mati%C3%A8re)
http://fr.wikipedia.org/wiki/Ichnofossile
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III. B. IDENTIFICATION ET IMPLICATION AU PALEOENVIRONNEMENT 
 

L’aspect ichnologique a fait déjà l’objet d’une étude publiée par Bendella et al. 

(2011) sur le Djebel Brame, où les traces suivantes ont été signalées: Bergaueria 

(Prantl, 1946), Chondrites (Von Sternberg, 1833), Diplichnites (Dawson, 1873), 

Megagrapton (Ksiazkiewicz, 1958), Neonereites (Seilacher, 1960), Nereites (McLeay, 

1839), Ophiomorpha (Lundgren, 1891), Palaeophycus (Hall, 1847), Rhizocorallium 

(Zenker, 1836), Taenidium (Herr, 1877) et Thalassinoides (Ehrenberg, 1944). Par 

rapport à ce travail, de nouvelles données ichnologiques ont été identifiées et 

répertoriées dans les différents secteurs étudiés (Fig. 32). Ces traces sont classées en 

ordre alphabétique et sont conformes avec un milieu marin peu profond. Il s’agit des 

traces suivantes: 

 

III. B. 1. ?Archaeonassa (Fenton & Fenton, 1937)  
 

Matériel: (Fig. 33A et B) 
 
Béni Berdaâ (Takhemaret) et Kef el Hemmam (Frenda)  
 
Description et interprétation 

 
C’est une trace préservée à la surface supérieure de la couche, d’une longueur 

décimétrique, de 0.5 à 1 cm de largeur environ et de 1 mm de profondeur. Elle 

correspond à des trainées bilobées, dont la partie centrale (axiale) est relativement large 

et aplatie, bordée par des lobes ou levées. Actuellement, Archaeonassa a été observée 

en association avec des terriers dans des sables récents et assimilée au même temps avec 

des formes cambriennes.  

 

Archaeonassa a été citée depuis les environnements de foreshore-shoreface et 

offshore (Hagardon et al., 2000). L’existence de cette trace dans le foreshore est 

confirmée par des structures d’influence tidale (Moore, 1976; Chen et al. 2013): des 

laminites, laminations entrecroisées de faible angle et des rides de courant 

unidirectionnel. 
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III. B. 2. Bergaueria (Prantl, 1946)  
 

Matériel: (Fig. 33C et D) 
 
Béni Berdaâ et el Abadla (Takhemaret) 
 
Description et interprétation 
 

Bergaueria est une trace préservée comme un terrier solitaire, de 5 à 10 cm de 

diamètre, sur 5 cm de hauteur. Elle correspond à une pièce formant des protubérances à 

la surface basale de la stratification plane. 

 
L’ichnogenre Bergaueria a été décrit comme un bouchon (Crimes & Germs, 

1982; Pemberton & Magwood, 1990), rapporté depuis la base du Cambrien jusqu’au 

l’Eocène (Crimes, 1987, Pemberton & Jones, 1988).  

 

Bergaueria est interprétée comme une trace d’habitat (domichnia) (Seilacher, 

1956; Alpert, 1973), produite par des anémones de mer (Alpert, 1973) ou de repos 

(cubichnia) (Arai & McGugan, 1969; Fürsich, 1974; Hakes, 1976), indiquant un milieu 

marin peu profond (Seilacher, 1964).  

 

III. B. 3. Chondrites (Von Sternberg, 1833)  
 

Matériel: (Fig. 33E et F)  
 
Béni Berdaâ, el Abadla et Dj. Brame (Takhemaret) 
 
Description et interprétation 
 

Le Chondrites consiste à des formes dendritiques, de taille millimétrique, sous 

un système de petits terriers régulièrement ramifiés. Son ichnotaxonomie a été révisée 

par plusieurs auteurs (e.g., Osgood, 1970). En se basant sur le diamètre du tunnel, 

l’arrangement des branches, l’angle des bifurcations, Kotake (1993) distingue des 

Chondrites de petite taille et des Chondrites de grande taille. 

 
Les Chondrites sont attribuées à des annélides et des petits arthropodes (Hall, 

1847), formant des systèmes de nutrition superficiels ou des avaleurs de surface 
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(Kotake, 1991; Uchman et al., 2013). La présence de cette trace est témoin des 

conditions réductrices 
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 (Kotake, 1991; Uchman et al., 2013). La présence de cette trace est témoin des 

conditions réductrices (e.g., Bromley & Ekdale, 1984; Savrda et al., 1998), régnant dans 

un environnement d’offshore (Malpas et al., 2005).  

 
III. B. 4. Cochlichnus (Hitchcock, 1858)  
 

Matériel: (Fig. 34A) 

Djebel Brame (Takhemaret) 

Description et interprétation 

 
Il s’agit d’une trace sous forme de trainées méandriformes régulières, longue de 

de 10 cm environ sur 1 cm de largeur en maximum, assimilée à une courbe sinusoïdale 

ou des crêtes hypichniales méandriformes. 

 

L’ichnogenre Cochlichnus a été attribué à des annélides (Hitchcock, 1858) ou 

même des organismes non marins (Uchman et al., 2009). Selon (Toula, 1908), 

Michealis (1972) et Metz (1987), des traces récentes similaires sont produites par des 

larves d’insectes.  

 

Selon Moussa (1970), Chamberlain (1975) et Metz (1998), il s’agit d’une trace 

de déplacement élaborée par des nématodes, confirmant des travaux expérimentaux 

précédemment effectués par Sandstedt et al. (1961) et Rode & Staar (1961). 

 
III. B. 5. Conichnus (Männil, 1966)  
 

Matériel: (Fig. 34B) 
 
Oued Mina (Tiaret) 

Description et interprétation 
 

Il s’agit d’une trace de forme conique, de taille millimétrique, menée d’un apex 

arrondi perpendiculaire à la stratification. Ces traces d’activité biologique présentent, en 

section, des structures laminaires.  
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L’ichnogenre Conichnus a été interprété comme étant une trace d’habitat 

(domichnia) des anémones (Frey & Howard, 1981; Pollard et al., 1993). Il a été assimilé 

également à des traces produites par des actiniaires (Shinn, 1968).  

 
Ce type de bioturbation est caractéristique des environnements sublittoraux à 

hydrodynamisme et taux de sédimentation élevés (Shinn, 1968; Curran & Frey, 1977; 

Jones & Pemberton, 1989; Pollard et al., 1993).  

 

III. B. 6. Crossopodia (M'Coy, 1851)  
 

Matériel: (Fig. 34C) 
 
Djebel Chraïf (Takhemaret) 
 
Description et interprétation 
 
Cette bioturbation se présente sous forme de trainées singulières ou multiples, 

avec une longueur de 2 cm environ sur une largeur de 1 cm en moyenne. 

 
L’ichnogenre Crossopodia est interprété comme des traînées de locomotion 

(repichnia) élaborées par des crustacé à l’interface eau-sédiment, par un seul animal, un 

groupe d’animaux, ou encore par un même animal plusieurs fois (Bandel, 1967). 

 

III. B. 7. ?Cruziana (d'Orbigny, 1842) 
 

?Cruziana problematica (Schindewole, 1928)  
 
Matériel: (Fig. 34D) 
 
Kef el Hemmam (Frenda) 
 
Description et interprétation 
 
La morphologie de Cruziana correspond à une trace bilobée conservée le plus 

souvent en hyporelief convexe, d’un diamètre de 3 à 4 mm environ sur quelques 

centimètres de longueur. L’ichnoespèce Cruziana problematica consiste à un terrier 

horizontal non branchu, superficiel, légèrement courbé et bilobé. Les lobes sont 

difficiles à identifier à cause de l’altération.  
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L’ichnogenre Cruziana est interprété comme une trace de locomotion 

(repichnia) d’arthropodes (Seilacher, 1959; 1962). Selon Bromley & Asgaard (1972) et 

Pollard (1985), cette trace est couramment produite par des brachiopodes, indiquant des 

milieux marins peu profonds (ou mers épicontinentales) (Seilacher, 1967). 

 

III. B. 8. Didymaulichnus (Young, 1972)  
 

Matériel: (Fig. 34E et F) 
 
Dj. Brame (Takhemaret) 
 
Description et interprétation 
 

Ce type de terriers apparaît comme des trainées bilobées lisses, de forme simple, 

incurvée ou sinueuse, de 15 à 20 cm de longueur, sur une largeur de 1 cm en moyenne. 

Ces terriers sont préservés parallèlement à des stratifications planes et peuvent 

s’entrecroiser plusieurs fois l’un dans l’autre. 

 

Le Didymaulichnus est une trace hypichnia, produite par des arthropodes, des 

gastéropodes ou des organismes à corps légers (Hakes, 1977; Trewin & McNamara, 

1995; Jensen & Mens, 2001; Chen et al., 2012). Vossler & Pemberton (1989) attribuent 

cet ichnofossile à des anémones, à la suite d’érosion par les tempêtes après 

l’enfouissement, en suggérant ainsi que les surfaces de cette trace sont remplies du 

matériel fécal ou d’argile, et que ce remplissage représente une discontinuité 

lithologique. 

 

 III. B. 9. Diplichnites (Dawson, 1873) 
  

Matériel: (Bendella, 2012, Fig. 40C, p. 97) 
 
Dj. Brame (Takhemaret) 
 
Description et interprétation 
 
Cette trace correspond à une forme bilobée, de l’ordre de 10 à 15 cm de 

longueur, la largeur ne dépasse pas 3 cm. Les deux lobes sont espacés de 1 mm. Les 
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auteurs suscités notent que cette trace n’est pas fréquente dans le secteur étudié. Cet 

ichnogenre est attribué à des activités de locomotion d’arthropodes (Briggs et al., 2010). 

 

III. B. 10. ?Diplocraterion (Torell, 1870) 
 

Matériel:  
 
Béni Berdaâ (Takhemaret) 
 
Description et interprétation 
 
Elle est préservée dans la surface supérieure de la strate, de taille millimétrique, 

produite par l’activité du remplissage d’un terrier en forme de U.  

 
L’ichnofossile Diplocraterion est considéré comme une structure d’habitat des 

organismes suspensivores, laissée par des annélides ou des crustacés (Gradzinski & 

Uchman, 1994). La structure a été utilisée par l’animal producteur pour siphonner l’eau 

à travers le tube (Abbassi, 2007). Cette trace est signalée dans des milieux bien aérés, de 

faible profondeur et de haute énergie, en particulier la zone de foreshore à shoreface 

(Fürsich, 1975), témoignant des périodes transgressives (Dam, 1990).  

 

III. B. 11. Gordia (Emmons, 1844)  
 

Matériel: (Fig. 35A) 

 
Béni Berdaâ (Takhemaret) 
 
Description et interprétation 

 

Il s’agit d’une trace étroite et longue, de forme courbée à presque circulaire, 

observée à la surface supérieure des bancs. Gordia peut être produite par des annélides 

et des arthropodes (Hantzschel, 1939), attribuée ainsi à l’activité de nourriture des 

gastéropodes (Bandel, 1967; Gibbard & Stuart, 1974; Merta, 1980), répartie dans des 

environnements divers (e. g., Pickerill et al., 1984).  
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III. B. 12. Helminthoidichnites (Fitch, 1850)  
 
Matériel: (Fig. 35B) 
 
El Abadla (Takhemaret) 
 
Description et interprétation 

 

Cette trace a été observée à la partie sommitale du banc en association avec 

Palaeophycus, avec une longueur de 2 à 3 cm et d’un diamètre de 1 mm environ, 

correspondant à un terrier de forme irrégulière et branchue. Ce terrier est considéré 

comme des traînées de nématodes en milieu marin (Buatois et al., 1997), interprété 

également comme des terriers d’organismes endobenthiques limivores (Fürsich, 1998).  

 

III. B. 13. Lockeia (James, 1879)  
 

Matériel: (Fig. 35C) 
 

Béni Berdaâ (Takhemaret) et Dj. Boughachou (Frenda) 
 
Description et interprétation 
 

L’ichnofossile Lockeia correspond à des protubérances de forme ovoïde à la 

surface basale des grès ou des siltites, préservé en hyporelief, avec une longueur 

moyenne de 2 cm.  

 

Bien que l’ichnotaxinomie de Lockeia a été récemment discutée par Rindsberg 

(1994), Seilacher & Seilacher (1994), Mangano et al. (1998), cette trace a été souvent 

attribuée à des activités de repos des bivalves (Seilacher, 1953; Allen, 1962; Seilacher 

& Seilacher 1994; Osgood, 1970; Eagar, 1974; Goldring et al., 2005). Des formes 

récentes sont rapportées aux brachiopodes (Bromley & Asgaard, 1972), aux ostracodes 

(Pollard & Hardy, 1991), et même aux crustacés de petite taille (Bromley & Asgaard 

1979; Pollard, 1981).  

 

L’ichnofossile Lockeia est attribué aux environnements littoraux marins (Archer 

& Maples, 1984; Radley et al., 1998; Hasiotis, 2002, 2004; Uchman et al., 2004). 
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III. B. 14. Margaritichnus (Bandel, 1973) 
  

Matériel: (Fig. 35D) 
 
Béni Berdaâ (Takhemaret) 
 
Description et interprétation 
 
L’ichnogenre Margaritichnus est d’une forme cylindrique sub-sphérique, 

préservé en epireliefs convexes alignés, de 1 cm de diamètre en moyenne. C’est une 

trace domichnia des anémones, trouvée en association avec des traces de l’ichnofaciès à 

Cruziana (Hakes, 1976). 

