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Résumé  

Ce présent travail concerne l’étude des relations entre la bioturbation, les processus et les 

interactions avec les sédiments bioturbés et les fluides qui les traversent. Elle est basée sur 

l’analyse de deux coupes géologiques algériennes dont les positions stratigraphiques et 

paléogéographiques sont différentes ; km 30 (Saoura, Monts de l’Ougarta) et Sidi Saâdoun 

(Monts du Nador). 

Dans la Vallée de la Saoura (Ougarta, Sahara Algérien nord-occidental), la série dévonienne 

étudiée comporte le sommet de la Formation de Teferguenit, la Formation de Chefar el Ahmar 

et enfin la Formation des Argiles de Marhouma. L’agencement de différents faciès (des 

pélagites et hémipélagites, les turbidites) correspond à un environnement allant d’une rampe 

médiane (passage Emsien-Eifélien) jusqu’au bassin (Famennien). Les assemblages des traces 

fossiles inventoriés sont rattachés à deux principaux ichnofaciès ; à Cruziana et à Nereites avec 

une intensité de bioturbation faible à modérée. La combinaison de ces outils révèle qu’au cours 

de cette époque, le contrôle tectono-eustatique et les bioévènements majeurs ont un impact 

direct sur la répartition et l’assemblage des traces fossiles. 

Dans les Monts du Nador (Domaine pré-atlasique, Algérie nord-occidental), le passage 

Dogger-Malm (Callovo-Oxfordien) est représenté par superposition de trois formations : 

Calcaires du Nador à caractère carbonaté, Grés de Sidi Saâdoun à caractère silico-clastique et 

Argiles de Faïdja à sédimentation mixte dominée par les silico-clastiques. L’incompétence des 

faciès sédimentaires et l’association de traces fossiles inventoriés indiquent : (i) un 

environnement de plateforme externe à haut de talus correspond à l’ichnofaciès à Zoophycos 

pour la Formation des Calcaires du Nador, (ii) une cône détritique dans sa position méso-distale 

coïncide avec l’ichnofaciès à Nereites pour la Formation des Grés de Sidi Saâdoun et la partie 

basale de la Formation des Argiles de Faïdja, (iii) plateforme mixte ouverte s’étale de l’offshore 

à shoreface inférieur traduise typiquement un ichnofaciès à Cruziana avec une évolution 

bathydécroissante pour le reste de la série. Cette différenciation faciologique montre une 

intensité de bioturbation faible à modérée. 

Une étude comparative montre une évolution notable qui touche quelques ichnotaxons au 

cours du temps entre ces deux époques. Il en ressort que la répartition et l’intensité des traces 

fossiles sont régies par la nature des dépôts sédimentaires et également aux divers facteurs de 
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contrôle ; biotiques (évolution et radiation biologique, les extinctions…) et abiotiques (e.g., 

bathymétrie, énergie hydrodynamique, apport nutritif, qualité de substrat, température, 

oxygénation…) soumis aux fluctuations du niveau marin, l’apport sédimentaire et tectonique 

lors de l'évolution des bassins. En effet, l’intensité des terriers ainsi que leurs remplissages 

peuvent influer directement sur le comportement pétrophysique et/ou biogéochimique des 

sédiments. Les informations apportées constituent un pas supplémentaire vers le décryptage des 

interactions pouvant exister entre la bioturbation et les voies de passage des fluides aux cours 

de la diagenèse précoce liées à la biominéralisation en rapport direct avec la biogéochimie de 

sédiment par la présence de la matière organique et/ou aux circulations des fluides diagénitiques 

y compris les eaux interstitielles marines, météoriques ou d’autre fluides hydrothermaux 

conduisent à la précipitation subséquente de minéraux authigéniques et formation des 

concrétions de géométrie et taille différentes observées au sein des deux sériées étudiées. 

Mots clés 

Algérie – Saoura – Monts du Nador – Dévonien – Callovo-Oxfordien – Environnement de dépôt 

– Ichnofaciès – Fluides. 
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Abstract 

This present work concerns the study of the relationships between bioturbation, processes 

and interactions with bioturbated sediments and the fluids that passing through them. It is based 

on the analysis of two Algerian geological sections whose stratigraphic and palaeogeographic 

positions are different; km 30 (Saoura, Ougarta Range) and Sidi Saâdoun (Nador Range). 

In the Saoura Valley (Ougarta Range, Northwestern Algerian Sahara), the studied Devonian 

series includes the upper part of Teferguenit Formation, the Chefar el Ahmar Formation and 

finally the Argiles de Marhouma Formation. The facies (pelagites and hemipelagites, turbidites) 

correspond to an environment ranging from a median ramp (Emsian-Eifelian Transition) to the 

basin (Famennian). The assemblages of inventoried trace fossils are ascribed to Cruziana and 

Nereites ichnofacies with low to moderate bioturbation intensity. The combination of these 

tools indicates that during this epoch, the tectono-eustatic control and the major bioevents have 

a direct impact on trace fossils repartition and assemblages. 

In the Nador Range (Pre-atlasic Trough, North-western Algeria), the Dogger-Malm 

Transition (Callovo-Oxfordian) is represented by superposition of three formations: carbonate 

of Calcaires du Nador Formation, silico-clastics of Grés de Sidi Saâdoun Formation and Argiles 

de Faïdja Formation which consists of mixed marine silicoclastic-carbonate sedimentation 

dominated by silicoclastics. The sedimentary facies, as well as the associated trace fossils 

content, point to: (i) distal shelf to high part of slope corresponds to Zoophycos ichnofacies for 

Calcaires du Nador Formation, (ii) mid-distal deep-sea fan coincides with the Nereites 

ichnofacies for the Grés de Sidi Saâdoun Formation and basal part of Argiles de Faïdja 

Formation, (iii) an open mixed shelf extending from the offshore to lower shoreface, typically 

reflecting Cruziana ichnofacies in bathydecreasing context for the rest of section. This 

faciological differentiation shows a low to moderate bioturbation intensity. 

A comparative study shows a significant evolution affects some ichnotaxa belong the time 

between these two epochs. It appears that the distribution and intensity of trace fossils are 

governed by the nature of sedimentary deposits and also by the various control factors; biotic 

(biologic evolution and radiation, extinctions…) et abiotic (e.g., bathymetry, hydrodynamic 

energy, nutrient supply, substrate type, temperature, oxygenation…) which were affected by 

sea level fluctuations, sedimentary input and tectonic during the evolution of basins. Indeed, 
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the intensity of the burrows as well as their filling can directly influence the petrophysical 

and/or biogeochemical behavior of the sediments. The provided information constitutes a 

supplementary step towards deciphering the interactions that may exist between bioturbation 

and the fluids passageways during early diagenesis linked to biomineralization in direct relation 

with the biogeochemistry of sediment by the occurrence of organic matter and/or circulations 

of diagenetic fluids including marine pore-waters, meteoritic or other hydrothermal fluids lead 

to the subsequent precipitation of authigenic minerals and formation of concretions with 

different shape and geometry observed into the two studied series. 

Keywords 

Algeria – Saoura  – Nador Range – Devonian – Callovo-Oxfordian –  Deposit environement – 

Ichnofacies – Fluids. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 

 

 

 

 

 

 

– INTRODUCTION GÉNÉRALE – 
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L’interface eau-sédiment correspond à la frontière entre les domaines pélagique et 

benthique. Elle représente une zone de dépôt ultime de tout le matériel organique et inorganique 

particulaire qui sédimente dans la colonne d’eau (Henrichs, 1992 ; Smith et Hollibaugh, 1993). 

Cette interface peut être considérée comme hétérogène à l’échelle centimétrique voire 

millimétrique, dont les propriétés physico-chimiques (e.g., granulométrie, teneurs en matière 

organique) diffèrent (Gattuso et al., 1998). L’hétérogénéité de l’interface eau-sédiment est 

également induite par les activités de la macrofaune benthique communément appelées 

bioturbation (e.g., Richter, 1952 ; Schäfer, 1952 ; Pischedda et al., 2008 ; Kristensen et al., 

2012). 

Les traces fossiles (ichnofossiles) par leurs différents types (terriers, pistes et 

empreintes) regroupés sous le terme de "bioturbation", fournissent des enregistrements in situ 

très utiles pour compléter l’information sédimentologique, paléontologique qui mènent à 

l'interprétation paléoenvironnementale des séries étudiées en fonction des facteurs qui 

influencent l'individu et la communauté. Les traces fossiles constituent un processus bio-

géologique à petite échelle mais potentiellement important pour les interprétations 

paléoécologiques et l'analyse de faciès…etc. Dans une certaine succession stratigraphique, 

l'information écologique fournie par les traces fossiles peut être reconstituée, où l’on prend en 

compte des facteurs de contrôle comme la profondeur (Seilacher, 1967 ; Frey et al., 1990), le 

type de substrat (Pemberton et al., 2004), la disponibilité en nutriment (e.g., Jumars et 

Wheatcroft, 1989 ; Wetzel, 1991), en oxygène (Bromley et Ekdale, 1986 ; Ekdale et Bromley, 

1991 ; Arthur et Sageman, 1994), la salinité (e.g., Howard et Frey ; 1973) et le taux de 

sédimentation (Ekdale, 1985 ; 1988 ; Oschmann ,1993 ; Taylor et al., 2003). Cette signification 

éthologique, voire environnementale, apporte des compléments d’information intéressants pour 

restaurer l'histoire locale du changement environnemental et de l'évolution des bassins. 

Dans le passé, la recherche des traces fossiles était presque toujours confinée à la 

géologie de l'exploration (inventaire des structures biogéniques et leur signification 

paléoenvironnementale), mais des recherches récentes (Pemberton et Gingras, 2005 ; Tonkin et 

al., 2010 ; Gordon  et al., 2010 ; Gingras et al., 2012 ; 2015 ; Bednarz et McIlroy, 2012 ; 2015 ; 

Baniak et al., 2015 ; Ben-Awuah et Padmanabhan, 2015 ; Eltom et al., 2020, 2021) ont montré 
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que l'ichnologie avait d'importantes applications dans la compréhension de la circulation des 

fluides (gazeux et liquides, d’origines biogénique ou abiogénique, continentale ou marine) dans 

les sédiments bioturbés, objet des explorations d’hydrocarbures. 

D’un autre côté, lors du dépôt, la macrofaune benthique par ses activités de remaniement 

(=bioturbation) introduit de l’oxygène dans les sédiments superficiels situés dans les premiers 

décimètres sous l’interface eau/sédiment, où elle parfois fortement colonise et influence sur les 

cycles biogéochimiques des nutriments, sur la dégradation de la matière organique et sur le 

métabolisme des microorganismes (Banta et Andersen, 2003). Cette activité de remaniement 

sédimentaire affecte également le métabolisme microbien, favorise la nitrification (Satoh et al., 

2007), influence la sulfato-réduction (Hansen et al., 1996 ; Mermillod-Blondin et al., 2004), 

augmente les activités microbiennes (Hansen et Kristensen, 1998 ; Lohrer et al., 2004 ; Kogure 

et Wada, 2005) et modifie la structure des communautés bactériennes (Cuny et al., 2007). Par 

ailleurs, la bioturbation dans les sédiments marins est généralement associée à une 

augmentation des zones oxiques grâce aux flux d’eau riche en oxygène entraîné dans le 

sédiment. Toutefois, l’activité de la macrofaune peut également influencer sur la 

méthanogenèse, qui résulte quand le seuil de l’anoxie ou dysoxie est atteint, après 

l’enfouissement au cours de biominéralisations de la matière organique sous le terme de 

diagenèse précoce ou prédiagenèse. 

De ce fait, les conséquences de la bioturbation dans le sédiment superficiel, lors de 

biominéralisation de la matière organique enfouie sont : la modification des actions cinétiques 

des réactions biogéochimiques tout en perturbant les conditions physico-chimiques (e.g., pH, 

conditions rédox…) sous l’interface eau-sédiment, ou le changement des propriétés physiques 

des roches à travers le temps, après la diagenèse. Ces modifications seront abordées dans le 

prochain chapitre (Partie 1ère - Chapitre I). 

D’autre parts, les fluides diagenétiques circulant dans les sédiments (bioturbés et/ou 

non-bioturbés) peuvent avoir plusieurs origines (biogénique ou abiogénique, météorique, 

marine, hydrothermale, déshydratation tectonique…). Leurs compositions chimiques peuvent 

être influencées par la nature des sédiments dans lesquelles ils circulent de même que par les 

contextes géologiques auxquels ils sont associés (Rachidi, 2012). En outre, chaque type de 

fluide peut agir de façon différente sur les processus diagenétiques en favorisant la cimentation, 

la dissolution ou le remplacement de certains minéraux, lors de sa circulation dans les 

sédiments. Cette circulation des fluides est contrôlée par l’évolution de la porosité pendant la 
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diagénèse, qui a plusieurs types et origines (Choquette et Pray, 1970) notamment celle-ci 

générée par la bioturbation. En réponse à la présence de fluides dans des sédiments où la 

bioturbation est importante, il est nécessaire de comprendre les relations les hétérogénéités 

associées aux terriers contrôlent l'écoulement des fluides au sein des unités sédimentaires 

bioturbées. En effet, l’association minérale, la texture ainsi que la signature isotopique des 

ciments de remplissage de la porosité constituent les éléments de base qui permettent de 

déterminer et de caractériser les types de fluides ayant circulés dans les bassins sédimentaires.  

Dans la plupart des cas, le fluide (gaz de méthane en particulier) susmentionné, tente de 

migrer vers le haut à travers les irrégularités sédimentologiques et structuraux à cause des 

paramètres thermodynamiques (température et pression) changés sous-sol. Des émanations ont 

été observées dans les environnements marins et continentaux induisant de ce fait une 

interaction biosédimentaire, qui peut traduire par la formation des minéraux authigéniques 

(oxydes de fer, nodules de pyrite…etc.), engendrer diverses structures à différentes échelles 

(centimétrique à plurimétrique) d’origine biologique, sédimentologique et/ou structural.  

L’objectif de ce travail est d’améliorer, éclaircir et développer la compréhension de la 

relation entre la bioturbation et ses processus dans les sédiments avec les fluides qui les 

traversent, tout en déterminant les effets de l'activité biologique sur le comportement 

sédimentaire voir même leurs effets sur l’évolution diagénétique des roches, ainsi que les 

raisons pour lesquelles les études de la bioturbation peuvent continuer de se développer et d’être 

intégrées dans les études de caractérisation des réservoirs bioturbés, à travers des études 

ichnologiques, sédimentologiques dans deux séries géologiques différentes ; la première 

appartenant au Dévonien de la vallée de la Saoura (Sahara nord-occidental, Algérie) et la 

deuxième dans le Callovo-Oxfordien des Monts du Nador (domaine pré-atlasique, Algérie 

nord-ouest). Il s’agit de réaliser un inventaire des structures biogéniques et leurs relations avec 

les fluides (gaz biogénique issu de la fermentation bactérienne de la matière organique et/ou 

d’autre fluides diagénétiques) contenues dans les sédiments, afin de comprendre l’impact de la 

bioturbation sur l’évolution diagénétique des dépôts sédimentaires, en relation avec la 

circulation des fluides ainsi que les interactions biogéochimiques avec les sédiments. 

METHODOLOGIE DU TRAVAIL 

Parmi les itinéraires de cette thèse, j’ai prévu de présenter d’abord l’état des 

connaissances générales sur l’origine et les marqueurs de la migration et de l’expulsion des 

fluides (gaz de méthane en particulier) et souligner la relation et la compréhension de la 
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bioturbation et les structures liées au dégagement gazeux (méthane). Il convenait dans un 

premier temps de collecter des données préalables (Publications, Thèses et Mémoires) sur notre 

thématique de recherche. L’ensemble des données acquises, nous amène à réaliser une synthèse 

bibliographique afin de fournir des nouvelles informations et d’introduire un certain nombre de 

notions qui seront utilisées et discutées au cours de ce travail, permettant de faciliter la 

compréhension. 

Dans un second temps, la méthodologie retenue pour notre recherche est conforme aux 

méthodes d’études de terrain et de laboratoire, en stratigraphie, en ichnologie et en 

sédimentologie…etc. des dépôts silco-clastiques et carbonatés. Elle emploie les différentes 

approches suivantes : 

- reconnaître la succession lithostratigraphique dans les deux secteurs d’étude, à partir de 

coupes détaillées (banc par banc), et de suivre les variations verticales et latérales des épaisseurs 

et des faciès. En addition de la description lithologique, les données récoltées sur terrains seront 

résumées sous forme de coupes verticales. La légende des coupes est représentée à la figure I-

27 ; 

- identifier les différents faciès : L’analyse des faciès, sur le terrain en macroscopie et 

microscopie (loupe de terrain), est basée sur l’ensemble des caractères rencontrés et reconnus 

sur le terrain, incluants ; la nature lithologique (lithofaciès), les divers fossiles (biofaciès), la 

couleur (chromofaciès), les traces fossiles (ichnofaciès), qui résultent d’une combinaison de 

trois facteurs : le régime et mécanisme de dépôt, l’activité biologique et la diagenèse ; 

- interpréter les différents faciès en termes de processus de dépôt et les regrouper en 

associations de faciès et en systèmes sédimentaires afin de reconstituer les milieux de dépôt ; 

- établir un inventaire des traces fossiles suivi par une analyse ichnologique ; la description 

de chaque structure biogénique inventoriée ainsi que sa position ichnofaciologique. La 

description est effectuée à la fois sur le terrain (macroscopiquement), basée sur des normes 

internationales, tout en suivant les pratiques ichnologiques largement acceptées. L’intensité de 

la bioturbation est évaluée en trois classes (forte, moyenne et faible) en fonction de la fréquence 

elle-même qualifiée de rare, moins fréquente et/ou fréquente (Bromley et Ekdale, 1986 ; Droser 

et Bottjer, 1986, 1989 ; Taylor et Goldring, 1993 ; Miller et Smail, 1997). Les résultats sont 

intégrés à l’analyse des faciès afin d’évaluer le milieu de dépôt, voire même la relation entre 
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ces traces fossiles et les structures liées au dégagement gazeux (méthane). Les illustrations 

photographiques des ichnotaxons récoltés seront figurées en planches ;  

- élaborer des modèles en intégrant toutes les données et résultats des étapes précédentes et 

placer les secteurs d’étude dans un cadre paléogéographique ; 

Enfin, la conclusion consiste à une synthèse englobant les résultats obtenus et en corollaire 

les confronter à la problématique posée. Le document est clôturé par une liste bibliographique. 

STRUCTURE DE LA THÈSE 

Ce manuscrit est organisé en trois parties subdivisées à leurs tours en chapitres, la 

première partie est une synthèse bibliographique présentant la terminologie et les outils 

nécessaire pour suivre le cheminement de cette étude. Elle est consacrée à la bioturbation en 

donnant un état des connaissances sur la biogéochimie des sédiments et les évidences de 

migration des fluides. La deuxième et troisième partie traitent la problématique de recherche 

dans deux secteurs d’étude appartenant à deux système stratigraphiques différentes (Dévonien 

et Jurassique) avec un exposé des généralités sur les deux secteurs et une présentation des 

caractères lithologiques, sédimentologiques, ichnologiques, suivi par une comparaison sur 

l’évolution des traces fossiles étudiées, tout en discutant nos hypothèses sur l’interaction entre 

la bioturbation et les fluides qui superposent aux phénomènes diagenétiques, pour compléter 

vers la fin par une conclusion générale qui dresse une synthèse des résultats obtenus ainsi que 

les références bibliographies utilisées pour l’aboutissement de ce travail. 



 

 

 

 

 

 

 

– PREMIERE PARTIE – 

SYNTHESE BIBLIOGRAPHIQUE 
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CHAPITRE I 

BIOTURBATION 

 

I.1. LA BIOTURBATION : DEFINITION ET CONCEPT  

La bioturbation induit un ensemble de perturbations physico-chimiques des sédiments 

effectués par l’activité des organismes (Kristensen et al., 2012). Ces perturbations peuvent 

modifier directement et/ou indirectement la distribution des métaux au sein de la colonne 

sédimentaire et leur répartition entre les phases solide et dissoute et la spéciation chimique de 

ces métaux au sein des eaux interstitielles (Peterson et al., 1996 ; Ciarelli et al., 1999 ; Vale et 

Sundby, 1998). C’est en 1952 que le terme de bioturbation apparaît. D’une part avec Richter 

qui l’utilise pour décrire des structures fossiles dans la roche, et d’autre part Schäfer qui l’utilise 

pour décrire les traces de la faune dans les sédiments intertidaux. L’historique de la bioturbation 

a été décrit de manière détaillée par Feller et al., (2003) et par Meysman et al., (2006). 

La bioturbation peut être définie comme le résultat de l'ensemble des activités de la macro- 

et micro-faune vivant à l'interface eau-sédiment ou dans les couches supérieures du sédiment 

(Rhoads, 1974 ; Matisoff et al., 1985 ; Matisoff, 1995). Elle est donc le produit des interactions 

entre les organismes et le substrat, inclut le remaniement sédimentaire ainsi que la ventilation 

qui induisent respectivement le déplacement des particules et des solutés (Matisoff et Wang, 

2000 ; Kristensen et al., 2012). Selon Gilbert, 2003, la bioturbation est un phénomène ubiquiste 

présent dans tous les écosystèmes terrestres et aquatiques. Dans les fonds marins, l’activité de 

la faune benthique va intervenir sur les caractéristiques physiques, chimiques et biologiques des 

sédiments et jouer de ce fait un rôle majeur dans le fonctionnement de la couche limite 

benthique. En particulier, les mouvements des particules et des solutés au sein de la colonne 

sédimentaire provoqués par les organismes.  

Actuellement, il est impossible de comprendre et prévoir l’évolution de la matière organique 

récente dans la colonne sédimentaire en faisant abstraction des processus de bioturbation 

(Gilbert, 2003). Cette réalité est confirmée par l’intégration de l’étude de ces processus dans de 

nombreux programmes nationaux et internationaux qui abordent le devenir de la matière 

organique. Dans ce cadre global, les interactions macrofaune-bactéries-matière organique sous 

le terme de « bioturbation » à connotation mécanique, ont été englobés divers mécanismes de 

transformations dont l’ingestion plusieurs fois de matière organique par les organismes 
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fouisseurs (Myers, 1977 ; Gilbert, 2003), et les bactéries aidant, dégradant l’organique en 

minéral. 