 

III. B. 15. Megagrapton (Ksiazkiewicz, 1958)  
 

Matériel: (Bendella et al., 2011, Fig. 5C) 
 
Dj. Brame (Takhemaret) 
 
Description et interprétation 
 
C’est une trace qui existe en hyporelief positif à la surface basale des bancs 

gréseux fins. Elle consiste à des réseaux de petits terriers branchus de 1 mm de diamètre 

qui s’organisent pour former des petits anneaux. Cette trace est souvent attribuée à 

l’ichnofaciès à Nereites (Uchman, 1995, Uchman & Tchoumatchenco, 2003). 

 

III. B. 16. Nereites (McLeay, 1839)  
 

Matériel: (Fig. 35E)  
 
el Abadla (Takhemaret) 
 
Description et interprétation 

 

Ce type de trace a été distingué à la surface supérieure d’un mince banc gréseux 

fin, la longueur est de 10 cm environ sur une largeur de 0.5 à 1 cm. La forme consiste à 

un sillon central, entouré de lobes subsphériques. C’est une trace fodinichnia des vers 

(Hakes, 1976), indiquant l’ichnofaciès à Nereites et peut exister même dans 

l’ichnofaciès à Cruziana (Seilacher, 1983). 
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III. B. 17. Palaeophycus (Hall, 1847)  
 

Matériel: (Fig. 35D et F, Fig. 36A-F) 
 
Béni Berdaâ, D j. Brame et Dj. Chraïf (Takhemaret), Oued Mina, Kef el 

Hemmam et Dj. Boughachoua (Frenda) 

 
Description et interprétation 
 
L’ichnogenre Palaeophycus est représenté par des terriers préservés en reliefs à 

la surface des grès ou de siltites, d’environ 1 à 10 cm de longueur et de 1 cm en 

moyenne de largeur. Les terriers peuvent être rectilignes, branchus, courbés ou 

cylindriques, dotés de parois, pouvant s’entrecouper et passant vers le haut à un autre.  

 

Révisé par Pemberton & Frey (1982), Keighley & Pickerill (1995), Buckman 

(1995), le Palaeophycus est interprété comme des traces repichnia ou domichnia des 

organismes limivores ou prédateurs (des annélides), des crustacés et d’autres 

arthropodes (Hantzschel, 1975; Pemberton & Frey, 1984; Keighley & Pickerall, 1997; 

Gouramis et al., 2003), ou des organismes benthiques vagiles (Buatois & Mangano, 

2003), dont le terrier a été probablement excavé au-dessus du sédiment à environ 2 cm 

(Watkins & Coorough, 1997).  

 

Le Palaeophycus peut indiquer des environnements d’offshore (Hofmann et al., 

2011; Mayoral et al., 2013), de shoreface inférieur, des environnements dominés par les 

vagues ou les marées (Mayoral et al., 2013) et des baies (Buatois & Mángano, 2011). 

 

III. B. 18. Phycodes (Richter, 1850)  
 

Matériel: (Fig. 37A)  
 
Kef el Hemmam (Frenda) 
 
Description et interprétation 
 
Le Phycodes correspond à des rameaux de terriers horizontaux de 5 à 10 cm de 

longueur et de 0.5 à 1 cm environ de diamètre, préservés en hyporeliefs convexes, et 

peuvent avoir des formes très diversifiées: réniformes, en éventails, en balais, en 



PARTIE III :..........................................................................................................DONNEES DISPONIBLES 

104 
 

foulées, linéaires, tortuformes ou circulaires. Certaines formes montrent des branches 

principales qui se bifurquent à de nombreuses branches secondaires.  
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foulées, linéaires, tortuformes ou circulaires. Certaines formes montrent des branches 

principales qui se bifurquent à de nombreuses branches secondaires.  

 

L’ichnofossile Phycodes est interprété comme une trace d’activité de nourriture 

(Han & Pickerill, 1994), dont le producteur répétitivement forme des tunnels à partir de 

son habitat permanent pour l’exploitation active des ressources alimentaires à l’intérieur 

du sédiment (Muñiz, 1998). Les organismes producteurs de cette trace sont divers: des 

annélides (Seilacher, 1955; Fillion & Pickerill, 1990), des pennatulidaes (des polypiers) 

(Singh et al., 2008) ou des crustacés décapodes (Muñiz, 1998; Miller, 2001). Le 

Phycodes est un indicateur des eaux marines peu profondes, notamment l’ichnofaciès à 

Cruziana. 

 

II. B. 19. Phycosiphon (Fischer-Ooster, 1858)  
 

Matériel: (Fig. 37B)  
 
El Abadla (Takhemaret) 
 
Description et interprétation 
 
L’ichnogenre Phycosiphon correspond à des petits terriers de différentes formes, 

légèrement redressés, préservés à la surface sommitale des bancs à granulométrie fine. 

Cette trace est attribuée à l’activité des organismes de vers, supposés comme limivores, 

qui colonisent le sédiment après un évènement turbiditique (Rodriguez-Tovar et al., 

2014) dans un environnement de front deltaïque (e.g., Bann et al., 2008; Carmona et al., 

2009; Buatois et al., 2012). 

 

 
 
Fig. 37- A: Phycodes (Kef el Hemmam, Frenda); B: Phycosiphon (el Abadla, 
Takhemaret). 
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III. B. 20. Planolites (Nicholson, 1873)  
 

Matériel: (Fig. 36E et F)  
 
Béni Berdaâ, D j. Brame, Dj. Chraïf (Takhemaret) et Oued Mina (Tiaret) 
 
Description et interprétation 
 
Il s’agit d’un terrier simple rectiligne, rarement branchu ou ramifié, 

méandiforme, orienté sub-horizontalement ou légèrement oblique par rapport à la 

stratification, de taille millimétrique (0.5 à 1 cm de longueur et 0.2 à 0.5 cm de diamètre 

en moyenne).  

 

Cet ichnogenre est considéré comme le résultat du déplacement d’un organisme 

vermiforme exploitant les éléments nutritifs dans la partie superficielle du sédiment 

(Fillion & Pickerill, 1990), le produit du raclage du substrat de type softground 

(Bromley, 1996), l’activité de remaniement des sédiments (Crimes et al., 1977) ou des 

suspensivores qui recolonisent le substrat pendant la période post-tempête (e.g., Wu, 

1982; Clausen & Vilhjàlmsson, 1986; Vossler & Pemberton, 1988).  

 

L’ichnofossile Planolites est observé dans des environnements divers, marins et 

continentaux (Häntzschel, 1975; Rodriguez-Tovar & Uchman, 2004). Cette trace est 

attribuée par Dam (1990) à des périodes de basse énergie, dans une plate-forme distale 

profonde à oxygénation limitée, dominée par les tempêtes au-dessous de la limite 

d’action des tempêtes.  

 

III. B. 21. Protopaleodictyon (Ksiazkiewicz, 1958)  
 

Matériel: (Fig. 38A-C) 
 
El Abadla (Takhemaret) 
 
Description et interprétation 
 
Cette trace est généralement méandriforme, d’un diamètre de 1 à 2 mm environ, 

préservée en hyporelief positif et considérée comme une forme initiale irrégulière de 

Paleodictyon (Nowak, 1959; Hantzshel, 1975). 
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Ce type de trace indique des environnements profonds (Hantzpergue & Branger, 

1992) et aussi des milieux peu profonds (Hantzschel, 1975). 

 

III. B. 22. Protovirgularia (M’Coy, 1850)  
 

Protovirgularia dichotoma (M’Coy, 1850) 
 
Matériel: (Fig. 38D-F) 
 
El Abadla (Takhemaret) et Kef el Hemmam (Frenda) 
 
Description et interprétation 
 
L’ichnogenre Protovirgularia est un terrier cylindrique horizontal à sub-

horizonatl, d’une longueur de 5 à 15 cm et 0.5 à 1 cm de largeur. Cette trace consiste à 

des côtes arrangées en chevrons peu ou pas bilobées. En section, le Protovirgularia peut 

présenter une forme d’amande ou triangulaire. 

 

L’ichnoespèce Protovirgularia dichotoma (M’Coy, 1850) a été distinguée à la 

surface supérieure d’un banc de grès fins à rides de courant à Kef el Hemmam (Frenda). 

Elle correspond à des terriers horizontaux, de forme bilobée courbée ou méandriforme, 

composée le plus souvent par des côtes bi-serrées qui se disposent avec une orientation 

opposée. Cette ichnoespèce est attribuée à des activités de locomotion des bivalves 

(Seilacher & Seilacher, 1994), et indiquant des environnements marins très variés 

(Mángano et al., 2002). 

 

III. B. 23. Rhizocorallium (Zenker, 1836)  
 

Matériel: (Fig. 39A et B) 
 
Dj. Boughachoua (Frenda) 
 
Description et interprétation 
 
Le Rhizocorallium est matérialisé par des terriers de forme curviligne ou en U, 

d’une longueur de 20 cm environ et de 1 cm de diamètre. Il peut apparaître 

verticalement, obliquement ou parallèlement aux plans de stratification.  
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L’ichnogenre Rhizocorallium est une trace domichnia des organismes 

suspensivores (Hakes, 1976; Uchman & Gaździcki, 2006) ou limivores, principalement 

des crustacés (Weigelt, 1929; Fürsich, 974; Schlirf, 2000). 

 

Le Rhizocorallium est attribué aux eaux marines marginales (Farrow, 1966; 

Fürsich, 1974; Hakes, 1976), signalé ainsi dans les fonds marins (Uchman, 1991, 1992). 

 
III. B. 24. Rusophycus (Hall, 1852)  
 

Matériel: (Fig. 39C) 
 
Oued Mina (Tiaret) 
 
Description et interprétation 
 
Le Rusophycus correspond à une trace bilobée, rarement multilobée. Les lobes 

sont souvent bilatéralement symétriques, de forme convexe (hypichnia) menée d’une 

strie centrale ou de forme concave (epichnia) avec une crête médiane. Elle peut 

présenter des formes diverses: sculptée avec des stries obliques, transverses ou 

longitudinales.  

 

L’origine de cette trace a été largement discutée et étudiée par de nombreux 

auteurs (Osgood, 1970; Osgood & Drennen, 1975; Alpert 1976; Keighley & Pickerill, 

1996). Schlirf et al. (2001), en se basant sur la diversification de la morphologie de cette 

trace suggèrent des différentes activités des crustacés limivores qui exploitent le 

sédiment efficacement en rotation. 

 

III. B. 25. Sagittichnus (Seilacher, 1953) 
 

Matériel:  
 
Dj. Chraïf, Dj. Brame (Takhemaret) et Oued Mina (Tiaret) 
 
Description et interprétation 
 
Le Sagittichnus correspond à des petites structures hypichniales, de quelques 

centimètres de longueur. Son allure générale consiste à des têtes de flèches avec une 

quille médiane. 
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Cette trace a été rapportée à une origine hydrodynamique (Linck, 1949), mais 

ultérieurement, elle a été considérée comme une trace de repos d’une origine inconnue 

(Seilacher, 1953; Jones, 2008).  

 

L’environnement de cette trace n’est pas spécifique, elle a été attribuée à des 

environnements continentaux (Gluszek, 1995; Garvey & Hasiotis, 2008) et des milieux 

marins (Gordon, 1988).  

 

III. B. 26. Scolicia (de Quatrefages, 1849)  
 

Matériel: (Fig. 39D) 
 
El Abadla (Takhemaret) 

 
Description et interprétation 
 
L’ichnogenre Scolicia est préservé horizontalement, long de 10 cm environ et 

large de 1.5 à 2 cm, de forme bilobée et répartie symétriquement.  

 

Le Scolicia possède une grande diversité, dont des formes trilobées ont été citées 

par Schlirf (2002, 2005). Cette trace est attribuée à des échinodermes (Bromley et 

Asgaard, 1975; Smith et Crimes, 1983; Malpas et al., 2005), témoignant l’ichnofaciès à 

Cruziana (Uchman & Gaździcki, 2006) et pouvant supporter les chenaux tidales 

(Porębski 1995, p. 38).  

 

III. B. 27. Spongeliomorpha (Saporta, 1887)  
 

Matériel: (Fig. 39E) 
 
Kef el Hemmam (Frenda) 
 
Description et interprétation 
 
Le Spongeliomorpha correspond à un terrier horizontal sub-cylindrique, avec 

des stries irrégulières ou longitudinales, de longueur d’environ 15 cm sur 5 cm de 

largeur en moyenne. 
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Le Spongeliomorpha indique un substrat de type firmground (Ekdale et al., 1984 

in Rodriguez-Tovar et al., 2008). Il représente des terriers d’organismes limivores et 

d’habitat (domichnia) produits par des crustacés (Bromley, 1967). Il est plus commun 

dans les environnements marins peu profonds (Schlirf, 2000 in Hoffman et al., 2011). 

 

III. B. 28. Taenidium (Herr, 1877)  
 
            Taenidium barretti (Bradshaw, 1981) 
 

Matériel: (Fig. 39F et 40A et B) 
 
Dj. Brame (Takhemaret) et Kef el Hemmam (Frenda) 
 
Description et interprétation 
 
L’ichnogenre Taenidium est de forme arquée à légèrement rectiligne, pouvant se 

bifurquer en deux branches, faiblement cylindrique et sinueuse ou méandriforme.  

 

Le terrier apparaît segmenté, articulé et séparé par des formes en ménisque, 

constituant des paquets d’arcs. La distance entre deux lamines en ménisque est 

généralement constante. Le diamètre du terrier peut varier entre 5 et 10 mm avec une 

longueur de 10 cm. 

 

L’ichnoespèce Taenidium barretti consiste à un terrier endichnial, horizontal, 

oblique à vertical, légèrement courbé à branchu ou cylindrique, large de 0.8 à 1 cm 

environ et long de 10 cm. Les ménisques sont de forme arquée, localement 

discontinues. Certaines études suggèrent que ces ménisques correspondent à des 

alternances de sédiments fins et grossiers (Schlirf, 2005). 

 

Les Taenidiums sont produits par des organismes progressant axialement à 

travers le sédiment (Bromley et al., 1999), notamment des limivores (Squires & 

Advocate, 1984; Uchman et al., 2013). Les terriers se produisent au moment de 

l’accumulation des sédiments en faible profondeur (Locklair & Savrda, 1998). Ils sont 

rapportés à des milieux estuaires (Mayoral et al., 2013), à des environnements 

deltaïques dominés par les vagues, au shoreface inférieur et offshore transitionnel 

(Buatois & Mángano, 2011) et aux fonds marins (Uchman, 2007). 
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III. B. 29. Thalassinoides (Ehrenberg, 1944)  
 

Matériel: (Fig. 34A, Fig. 40 et 41) 
 
Béni Berdaâ, D j. Brame, Dj. Chraïf (Takhemaret), Dj. Boughachoua, Kef 

Lazreg (Frenda) et Oued Mina (Tiaret) 

 
Description et interprétation 
 

Le Thalassinoides est un terrier cylindrique branchu en T ou en Y, généralement 

formant des réseaux emboités horizontaux, avec des élargissements aux jonctions des 

branches. La longueur va de 5 à 20 cm et le diamètre varie entre 0.5 et 5 cm environ. 

 

L’ichnotaxonomie de cet ichnogenre a été plus discutée (e.g., Fürsich, 1973; 

Ekdale, 1992; Schlirf, 2000). Il apparaît souvent dans les substrats à grains fins, dont le 

recouvrement du sédiment n’est pas nécessaire (Hertweck, 1972; Bromley, 1990; 

Myrow, 1995), et se forme à quelques décimètres de la surface du fond (Monaco & 

Garassino, 2001) 

 

Le Thalassinoides est interprété comme étant une structure fodinichnia (e.g., 

Ekdale, 1992), ou domichnia (e.g., Myrow, 1995; Buatois et al., 2002), souvent 

attribuée à des crustacés (e.g., Bromley et Frey, 1974; Frey et al., 1984; Savrda, 1992).  

 

Dans les environnements modernes, cette trace est produite par des crustacés 

décapodes, des anémones et des poissons (Ekdale & Bromley, 2003), certains types de 

crevettes (callianasses) (Rodríguez-Tovar et al., 2008), des homards et des crabs 

(Ekdale, 1992). 

 

Le Thalassinoides est connu dans les environnements bien oxygénés à substrats 

de type softground et firmground (Kern & Warme, 1974; Bromley, 1990). Le 

paléoenvironnement varie depuis la zone littorale jusqu’à l’offshore externe et le cône 

détritique sous marin (deep-sea-fans) (Kim et al., 2002).  
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II. C. DISCUSSION 
 

Les ichnofossiles identifiés correspondent généralement à des traces de 

nourriture, d’habitat et de repos d’organismes endobenthiques et épibenthiques, attestant 

des substrats le plus souvent de type softground.  

 

Ces ichnofossiles apparaissent dans des milieux à hydrodynamisme élevé à 

modéré (Pemberton et al., 1992; Mayoral et al., 2013), impliquant ainsi des 

environnements oxygénés (Ekdale, 1985; Dam, 1990). Ils caractérisent l’ichnofaciès à 

Cruziana (MacEachern et al., 1999, 2007) qui pourrait correspondre à la zone coincée 

entre le shoreface et l’offshore.  

 

Ces assemblages peuvent être assimilés à l’ichno-association à Thalassinoides 

(sensu Gámez-Vintaned & Mayoral-Alfaro, 1992), caractérisant la période du beau-

temps (fair-weather) (Pemberton et al., 2001; Pemberton & MacEachern, 1997).  

 

Il s’agit du résultat de l’activité d’une communauté benthique sous des 

conditions énergétiques stables à la suite de l’affaiblissement des tempêtes, pendant 

laquelle les producteurs activent (Howard & Frey, 1984; Frey & Howard, 1985; 

Clausen & Vilhjàlmsson, 1986; Hurst & Pickerill, 1986; Bjerstedt, 1987).  

 

Les Chondrites et les Planolites sont considérées comme étant des traces de 

nourriture du milieu profond (Frey & Howard, 1985; Mattison, 1987), leur présence au 

sein des faciès de plate-forme traduisent des processus opérant au-dessous de la limite 

d’action des vagues de tempêtes (Malpas et al., 2005).  
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I. FACIES ET ENVIRONNEMENT 
 
I. A. INTRODUCTION 
 

Dans les plates-formes, les phénomènes d’érosion et de dépôts sont très 

communs, dus aux interactions des processus océanographiques et apports 

sédimentaires, contrôlés par des transgressions et des progradations (Swift & Thorne, 

1991; Hampson et al., 1999). Généralement, les sédiments sont dominés par des argiles, 

intercalées avec des sables, parfois des accumulations en forme de mégarides ou de 

bancs (Galloway & Hobday, 1996; Suter, 2006).  

 

Dans les plates-formes actuelles, les marées et surtout les tempêtes sont souvent 

responsables sur la mise en place des dépôts (e.g., Johnson & Baldwin 1996; Harris & 

Wiberg, 2002; Johnson & Baldwin, 1996; Bryant, 2001; Weiss & Bahlburg, 2006). Les 

matériaux sont redistribués par les vagues de tempêtes et transportés par les 

écoulements géostrophiques et les courants de turbidité (Fig. 42) vers l’offshore (e.g., 

Hamblin & Walker, 1979; Brenchley, 1985; Duke, 1990; Myrow & Southard, 1996; 

Midtgaard, 1996; Wheatcroft, 2000; Pattison et al., 2007).  

 

I. B. NOTIONS MODERNES SUR LES MILIEUX DE PLATE-FORME 
 
I. B. 1. PLATES-FORMES DOMINEES PAR LES TEMPETES ET/OU LES MAREES 

 
Plusieurs modèles se sont proposés pour la subdivision de la plate-forme. Dans 

la présente étude, nous avons opté le modèle de Readings & Collinson (1996), basé sur 

l’action des vagues, des tempêtes et des marées, donnant les zones suivantes (Fig. 43):  

 
I. B. 1. 1. Foreshore 

 
C’est une zone littorale située entre la marée haute et la marée basse. La 

profondeur peut varier de quelques centimètres à quelques mètres. Dans le cas d’une 

plate-forme en pente, la dérive du large peut atteindre cette zone. Elle est caractérisée 

par la fréquence de structures d’érosion-remplissage de chenaux (Lindhorst et al., 

2008). 
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Fig. 43- Subdivision de la plate-forme selon le modèle de Reading & Collinson (1996). 

 

I. B. 1. 2. Shoreface  
 

Elle est appelée aussi nearshore (Kumar & Sanders, 1976), avec une profondeur 

de 5 à 20 m, comprise entre la limite de l'action des marées basses et des vagues du 

beau-temps (fair weather wave base). Cette zone est marquée par des épisodes 

d’érosion et de sédimentation pendant la tempête (Vera & Molina, 1998; Lindhorst et 

al., 2008). Dans la partie supérieure de cette zone, peuvent exister des structures 

internes multiples (Lindhorst et al., 2008): des laminations de rides de vagues, des 

laminations horizontales, des lits en flaser « flaser bedding » et des litages obliques en 

mamelons « Hummocky cross-stratification » (HCS). Les sédiments peuvent comporter 

à la base, des graviers et des sables bien triés (Hart & Plint, 1995). Cette espace peut 

renfermer ainsi de nombreux fossiles, même des coraux représentant des récifs en début 

d’installation (Bàdenas & Aurell, 2001). 

 

Des ooïdes calcaires peuvent se former dans la zone qui s’étale du foreshore au 

shoreface, à la suite du ralentissement des conditions hydrodynamiques agitées. En plus, 

la désagrégation mécanique des squelettes engendre des grains calcaires et des boues 

carbonatées. 

 

I. B. 1. 3. Offshore transition  
 

Elle est située entre la limite de la zone du beau temps (fair weather) et la base 

d'action de vagues de tempêtes (storm wave base). ). Elle est dominée par des structures 

de tempêtes typiques (HCS et SCS ou Swaley cross-stratification) (Dott & Bourgeois, 

1982; Leckie et Krystinick, 1989; Cheel & Leckie, 1993; Yagishita, 1994). La zone 

d’offshore en dessous des vagues de tempête est dominée d’une sédimentation boueuse.  
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Toutefois, des tempêtes exceptionnelles peuvent se manifester dans la partie 

distale de la plate-forme sous forme des alternances minces de sables fins avec des 

mudstones. 

 

I. B. 1. 4. Offshore  
 

C’est la partie la plus externe de la plate-forme (outer shelf), située au-dessous 

de la limite des vagues de tempêtes. Elle est prédominée par des sédiments en 

suspension (e.g., Brenchley & Newall, 1982; Swift et al., 1983; Mc-Cave, 1985), dus 

aux plusieurs mécanismes: courants du fond, dérive littorale et courants de turbidité 

(e.g., Morton, 1981; Swift et al., 1983; Walker, 1984; Brenchley et al., 1986 in Rossetti, 

1997) et des tempêtes violentes (Horikawa & Ito, 2009). Parfois, la sédimentation peut 

enregistrer des laminations obliques de vagues (Norris & Hallam , 1995). Les faciès de 

cette zone sont caractérisés par des épaisseurs réduites, une granulométrie fine (e.g., 

Aigner & Reineck, 1982; Myrow, 1992) et une sédimentation rapide (Webby, 1970, p. 

105). Ces faciès sont également liés à l’approfondissement du littoral (Thompson,1937; 

Clifton, 1969; Davidson-Arnott & Greenwood, 1976; Hunter et al.,1979; McCubbin, 

1982; Davis, 1985; Elliott, 1986; Hiroki & Terasaka, 2005).  

 

Cet environnement est marqué par des périodicités sédimentaires (Hobday & 

Reading, 1972), qui se traduisent par des alternances de boues micritiques et des 

carbonates biodétritiques (Ager, 1974; Hakes, 1976) ou des dépôts argilo-silteux 

représentant des tempéstites distales (Bàdenas & Aurell, 2001). Des structures de 

déformation synsédimentaire ont été distinguées dans cette zone (Brenchley & Newall, 

1977; McLaughlin & Brett, 2004).  

 

I. B. 2. SEDIMENTATION TURBIDITIQUE EN PLATE-FORME  
 

Outre les processus sédimentaires précédemment cités, des écoulements 

gravitaires (Fig. 44) peuvent se manifester sur la plate-forme: le transport en masse 

(Nardin et al., 1979) représenté par les flots de débris (sensu Shanmugam, 1997), les 

flots liquéfiés, les flots de grains (Lowe, 1979; 1982) et les écoulements turbiditiques 

(séquence de Bouma). Ces phénomènes ont été attribués à des basculements de la pente 

(Normark & Piper, 1991; Kneller & Buckee, 2000), des arrivées soudaines des eaux 
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fraiches contenant de larges quantités de sédiments en suspension liés aux tempêtes 

(Mulder & Syvitski, 1995; Kneller & 
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fraiches contenant de larges quantités de sédiments en suspension liés aux tempêtes 

(Mulder & Syvitski, 1995; Kneller & Buckee, 2000). Des phénomènes turbiditiques ont 

été signalés dans les rivières et les plaines d’inondation dus aux eaux de fonte des glaces 

(Hesse et al, 2004; Hicks et al., 2004). 

 

I. C. FACIES ET INTERPRETATION 
 
I. C. 1. INTRODUCTION 
 

L’étude moderne des environnements sédimentaires est basée essentiellement 

sur la définition et la description des différents faciès rencontrés au sein de la série 

étudiée. L’interprétation de ces faciès est primordiale, dont leur regroupement en 

association de faciès envisage les milieux sédimentaires correspondants. 

 

Au cours de l’intervalle Oxfordien moyen à supérieur, la plate-forme du 

domaine tlemcenien oriental était le siège de trois types de sédimentation: (i) une 

sédimentation détritique au début de l’Oxfordien moyen; (ii) une sédimentation 

carbonatée durant l’Oxfordien supérieur; (iii) retour du flux sédimentaire détritique 

jusqu’à la fin de l’Oxfordien supérieur. 

 

I. C. 2. NOTION DU FACIES ET BREF HISTORIQUE 
 

Le faciès est un terme introduit en XVIIème siècle, utilisé ensuite plus largement 

dans les études sédimentaires, avec des sens diversifiés. C’est à Gressly (1838) qu’on 

doit la notion moderne du faciès désignant l’aspect de chaque groupement de roches 

contemporaines. Haug (1903) a défini le faciès comme étant l’ensemble des caractères 

lithologiques (lithofaciès) et paléontologiques (biofaciès) d’un dépôt. Selley (1970) 

définit le faciès selon les paramètres suivants: la géométrie, la lithologie, le contenu 

paléontologique, les structures sédimentaires et le type du paléocourant.  

 

I. C. 3. DESCRIPTION ET INTERPRETATION DES FACIES  
 

L’analyse sédimentologique de la Formation des Argiles de Saïda dans les 

secteurs explorés a permis de mettre en évidence dix-neuf faciès sédimentaires-types, 

reflétant des processus de dépôts variés (Fig. 45): 
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Faciès F1: Argile à stratifications lenticulaires (lenticular bedding) (Fig. 46) 
 

Ce faciès marque la partie basale de la coupe de Kef Lazreg (Frenda). Le faciès 

argileux apparaît sous forme de lamines peu épaisses et discontinues recouvrant les 

rides et sont confinées dans les creux de ces dernières.  