I.2. LES DIFFERENTS TYPES DE BIOTURBATION 

Sous le terme de bioturbation, il faut distinguer les mécanismes biologiques actifs et les 

conséquences de l'activité benthique sur les propriétés de l'interface "eau/sédiment". 

L'ensemble des mécanismes biologiques actifs résulte de la présence et de l'activité des 

organismes dans/ou sur le sédiment et se manifeste de différentes façons : 

- creusement de galeries et de terriers, provisoires ou durables, à une ou plusieurs entrées et 

dont les parois sont de natures diverses : ils constituent les structures biogènes de la 

bioturbation; 

- formation des sillons ou de pistes créés par le déplacement des organismes à la surface ou 

à l'intérieur du sédiment ; 

- ingestion de sédiment, la composante organique détritique constituant la base alimentaire 

pour de nombreuses espèces détritivores ; 

- rejet de produits fécaux à la surface ou à différents niveaux dans le sédiment ; 

- circulation d'eau dans les galeries, afin d'assurer un apport d'oxygène aux organismes. 

Toutes ces modifications sont corrélées à plusieurs paramètres auto-(paléo)écologiques, 

comme le mode de nutrition des organismes, la profondeur de la zone d'ingestion, le degré de 

mobilité, la taille des individus, la densité des populations, la profondeur des terriers, … 

(Rhoads et Boyer, 1982). Les effets de la bioturbation sont classiquement décrits sous trois 

formes principales ; la biodiffusion, la bioadvection et la bioirrigation, suivie de la 

régénération : 

- La biodiffusion est le résultat de l'activité d'organismes qui vivent dans les premiers 

centimètres du sédiment et s’y déplacent, en homogénéisant le substrat de façon mécanique et 

aléatoire. C'est le cas de plusieurs bivalves benthiques, comme la palourde, ou des amphipodes. 

Ces bivalves sont appelés des "bulldozers" en raison de leur effet sur le sédiment. La 

conséquence de ce type de bioturbation est le déplacement des particules de sédiment en 

surface, de façon aléatoire, sur une courte distance, de l’interface vers la profondeur maximale 

de mélange (Fig. I-1). Ceci génère un transport diffusif par homogénéisation des premiers 

centimètres de sédiments. 
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- La bioadvection (ou bioconvoyage) est provoquée par des organismes qui ingèrent des 

particules sédimentaires en profondeur, dans la zone anoxique, et rejettent leurs pelotes fécales 

à la surface du sédiment. Le sédiment réduit se retrouve ainsi à l'interface "eau-sédiment", le 

plus souvent en milieu oxique, après avoir été transféré le long du tractus digestif des 

organismes pour ingérer une partie de la matière organique assimilable. 

 

 
Fig. I-1 :  Représentation schématique des mécanismes de remaniement physique et biologique induits 
par les différents groupes fonctionnels de macro-invertébrés bioturbateurs, avec a= largeur de la zone 
de mélange, n=profondeur de la zone de mélange, mie=hauteur de la zone d’ingestion/excrétion, 
mi=hauteur de la zone d’ingestion, mft=profondeur du fond des galeries, mb=profondeur de diffusion, 
b=profondeur initiale de la matrice utilisée pour la modélisation du transport. Les flèches représentent 
le mouvement des particules de sédiment (d'après François et al., 2001). 
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Ce transport est donc orienté et induit un lien direct entre deux strates géochimiquement 

différentes (Fisher et al., 1980). Les organismes sont qualifiés de convoyeurs, comme les 

capitellidés et les maldanidés en milieu marin, ou les tubificidés en eau douce. Outre ces 

convoyeurs vers le haut, il existe aussi des convoyeurs vers le bas qui ingèrent du sédiment de 

surface et déposent leurs pelotes fécales en profondeur, entraînant un transport de matériel 

sédimentaire vers le bas (Fig. I-1). 

- La bioirrigation est générée par certains organismes qui construisent des galeries ou des 

terriers dans le sédiment, qu'ils irriguent en générant un courant d'eau, à des fins respiratoire et 

nutritionnelle. Ce type de bioturbation peut se superposer à la biodiffusion ou à la bioadvection 

(Fig. I-1). 

Lorsque les terriers sont abandonnés, ils vont progressivement se remplir de particules 

sédimentaires : ce phénomène porte le nom de régénération. Les conséquences directes de la 

bioturbation sont le mélange/brassage des particules sédimentaires et le transport de l'eau 

interstitielle et des solutés associés. Ces modifications engendrent de nombreuses conséquences 

indirectes sur les propriétés physico-chimiques et biologiques des sédiments et sur les flux de 

métaux. 

I.3. FACTEURS QUI INFLUENCENT SUR LA BIOTURBATION 

I.3.1. Facteurs biotiques 

Etant donné les différents comportements et les différents types de bioturbation décrits ci-

dessus, la composition et la diversité en organismes bioturbateurs a un impact sur le type et 

l’intensité du remaniement sédimentaire et de la bioirrigation. Les effets de la richesse 

spécifique et des traits fonctionnels sur la bioturbation et ses conséquences ont été mis en 

évidence dans différents types d’écosystèmes marins (Massé, 2014). Il y a donc un effet reconnu 

de la structure de la communauté sur la bioturbation, et donc sur ce que cette bioturbation influe, 

notamment les flux de nutriments issus de la minéralisation de la matière organique (Massé, 

2014). 

Des travaux ont montré la diminution de l’intensité de bioturbation induite par la perte de 

biodiversité, à partir de la modélisation des mesures in situ de la zone de mélange biologique et 

des informations de composition, abondance, biomasse et groupe fonctionnel de la macrofaune 

prélevée (Solan et al., 2004). Dans certaines études, c’est l’influence de la taille, de la biomasse 

ou de la densité d’individus sur la bioturbation qui a été mise en avant. Notamment, Sandnes et 
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al. (2000) ont pu conclure que c’est surtout la taille des organismes bioturbateurs qui influence 

le taux de remaniement sédimentaire, par rapport à la densité. En revanche, le taux de 

bioirrigation était quant à lui plus positivement corrélé à la densité d’individus qu’à leur taille. 

La densité de population a tout de même un effet sur le remaniement des particules. 

En revanche, le remaniement sédimentaire par individu a diminué avec l’augmentation de la 

densité (Duport et al., 2006). De Backer et al. (2011) suggèrent que la densité de population est 

donc un paramètre clé qui détermine l’impact de sa bioturbation sur le fonctionnement de 

l’écosystème.  

I.3.2. Facteurs environnementaux 

Comme le comportement de l'organisme est très sensible à certaines fluctuations de 

paramètres environnementaux, tels que : la disponibilité en oxygène, la salinité, la consistance 

du substrat, la turbulence et l'énergie des eaux de fond, le taux de dépôt et parfois par des 

événements de perturbation (tempêtes, courants de turbidité, chutes de cendres), les structures 

biogéniques (bioturbation) peuvent fournir des informations qui ne peuvent pas être détectées 

d'une analyse de faciès conventionnelle strictement basée sur des preuves physiques (e.g., 

Gerard et Bromley, 2008). L’association de traces fossiles et leurs intensités peuvent exprimer 

les conditions paléoenvironnementales et les principaux facteurs de contrôle (facteurs limitants) 

(Brenchley et Harper, 1998) enregistrés dans les traces fossiles et les ichnofabriques en raison 

de la réduction de la diversité des espèces, de la taille des individus et de la quantité d'activité 

endobenthique qui influent sur la bioturbation (Buatois et Mángano, 2011). 

a. Energie hydrodynamique  

L'énergie hydrodynamique est l'un des facteurs limitants les plus courants dans la 

distribution des traces fossiles, influençant à la fois les comportements des organismes 

bioturbateurs, ainsi que le potentiel de préservation de leurs structures biogéniques respectives. 

Les associations de traces fossiles dans les milieux à basse et haute énergie sont 

remarquablement différentes (Buatois et Mángano, 2011).  

Les ichnofaunes développées dans des conditions de basse énergie sont dominées par des 

traces horizontales limnivores et détritivores, ainsi que par des prédateurs actifs (Pemberton et 

al., 2001 ; Seike, 2008, 2009 ; Quiroz et al., 2010). Les ichnofaunes à haute énergie sont 

généralement caractérisées par la dominance des structures d'habitat verticales des 

endobenthiques suspensivore et/ou des prédateurs passifs (e.g., Cornish, 1986 ; Simpson, 1991). 
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Fig. I-2 : Relation entre associations des traces fossiles, la bathymétrie, l’énergie hydrodynamique et 
l’apport nutritif. La sédimentation épisodique (ex : courants de tempêtes et turbidites) génère des 
perturbations environnementales et peut introduire des particules organiques en suspension favoriser le 
déplacement de la faune suspensivore vers le large (Buatois et Mángano, 2011).   

 

b. Bathymétrie 

À l'origine, la bathymétrie a été soulignée dans des études ichnologiques antérieures qui 

tentaient d'établir des liens entre les associations traces fossiles et les environnements de dépôt 

(e.g., Seilacher, 1967). Ce dernier (Seilacher) appliqua dans les analyses 

paléoenvironnementales des séquences sédimentaires, grâce à ce concept qui corresponde à un 

assemblage d’un ou plusieurs ichnofossiles qui sont caractéristiques d’une bathymétrie bien 

définie. Cependant, il est vite devenu clair que la distribution de traces fossiles et les ichnofaciès 

reflètent des ensembles de facteurs environnementaux plutôt que des environnements 

sédimentaires et des zones bathymétriques spécifiques. 

En tous cas, le succès relatif du modèle des ichnofaciès dans les évaluations bathymétriques 

est basé sur le fait que dans certains cas, la plupart des contrôles directs (par exemple le type de 

substrat, l'apport alimentaire, l'énergie) varient parallèlement à la profondeur de l'eau (Fig. I-2). 

L’ichnodiversitée est plus élevée dans les eaux peu profondes que celles profondes (Bromley 

et D’Alessandro, 1990). Une tendance bathymétrique très générale est la dominance des 

structures d'habitation verticales dans les eaux peu profondes, l'abondance des traces 

d'alimentation, de locomotion et de repos à des profondeurs intermédiaires et la prédominance 

des traces horizontales agricoles et de pâturage (broutage) dans les sédiments d'eau profonde 

affamés à rare nourriture (Ekdale, 1985a). 

c. Apport nutritif  

Le type et la quantité d'apport alimentaire comptent parmi les facteurs de contrôle les plus 

importants qui influencent sur le comportement et la bioturbation de la macrofaune benthique 
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(Buatois et Mángano, 2011 ; Massé, 2014). La distribution verticale du matériel nutritif est aussi 

influence aussi sur la bioturbation de la macrofaune benthique (Fig. I-2). La matière organique 

est plus abondante près de l'interface sédiments-eau, ce qui se traduit par un pic de nourriture 

disponible pour les détritivores et les limnivores occupant des niveaux superficiels à peu 

profonds (Buatois et Mángano, 2011). Les suspensivores ont une tendance à être dominants 

dans les environnements à haute énergie où les particules organiques sont maintenues en 

suspension par les vagues ou les courants (Buatois et Mángano, 2011). En revanche, les 

particules organiques s'accumulent dans les sédiments dans les eaux tranquilles et les animaux 

ont une tendance à développer des stratégies de limnivores et détritivores (Buatois et Mángano, 

2011). 