 

Les stratifications lenticulaires sont associées aux laminites constituées 

d’alternance de lits contrastées d’argilites grisâtres avec des grès très fins de couleur 

jaunâtre. Ce faciès surmonte des grès à laminations de rides de vagues ou des grès à 

base érosive, à laminations obliques et surfaces de réactivation. 

 

Ce type de stratifications est rapporté à des variations de l’action des marées où 

les sédiments grossiers se déposent pendant les périodes d’énergie suffisante (vives-

eaux), alors que les particules plus fines (silts/argiles) se décantent pendant les épisodes 

d’énergie plus faible (mortes-eaux) favorisant des drapages silto-argileux (in Bouterfa, 

1999). 

 

Faciès F2: Couplets argile/grès (Fig. 46) 
 
 Il s’agit d’une alternance rythmique et régulière d’argiles verdâtres avec des grès 

jaunâtre, sous forme de lamines à couleurs contrastées. Ce faciès caractérise la partie 

basale de la série qui affleure dans la coupe de Kef Lazreg (Frenda). Ces lamines 

rythmiques sont accompagnées de laminations de rides de vagues et des stratifications 

lenticulaires.  

 

Les couplets argile/grès sont le résultat de répétitions périodiques entre deux 

cycles de marées (in Benyoucef, 2012): vives-eaux (spring tides) pendant lesquels se 

déposent les grains grossiers (drapage d’étale de flot) et mortes-eaux (neap tides), 

favorisant la décantation des argiles en suspension pendant les étales de marées 

(drapage d’étale de jusant). 
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Faciès F3: Conglomérat (Fig. 47 et 48) 
 
 Ce faciès est présent uniquement dans l’unité inférieure de la Formation des 

Argiles de Saïda dans la coupe de Djebel Brame, sous forme de deux chenaux remplis 

de galets sub-anguleux à sub-arrondis, hétéromorphes, et polygéniques (calcaire, grès et 

boules d’argiles), de débris de bois silicifiés et polypiers solitaires.  

 

 Le premier chenal montre une épaisseur maximale de 3,70 m pour une largeur 

de 12 m environ, coiffé par un banc gréseux biseauté d’épaisseur maximale de 0.80 m. 

Ce dernier forme avec les conglomérats sous-jacents un passage brutal, il est matérialisé 

par de nombreuses surfaces d’érosion (Fig. 48) et des séquences rythmiques composées 

des termes de grès massifs passant aux termes granoclassés, des laminations 

horizontales et des laminations obliques unidirectionnelles. La surface offre des rides de 

courant associées à des bioturbations et un plaquage faunique. 

 
Le deuxième chenal conglomératique constitue une corniche de 0.20 à 0.30 m au 

sommet de la première bute. A l’inverse du premier chenal, un passage brutal est 

distingué à partir d’un banc gréseux vers ce niveau conglomératique. Ce dernier est 

matérialisé également par une surface bioturbée et un plaquage faunique.  

 
L’absence d’organisation interne et la taille des éléments indiquent un dépôt mis 

en place par des mécanismes de transport en masse (Breda et al., 2007). Deux 

hypothèses sont évoquées: (i) écoulements gravitaires subaériens similaires à ceux qui 

sont décrits par Blair & McPherson (1994), dont la présence d’une matrice silto-

argileuse suggère un déplacement par un écoulement de débris non cohésifs (debris 

avalanching de Prior & Bornhold, 1990). (ii) Ces conglomérats peuvent être interprétés 

également comme étant des dépôts de turbidites et de débrites liés ou co-génétiques 

(linked ou co-genetic sensu Haughton et al., 2003, 2009; Talling et al., 2004). Ces 

derniers caractérisent généralement des écoulements intermédiaires ou des dynamiques 

composites (Gladstone & Pritchard, 2009). La présence de ces conglomérats 

lenticulaires dans un contexte littoral indique la zone de shoreface (e.g., Jutras et al., 

2006; Johnstone et al., 2006), influencée par des vagues de tempêtes hautes susceptibles 

de transporter de gros éléments (Corcoran, 2008). 
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Fig. 48- A: Détail de la Figure 48A avec le passage des conglomérats (1) au faciès 
gréseux sus-jacent (2); B: représentation schématique de la Figure A (Dj. Brame, 
Takhemaret). 
 

Faciès F4: Grès granoclassé 
 

Ce faciès est observé en particulier dans l’unité argilo-gréseuse inférieure à 

Djebel Brame. Il forme la base des bancs gréseux intercalés dans les argiles, de 

morphologie lenticulaire et à surface basale irrégulière ou érosive. Cette surface 

renferme le plus souvent des figures d’affouillement.  

 

Le granoclassement normal est composé de graviers passant à des grès de taille 

moyenne. Ce terme granoclassé peut être répétitif à l’échelle d’un banc ou passer 

directement à des laminations horizontales. 

 

Ce faciès correspond au terme « Ta » de Bouma (1962) reflétant des variations 

dans la vitesse d'écoulement et de la compétence des courants de turbidité (Horikawa & 

Ito, 2009). Il peut être interpréter comme le résultat d’un processus épisodique des 

turbidités de densité élevée (Pickering et al.,1986, 1989; Màngano & Buatois, 1996). 

 

Faciès F5: Grès massif (Fig. 49) 
 

Ce faciès correspond à des bancs gréseux centimétriques à pluridécimétriques, 

sans structure interne et à base érosive, observé dans tous les secteurs étudiés. Il forme 

le premier terme des suites distinguées, organisées comme suit: grès massif passant au 

sommet à des grès fins, laminations horizontales, laminations de rides grimpantes et des 
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figures de déformation synsédimentaire. représenté seulement par des bancs individuels 

d’épaisseur  
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figures de déformation synsédimentaire. Dans certains cas, les grès massifs deviennent 

latéralement un terme granoclassé. 

 

Deux origines sont supposées pour l’interprétation de ce faciès: (i) une 

combinaison avec les turbidites (Fig. 44, p 122) est faite par Harms & Fahnestock 

(1965), ce qui peut être interprété par le passage latéral d’un grès massif à un grès 

granoclassé. Les grès massifs sans structures peuvent enregistrer des dépôts de densité 

supérieure des courants de turbidité (Lowe, 1982) ou des flots de débris sableux 

cohésifs (cohesive sandy debris flow) (Shanmugam & Moiola, 1994; Shanmugam, 

1999; Stow & Johansson, 2000). Dans ce cas, l’écoulement turbulent supérieur qui 

génère les turbidites classiques (Postma et al., 1988) érodent les lamines déposées 

(Paciullo et al., 2007). (ii) La mise en place peut être expliquée ainsi, par l’effet d’une 

sédimentation très rapide lors d’un événement court et de haute énergie (e.g., Allen 

1984; Miall, 1996), assimilé à des tempêtes. Ces dernières situations bathymétriques 

sont coincées entre l’action des vagues normales (below fair-weather wave base) et 

l’action des vagues de tempêtes (storm wave base), ce qui correspond à la zone de 

shoreface inférieur et la zone d’offshore (McCubbin, 1982; Reading & Collinson, 1996; 

Lubeseder et al., 2009).  

 

Faciès F6: Grès à laminations horizontales (Fig. 48, 49 et 50) 
 

Ce faciès est associé à des structures hydrodynamiques variées: grès massifs, des 

termes granoclassés et des laminations de rides de vagues. Il se présente parfois en un 

seul banc à laminations horizontales fines à base érosive; il est coiffé à la surface 

supérieure par des rides de courant de différents types. Dans certains cas, les 

laminations horizontales sont distinguées par des lamines de couleur différente.  

 

Selon les modèles classiques de Allen (1985) et de Blatt et al. (1980) (Fig. 51), 

les laminations horizontales représentent un régime d’écoulement supérieur (Payros et 

al, 2000).  

 

Ces modèles expliquent la relation entre la taille des grains et la puissance 

d’écoulement, dont les laminations horizontales sont positionnées dans la zone du 
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régime des rides de courant (A). Il marque le point de départ, indiqué par la lettre « a », 

et 
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régime des rides de courant (A). Il marque le point de départ, indiqué par la lettre « a », 

et interprété comme étant des crêtes rectilignes représentant des formes originelles des 

rides de courants passant à des crêtes ondulées. Plus récemment, Ferry (2015) attribue 

ce type de laminations à la plage proprement-dite (zone de déferlement), surmontées par 

des HCS. 

 

 
 
Faciès F7: Grès à HCS (Fig. 52 et 53) 
 

Il est exceptionnellement abondant dans la coupe de Djebel Chraïf 

(Takhemaret). Ce faciès se présente généralement en bancs centimétriques en alternance 

avec des grès à laminations de rides grimpantes. Il peut être associé à des grès massifs 

(Gm; Miall, 1986) ou des laminations horizontales (Lh). Les structures en HCS 

présentent des lamines qui ont tendance à s’épaissir dans les creux et à s’amincir au 

niveau des bombements. L’inclinaison des laminations ne montrent pas une orientation 

préférentielle. 
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Les HCS peuvent correspondre au terme médian d’une séquence de tempête 

(Monaco, 1994). Cette séquence peut être représentée par trois termes superposés: (a) 

dépôt grossier granoclassé de remplissage; (b) des laminations en HCS et (c) un terme 

sommital formé de siltite ou de lutite.  

 

Les structures de type HCS sont considérées comme diagnostique des plates-

formes marines dominées par les tempêtes (Harms, 1975; Brenchley, 1985), dans la 

zone coincée entre le shoreface et l’offshore (e.g., Walker, 1979, 1982, Bourgeois, 

1980; Hunter & Clifton, 1982; Einsele & Seilacher, 1982; Duke, 1985; Brenchley, 

1989; Höck et al., 2006).  

 

Elles peuvent exister également à plusieurs dizaines de kilomètres des côtes, 

dominées par un faciès silteux (Aigner, 1985). Certains auteurs ont montré que la mise 

en place est due soit à un écoulement supérieur de haute vélocité oscillatoire 

(bidirectionnel), ou même un écoulement unidirectionnel de vélocité faible à modérée 

(Arnott & Southard, 1990). Les mêmes résultats ont été obtenus par l’étude des 

anciennes tempêtes sableuses (Beukes, 1996; Nottvedt & Kreisa,1987; Midtgaard, 

1996). 

 

Walker & Plint (1992) ont distingué deux types d’HCS: (i) des HCS liées à des 

tempêtes proximales, matérialisées par des niveaux à bases érosives et à débris 

grossiers, et (ii) des HCS liées à des tempêtes distales caractérisées par des sables 

laminés et à grains fins.  

 

Ultérieurement, Pomar et al. (2012) ont rediscuté l’origine des HCS. Ils ont 

attribué ces structures à des vagues internes (internal waves). Cette dernière origine a 

été controversée par certains auteurs (e.g., Quin, 2011; Shanmugam, 2012).  

 

Les expérimentations modernes ont témoigné la génération des HCS au-dessus 

de la limite d’action des vagues de tempêtes (Dumas & Arnott, 2013), alors que les SCS 

sont générées entre la limite d’action des vagues normales et la limite des vagues de 

tempêtes. 
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Récemment, Ferry (2015) rapporte les HCS à l’action des houles dans l’avant-

plage (inshore), coïncidant avec la zone située entre le shoreface et l’offshore. Ces 

structures apparaissent en accrétion verticale uniquement hors de l’action de la marée, et 

grâce à la marée descendante, leur structure interne passe en accrétion latérale.  

 
Faciès F8: Grès à laminations de rides de vagues (Fig. 46 et 54) 
 

Ce faciès est observé dans l’ensemble des secteurs étudiés. Il correspond à des 

bancs gréseux présentant à l’interface des lamines opposées à profils symétriques, 

s’interpénétrant ou s’entrecoupant entre elles. Dans la coupe de Kef el Hemmam, le 

faciès F8 est représenté par des bancs gréseux à lamines ondulées superposées. Ces 

lamines montrent des profils symétriques et sont achevées au sommet du banc par des 

rides de vagues de différents types: rides à crêtes régulières plus ou moins rectilignes, 

rides allongées ou rides sinueuse bifurquées (Fig. 55).  

 
Les structures à rides de vagues témoignent des écoulements oscillatoires de 

vagues (Boersma, 1970; de Raaf et al., 1977; Rossetti, 1997), qui favorisent la 

dispersion des particules silicoclastiques fines vers le large (Stewart, 1978; Payros et al, 

2000). Elles sont caractéristiques d’un milieu de shoreface supérieur (Heward, 1981; 

McCubbin, 1982). 

 

Certains auteurs signalent ce type de structures dans la zone de shoreface 

(Nichols, 2009) et la zone de transition shoreface-offshore dominée par les tempêtes 

(Leckie et Krystinick, 1989; Yagishita, 1994).  

 
Faciès F9: Grès à laminations obliques en rides grimpantes (Fig. 56 et 57) 
 

Ce faciès se rencontre en abondance dans l’unité argilo-gréseuse supérieure qui 

affleure à Djebel Chraïf, de façon relative dans l’unité argilo-gréseuse inférieure de 

Djebel Brame et Djebel Boughachoua. Il correspond à des lamines obliques, dont les 

limites entre les unités sont érosives. Ces structures sont considérées comme un stade 

intermédiaire entre les rides sinusoïdales et les rides asymétriques normales (Ferry, 

2008). Elles peuvent être associées à des laminations horizontales et des laminations de 

rides de vagues, constituant parfois des termes répétitifs. et à surface supérieure 

modelée par des rides de différentes formes. Les rides grimpantes  
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rides de vagues, constituant parfois des termes répétitifs et à surface supérieure modelée 

par des rides de différentes formes. Les rides grimpantes enregistrées dans la Formation 

des Argiles de Saïda sont assimilées à un modèle de variations du niveau marin: avec 

des points de pulsations et des conditions d’écoulement instables (Allen, 1973). 

 

Chaudhuri (2005) note que le passage vers le haut des rides grimpantes à des 

rides de vagues est un phénomène commun dans les dépôts des tempêtes. Ces structures 

peuvent être développées quand l’écoulement unidirectionnel emporte l’écoulement 

oscillatoire. La formation des rides grimpantes « climbing wave ripple-lamination » est 

attribuée à l’action des vagues (Kreisa, 1981; Buatois et al. (2000, ou des écoulements 

combinés « combined-flow ripples » (Myrow & Southard, 1991; Yokokawa et al., 1995; 

Pattison, 2005b). Ce type d’écoulements est généré vraisemblablement par l’effet des 

tempêtes (Morton, 1978; Nottvedt & Kreisa, 1987; Arnott, 1992). 

 

Faciès F10: Grès à laminations obliques unidirectionnelles (Fig. 57, 58 et 59) 
 

Ce faciès est formé de bancs gréseux à grains fins ou moyens, à base érosive et 

présentant des faisceaux de lamines qui plongent dans le même sens. Il s’agit des 

laminations obliques tabulaires, des laminations obliques tangentielles ou sigmoïdes 

(Fig. 58). Ces lamines sont liées génétiquement aux rides de différentes formes. Elles 

peuvent être tronquées en surface par des rides à profil asymétrique de plusieurs types 

(Fig. 59): des rides de courant unidirectionnel proprement dit (ou « ripple marks »), des 

rides lingoïdes ou des rides interférentes polygonales (cogénétiques). 

 

Les rides de courant sont liées à un écoulement de vitesse modérée, 

correspondant souvent d’un courant unidirectionnel. En cas d’un courant de marée 

accompagné à une distorsion d’onde de vague, il en résulte des formes interférentes 

polygonales.  

 

Les surfaces de troncature et de réactivation sont causées par de nouveaux 

faisceaux à laminations horizontales à sub-horizontales, donnant à l’ensemble une allure 

bipolaire (Fig. 60) témoignant d’une action tidale. Elles sont accompagnées des 
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structures d’échappement de fluides « escape structures », et indiquant une direction 

générale du paléocourant SW-NE. 
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structures d’échappement de fluides « escape structures », et indiquant une direction 

générale du paléocourant SW-NE. 

 

Le faciès F10 passe latéralement à des rides de vagues, ce qui implique l’action 

combinée des vagues normales et des marées attestant la zone de shoreface (Weimer et 

al., 1982). Actuellement, l’évolution des rides de courant est bien visible dans les 

ruisseaux qui s’écoulent sur les plages à marée descendante (Cojan & Renard, 1999). 

 

Egalement, l’écoulement responsable de la mise en place des rides de courant 

correspond à un courant équitable et unidirectionnel permettant de déterminer le sens du 

courant (Allen, 1968; High & Picard, 1974; Southard & Boguchwal, 1990; Bordy et al., 

2011).  

 

Faciès F11: Grès à lamines déformées (Fig. 60) 
 

Ce faciès se rencontre en particulier dans les coupes de Djebel Brame et de Kef 

el Hemmam. Il est représenté par des bancs gréseux centimétriques à grains fins, 

présentant à l’interface des laminations convolutées « convolute lamination » et des 

figures d’échappement de fluides « escape structure ». Les laminations convolutées 

montrent un plissotement des lamines sous forme de structures en dôme raides et en 

creux plus douces. Le plissotement des lamines devient intense vers le haut et peut être 

tronqué de manière abrupte. Il s‘agit des simples plissotements renversés au sens de 

Helwig (1970) et Woodcock (1976).  

 

Ces figures d’écoulement et d’échappement de fluides correspondent à une 

déformation plastique de sédiments partiellement liquéfiés peu après le dépôt. Elles 

peuvent être générées par trois mécanismes fondamentaux: aspiration, liquéfaction ou 

fluidisation (Lowe & LoPiccolo, 1974; Lowe, 1975). Elles peuvent être provoquées 

également par des secousses sismiques (Postma, 1983) et correspondent au terme « Tc » 

de la séquence de Bouma, 1962, habituellement observé dans les turbidites sableuses. 

Les structures d’échappement de fluides sont détectées aussi dans des dépôts tidaux 

actuels. 
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Pattison (2005) inclut les structures en flamme « flamme structurs » et les 

figures de charge « load-cast » dans les convolutes, tout en signalant que les grès ont  

été déposés rapidement, et que les argiles sous-jacentes se sont saturées en eau, en 

restant non consolidées durant leur dépôt. Stromberg & Bluck (1998) ont intégré les 

convolutes comme un type de figures d’échappement de fluides, déposées généralement  

pendant la sédimentation rapide de la mousse (Lowe, 1975; Allen, 1982, 1984).  

 

Faciès F12: Siltite à slumps (Fig. 60D et E) 
 

Ce faciès est répandu le long de la formation en lentilles inter-stratifiées avec les 

argiles dans tous les secteurs étudiés, épais de 0.01 à 0.10 m. Ces lentilles sont parfois 

affectées par des déformations de type slumps. Ce faciès se présente homogène, 

montrant dans certains cas de fine lamines horizontales ou entrecroisées, rarement en 

plaquettes ou avec litages déformés. Il apparaît souvent avec une géométrie lenticulaire 

et se trouve intercaler au sein des dépôts de tempêtes. Il correspond aux «mud-

tempestites» reconnues en Mer du Nord par Aigner et Reineck (1982) et traduit un 

dépôt à partir d’une suspension qui résulte d’une expression latérale des actions de 

tempêtes en milieu d’offshore distal. Des dépôts similaires de granulométrie très fine 

ont été attribués à des périodes transgressives en milieu d’offshore (Corcoran, 2008). 

 

Parfois, le passage entre les siltites et les inter-strates argileuses se fait 

graduellement par augmentation du pourcentage d’argile. Cette description est 

compatible avec les rythmites gradées ou « storm graded layers; SGL » qui sont 

attribuées à une dynamique de tempêtes en milieu d’offshore (Guillocheau & Hoffert, 

1988). 

 

Faciès F13: Siltite à sphéroïdes (Fig. 60E)  
 

Il s’agit des corps sédimentaires associés aux siltites, isolés ou coalescents et de 

taille centimétrique. Ces corps de nature gréseuse ou gréso-carbonatée ont un contact 

net avec l’encaissant, distingués uniquement dans l’unité inférieure de la formation à Dj. 

Brame. Ils ont une origine hydrodynamique attestée par la nature de leur contact, 

interprétés par Guillocheau (1983) et Hamoumi (1988) comme le résultat d’une 

dynamique de tempêtes en offshore distal d’une plate-forme peu profonde. 



PARTIE IV………………………………………………………………… ANALYSES SEDIMENTOLOGIQUES 

146 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 



PARTIE IV………………………………………………………………… ANALYSES SEDIMENTOLOGIQUES 

147 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 



PARTIE IV………………………………………………………………… ANALYSES SEDIMENTOLOGIQUES 

148 
 

Faciès F14: Calcaire oolithique et oncolithique (Fig. 61) 
 

Ce faciès carbonaté occupe surtout la partie médiane de la Formation des Argiles 

de Saïda. Il s’agit des chenaux calcaires discontinus, constitués de bancs oolithiques ou 

oncolithiques, d’épaisseur centimétrique à métrique présentant des laminations 

entrecroisées édifiées par des passées d’oolithes micritisées (Fig. 61A). Ces chenaux 

calcaires sont dolomitisés, et renferment aussi une faune benthique (gastéropodes, 

bivalves) et même pélagique (bélémnites). Il peut passer verticalement à des calcaires 

micritiques.  

 

Ce type de calcaires est rapporté à des conditions d’énergie élevée. Il peut être le 

résultat d’un dépôt dans une plate-forme peu profonde, à la limite d’action des vagues 

de tempêtes (Gonzalez, 1993, 1996).  

 

Faciès F15: Calcaire pseudo-noduleux à ammonites (Fig. 62) 
 

Ce faciès est observé à Djebel Brame, à Béni Berdaâ, Oum el Alou, et el Abadla. 

Il correspond à des niveaux de calcaires noduleux à pseudo-noduleux de 0.05 à 0.15 m 

d’épaisseur, ferrugineux et intensément bioturbés. La surface est sculptée, même 

disloquée, aboutissant à des galets dissociés et dispersés. Ce faciès est un véritable 

gisement d’ammonites souvent en dispositions post-mortelles. 

 

Les caractéristiques lithologiques et biologiques, ainsi que l’aspect noduleux des 

bancs du faciès F15 rappellent au faciès d’ammonitico-rosso, déposé dans un 

environnement de haut-fonds pélagiques (Elmi & Ameur, 1984).  

 

Mais L’existence de ce type de faciès intercalé au sein d’une sédimentation 

silico-clastique coïncide avec des moments de chute du taux de sédimentation 

(Aubouin, 1964; Elmi 1981a et b; Cecca et al., 1992). De notre part, on propose que ce 

faciès est lié à des ingressions marines, et correspondant à un milieu subtidal. 
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Faciès F16: Calcaire micritique 
 

Ce faciès est composé de bancs calcaires mudstones chenalisés, d’épaisseur 

centimétrique. Il présente sporadiquement des laminations horizontales, obliques, ou 

minces passées de lits bioclastiques. Ces dernières pourraient être déposées au-dessous 

de la limite des vagues de tempêtes. Ce type de faciès est rapporté à des plates-formes 

protégées (Gonzalez, 1996; Dupraz, 1999) et son dépôt est mis en place par décantation 

à la suite du paisiblement des tempêtes (Buatois et al., 2000). 

 

Faciès F17: Calcaire biodétritique (Fig. 63) 
 

Ce faciès est formé des bancs calcaires riches en faune benthique, d’épaisseur 

irrégulière, d’extension latérale plurikilométrique à Takhemaret et limitée à Frenda et 

Oued Mina. Morphologiquement, il se présente  sous trois aspects différents: (i) calcaire 

grumeleux friable; (ii) calcaire en bancs minces inter-stratifiés avec des argiles friables; 

(iii) calcaire compact à base irrégulière. La biophase est essentiellement composée de 

coraux solitaires, de brachipodes rhynchonelles et térébratules, de bivalves, d’oursins 

réguliers. Ce niveau calcaire biodétritique a été retrouvé un peu partout: Djebel Brame, 

Djebel Chraïf, Oum el Alou, Oued Mina et Kef Lazreg. Dans cette dernière localité, ce 

faciès a été baptisé les « Calcaires de Tounkira » (Ganev et al., 1980). A Djebel Chraïf, 

il se présente sous forme de petits chenaux emboîtés (Fig. 63C), dont l’examen des 

bancs peut montrer des laminations obliques surmontées de troncature d’érosion ou de 

réactivation, ainsi que des laminations de rides de vagues (Fig. 63). 

 

Le changement latéral de ce faciès carbonaté atteste d’importantes variations 

hydrodynamiques. Le milieu de dépôt peut être assimilée à des environnements 

coralliens de l'Oxfordien étudiés en plusieurs régions méditerranéennes (e.g., 

Lathuiliere et al., 1994). Un dépôt dans la zone de shoreface médian permet aux 

organismes de se survivre et d’assurer une certaine alimentation en apports détritiques.  

 

Les coraux devaient vivre dans un environnement protégé, plutôt calme. Ils 

pouvaient être détruits périodiquement par des tempêtes violentes et exceptionnelles qui 

brisaient beaucoup les squelettes des polypiers et emportaient de grandes quantités de 

vase sur le milieu environnant. La boue argileuse décantait ensuite dans des secteurs 



PARTIE IV………………………………………………………………… ANALYSES SEDIMENTOLOGIQUES 

152 
 

protégés.

est argumenté par des polypiers qui sont intacts et complets implantés dans les inter-

strates argileuses.  
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vase sur le milieu environnant. La boue argileuse décantait ensuite dans des secteurs 

protégés des vagues et des courants étouffant la plupart des coraux survivants. Celui-ci 

est argumenté par la fréquence des polypiers solitaires entiers et en bon état de 

conservation, implantés dans les inter-strates argileuses.est  

 

L’enrichissement en carbonates et l'augmentation de la biomasse, spécialement 

de la faune épibenthique adaptée à des substrats durs confirme la tendance à la 

diminution de profondeur.  

 

Faciès F18: Dolomie 
 

Ce faciès est représenté par des bancs dolomitiques, compacts, massifs, sous 

forme d’une corniche bien repérable dans la topographie et d’extension latérale 

importante. Cette corniche a été observée dans la région de Frenda (Kef el Hemmam, 

Fig.14, p. 40 et Djebel el Gada, Fig.18, p. 46) et à Oued Mina (Fig. 21, p 51). 

 

Ce faciès dolomitique renferme de grosses ovoïdes (Fig. 18C). Il a montré 

également des indices d’émersion matérialisés sur le terrain par la présence au sommet 

des bancs, de fissures karstiques remplies d’un matériel rougeâtre d’origine 

continentale. Le faciès F18 peut être attribué à un environnement de lagons isolés par 

des barrières (Détraz & Mojon, 1989; Meyer, 2000). 

 

Faciès F19: Argile 
 

Il s’agit d’un faciès mudstone de plate-forme marine, sans structure 

hydrodynamique, montrant parfois des nodules de septaria et des boules argileuses. Ces 

argiles sont mises en place par décantation (Blatt et al., 1980; Allen, 1985) ou en 

suspension par un dépôt rapide des particules argileuses au-dessous de la limite d’action 

des vagues du beau temps (Payros et al., 2000). 