L'importance de l'apport nutritif dans les ichnofaunes des fonds marins profronds a été 

soulignée par Wetzel et Uchman (1998a). Ces auteurs ont suggéré que de grandes quantités de 

nourriture sont indiquées par : (1) des sédiments de couleur foncée, (2) une bioturbation 

complète, (3) une forte densité de traces fossiles peu profonds, (4) la rareté ou l'absence de 

Graphoglyptidaes, et (5) des étages profonds totalement bioturbés en alimentant des traces qui 

ont un lien avec la surface. Dans les conditions à l'apport nutritif rare, les animaux ont développé 

des stratégies d'alimentation sophistiquées, y compris la chimio-symbiose. C'est le cas des 

milieux marins profonds, dominés par les Graphoglyptidaes et les traces fossiles de pâturage 

complexes (Seilacher, 1977 ; Miller, 1991). Enfin, la présence de contaminants dans l'eau et/ou 

dans les sédiments peut impacter également la bioturbation de la macrofaune (Massé, 2014). 

d. Substrat  

Il existe un rapport étroit entre la nature du substrat, le benthos et la production des traces 

fossiles (Rhoads, 1970 ; Pickerill et al., 1984 ; Ekdale, 1985a). Ce rapport dépend largement de 

leur composition et la consistance des sédiments qui peut changer latéralement, verticalement 

ou temporellement (Buatois et Mángano, 2011), qui résultent d'une augmentation progressive 

de la consolidation du substrat, soit à la suite de la dessiccation (par exemple, sédiments 

superficielles) ou d'une diagenèse précoce (par exemple, substrats carbonatés). Plusieurs 

paramètres du substrat influencent la répartition et l’intensité de bioturbation. La composition 

physique (granulométrie, le tri, …) et chimique (teneur en eau, teneur en matière organique…), 

la texture, la stabilité, la dureté et le type (soupground, softground, firmground, hardground, 

Stiffgrounds, Looseground, Matgrounds et woodground ; e.g., Bromley et al., 1984 ; Ekdale 

1985a , 1988  ; Wetzel et Uchman, 1998b ; Bromley 1990 ; Goldring, 1995 ; Seilacher, 1999 ; 

Pemberton et al., 2004 ; Lettley et al., 2007 ; Baucon, 2008 ; Buatois et Mángano, 2003, 2010) 
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du substrat sont des facteurs déterminants qui influencent la répartition des structures 

biogéniques (bioturbation et bioérosion) et l’intensité de bioturbation. Le type et la cohérence 

du substrat sont des facteurs externes importants pour déterminer à la fois la technique de fouille 

et la composition de la communauté endofaunale (Bromley, 1990, 1996). 

 

Fig. I-3 :  Relation entre les types de substrat, la répartition des structures biogéniques et la distribution 
des ichnofaciès (Pemberton et al., 2004, modifiée). 

 

e. Oxygénation  

Les organismes fouisseurs sur le fond marin constituent de précieux indices de la paléo-

oxygnation du milieu argileux riche en la matière organique. La bioturbation (ou terriers) 

atteingne de 25 à 30 cm de profondeur et permet une oxygénation des sédiments à faible 

profondeur. Lorsque l’oxygenation du milieu diminuant, la diversité des traces fossiles diminue 

également. Parallèlement, le diamètre des terriers tend à diminuer également. 

Selon l’oxygénation La distribution des traces fossiles est catégorisée en six niveaux 

(Bromley et Ekdale, 1986 ; Savrda et Bottjer, 1986 ; Savrda et Bottjer, 1989a ; Savrda et 
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Bottjer, 1989b ; Savrda et Ozalas, 1993 ; Savrda et Bottjer, 1994 ; Arthur et Sageman, 1994) 

(Fig. I-4) :   

 

 
Fig. I-4 :  Représentation schématique de relation oxygénation-traces fossiles (d’après Bromley et 
Ekdale, 1986 ; Ekdale et Bromley, 1991 ; Arthur et Sageman, 1994 modifier) (Ch : Chondrites, Z : 

Zoophycos, An : Anconichnus, Ta : Taenidium, Th : Thalassinoides, P : Planolites). 

 

- Niveau A : aérobique (oxique), caractérisé par une forte diversité de tous les ichnofossiles ;  

- Niveau B : subaérobique (subdysoxique), caractérisé par une faible diversité, taille et 

profondeur de la bioturbation se poursuivant par les gisements), contient des Thalassinoides 

(terriers d’habitat) ; 

- Niveau C : dysaérobique superieur (dysoxique), caractérisé par des traces de fuisseurs plus 

complexe tels que Zoophycos et Teichichnus qui apparaissent en plus ; 
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- Niveau D : dysaérobique inférieur (dysoxique), se caractérisé par une augmentation de la 

taille et de la densité des terriers de Chondrites ; 

- Niveau E : anaérobique (subanaoxique) Contient les premiers organismes fouisseurs (à la 

recherche de nourriture), Chondrites et des micro-terriers qui perturbent les lamines 

sédimentaires et une chimiosymbiose est présente ; 

- Niveau F : anaérobique (anoxique) se caractérisé par des sédiments laminaires, pas de traces 

fossiles, le H2S et le carbone organique totale (COT) mieux préservés. 

f. Salinité  

L'importance de la salinité comme facteur limitant dans les zones côtières a été soulignée 

dans différentes études (e.g., Howard et Frey, 1975 ; Howard et al., 1975 ; Wightman et al., 

1987 ; Pemberton et Wightman, 1992 ; Rindsberg, 1992 ; MacEachern et Pemberton, 1994 ; 

Buatois et al., 1997, 2010 ; Mángano et Buatois, 2004 ; MacEachern et Gingras, 2007). En 

particulier, il a été noté que si la distribution des structures sédimentaires physiques est 

principalement indépendante de la salinité, la distribution du benthos ne l'est pas ; et par 

conséquence l'ichnologie représente un outil puissant pour reconstruire la paléosalinité (Buatois 

et al., 1997). Seulement les organismes euryhalins des milieux saumâtres et hypersalins sont 

capables de s'adapter aux différentes pressions osmotiques des organismes. La plupart des 

organismes marins et d'eau douce sont la sténohalins, ce qui signifie qu'ils ne peuvent tolérer 

que des écarts mineurs ou aucun écart de salinité (Mángano et Buatois, 2004). L'assemblage 

général des traces de fossiles reflète les paramètres environnementaux fluctuants, se 

caractérisant par : 

•  Une faible diversité et présence de formes marines typiques (Skolithos, Arenicolites, 

Planolites, Teichichnus, Chondrites, Thalassinoides, Gyrolithes).  

•  Des structures simples et des suites généralement dominées par un seul ichnotaxon ;  

•  Mélanges de traces caractéristiques à la fois des ichnofacies à Skolithos et à Cruziana.  

•  Certaines formes en nombre prolifique. 

Les assemblages de traces de fossiles d'eau douce sont encore plus diversifiés, souvent 

similaires aux assemblages marins au niveau de l’ichnogenre (Howard et al., 1975 ; Buatois et 

al., 1997, 2010 ; Mángano et Buatois, 2004 ; Buatois et Mángano, 2011). 



H. Limam – Thèse Université Oran 2 – 2022 

 

18 
 

Fig. I-5 :   Relation entre les associations des traces fossiles, l’ichnodiversité, et la salinité (Modifiée 
d’après Buatois et al., 1997, Mángano et Buatois, 2004). 

 

g. Taux de sédimentation  

La bioturbation est l'un des processus fondamentaux qui interagissent pour produire des 

dépôts sédimentaires avec l'accumulation et l'érosion des sédiments. Les preuves ichnologiques 

reflètent généralement l'interaction complexe entre l'érosion de la vitesse de sédimentation et 

l'activité biogénique (bioturbation), révélant ainsi des informations sur les rythmes de dépôt. 

Certains ichnotaxa, en particulier ceux considérés comme des structures d'équilibre, sont utiles 

pour détecter les changements dans l'équilibre entre dépôt et érosion. Goldring (1964) a illustré 

respectivement les mouvements ascendants et descendants de Diplocraterion yoyo en réponse 

à l'aggradation et à la dégradation du substrat. 

• La sédimentation lente et prévisible : caractérisée par une bioturbation intense. Le taux de 

bioturbation dépasse le taux de sédimentation et la bioturbation totale est atteinte. Les 

communautés endobenthiques sont matures, les traces fossiles et les ichnofabriques sont bien 
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développées en l'absence de tout autre facteur de stress (Howard, 1978 ; Howard et Reineck, 

1981 ; Monaco, 1995). 

• Les dépôts d'événements (épisodiques) : contiennent généralement des terriers uniquement 

au sommet des couches, révélant une colonisation post-événement (Howard, 1978 ; Frey et 

Goldring, 1992). Avec un enfouissement plus profond, la communauté benthique sera étouffée 

et le nouveau fond marin sera de nouveau colonisé. L’endobenthos est actif dans le substrat 

pendant des périodes de tranquillité relativement brèves. Leurs traces sont généralement 

tronquées vers le haut par l'érosion, mais là où les ouvertures sont conservées, elles coïncident 

souvent avec une couche argileuse indiquant la surface de colonisation (Howard et al., 1975 ; 

MacEachern et al., 2007a). Le remplissage des terriers par les grains grossiers des conglomérats 

de base du niveau coquillier est produit par les tempêtes. La première phase de la tempête 

supprime les ouvertures restreintes et ouvre les terriers, permettant le remplissage de sédiments 

pendant la phase de décroissance de la tempête (Buatois et Mángano, 2011). 

h. Température 

Des études ont également montré que les saisons, en lien avec la température, impactaient 

sur le comportement et la bioturbation de la macrofaune benthique (Massé, 2014). Ce facteur 

en concert avec la tendance générale de déplétion dans foreurs phototrophique avec latitude très 

élevé comme le résultat d’une fluctuation saisonnière de la disponibilité de lumière (Schmidt et 

Freiwald, 1993) ou avec l’activité hydrothermale. Cette hypothèse est basée sur les évidences 

paléoclimatiques ou l’hydrothermalisme à partir des données géochimiques des dépôts 

sédimentaires dans lesquelles les traces fossiles y’ont trouvé (e.g., Hasiotis et Mitchell, 1993 ; 

Radies et al., 2005 ; Scott et al., 2007 ; 2009). 