 

Les niveaux localisés à septaria (Fig. 64) ont été rapportés par Elmi et Benest 

(1978) à l‘approfondissement maximal du milieu. Ciszak (1993) les appelle « assise à 

septaria », en les attribuant à des conditions de plate-forme proximale engagée dans un 

processus de comblement déclenché depuis le début du Callovien supérieur. 
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I. E. CONCLUSION ET DISCUSSION 
 

Les faciès-types définis et interprétés précédemment ont été groupés dans huit 

(08) associations de faciès notées de A à H, représentant des environnements de dépôt 

distincts (Fig. 65). 

 
Ces associations de faciès sont rapportées à deux types de plate-forme: plate-

forme détritique et plate-forme carbonatée, dont l’influence est régie selon la dynamique 

sédimentaire et selon l’action énergétique dominante. 
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I. E. 1. PLATE-FORME DETRITIQUE se distingue par trois associations de faciès: 
 
I. E. 1. 1. Association « A »: Foreshore à dominance tidale (Fig. 66) 

 
Cette association de faciès occupe la partie basale étudiée à Kef Lazreg (Frenda). 

Elle regroupe des grès à stratifications lenticulaires (F1), des couplets argile/grès (F2), 

des grès à laminations de rides de vagues (F8) et des argiles (F19). Ces faciès sont 

caractéristiques des environnements intertidaux équivalents au foreshore (Reineck et 

Wunderlich, 1968; Klein, 1977, in Rubino, 1984), affectés par des vagues normales. 

 
I. E. 1. 2. Association « B »: Shoreface-Offshore transition à dominance mixte (Fig. 67) 

 
Les dépôts de cette association de faciès constituent la base de la Formation des 

Argiles de Saïda qui affleure dans le Djebel Brame. Ils sont représentés par une 

alternance d’argiles verdâtres (F19) avec des conglomérats (F3), des grès granoclassés 

(F4), des grès à laminations horizontales (F6), des grès à HCS (F7), des grès à 

laminations de rides de vagues (F8), des grès à laminations en rides grimpantes (F9), 

des grès à laminations obliques (F8) et des grès à lamines déformées (F11). 

 

L’ensemble des caractères stratonomiques des bancs pourraient témoigner des 

milieux marins peu profonds, déposés pendant les périodes de bas niveaux (Plint & 

Nummedal, 2000; Posamentier & Morris, 2000). Ceci peut indiquer un front du delta en 

contexte de shoreface, où agissent les courants gravitaires et les vagues fortes (e.g., 

Traykovski et al., 2000; Ogston et al., 2000), les courants unidirectionnels de marées, 

les houles et les vagues de (e.g., Wright et al., 1986; Newman & Chan, 1991; Syvitski 

& Farrow, 1989; Orton & Reading, 1993; Pattison, 2005a). Des faciès identiques sont 

rapportés au même environnement sédimentaire (Chan et al., 1991; Cole & Young., 

1991; Cole et al., 1997) pouvant renfermer des termes de la séquence de Bouma (1962), 

affectés par des tempêtes et des ouragans d’hiver (Marsaglia & Klein, 1983 in Bàdenas 

& Aurell, 2001). Ces tempêtes engendrent des courants de retour sur le fond et sont 

capables de générer des courants de densité (turbidité) (Fig. 42, p 118) vers le large 

(Walker, 1984). Dans les environnements modernes, de telle dynamique sédimentaire 

est mise en évidence par l’interaction de nombreux processus: des vagues, des courants 

d’agitation et re-suspension dans le shoreface et la plate-forme proximale, Ces 

processus se traduisent sur l’offshore par de nombreux écoulements gravitaires des 
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proxima le, qui se traduisent 

sur l’offshore par de nombreux écoulements : écoulements gravitaires  
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sédiments (Wright et al., 2001; Wright & Friedrichs, 2006); des écoulements 

géostrophiques combinés ou courants de turbidité (e. g., Hamblin & Walker, 1979; 

Midtgaard, 1996; Wheatcroft, 2000; Pattison et al., 2007). Par conséquent, les courants 

de turbidité correspondaient à des réponses à l’impact des ondes de vagues de tempêtes 

sur des fonds sableux (sensu Mastbergen & Van-Den Berg, 2003). 

 

Les niveaux à laminations convolutées et les structures d’échappement de 

fluides peuvent renseigner sur des turbidites sableuses (« Tc » de Bouma) (Shanmugam, 

2000) ou une sédimentation rapide de la mousse (Lowe, 1975; Allen, 1984). Les traces 

fossiles reconnues dans les dépôts de cette association de faciès correspondent à la 

partie proximale de l’ichnofaciès à Cruziana caractérisant la zone de shoreface-

offshore. 

 
I. E. 1. 3. Association « C »: Offshore transition-Offshore à dominance de tempêtes 

 
Cette association de faciès est signalée pratiquement dans tous les secteurs 

étudiés et coïncide avec les dépôts de la partie sommitale de l’unité inférieure et la 

quasi-totalité de l’unité supérieure. Elle est représentée par des argiles verdâtres (F19) 

en alternance avec des grès massifs (F5), des grès à laminations horizontales (F6), des 

grès à HCS (F7), des grès à laminations de rides de vagues (F8) et des grès à 

laminations en rides grimpantes (F9). Les argiles de cette association de faciès sont 

intercalées aussi par des plaquettes lenticulaires de siltite slumpée (F12) et par des 

niveaux de siltite à sphéroïdes (F13).  

 

Dans cette association on peut évoquer le Modèle de Chraïf, assimilé à celui de 

Colquhoun (1995) dans la « Formation de Roxburgh » au Sud-Est de l’Australie. Elle 

est matérialisée par des séquences tempestitiques à bases érosives et à alternances 

rythmiques d’argiles avec des grès. Celles-ci impliquent deux épisodes 

hydrodynamiques différents, traduisant l’action des tempêtes en milieu d’offshore 

transition à distal. Elles constituent des séquences de type « shelf-shoreface » (au sens 

de Brenchley et al., 1986) à périodes de tempêtes marquées par le dépôt des niveaux 

gréseux (storm-emplaced sands), suivies de phases hydrodynamiques plus clames 
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favorisant le dépôts des argiles et des siltities par décantation (slow fair weather 

mudstone deposition). 

 

Les caractères sédimentologiques et ichnologiques des dépôts de cette 

association de faciès traduisent l’action des tempêtes en milieu d’offshore transition à 

distal, dont les producteurs activent pendant la période post-tempête ou le beau-temps 

(fair-weather) (Pemberton & Frey, 1984; Bjerstedt, 1987). Des faciès identiques du 

Jurassique supérieur du sud de l’Espagne ont été attribués à des tempêtes distales (Vera 

et Molina, 1998). 

 

I. E. 2. PLATE-FORME CARBONATEE, elle rassemble les associations de D à H, qui 

représentent des environnements bien distincts (Fig. 68 à 70): 

 
I. E. 2. 1. Association « D »: Rampe carbonatée proximale (Fig. 69) 
 

Cette association de faciès coïncide avec les dépôts de l’unité argilo-carbonatée 

de la Formation des Argiles de Saïda, formée d’une alternance d’argiles verdâtres (F19) 

avec des bancs calcaires oobiomicrosparitiques à biopelmicrosparitique  de texture 

packstone à grainstone (F14). Les dépôts de cette association de faciès peuvent être 

ainsi assimilés à un environnement peu profond (Molina et al., 1997) 

vraisemblablement de type offshore transition, où se génèrent les tempestites 

oolithiques près de la limite d’action des vagues de tempêtes (Gonzalez, 1996) (Fig. 

68). Des dépôts identiques dans la Formation de Hauptrogenstein d’âge jurassique 

supérieur (Nord de la Suisse) (Gonzalez, 1996) ont été rapportés à la partie médiane 

d’une rampe carbonatée dominée par une énergie modérée à élevée.  

 

I. E. 2. 2. Association « E »: Milieu subtidal 
 

Cette association de faciès est constituée par des argiles verdâtres (F19) à 

intercalations sporadiques de calcaires pseudo-noduleux, riches en d’ammonites (F15). 

Elle reflète un environnement de haut-fond pélagique, où s’opèrent l’activité biologique 

intense et l’hydrodynamisme fort, attesté par l’accumulation amalgamée des ammonites. 

Cet environnement a été attribué aussi pour des niveaux similaires dans l’ammonitico-

rosso du Jurassique de la Méditerranée occidentale (Elmi et Ameur, 1984). 
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I. E. 2. 3. Association « F »: Plate-forme carbonatée protégée  
 

Cette association de faciès est édifiée par des calcaires micritiques (F16) et des 

argiles verdâtres (F19) de la deuxième unité lithostratigraphique. Elle indique un milieu 

de plate-forme protégée, dans laquelle se décantent les argiles et se précipitent les 

calcaires micritiques durant les périodes de faible énergie hydrodynamique, à la suite de 

la décélération de la comptétence des tempêtes (Dupraz, 1999; Buatois et al, 2000). 

 

I. E. 2. 4. Association « G »: Bancs peu profonds à dominance des tempêtes (Fig. 69 et 
70) 
 

Cette association de faciès est composée d’une alternance d’argiles verdâtres 

(F19) avec des calcaires biodétritiques (F17), riches en brachiopodes, bivalves, oursins, 

polypiers et gastéropodes. Elle indique l’installation d’un milieu de plate-forme 

carbonatée à influence de tempêtes. 

 

Les séquences binaires formées de calcaires biodétritiques-argiles indiquent des 

fluctuations d’énergie hydrodynamique: (i) des épisodes de haute énergie (ou tempêtes) 

qui permettent la resédimentation du benthos accumulé durant l’arrivée d’un flux 

terrigène, (ii) des épisodes d’atténuation courantologique (post-tempêtes) responsables 

au dépôt des argiles par décantation et au biomasse (Jank et al., 2006; Sharafi et al., 

2012). Dans les Monts Jura, des dépôts similaires et de même âge ont été interprétés 

comme des barres internes péri-récifales (Dupraz, 1999). 

 
I. E. 2. 5. Association « H »: Lagon intertidal à supratidal (Fig. 70) 
 

Cette association de faciès est constituée des argiles verdâtres (F19) et des 

dolomies (F18), constituant les « Dolomies d’el Gada » au sommet de la Fm des A. S. 

qui affleure à Oued Mina et Frenda. Elle indique une importante chute du niveau marin, 

attestée par les indices d’émersion prolongée à la surface de ces dolomies. Il s’agit d’un 

environnement de lagon intertidal à supratidal, isolé par des barrières (Détraz & Mojon, 

1989; Meyer, 2000)  
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II. INTERPRETATION SEQUENTIELLE 
 
II. A. INTRODUCTION 
 

Le contenu faciologique (lithofaciès et biofaciès) disponible dans les différentes 

coupes sert d’argument pour faire une lecture de la tendance évolutive 

transgressive/régressive suivant une verticale. Il permet aussi d’argumenter les 

séquences géométriques (progradation/rétrogradation) de la plate-forme oxfordienne en 

relation avec l’évolution spatio-temporelle des dépôts, du domaine littoral jusqu’à la 

zone d’offshore. 

 

II. B. NOTIONS DE STRATIGRAPHIE SEQUENTIELLE  
 

La stratigraphie séquentielle c’est l’étude de la relation intime entre la lithologie 

et le temps stratigraphique concernant des strates répétitives, reliées génétiquement 

(Posamentier et al., 1988; Van Wagoner, 1995) et sont limitées par des surfaces 

d’érosion ou de non dépôts, ou des conformités corrélatives. Il s’agit d’un modèle 

d’analyse des cycles de sédimentation liés à des variations des apports sédimentaires et 

de l’espace disponible (ou accommodation) pour l’accumulation des sédiments 

(Posamentier et Allen, 1999). Selon Embry (2001), la stratigraphie séquentielle permet 

la reconnaissance et la corrélation des surfaces stratigraphiques qui marquent des 

changements dans les tendances sédimentaires. Ces changements sont essentiellement 

générés par l’interaction de la sédimentation, l’érosion et l’oscillation des niveaux de 

base. 

 

II. C. NOTION DE SEQUENCE  
 

Une séquence est une succession relativement conforme de strates sédimentaires 

reliées génétiquement. Ces strates sont limitées, à la base et au sommet, par des 

conformités ou par des non conformités corrélatives, pouvant correspondre à une 

surface de discordance (Mitchum, 1977). 
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La surface de discordance fait partie d’un sens large (Colombié, 2002) qui est la 

surface de discontinuité. Elle signifie des changements ou des coupures dans 

l’enregistrement sédimentaire (Heim, 1924; Hillgärtner, 1998), résultant d’une variation 

de faciès, et même sur le plan diagénétique et l’apport d’argiles (Clari et al., 1995; 

Hillgärtner, 1998; Strasser et al., 1999). 

 

La nomenclature des séquences est très variable: il s’agit de: « paraséquences » 

(Van Wagoner et al., 1990), « simple sequences » (Vail et al., 1991), « subtidal cycles » 

(Osleger, 1991), « deepening-shallowing sequences defined by sequence Boundaries » 

ou « deepening-shallowing sequences defined by transgressive surfaces » (Strasser et 

al., 1999)  

 

II. D. NOTION DE CORTEGES SEDIMENTAIRES 
 

Les cortèges sédimentaires ont été introduits dans le cadre des études en sub-

surface comme étant l’assemblage des systèmes de dépôts contemporains (Brown & 

Fisher, 1977), formant la subdivision de la séquence. Cette définition a pris un grand 

essor, et elle a été soutenue ultérieurement par un grand nombre d’auteurs, notamment 

ceux du groupe d’Exxon (Vail, 1987; Posamentier et al., 1988; Posamentier et Vail, 

1988; Van Wagoner et al., 1988, 1990; Galloway, 1989; Hunt et Tucker, 1992; Embry 

et Johannessen, 1992; Embry, 1993, 1995; Posamentier et Allen, 1999; Plint et 

Nummedal; 2000). 