Dans les mers modernes, plusieurs organismes bioturbateurs endolithes sont eurytherme et 

ont une distribution biogéographique cosmopolite, mais certains organismes sont sténothermes 

et sont recontrés dans une température spécifique limitée à une distribution biogéographique 

restreint. Tandis que l’endolithe indique les conditions d’eau froide et calme par leurs absences, 

seulement quelques ichnotaxons ont été identifiés qui indiquent une paléo-température faible 

par leur présence (Gong et al., 2008 ; Dorador et al., 2016). Cependant, il y’a un nombre de 

taxons qui peut nous livrer une information valable sur la paléo-température d’un système 

dépositionnel fourni que l’ichnocœnose est considérée et d’autres indicateurs biogéographiques 

sont pris en compte.  
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Fig. I-6 : Charte récapitulative des effets de diverses contraintes physico-chimiques sur la diversité des 
traces et la densité des traces. L'épaisseur de la barre reflète la densité relative ou la diversité des terriers 
où plus épais¼ de plus. Notez que les transitions dans l'épaisseur des barres sont plus brusques dans le 
diagramme de densité des terriers ; cela reflète la capacité des animaux spécifiques à s’épanouir dans 
des milieux considérés comme stressants par la plupart des endofaunes (e.g., Corophium volutator dans 
l'estuaire supérieur ; Howard et al., 1975). 
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I.4. EFFETS DE LA BIOTURBATION 

En mélangeant les particules ainsi que de l’eau interstitielle et des solutés du sédiment et 

plus particulièrement au niveau de l'interface "eau-sédiment" (Gérino, 1992 ; Matisoff et Wang, 

1998), la bioturbation modifie la physique, la chimie et la biologie des sédiments et va donc 

entraîner à la fois un transport des particules et des molécules qui leur sont associées et un 

transport de l'eau interstitielle et des solutés. Ces modifications entrainent notamment la 

création d’une mosaïque d’habitats différents à l’échelle centimétrique. Les organismes 

bioturbateurs peuvent être qualifiés d’ingénieurs de l’écosystème dans le sens où ils modifient 

les propriétés physiques de leur environnement et la disponibilité des ressources pour les autres 

espèces (Jones et al., 1994 ; Gutiérrez et al., 2003, Mermillod-Blondin et Rosenberg, 2006). 

I.4.1. Influence de la bioturbation sur les propriétés chimiques (biogéochimie / processus 

de minéralisation) des sédiments  

La modification chimique majeure que la bioturbation induite dans les sédiments est la 

transformation de la stratification verticale en deux dimensions des accepteurs terminaux 

d’électron et des processus diagénétiques associés en une mosaïque de microenvironnements 

tridimensionnels qui évoluent avec le temps (Aller, 1988). Ceci va profondément modifier la 

chimie des couches des sédiments bioturbées, particulièrement lorsque le mélange se fait entre 

des zones à potentiels rédox différents, ainsi que la chimie de l'interface, qui est la zone clé pour 

le contrôle des flux entre la colonne d'eau et les sédiments. La bioturbation modifie les 

possibilités d'échanges entre le sédiment et la colonne d'eau, par simple diffusion moléculaire 

(Aller et Yingst, 1985 ; Matisoff, 1995 ; Matisoff et Wang, 1998, 2000). 

Selon Rhoads (1974), les principaux processus et facteurs chimiques pouvant être 

significativement influencés par l'activité de la macrofaune à l'interface "eau-sédiment" sont : 

- le taux d'échange des ions dissous ou adsorbés, des composés et des gaz à travers l'interface 

"eau-sédiment" ; 

- la forme et l'amplitude des gradients de de potentiel redox (Eh), pH et O2 ; 

- le transfert de composés réduits des couches profondes vers la surface oxygénée, ou, 

inversement, l'enfouissement rapide des composés oxydés de surface en profondeur ; 

- les cycles du carbone, de l'azote, du soufre et du phosphore ; 

- la distribution verticale des éléments (espèces biogéochimiques majeures) dans les 
sédiments. 
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Fig. I-7 : Illustration simplifiée des connaissances acquises sur les cycles biogéochimiques dans un 
sédiment bioturbé (A) en comparaison à un sédiment non bioturbé (B) (d’après Stauffert, 2011). 
 

D’après Aller (1982), la macrofaune benthique influence cette distribution verticale de quatre 

manières : 

(1) Le sédiment est continuellement déplacé entre les différentes strates via les activités de 

nutrition, de fouissage et de construction des structures, mettant en contact des composés réduits 

et des composés oxydants et donc stimulant les processus d'oxydation. 

(2) Les terriers et les fèces créent une mosaïque de micro-environnements biogéochimiques 

plutôt qu’une stratification verticale. Comme visible sur la Fig. I-8, il peut y avoir des zones 

oxiques entourées de sédiment anoxique, et à l'inverse des microniches réduites, par exemple 

des feces, entourées de sédiment oxique. 

(3) En plus de la matière organique qui se dépose sur l’interface, de nouveaux substrats 

organiques sous forme de sécrétions de mucus sont apportés, pouvant également stimuler 

l'activité de minéralisation et les flux de nutriments. 

(4) La nutrition et le remaniement influencent les populations microbiennes qui interviennent 

dans les réactions, soit en les déplaçant directement, soit en leur créant une mosaïque de 

microenvironnements, stimulant la diversité et les processus de minéralisation de la matière 

organique. 
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Fig. I-8 : Distribution théorique des accepteurs d'électrons dans les sédiments à l’état d’équilibre (A), et 
dans les sédiments bioturbés (B et C) (d’après Aller, 1982). 
 

Ces déplacements de matière organique particulaire et dissoute peuvent être rapprochés du 

comportement et des différentes activités de la macrofaune benthique dans les sédiments. Par 

exemple, la nutrition est à l’origine de la consommation des microorganismes du sédiment et 

impacte directement la minéralisation de la matière et les flux de nutriments. Au contraire, 

l’excrétion et la sécrétion de mucus peuvent être à l’origine d’une stimulation de la croissance 

microbienne, et donc de la minéralisation et des flux (Aller, 1994). L’ensemble des activités de 

la macrofaune et de leurs effets sur le carbone organique sont décrits dans le Tableau I-1.   

Tableau I-1 : Synthèse de l'effet des différentes activités de la macrofaune sur le carbone organique 
(Aller, 1994) 

Activité de la macrofaune Effet 

Manipulation des particules Exposition du substrat, zone d’interface agrandie, augmentation de 
la décomposition 

Broutage Consommation des microorganismes, stimulation de la croissance 
bactérienne, augmentation de la minéralisation 

Excrétion/sécrétion Présence de mucus, libération de nutriments, stimulation de la 
croissance bactérienne, augmentation de la minéralisation 

Construction/sécrétion Synthèse de matière structurante réfractaire (par exemple pour les 
tubes), diminution de la minéralisation 

Irrigation Approvisionnement en oxydants solubles, accumulation réduite des 
métabolites, augmentation de l’oxydation, augmentation de la 
minéralisation 

Transport des particules Transferts entre les zones redox, augmentation de l’oxydation, 
oscillations redox, augmentation minéralisation 
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La bioturbation n’a pas la même intensité dans le temps, et notamment les flux d’eaux entrant 

et sortant par ventilation (Massé, 2014). Les phases d'activités induisent un flux d'eau 

surnageante riche en oxygène dans les galeries où l'oxygène a été consommé biologiquement 

et chimiquement. Les parois passent donc d'anoxiques à oxiques. Cette dynamique de l'oxygène 

se répète à chaque cycle d'activité de la faune, et elle est couplée à l'entrée d'autres solutés 

comme les nitrates, et à l'expulsion des métabolites réduits accumulés lors des phases 

d'inactivité (Aller, 2001 ; Meile et Van Capellen, 2003 ; Massé, 2014). On parle d'oscillations 

redox pour décrire ces dynamiques (Aller, 1994). Ces oscillations sont limitées dans le cas des 

espèces tubicoles car la présence de mucus utilisé pour la fabrication du tube réduit de trois à 

huit fois la diffusion des solutés organiques et inorganiques au travers de ces structures 

(Hannides et al., 2005). 

La présence des terriers et des galeries a aussi pour conséquence d'augmenter la surface 

d'échange entre l'eau surnageant et le sédiment, impliquant des modifications des flux, celles-

ci étant dépendantes des organismes bioturbateurs considérés (Massé, 2014). 

À l’échelle des communautés en milieu naturel, Braeckman et al. (2014) ont montré que 

suivant le type de sédiment : vaseux cohésif à sédiments perméables, les caractéristiques 

structurales et fonctionnelles de la macrofaune variaient, et donc le potentiel de bioturbation 

(BPc) varie également. Ceci s’est traduit par des flux de nutriments différents entre les types de 

sédiment. 

Krantzberg (1985) ; Kristensen (2000) ; Mermillod-Blondin et Rosenberg (2006) ont montré 

que la bioturbation est l’un des cinq plus importants facteurs de contrôle des processus 

diagenétiques à l'interface entre la zone oxique et la zone anoxique, avec la température, l'apport 

de matière organique, la lumière et la vitesse du courant. A titre d'exemple, en milieu marin, 

Hylleberg et Henriksen (1980) ont observé une augmentation des flux d'azote et de phosphore 

inorganique en présence de bioturbation.  

L’augmentation de la surface d’échange entre la colonne d’eau et le sédiment au niveau des 

structures biogènes, permet une pénétration plus importante de l’oxygène et des nutriments dans 

le sédiment (Svensson et al., 2001 ; Stief et De Beer, 2002 ; Glud et al., 2003 ; Pischedda et al., 

2008). 
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I.4.2. Influence de la bioturbation sur les propriétés physiques (pétrophysiques) des 

sédiments  

Les structures biogéniques modifient les propriétés physiques du sédiment et plus 

particulièrement au niveau de l'interface "eau-sédiment" (Gérino, 1992 ; Matisoff et Wang, 

1998). L'activité biologique va donc entraîner à la fois un transport des particules et des 

molécules qui leur sont associées et un transport de l'eau interstitielle et des solutés. 

Le déplacement des particules par la macrofaune benthique induit des modifications des 

propriétés physiques du sédiment, qui diffèrent selon le mode de bioturbation (Rhoads et Boyer, 

1982), comme par exemple la topographie de l'interface eau-sédiment, mais surtout le mélange 

des particules impacte sur le potentiel du sédiment, notamment en favorisant la remise en 

suspension des particules (Rhoads et Young, 1970). Par exemple, un remaniement intensif des 

premiers centimètres d'un sédiment vaseux par les limnivores de surface favorise la remise en 

suspension des particules à l'interface eau-sédiment. A l’inverse, la macrofaune peut aussi avoir 

un effet stabilisateur du sédiment, et non seulement induire une augmentation du potentiel 

d’érosion. 