 

Au niveau des affleurements, le terme « cortège sédimentaire » peut être 

substitué par « dépôt sédimentaire » (Strasser et al., 1999), en vue de la difficulté de 

visualiser la géométrie. 

 

II. E. IDENTIFICATION DES DISCONTINUITES SEDIMENTAIRES 
 

L’approche du terrain a permis de montrer de nombreuses discontinuités, 

correspondant soit à une baisse relative du niveau marin ou un approfondissement du 

milieu. Cependant, les limites reliées à une chute rapide (sequence boundary, SB) sont 

rares voire absentes. La caractérisation des différentes discontinuités peuvent être 

énumérées comme ainsi: 
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II. E. 1. SURFACES DE RAVINEMENT (Fig. 47 et 48) 
 

Ces marqueurs d’érosion caractérisent la surface basale des chenaux 

conglomératiques intercalés dans la base de la série étudiée. Ils indiquent généralement 

une tendance vers la diminution de la profondeur (shallowing-up) et témoignent d’une 

forte énergie hydrodynamique, capable d’arracher et de remanier des éléments de taille 

et de nature diverses, depuis les faciès sous-jacents ou les régions avoisinantes. 

 

II. E. 2. SURFACES BIOTURBEES 
 

Elles sont matérialisées par des surfaces sommitales irrégulières à rides 

défigurées par une association de traces d’activités organiques. La bioturbation étudiée 

suggère un substrat de type « softground » (Bromley, 1996). Ces surfaces bioturbées 

sont surtout reconnues dans les coupes de Djebel Brame (Takhemret), de Kef el 

Hemmam et de Kef Lazreg (Frenda). 

 

II. E. 3. SURFACES A RIDES (Fig. 55 et 59) 
 

Les surfaces sommitales des bancs gréseux intercalés dans les argiles sont ornées 

d’ondulations de différentes formes: des rides liées à l’action des vagues et des courants 

de marées ou même d’une action conjuguée des deux dynamiques. Ces rides signifient 

une rupture momentanée de la sédimentation. 

 

II. E. 4. SURFACES FERRUGINEUSES (Fig. 17, p. 44) 
 

Un exemple typique est distingué au sommet du troisième niveau fossilifère qui 

affleure dans la coupe de Kef Lazreg. Il se caractérise par une surface ferrugineuse de 

type « hardground » montrant des traces d'érosion sous-aquatique. A la base du banc, 

sont remarquées des accumulations bioclastiques lenticulaires minces, riches  en faune 

de bélemnites et d’ammonites. Les coquilles sont brisées et en mauvais état de 

conservation. La surface ferrugineuse observée témoigne d'une phase de vacuité 

sédimentaire (Montenat et al., 1997). 
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II. E. 5. SURFACES A FISSURES KARSTIQUES 
 

Ce type de rupture sédimentaire marque la surface supérieure des « Dolomies 

d’el Gada ». Il se présente sous forme de fissures verticales remplies d’un matériel 

micritique ferrugineux. Ces fissures sont considérées comme des véritables indices 

d’émersion affectant la plate-forme carbonatée. Dans la région de Frenda, l’équivalent 

latéral des « Dolomies d’el Gada » montre ainsi de grosses ovoïdes. Ces dernières 

indiquent également une diminution de la tranche d’eau. Ils confirment l’exondation 

progressive de la plate-forme carbonatée. 

 

II. E. 6. CONCENTRATIONS FAUNIQUES  
 

II. E. 6. 1. Niveaux à concentration d’ammonites (Fig. 62) 
 

Ils apparaissent, plus particulièrement dans les coupes du secteur de Takhemaret, 

sous forme de minces niveaux calcaires argileux, ferruginisés, intensément bioturbés, 

riches en ammonites. Cette concentration de faune pélagique témoigne de l’importance 

conjuguée des évènements biologiques et hydrodynamiques affectant le dépôt. Ces 

niveaux correspondent à des surfaces de transgression (transgressive surface, TS), 

attestant l’approfondissement du milieu de dépôt suite à la remontée du niveau marin 

relatif. 

 

II. E. 6. 2. Niveaux à concentration de faunes variées (Fig. 63) 
 

Ils correspondent à des niveaux calcaires biodétritiques riches en faune 

benthique et pélagique. Ces niveaux sont  datés de la Zone à Bifurcatus (base de 

l’Oxfordien supérieur) à Takhemaret, de la Zone à Plicatilis (base de l’Oxfordien 

moyen) à Frenda, un âge plus tardif (Oxfordien supérieur) à Oued Mina. Ils suggèrent 

une tentative d’installation d’une formation récifale, qui a été rapidement avortée sou 

l’influence des arrivées détritiques (étouffement rapide de la biophase), selon le modèle 

de « Give-up » au sens Neumann & Macintyre (1985). Ces niveaux peuvent être 

considérés aussi comme des limites de séquence (sequence boundary, SB), liées à la 

diminution de profondeur « shallowing-up » des faciès sous-jacents (Colombié, 2002), à 

cause de la chute du niveau marin relatif sans pour autant atteindre l’émersion. 
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II. E. 6. 3. Plaquages de faunes (Fig. 61) 
 

Ce type de discontinuité est représenté par des surfaces ocres péries de 

gastéropodes et de bélemnites recristallisés, qui s’installent au sommet des  calcaires 

oolithiques ou oncolitiques affleurant dans l’unité médiane de la coupe de Djebel 

Brame. Cette limite évoque un arrêt de la production carbonatée et représente la surface 

d’inondation maximale (Maximum-Flooding Surface, MFS) qui coïncide avec la hausse 

la plus rapide du niveau marin relatif. Cette discontinuité marque une tendance à 

l’approfondissement (deepening-up) des faciès sous-jacents. 

 

II. E. 7. DISCONTINUITES LITHOLOGIQUES 

Les discontinuités lithologiques marquent le passage entre deux faciès différents. 

Elles peuvent être liées soit à un changement dans l’énergie hydrodynamique, soit à des 

variations climatiques ou tectono-eustatiques. Plusieurs variétés de passage sont 

distinguées dans les secteurs étudiés: grès/argile, siltite/argile, calcaire/argile, 

grès/calcaire. 

 

II. E. 8. JOINTS ET DIASTHEMES (Fig. 49, p 130) 
 

Introduit par Lombard en 1956, les « joints » séparant les bancs correspondaient 

à des phases de ralentissement sédimentaire.  

 

Un diasthème sédimentaire (Mamet, 1964) correspond à une interruption 

temporelle de la sédimentation d'un banc qui se traduit par une rupture de la couche, 

sans qu'il y ait accumulation d'insolubles ou formation d'un joint. 

 

Dans les deux cas, il y a une reprise de sédimentation sans qu’il y aurait un 

changement des conditions, autrement-dit un ralentissement sans modification 

sédimentaire. Les diasthèmes sont fréquents dans les niveaux carbonatés, alors que les 

joints argileux séparent des bancs gréseux d’épaisseur décimétrique.  
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II. E. 9. DISCONTINUITES CARTOGRAPHIQUES 
 

Ce type de discontinuités est distingué au sommet de la formation étudiée à 

Takhemret. Il s’agit de la disparition des faciès typiques de la Formation des Argiles de 

Saïda et l’apparition des faciès de la Formation des « Grès de Sidi Amar », avec la 

première barre gréseuse d’épaisseur métrique, à stratifications obliques de grande 

ampleur. 

 

II. E. 10. SURFACES D’EROSION 
 

Ce sont des surfaces basales observées tant à la partie basale des bancs gréseux 

que les niveaux carbonatés. Dans les grès, ces limites sont souvent accompagnées des 

figures d’érosion basales (sole marks) avec ou sans traces fossiles. Ces surfaces sont le 

résultat d’un courant fort qui érode le substrat suivi du dépôt édifiant des séquences 

diversifiées. 

 

II. E. 11. NIVEAUX A SEPTARIAS (Fig. 64) 
 

Ce sont des niveaux localisés de nodules diagénétiques qui apparaissent dans les 

argiles, signalés dans tous les secteurs explorés. Les septarias sont attribués à un 

approfondissement maximal du milieu (Elmi & Benest, 1978), recevant une importante 

décharge détritique. 

 

II. F. ORGANISTATION SEQUENTIELLE (EXEMPLE-TYPE: 

TAKHEMARET)  
 

L’application de la notion de la stratigraphie séquentielle est souvent assez 

confuse en vue de la diversification des modèles (Posamentier et al., 1988; Van 

Wagoner, 1995; Posamentier et Allen, 1999).  

 

Pour ceci, on a choisi de proposer des ordres basés sur les épaisseurs puisque la 

durée n’est pas disponible toujours (nomenclature développée par Pasquier & Strasser, 

1997). Selon ce modèle, les faciès sédimentaires s’empilent au cours du temps 

engendrant plusieurs ordres de séquences. 
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II. F. 1. SEQUENCES ELEMENTAIRES (Fig. 71) 
 

Les séquences élémentaires sont celles des séquences génétiques de Homewood 

et al. (1992), que Vail et al. (1991) les placent dans l’ordre 6, tandis que Ferry (1991) 

leur qualifie de cycles élémentaires, avec une durée de 20Ma. De point de vue 

descriptive, il s’agit des plus petites unités stratigraphiques identifiables à 

l’affleurement, formées par un couplet banc/inter-banc, d’ordre centimétrique à 

décimétrique (Goodwin & Anderson, 1985). Il s’agit des séquences binaires grès/argile 

ou calcaire/argile (Delfaud, 1974). La dynamique est interprétée comme étant une forte 

période énergétique (tempêtes, houles…) pendant laquelle se déposent des éléments 

grossiers, alternée d’une période d’atténuation capable de la décantation des argiles.  

 

II. F. 2. SEQUENCES DE COURT TERME (SMALL-SCALE SEQUENCES) (Fig. 72 et 73) 
 

Elles sont notées SCT1 à SCT12 (Fig. 72 et 73), leur épaisseur varie de quelques 

décimètres à plusieurs dizaines de mètres. On peut distinguer grosso-modo deux types 

de tendances: séquence d’approfondissement (deepening-up) et de diminution de 

profondeur (shallowing-up). Le premier type domine l’Oxfordien moyen (une grande 

partie de l’unité inférieure), elles sont limitées dans la plupart du temps par des surfaces 

transgressives (ST). Ces séquences sont souvent édifiées par des séquences élémentaires 

de type grès/argile ou siltite/argile, délimitées par des discontinuités mineures souvent à 

bases érosives et à rides au sommet, coïncidant avec l’offshore à l’offshore distal. Les 

séquences de type calcaire/argile sont distinguées au niveau de l’unité argilo-

carbonatée. 

 

Le second type (shallowing-up) est distingué au niveau du Djebel Brame, avec 

des séquences élémentaires constituées de conglomérat/grès ou de grès centimétriques à 

décimétriques interstratifiés avec des inter-lits argileux. Leur dynamique suggère 

nettement une diminution de profondeur vers un environnement de shoreface ou un 

littoral emporté par l’hydrodynamisme varié. A Kef Lazreg (Frenda), l’empilement des 

séquences binaires grès/argile indique une zone de foreshore à influence tidale.  
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II. F. 3. SEQUENCES DE MOYEN TERME (Fig. 72 et 73) 
 

Au cours du temps, les séquences du court terme s’empilent pour engendrer des 

séquences de moyen terme, d’épaisseur variable de moins de 10 m à plus de 100 m et 

développant par conséquent des différents dépôts sédimentaires (au lieu des cortèges 

sédimentaires). Leur développement selon un profil vertical est dépendant de 

l’extension des faciès. On peut distinguer le suivant: 

 

- Séquences de moyen terme1 (SMT1, Fig. 72A) de tendance transgressive-

régressive, entre la première surface transgressive ST1 notée « SA1 » (première surface 

d’el Abadla=la base de la Zone à Parandieri) et s’achève au sommet par le deuxième 

niveau conglomératique à surface bioturbée notée SRTB1 (surface de ravinement 

typique de Brame1). Cette séquence est matérialisée par des dépôts transgressifs (DT1), 

documentés par une grande quantité de terrigènes. Ceux-ci sont remobilisés par la 

transgression oxfordienne, représentant un environnement d’offshore. Cette 

transgression témoigne un approfondissement du milieu, dominé surtout par des faciès 

argileux, avec des niveaux gréseux fins ou lentilles de siltites, indiquant des tempêtes 

distales. Il s’agit en effet, d’un demi-cycle d’approfondissement (deepening-upward 

hemi-cycle sensu Lubeseder et al., 2009). Le demi-cycle régressif consiste à une période 

érosive, correspondant à des dépôts de bordure de plate-forme (DBP1), compris entre 

deux surfaces de ravinement (surface de ravinement typique de Brame1 et 2; notées 

SRTB1 et SRTB2). Des faciès identiques ont été décrits par Suter & Clifton (1999), 

rapportés à des prépondérances hydrodynamiques mixtes.  

 

- Séquences de moyen terme2 (SMT2, Fig. 72B) à tendance transgressive, qui 

marque la fin de l’Oxfordien moyen, où les faciès s’agencent en dépôts transgressifs 

(DT2) et témoignent le retour à la dynamique d’approfondissement. Ces séquences 

évoluent d’un shoreface (ou domaine littoral) aux conditions d’environnement 

d’offshore, soulignées par des faciès argileux, dépôts argilo-silteux et gréseux à 

caractère de tempêtes distales.  

 

- Séquences de moyen terme3 (SMT3, Fig. 73) qui est édifiée par l’agencement 

des dépôts du haut niveau (DHN) et des dépôts de bordure de plate-forme (DBP2). Elle 
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évolue à partir d’une plate-forme carbonatée jusqu’à une plate-forme siliciclastique 

dominée surtout par l’action des tempêtes. Ce constat exprime une dynamique de 

comblement avec une diminution progressive de profondeur. Les dépôts du haut niveau 

représentent des corps sédimentaires progradant contemporains à une phase de stabilité 

ou diminution lente du niveau marin (Cubayne et al., 1989). 