Dans le passé, la recherche des traces de fossiles dans les roches réservoirs d'hydrocarbures 

était presque toujours confinée à la géologie de l'exploration, mais des recherches récentes ont 

montré que l'ichnologie avait d'importantes applications dans la géologie pétrolière (Pemberton 

et Gingras, 2005). De plus, dans des études récentes, plusieurs auteurs (e.g., Tonkin et al., 

2010 ; Gordon et al., 2010 ; Gingras et al., 2012 ; 2015 ; Bednarz et McIlroy, 2012 ; 2015 ; 

Baniak et al., 2015 ; Ben-Awuah et Padmanabhan, 2015 ; Quaye et al., 2018 ; Liu et al., 2019) 

ont élargi l'application de l'ichnologie pour évaluer ses implications dans les propriétés 

pétrophysiques des réservoirs, car les effets significatifs de la bioturbation sur la porosité et la 

perméabilité (amélioration ou destruction) dans les faciès biologiquement modifiés. Même si 

le rôle de la bioturbation en tant qu'agent modificateur de la porosité et de la perméabilité a été 

reconnu, il est encore largement ignoré, en particulier dans les études de caractérisation des 

réservoirs dans l'industrie pétrolière et gazière. En plus de la sous-estimation de la bioturbation 

en tant que processus qui affecte les propriétés pétrophysiques du réservoir, l'hétérogénéité 

typique de l'architecture des pores (en raison de l'interaction du tissu de dépôt primaire et des 

processus diagénétiques) ajoute plus de défis pour la contribution à la caractérisation des 

formations réservoirs. 
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Fig. I-9 : Illustration schématique présentant les étapes de l'écoulement de fluide dans les argiles 
compactes bioturbées et chargées de gaz : A- Micro-échelle. Avec la chute de pression, les molécules 
d'hydrocarbures entrent dans l'organo-porosité par désorption à partir des parois des pores et des 
matériaux kérogènes. Si les pores sont reliés à la (micro) fracture ou au micro-chenal, les molécules 
traversent les chemins d'écoulement conducteurs vers le puits de forage. S'il n'y a pas de fracture ou de 
microchenal relié à l'organo-porosité, les molécules se déplacent vers le réseau de fracture ou un chemin 
d'écoulement perméable par diffusion. B- Échelle millimétrique (modifiée par Bustin et al., 2008). 
L'efficacité du flux des molécules de migration diffuse dans le réseau de fracture dépend de la distance 
entre les pores chargés d'huile ou de gaz et la fracture la plus proche ou le chemin d'écoulement 
perméable. Le réseau dense ichnofabrique réduit la distance du flux diffusif en divisant la roche d'accueil 
avec des tubes limoneux perméables et fragiles et peut également améliorer l'espacement et / ou la 
complexité des fractures. 

 

L’influence de la bioturbation sur les propriétés physiques des roches et sur l’écoulement 

des fluides constitue l’un des aspects les plus complexes et les moins connus dans les gisements. 

Elles jouent un rôle sur le potentiel de production des formations. 

a. Influence positive : La bioturbation présente en général les apports positifs suivants : 

- Augmentation de la porosité effective grâce aux terriers connectés ; 

- Amélioration de la perméabilité et de la circulation des fluides ; 
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- Création d’une connectivité entre les pores inter-granulaires ; 

- Augmentation de la capacité de stockage. 

b. Influence négative : 

- L’étanchéité des terriers engendre une compartimentation de porosité et une diminution de 

la perméabilité ;  

- La bioturbation peut jouer un rôle négatif en permettant la circulation des eaux 

interstitielles riches en éléments minéraux qui colmatent les pores et les fissures ; 

- Une dismigration des hydrocarbures vers d’autres formations ; 

L'amélioration de la perméabilité dans les milieux bioturbés a été reconnue dans cinq 

scénarios interdépendants : 1) les hétérogénéités texturales limitées en surface ; 2) les 

hétérogénéités texturales non contraintes ; 3) des hétérogénéités texturales faiblement définies 

; 4) les hétérogénéités texturales diagenétiques ; et 5) bioturbation cryptique (Pemberton et 

Gingras, 2005). 

Fig. I-10 : Développement de la couche super-perméabilité dans le Champ Ghawar, Arabie Saoudite. 
Les géologues proposent que la super-perméabilité dans l’intervalle Jurassique Arab-D s’est développée 
quand l’érosion régionale étendue a exposé un firmground de calcite micritique à faible-porosité (A). 
Crustacés ont colonisé ce sédiment firm, créant un réseau des terriers dense (B). Les terriers colmatent 
(remplis) avec dolomite saccharoïde détritique (C), lequel est plus poreux et perméable que la calcite 
micritique qui contient les terriers. L’huile s’écoule librement (flèche jaune) à travers la couche super-k 
qui en résulte (D). (Adapté par Pemberton et Gingras, 2005 In Gingras et al., 2015). 
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CHAPITRE II 

ETAT DES CONNAISSANCES SUR LA BIOGEOCHIMIE DES SEDIMENTS 
SUPERFICIELS, SUR L’ORIGINE ET DEVENIR DU METHANE 

 

II.1. NOTION SUR LE COMPARTIMENT SEDIMENTAIRE SUPERFICIEL 

Le compartiment sédimentaire constitue un siège de stockage le plus important pour les 

métaux d'origine naturelle et/ou anthropique (Ciutat, 2003), dont leur entrée se fait par diffusion 

directe depuis la colonne d'eau et/ou par précipitation, et surtout par la sédimentation des 

matières en suspension. Il joue un rôle important dans la minéralisation (décomposition) de la 

matière organique (Middelburg et al., 1993) et donc les cycles biogéochimiques des éléments 

particulaires venant de la colonne d’eau, qu’ils soient plus ou moins agrégés entre eux, biogènes 

ou authigènes, autochtones ou allochtones, avant leur incorporation définitive dans le sédiment 

(Lagauzère, 2003 ; Bertrand et al., 2015). 

La distribution des métaux (éléments particulaires) dans les compartiments sédimentaires, 

les réactions de spéciation chimique et les capacités d'échanges sont le résultat d'un ensemble 

complexe de processus physiques, chimiques et biologiques à travers l'interface eau-sédiment 

(Berner, 1980 ; Henrichs, 1992 ; Bertrand et al., 2015), et plus particulièrement de la 

bioturbation résultante de la présence et de l'activité des organismes benthiques vivants qui 

colonisent à la surface et qui creusent des galeries dans les strates superficielles des sédiments, 

assurant un courant d'eau à des fins respiratoires et se nourrissant par ingestion de la matière 

organique détritique (fonctions respiratoire et nutritionnelle). 

D’après Kristensen (2000), le compartiment sédimentaire peut ainsi être découpé verticalement 

en trois zones : 

- une zone oxique, où l'oxygène peut être consommé par la respiration des organismes 

benthiques, pour l'oxydation de la matière organique et la nitrification de l'ammonium et même 

le recyclage des sels nutritifs par les micro-organismes (Costanza et al., 1997). L’épaisseur de 

cette zone étant limitée par la pénétration de l’oxygène. On estime sa profondeur entre quelques 

millimètres (sédiment vaseux) à quelques centimètres (sédiment sableux) dans les sédiments 

(Revsbech et al., 1980 ; Jørgensen, 1983). Cette zone est un lieu privilégié pour la dégradation 

de la matière organique et le recyclage des sels nutritifs par les micro-organismes (Costanza et 

al., 1997). 
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- une zone sub-oxique, juste sous la zone oxique et dans laquelle il n'y a plus d'oxygène. Ce 

sont les nitrates, les oxydes et hydroxydes de fer et de manganèse qui sont utilisés comme 

oxydants. Les nitrates sont consommés rapidement par les activités microbiennes dans cette 

zone, leur concentration sédimentaire y est par conséquent généralement faible (Coates et al., 

1996 ; Rothermich et al., 2002). Quant au fer (III), et au manganèse (IV), bien qu’ils puissent 

être abondants dans certains sédiments littoraux (e.g., marécages), ils ne sont disponibles que 

ponctuellement dans les sédiments marins, et en particulier dans les sédiments hautement 

contaminés. 

- une zone anoxique plus profonde, dans laquelle il n'y a plus ni oxygène, ni nitrates, ni 

oxydes métalliques réactifs. Ce sont les sulfates qui sont utilisés pour oxyder la matière 

organique. Leur réduction conduit à la formation de sulfures (Kleikemper et al., 2002). En 

dessous de la zone de réduction des sulfates et lorsque le sulfate est épuisé, les composés comme 

le méthane, le dioxyde de carbone ou la matière organique elle-même sont les composés qui 

dominent les processus diagénétiques (fermentation et méthanogénèse) (Sørensen et al., 1979).  

Les composés qui intègrent le sédiment vont passer progressivement d'une zone à une autre, 

au cours de leur enfouissement. Cependant, dans certains sédiments, cette zonation verticale ne 

s'applique pas nécessairement et la position des composés oxydés et réduits peut être très 

perturbée, par exemple en raison de la bioturbation par la faune benthique, qui assure un 

mélange des couches sédimentaires (Jørgensen et Revsbech, 1985 ; Huettel et Gust, 1992). 

II.2. DEVENIR DE LA MATIERE ORGANIQUE 

Dans les milieux aquatiques, toute la matière organique et inorganique, dissoute ou 

particulaire, vivante (producteurs, consommateurs) ou détritique (pelotes fécales, carcasses…) 

(Fowler et Knauer, 1986), quel que soit son origine et/ou type, et qui atteint la surface des 

sédiments (l’interface eau-sédiment) est considérée comme une source majeure de nourriture 

pour les organismes benthiques du compartiment microbien aux macro-invertébrés, qui en 

retour permettent un recyclage de la matière organique pour les producteurs primaires 

(Snelgrove et al., 2000). 

D’après la figure I-13, dans les milieux aquatiques, la matière juste arrivée à l’interface eau-

sédiment, trois devenirs sont possibles une fois la matière organique particulaire déposée sur 

l’interface eau-sédiment : une partie de la matière décomposée est consommée ou déplacée par 

la faune et ses activités, une autre partie est enfouie dans les couches profondes jusqu’à 
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formation de composés kérogènes, et une partie est minéralisée puis repart dans le pool nutritif. 

Le terme de diagenèse précoce regroupe les processus de minéralisation et d’enfouissement de 

la matière organique dans les sédiments (e.g., Froelich et al., 1979 ; Berner, 1980 ; Jørgensen, 

1983 ; Henrichs, 1992 ; Middelburg et al., 1993 ; Arndt et al., 2013). Il est noté que jusqu’à 

99% de la matière organique déposée sur l’interface eau-sédiment est minéralisée par les 

procaryotes (Henrichs, 1992). 

II.3. BIOGEOCHIMIE DES SEDIMENTS ET LA MINERALISATION DE LA 

MATIERE ORGANIQUE : 

Les principales réactions qui gouvernent la dégradation de la matière organique et donc les 

cycles biogéochimiques des éléments sont des réactions d’oxydo-réduction. Ces réactions de 

transfert d’électrons sont principalement dues aux métabolismes microbiens (Berner, 1980 ; 

Henrichs, 1992). Au sein du sédiment, les accepteurs d’électrons sont principalement 

l’oxygène, le nitrate, le sulfate et le carbonate (Nedwell, 1984).  

II.3.1. Réactions diagénétiques essentielles 

Selon le "modèle de Froelich" (Fig. I-11), l’oxydation de la matière organique consomme de 

façon séquentielle les différents accepteurs d’électrons inorganiques présents dans le système 

dans un ordre reflétant le gain énergétique potentiel pour les micro-organismes, respectivement: 

O2 → NO3
- → Mn(IV), Fe(III), P2O5 → SO4

2- → HCO3 (Froelich et al., 1979 ; Canfield et al., 

2005). 

Sous l’interface eau-sédiment, les concentrations en oxygène diminuent brusquement car il 

est utilisé par les organismes aérobies (micro- et macrofaune) pour respirer et pour dégrader la 

matière organique venant de la colonne d’eau ou déjà présente dans le sédiment. Il est aussi un 

oxydant privilégié pour les éléments réduits plus en profondeur lors de la respiration anaérobie 

(NH4
+, Fe2+, Mn2+, ΣH2S, CH4) et qui diffusent depuis la zone anoxique. 

L’épaisseur de la couche oxique est négativement corrélée aux teneurs et aux flux de matière 

organique venant de la colonne d’eau : plus le flux est important, plus la consommation 

d’oxygène est rapide et plus la zone oxique est étroite et condensée dans les tous premiers 

millimètres de sédiment (Froelich et al., 1979 ; Reeburgh, 1983). Dans les sédiments marins 

profonds, moins de 1% de la MO produite dans la colonne d’eau arrive au niveau du sédiment 

(Tissot et Welte, 1984), et la zone oxique peut alors atteindre plusieurs dizaines de mètres de 

profondeur (Nealson, 1997). 
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a. Réduction du nitrate (dénitrification et nitrification) 

Les nitrates produits par la dégradation aérobie sont réutilisés comme accepteurs d’électrons 

lors de la dénitrification (Middelburg et al., 1996 ; Gilbert, 1994, 2003). Quand la concentration 

en O2 devient faible, il est commun d’observer une zone riche en nitrates. L’ammonium NH4
+ 

produit en profondeur diffuse vers le haut puis est converti en NOx (soient NO2
- = nitrites et 

NO3
- = nitrates) (nitrification). Les nitrates (NO3

-) produits sont à leur tour utilisés pour oxyder 

la Matière Organique (dénitrification). L’importance relative de ces deux processus est difficile 

à mesurer car ils se produisent dans des zones adjacentes et que le réactant pour l’un est le 

produit pour l’autre (couplage) (Nealson, 1997).  En outre, certaines formes de l'azote sont 

directement impliquées dans le métabolisme énergique de certaines bactéries hétérotrophes et 

autotrophes (Jørgensen et Gallardo, 1999 ; Seitzinger, 1988 ; Zehr et Ward, 2002). D'où 

l'importance de l'étude du cycle de l'azote, et plus particulièrement en ce qui concerne la 

thématique "interactions organismes-sédiments" du rôle de la bioturbation sur les communautés 

et mécanismes impliqués dans ce cycle. 

b. Réduction du phosphore 

La biomasse phytoplanctonique et bactérienne libère du phosphore (présent dans les 

constituants cellulaires, dans les matériels osseux comme les débris de poissons et les carcasses 

de baleines) pendant leurs décompositions dans les mers et océans (Einsele, 1936 ; Slomp et 

al., 1998 ; Schenau et al., 2000 ; März et al., 2018). La majeure partie du phosphore est recyclée 

biologiquement dans la zone photique, une seule petite fraction est enfouie dans les sédiments 

(Suess, 1980). Le phosphore reste dissout en condition réductrices et peut migrer par les eaux 

interstitielles au cours de la diagénèse précoce sous la forme PO4
3- par la dégradation de la 

nécromasse planctonique (Sheldon, 1981 ; Froelich et al., 1988 ; Ingall et Jahnke, 1994 ; 

Benitez-Nelson, 2000 ; Schenau et al., 2000 ; Tribovillard et al., 2006 ; Filippelli, 2011). 

Dans les milieux euxiniques et réducteurs, le phosphore peut regagner la colonne d’eau et 

remonter vers les eaux surface où il participera à la productivité (productivité soutenue par le 

recyclage du phosphore avec des eaux de fond anoxiques (Burnett, 1977 ; Föllmi, 1996 ; 

Schenau et al., 2000 ; Benitez-Nelson, 2000 ; Arning et al., 2009 ; Compton et Bergh, 2016). 

Dans les environnements moins réducteurs, le phosphore libéré par la décomposition de la 

matière organique et peut participer à l’interface eau-sédiment où dans le sédiment pour former 

des grains phosphatés. La concentration des particules phosphatées par des mécanismes sédim- 
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Fig. I-11: À gauche, les voies de dégradation de la matière organique dans les sédiments marins. (In Bertrand et al., 2015). ; À droite, les profils chimiques 
des eaux interstitielles reflétant la distribution verticale des processus dominants de minéralisation (Froelich, et al., 1979) (SMTZ : Sulfate-Methan 

Transition Zone). 
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entologiques (remobilisation dans les milieux agités et dépôt) donnent naissance à des 

phosphorites.  

c. Réduction du manganèse 

Le manganèse est facilement réduit par les composés organiques (Stone et al., 1994). En 

général, la zone oxique est riche en oxy-hydroxydes de Mn(III) et Mn(IV). L’épaisseur de 

l’horizon enrichi est positivement corrélée à la profondeur de pénétration de l’oxygène. Un 

maximum est observé au niveau du front rédox du Mn où les profils de Mn2+ et d’O2 interstitiels 

se croisent à des concentrations quasi nulles (Lagauzère, 2003). Sous la zone oxique, les teneurs 

en oxy-hydroxydes de Mn diminuent rapidement jusqu’à devenir nulles en profondeur.  

Les ions Fe2+ sont de bons réducteurs de MnO2 et sont réoxydés en Fe3+ par cette réaction 

(Myers et Nealson, 1988). La concentration en Mn2+ augmente en profondeur et elle est suivie 

par l’apparition du Fe2+. 

d. Réduction du fer 

Le comportement benthique du fer est beaucoup plus complexe que celui du manganèse car 

il intervient dans un grand nombre de cycles géochimiques et sous de nombreuses formes. La 

diversité des oxydes et hydroxydes de Fer, des sulfures et des silicates de Fe complique les 

processus. Cependant, chaque phase ferrique a une réactivité différente liée à son état cristallin: 

les oxydes de Fe amorphes sont préférentiellement réduits avant les formes plus cristallines 

(Fe(OH)3 → FeOOH → Fe2O3). Leur distribution est similaire à celle des oxydes de Mn avec 

un enrichissement en surface, un maximum sous le front rédox du Mn puis une diminution en 

profondeur pour atteindre des valeurs assez constantes. Dans certains cas, le fer particulaire 

peut augmenter à nouveau en profondeur du fait de la précipitation de FeS. Comme pour le Mn, 

l’épaisseur de la couche enrichie en oxydes ferriques est corrélée à l’épaisseur de la zone oxique 

et aux teneurs en Fer (Nealson, 1997 ; Lovley et al., 2004). 

e. Réduction des sulfates 

La réduction des sulfates est bien caractérisée dans les sédiments, tandis que la réduction des 

thiosulfates est bien moins quantifiée (Jørgensen et Fenchel, 1974 ; Jørgensen, 1977). Hormis 

pour des températures très élevées, comme dans les sources hydrothermales, les sulfates sont 

stables à moins d’une réduction catalysée biologiquement (Jeanthon et al., 2002). Il n’existe 

pas de réduction purement chimique dans les sédiments. Sous la zone de réduction des métaux, 
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l’espèce réduite majoritaire suivante dans les eaux interstitielles est la forme sulfure S2
-, ce qui 

est généralement attribué aux bactéries sulfato-réductrices (Jørgensen, 1983). L’importance des 

autres formes intermédiaires de sulfures, comme les ions thiosulfates et le sulfure élémentaire 

(polysulfure), reste à élucider, probablement à cause de la complexité de la chimie du soufre. 

La production de sulfures par réduction des ions sulfates est une des principales différences 

existantes entre les sédiments marins (Jørgensen, 1982, 1983). Les sulfates sont donc les 

accepteurs d’électrons dominants dans les sédiments marins, même par rapport à l’oxygène. La 

consommation des oxydants se fait grâce à la diffusion vers le haut des espèces sulfurées 

réduites (ions polysulfures, thiosulfates et sulfites) qui sont produites par oxydation de la 

matière organique (Jørgensen et Fenchel, 1974 ; Jørgensen, 1982). Au cours de leur remontée 

vers l’interface, ces ions sont oxydés par Fe(III), Mn(IV) et l’oxygène. Chaque oxydant produit 

des espèces soufrées intermédiaires capables d’interagir avec d’autres composés, ce qui rend ce 

système complexe difficile à étudier. Dans la plupart des cas, le potentiel d’oxydation du 

sédiment fait que les sulfures sont consommés dans les sédiments, soit par l’oxygène, soit par 

d’autres oxydants, comme les nitrates ou les métaux (Jørgensen, 1982). En contexte 

hydrothermal ainsi que dans tout système diagénétique à haute température (sédiments), une 

réduction abiotique dite thermochimique du sulfate peut avoir lieu (Machel et al., 1995 ; 

Machel, 2001). Cette réaction, se déroule à des températures comprises entre 100 et 140°C voire 

parfois à 160‐180°C (Callac, 2013). Cette réduction a lieu en aérobiose et en anaérobiose et ne 

réduit qu'une partie du pool d'accepteurs d'électrons pour satisfaire les besoins cellulaires et ne 

produit donc que de petites quantités d’H2S (Rabus et al., 2006). 

f. Méthanogenèse 

La méthanogenèse, commence lorsque les sulfates sont épuisés, intervient en général à 

profondeur plus grande dans les sédiments marins. Elle est réalisée par des archaea 

méthanogènes qui utilisent principalement deux voies pour former du méthane : la réduction du 

CO2 (équation 1) et la fermentation de l’acide acétique (équation 2). 

CO2 + 4 H2 → CH4 + 2 H2O         [1] 

CH3COOH → CH4 + O2       [2] 

La réduction du CO2 est le processus dominant dans les sédiments marins et la fermentation 

de l’acide acétique dans les sédiments d’eaux douces (Whiticar et al., 1986). Dans les sédiments 
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marins, la dominance de la réduction du CO2 s’explique en partie par son plus grand rendement 

énergétique, mais aussi par l’importante disponibilité du CO2 provenant de la réduction des 

sulfates. Les conditions dans lesquelles la méthanogenèse est possible sont un environnement 

anoxique, une concentration faible en sulfates, une température optimale entre 35 et 45°C, une 

teneur en matière organique supérieure à 0,5 % et un taux de sédimentation entre 20 et 100 

cm/ka (Rice, 1992). 

Rice (1992) résume les conditions optimales à la méthanogenèse bactérienne dans les 

sédiments marins : 

- un environnement anoxique ; 

- une faible concentration en sulfates ; 

- une faible température, avec la gamme optimale entre 35 et 45 °C ; 

- une matière organique importante, supérieure à 0,5 % du carbone organique total. 

Mais la méthanogenèse dépend également : 

- des propriétés et de l’état de la matière organique : les bactéries méthanogènes sont 

dépendantes d’autres organismes bactériens qui dégradent en amont les composés organiques 

complexes ; 

- des espaces des pores : la taille moyenne des méthanogènes est de 1 mm, et nécessitent donc 

suffisamment de place, plus particulièrement dans les sédiments ayant une fine granulométrie ; 

- du taux de dépôt de la matière organique : lorsque le taux est trop élevé, les sédiments 

traversent trop rapidement la zone de température optimale, mais au contraire, lorsque ce taux 

est trop faible, toute la matière organique est alors oxydée avant l’assimilation par les bactéries 

méthanogènes. Le taux de dépôt optimal est compris entre 0,2 et 1 m/ka, en fonction du gradient 

géothermique (Clayton, 1992). 