 

La séparation entre ces dépôts (DHN) et ceux des précédents (DT, représentant 

la plate-forme distale ou offshore) peut être témoignée par de nombreuses ruptures 

sédimentaires. Ces dernières interprétations sont des discontinuités de montées rapides 

des niveaux marins, représentant des phases de vacuité de différents types (Cubayne et 

al., 1989) ou ‘’d’affame’’ (Comm. Orale, Benhamou). Dans ce cas, le niveau à 

ammonites qui date la Sous-Zone à Stenocycloides représente un niveau de 

concentration sur lequel s’achève le DHN. 

 

Cette séquence (SMT3) est de tendance transgressive-régressive s’achevant par 

des dépôts de bordure de plate-forme (DBP2). A cet effet, elle peut être considérée 

comme un demi-cycle régressif. Elle est matérialisée par des sédiments terrigènes, 

mêlés parfois par quelques niveaux carbonatés (biodétritiques), associés à de 

nombreuses surfaces d’érosion (figures d’érosion de base). Cette séquence indique des 

milieux de haute énergie et de transit du matériel détritique.  

 

La tendance évolutive est surtout indiquée par une diminution accrue de 

profondeur (shallowing-up) des faciès sous-jacents, accompagnée d’une augmentation 

de l’énergie hydrodynamique. Cette dynamique est maintenu jusqu’aux premiers 

niveaux de la formation sus-jacente « Grès de Sidi Amar » d’âge Oxfordien supérieur-

Kimmérdgien inférieur, annonçant la clôture du cycle oxfordien. 

 

II. G. SEQUENCE DE LONG TERME (MEGASEQUENCE) ET DYNAMIQUE 
 

Les différentes expressions des séquences reconnues sont organisées en une 

séquence de long terme ou mégaséquence de l’intervalle Oxfordien moyen-Oxfordien 

supérieur, issue de l’empilement de trois séquences de moyen terme (SMT1, SMT2 et 
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SMT3), soulignant des comblements de la plate-forme, et dont la bathymétrie est 

caractérisée par l’évolution suivante: 

 

II. G. 1. ENVASEMENT ARGILEUX ET COMBLEMENT (Fig. 72) 
 

Sur la première surface d’el Abadla nommée SA1 (la base de la Zone à 

Parandieri; ST1) se manifestent les premiers dépôts transgressifs (DT1), caractérisant 

l’Oxfordien moyen, pendant lequel s’individualise une plate-forme d’une dynamique de 

comblement, recevant une importante alimentation en apports détritiques. Ces dépôts 

sont enrichis périodiquement par des décharges silteuses. Les principaux 

caractéristiques de cette évolution persistent jusqu’à la fin de l’Oxfordien moyen-

Oxfordien supérieur. Celle-ci est interrompue par une étape de chute du niveau marin 

représentée par les premiers dépôts de bordure de plate-forme (DBP1) s’installant sur la 

première surface de ravinement typique de Brame (SRTB1). Cette évolution n’a pas 

atteint l’émersion, du fait des éléments marins remaniés dans les conglomérats. Ainsi, 

elle est interrompue par l’arrivée des dépôts transgressifs (DT2) sur la ST4 qui 

coïncident avec la première surface de Béni Berdaâ (notée SBB1). Cette constatation est 

représentée par le niveau à ammonites de la Sous-Zone à Schilli, bien individualisé à 

Béni Berdaâ. 

 

II. G. 2. INSTALLATION DE LA PLATE-FORME CARBONATEE (Fig. 73) 
 

La sédimentation terrigène qui prévalait dans le début de l’évolution est 

interrompue par les premiers niveaux des calcaires oolithiques dans le début de 

l’Oxfordien supérieur (Zone à Stenocycloides), annonçant l’installation d’une plate-

forme de différentes expressions (rampe, plate-forme protégée, plate-forme à 

dominance de tempêtes …). Ces obstacles font écran ou ralentissent pour le 

franchissement des apports clastiques, et marque plus ou moins un calme épeirogénique.  

 

Cette situation peut être similaire au Récif de Guertoufa qui a été considéré 

comme un seuil, empêchant les apports détritiques à franchir vers le Nord, et finissant 

par l’accumulation dans le sillon intracontinental du Nador (Benest et al., 1998). Cette 

dynamique représente probablement des dépôts de haut niveau (DHN), du fait des 

alternan
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alternances argilo-calcaires plus ou moins régulières traduisant une stabilité du niveau 

marin.  

 
II. G. 3. ENNOIEMENT DE LA PLATE-FORME CARBONATEE 
 

La mégaséquence de l’Oxfordien s’achève par l‘asphyxie de la plate-forme 

carbonatée et par le retour des arrivées détritiques. Au cours de cette étape, des 

constructions colonisant probablement des reliefs sous-marins, qui ont tenté de 

s’installer sans former de vrais récifs. Ceci est du -le plus possible- à la situation la plus 

proche du rivage, ce qui les expose à des destructions par les tempêtes périodiques. 

 

En revanche, la dynamique à Oued Mina semble relativement différente (Fig. 

74), elle évoque ainsi une diminution de la tranche d’eau dans la plate-forme et peut être 

individualisée comme ainsi:  

 
- Les dépôts transgressifs (DT) se manifestent par des assises argileuses et des 

grès à caractères de tempêtes, témoignant d’un environnement d’offshore à 

offshore transition, en voie de comblement qui reçoit des décharges 

siliciclastiques.  

 
- Il s’ensuit des dépôts de haut niveau (DHN), matérialisés par des séquences 

élémentaires binaires plus régulières de calcaire/argile, représentant une 

plate-forme carbonatée (rampe et plate-forme à dominance de tempêtes). 

 
- L’évolution s’achève par le dépôt de bas niveau (DBN) au lieu de dépôt de 

bordure de plate-forme (DBP) à Takhemaret, car l’émersion est atteinte au 

sommet des « Dolomie d’el Gada ». 
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RAPPEL DES RESULTATS LITHOSTRATIGRAPHIQUES, BIOSTRATIGRAPHIQUES ET 

ICHNOLOGIQUES 
 

L’étude de la Formation des Argiles de Saïda dans la région de Tiaret 

(Takhemaret, Frenda et Oued Mina) a montré de nouvelles données tant 

lithostratigraphiques que biostratigraphiques. 

 

Sur le plan lithostratigraphique, cette formation a été subdivisée en trois unités: 

(i) argilo-gréseuse inférieure, (ii) argilo-carbonatée médiane et (iii) argilo-gréseuse 

supérieure, à développement spatio-temporel inégal. Le Djebel Brame a fourni la coupe 

la plus épaisse pour la Formation des Argiles de Saïda dans les régions étudiées dans ce 

présent travail. Sur le plan biostratigraphique, la Formation des Argiles de Saïda a été 

attribuée à l’intervalle Callovien-Oxfordien par nos prédécesseurs. Cependant, les 

niveaux d’ammonites découverts dans la région de Takhemaret permettent d’assigner à 

cette entité lithostratigraphique un âge Oxfordien moyen-Oxfordien supérieur. La 

biozonation établie indique l’existence de la Zone à Transversarium et à Bifurcatus dans 

la région de Takhemaret. Dans cette dernière région, la corrélation des coupes selon des 

transects N-S et E-W montre une isochronie à la limite Sous-Zone à Schilli et Sous-

Zone à Rotoides. La limite Oxfordien moyen-Oxfordien supérieur (Transverserium-

Bifurcatus) a été mise en évidence au niveau de la coupe de Béni Berdaâ grâce aux 

espèces Dichotomoceras bifurcatoides, Dichotomoceras aff. stenocycloides, 

Gregoryceras pervinquieri et Paraspidoceras aff. meriani. En absence de bio-

indicateurs chronostratigraphiques, la position de cette limite est incertaine dans le 

Djebel Brame. 

 

La comparaison avec les ammonites de la coupe d’el Abadla montre un âge plus 

ancien, vu la présence de la Sous-Zone à Parandieri, biohorizon à Parandieri datée par 

l’espèce Gregoryceras gr. ferchaudi. Cette situation montre une hétérochronie de la 

Formation des Argiles de Saïda, au moins à l’échelle locale, dont elle est plus précoce 

au Nord de la région d’étude. Cette subdivision biostratigraphique est similaire à la 

zonation méditerranéenne standard et peut être corrélable avec d’autres travaux dans des 

régions à affinité téthysienne, notamment à l’Ouest de la France, au Sud de l’Espagne, 

en Tunisie septentrionale et au Nord de l’Italie.  

http://laboratoire.gpa.pagesperso-orange.fr/Dossiers/Ammonites/Jurassique/Oxfordien/Ammonites/Perisphinctes-parandieri.html
http://laboratoire.gpa.pagesperso-orange.fr/Dossiers/Ammonites/Jurassique/Oxfordien/Ammonites/Perisphinctes-parandieri.html
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Dans le secteur de Frenda, la formation étudiée est représentée par une 

alternance argilo-gréseuse coiffée par les « Dolomies d’el Gada ». Les ammonites 

récoltées dans les « Calcaires de Tounkira » qui affleurent dans le secteur de Kef Lazreg 

indiquent un âge plus ancien que celui du secteur de Takhemaret qui nous a fourni des 

ammonites de l’Oxfordien moyen (Zone à Plicalitis, Sous-Zone à Antecedens voire 

Vertebrale). A Oued Mina, un âge Oxfordien supérieur a été attribué aux niveaux qui 

ont révélé des brachiopodes. 

 

Sur le plan ichnologique, les ichnofossiles identifiés correspondent généralement 

à des traces de nourriture, d’habitat et de repos d’organismes benthiques, indiquant la 

partie proximale de l’ichnofaciès à Cruziana, conforme à un contexte de shoreface à 

offshore. 

 

EVOLUTION PALEOENVIRONNEMENTALE ET PALEOGEOGRAPHIQUE 
 

L’étude des environnements de dépôt de la Formation des Argiles de Saïda a été 

établie sur la base des considérations sédimentologiques et ichnologiques, dont 

l’évolution bathymétrique est supposée comme suit: 

 
A- DYNAMIQUE DE LA PLATE-FORME DETRITIQUE 
 

Durant l’Oxfordien, des évènements tectono-eustatiques se généralisent et 

couvrent l’ensemble du domaine tlemcenien oriental, liés aux mouvements intra-

oxfordiens connus dans tout l’ensemble de l’Avant-pays tello-rifains (Benest et al., 

1997). L’Oxfordien moyen est marqué par l’individualisation d’une période de flux 

détritique, responsable de l’homogénéisation des dépôts argilo-gréseux. Ce détritisme 

aboutit à l’instauration d’une zone de foreshore dominée par les marées à Kef Lazreg 

(Frenda) (association de faciès « A »), un front du delta en contexte de shoreface à 

Takhemaret. Tout en début de l’évolution, cette zone est soulignée par l’influence 

combinée des tempêtes, des courants tidaux et des écoulements turbiditiques 

(association de faciès « B »). Le milieu de sédimentation évolue ultérieurement vers une 

zone d’offshore à offshore transition emportée par les tempêtes (association de faciès 

« C ») à rares faunes pélagiques pour tous les secteurs. 
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B- DYNAMIQUE DE LA PLATE-FORME CARBONATEE 
 

Au début de l’Oxfordien supérieur, le sillon tlemcenien est marqué par 

l’installation d’une plate-forme carbonatée peu profonde dominée par l’influence des 

tempêtes. Elle a été interrompue épisodiquement par des conditions hydrodynamiques à 

circulation restreinte (plate-forme protégée; association de faciès « F »), responsables 

aux dépôts des calcaires micritiques intercalés dans les argiles verdâtres. Cette dernière 

évolution de la plate-forme carbonatée s’achève par la réinstallation d’un régime 

détritique (comblement) en milieu d’"offshore transition", prédominé par les tempêtes.  

 

A l’Est du domaine étudié, l’évolution des environnements de dépôt se termine, 

d’une façon tardive, par l’installation d’une plate-forme carbonatée peu profonde, qui 

coïncide avec le dépôt des dolomies à indices d’émersions. Cette dynamique est liée à 

des mouvements distensifs, contribuant à l’approfondissement du sillon tlemcenien et 

des variations eustatiques à l’échelle de la Téthys. Ces événements sont en parallèle 

avec une longue période de comblement, aboutissant à la cicatrisation du sillon 

tlemcenien, qui était précoce à celui du Nador (Benest et al., 1997) 

 

La dynamique sédimentaire responsable au dépôt de la Formation des Argiles de 

Saïda, a été régie en grande partie par des facteurs climatiques. Il est généralement 

admis que le Jurassique était une période à climat tempéré et une large ceinture tropicale 

(Martin-Garin, 2002, 2012). Pour ceci, la relation liant les principales composantes 

siliciclastiques et carbonatées laissent envisager des changements durant l’Oxfordien 

(Pittet, 1996). Des variations globalement chaudes et humides, sont en effet, 

généralement reconnues dans l’Oxfordien (Hallam, 1984; Gygi, 1986, 1987). 

 

Sur le plan d’organisation séquentielle, l’observation a permis de tirer 

l’existence des séquences élémentaires classiques qui, par empilement engendrent des 

séquences de court terme. Ces dernières s’organisent à leur tour en séquences de moyen 

terme, encadrées par des discontinuités d’importance téthysienne, souvent de tendance 

transgressive-régressive. Celles-ci s’emboîtent les unes dans les autres pour structurer 

une mégaséquence de l’Oxfordien (séquence de long terme), évoluant vers une 

cicatrisation ou fermeture du milieu. 
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