 Oxydation du méthane  

Lorsque le méthane produit par la méthanogenèse migre vers le haut à travers les irrégularités 

sédimentologiques et structuraux jusqu’à les sédiments superficiels sous l’interface eau-

sédiment, il est soit piégé dans les eaux interstitielles donne les hydrates de méthane (e.g., 

Berndt, 2005 ; Chaduteau, 2008), soit libéré vers la colonne d’eau ou l’atmosphère, soit utilisé 

comme une source de nutrition et subi à une oxydation par la chimio-symbiose. En général, les 



H. Limam – Thèse Université Oran 2 – 2022 

 

36 
 

taux d'oxydation sont principalement affectés par la température, la pression et la concentration 

de méthane (Scranton et Brewer, 1978). 

•  Oxydation aérobique du méthane  

Dans un milieu aérobique, en présence de l’oxygène dissous dans les eaux interstitielles qui 

devient disponible comme accepteur d'électrons (Hanson et Hanson, 1996), le méthane peut 

être soumis à une oxydation aérobique (MOx) par certaines organismes (bactéries aérobies 

méthanotrophes ; Zehnder et Brock, 1979) ou par d’autres réactions chimiques abiotiques.  La 

conséquence de cette réaction est de produire le dioxyde de carbone (CO2) et dihydrogène (H2) 

comme décrit dans les équations suivantes :   

CH4 + 2O2 → 2H2O + CO2      [1] 

CH4 + 2 H2O → CO2 + 4 H2            [2] 

•  Oxydation anaérobique du méthane (OAM) 

Le méthane peut également être oxydé dans les sédiments anoxiques (Reeburgh, 1969 ; 

Martens et Berner, 1974 ; Barnes et Goldberg, 1976). Zehnder et Brock (1979) ont montré que 

certaines archea méthanogènes avaient la capacité d’inverser leur métabolisme en oxydant le 

méthane (réaction 2), au lieu de le produire à partir du CO2 et H2. Cependant cette 

méthanogenèse inverse ne présente un rendement énergétique suffisant que si l’hydrogène 

produit reste en concentration limitée (Hoehler et al., 1994). Il doit donc être consommé 

rapidement par des bactéries sulfato-réductrices selon l’équation 3. La somme de ces deux 

processus, oxydation du méthane et réduction des sulfates permet la consommation du méthane 

et des sulfates à l’interface sulfate-méthane (SMI). Cette réaction synthrophique correspond à 

l’équation 4. 

H+ + 4 H2 + SO4
2- → HS- + 4 H2O      [3] 

CH4 + SO4
2- → HCO3

- +HS- + H2O      [4] 

La conséquence de cette réaction est un appauvrissement en sulfates avec la profondeur, puis 

une augmentation de la concentration en méthane une fois l’interface sulfate-méthane dépassée. 

En effet, la concentration en méthane biogénique augmente de façon inversement 

proportionnelle à celle des sulfates (Fig. I-11) (Claypool et Kaplan, 1974) et sa production 

commence lorsque la concentration en sulfates est suffisamment faible. Boetius et al. (2000) 
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ont identifié pour la première fois ce consortium de microorganismes dans les sédiments 

d’Hydrate Ridge. Les archea méthanogènes se développent sous la forme d’agrégats d’environ 

100 cellules et sont entourées par des bactéries sulfato-réductrices (Fig. I-11). 

Valentine et Reeburgh (2000) proposent deux mécanismes différents pour l’oxydation en 

milieu anaérobie du méthane : le premier mécanisme considère la formation d’acide acétique à 

partir du méthane par les archaea (équation 5), suivie de la consommation de H2 et de l’acide 

acétique par les bactéries sulfato-réductrices (équation 6 et 7) et aboutissant également à la 

réaction nette décrite dans l’équation 4. 

2 CH4 + 2 H2O → CH3COOH + 4 H2      [5] 

SO4
2- + 4 H2 + H+ → HS- + 4 H2O        [6] 

CH3COOH + SO4
2- → 2 HCO3

- + HS- + H+      [7] 

Le second mécanisme possible est dans un premier temps la formation d’acétate à partir de 

CO2 et H2 (équation 8), qui est consommé par la suite par les bactéries sulfato-réductrices 

(équation 9) aboutissant à la réaction nette (équation 4). 

CH4 + HCO3
-→ CH3COO- + H2O      [8] 

CH3COO- + SO4
2- → 2 HCO3

- + HS-     [9] 

La conséquence principale de l’oxydation anaérobique du méthane et de la réduction des 

sulfates est l’augmentation de l’alcalinité contrôlant la formation des carbonates. Des 

concrétions carbonatées sont ainsi très souvent associées à des sédiments riches en méthane. 

Ces mécanismes de méthanogenèse inversée ont été détectés sur différents sites d’échappement 

de fluides froids ; par exemple : Cascadia Margin (Boetius et al., 2000), Mer Noire (Schouten 

et al., 2001), Mer Méditerranée (Pancost et al., 2000) ou encore dans le Golfe du Mexique 

(Zhang et al., 2002). 

II.3.2. Réactions diagénétiques secondaires  

Par le fractionnement biologique et/ou d’autres des réactions diagenétiques secondaires, les 

réactions redox décrites précédemment produisent des composés réduits qui vont pouvoir à leur 

tour intervenir dans de nouvelles réactions d’oxydo-réduction thermodynamiquement 

possibles. Ces réactions dites secondaires mettent principalement en interaction les cycles 

biogéochimiques des espèces azotées et ceux du fer et du manganèse (Hulth et al., 1999 ; 

Anschutz et al., 2000). En particulier, la migration de Fe(II) et Mn(II) à travers l’eau 
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interstitielle vers l’interface eau/sédiment pour être réoxydés au niveau du sédiment oxique. 

Parallèlement à ces réactions redox, des phénomènes de diffusion, de précipitation, 

d’adsorption, de désorption, d’agrégation des composés dissous et solides vont également agir 

sur la redistribution des éléments dans le sédiment (précipitation des minéraux authigènes, 

remobilisation, cimentation, compaction, substitutions ioniques). 

a. Formation des composés ammoniaqués 

Dans le milieu marin, l'azote est présent sous des formes organiques et inorganiques très 

variées (Carpenter et Capone, 1983 ; Kirchman, 2000), résultantes d'un réseau complexe de 

réactions et d'états d'oxydation comme cité précédemment. Durant la minéralisation 

(ammonification) des nitrates, en présence d’un apport d’énergie de la photosynthèse, l’azote 

issu de la décomposition de la matière organique est fixé par des organismes en particulier des 

cyanobactéries et de certaines bactéries vivant en symbiose. Cette fixation tend à produire des 

composés ammoniaqués tels l’ammonium (NH4
+) et son acide conjugué l’ammoniac (NH3). Il 

s’agit ici d’une réaction de réduction qui se fait par l’intermédiaire de substances organiques 

"Méthanal" (aldéhyde formique) notées : CH2O (équation 1) 

2N2(g) + 3(CH2O) + 3H2O → 4NH4
++ 3CO2          [1] 

Dans les sédiments basiques où le pH est élevé, l’ammonium se transforme en ammoniac 

gazeux (équation 2) : 

NH4
++ OH- → NH3(g) + H2O       [2] 

L'ammonium est la forme préférentiellement assimilée par les micro-organismes (bactéries 

et champignons). L’ammoniaque est de plus très soluble dans l’eau. Il réagit avec le HNO3(g) 

pour former du NH4NO3(s), et également avec le H2SO4 pour former du (NH4)2SO4(s). il peut 

également être oxydé en oxydes d’azote. NH4
+ contribue en moyenne à environ 15% de la 

masse totale des particules en suspension dans l’atmosphère. 

Dans les condition anaérobique, l’ammonium est oxydé anaérobiquement par l’Oxydation 

Anaérobique de l’ammonium en présence de bactéries ANAMMOX (Byrne et al., 2009 ; 

Harhangi et al., 2012 ; Sonthiphand et al., 2014). Un exemple noté par Russ et al., (2013) dans 

les sédiments à suintements froids des fluides riches en hydrocarbures, dans les aires de vannage 

hydrothermal, dans les sédiments hydrothermaux et à l’interface eau de mer‐sédiments 

hydrothermaux du Bassin de Guaymas (Gulf central de Californie), ainsi comme noté 

précédemment pour les substrats basaltiques (Mason et al., 2008 ; Santelli et al., 2009). 
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b. Pyritisation 

Les sulfures libres (S2
-) peuvent précipiter avec Fe2+ (FeS) ou être aussi réoxydés en présence 

d’oxygène pour former des espèces intermédiaires (soufre natif S0, polysulfures Sn
-, thiosulfates 

S2O3
2- et sulfites SO3

2) avant de redonner du sulfate (Gaillard, 1995). Sous l’interface eau-

sédiment, le fer peut aussi être réduit par les sulfures ou par des composés organiques, mais il 

est beaucoup plus résistant à la réduction chimique. Certains auteurs considèrent que, que dans 

le milieu naturel, la réduction du fer est uniquement réalisée par catalyse biologique (Lovley et 

al., 1991, 2004). La diffusion vers le haut des sulfures tendant à mobiliser Fe2+ pour former de 

la pyrite (FeS2) afin de former le greigite ou mackinawite (FeS). La présence de pyrite est 

framboïdale est considérée aujourd'hui comme une preuve suffisante de la médiation 

bactérienne et indique des conditions paléoenvironnementales anoxiques à euxiniques (Wilkin 

et Barnes, 1996, 1997a, 1997b ; Wilkin et al., 1996, 1997 ; Wilkin et Arthur, 2001). 

c. Formation des carbonates authigéniques 

La conséquence principale de l’oxydation anaérobique du méthane est la formation de 

molécule bicarbonate ou hydrogénocarbonate (HCO3
-). Ce dernier est utilisé comme un brique 

élémentaire avec d’autres éléments (e.g., Ca, Mn, Fe, Mg,….) pour former des minéraux 

carbonatés authigènes par la médiation biologique (biominéralisation) que ce soit 

bioconstruction des tests, coquilles et/ou squelettes des organismes benthiques qui colonisent 

le substrat (Ritger et al., 1987 ; Gaillard et al., 1992 ; Aharon et Sen Gupta, 1994 ; Roberts et 

al., 1993 ; Gay, 2002 ; Knoll, 2003 ; Dupraz et al., 2009 ; Auzoux-Bordenave et al., 2013) ou 

lithification des parois de terriers (Wetzel, 2013 ; Sun et al., 2020), et non-biologique par des 

autres des réactions diagénétiques comme le colmatage des pores par un ciment micritique 

aragonitique fibreux et parfois de l’aragonite microcristalline, de la calcite ou de la dolomite 

(Aloisi et al., 2000) en forme cristalline de type cemenstone (calcilutite au sens de Flügel, 

2010), induisent la formation des concrétions carbonatés baignant dans les argiles dont leurs 

caractéristiques seront traitées (Chapitre III).  

Tout déséquilibre dans les concentrations des éléments chimiques résultants de réactions 

susmentionnées, notamment lors des réactions diagenétiques secondaires peut conduire à 

conséquences (paléo)écologiques comme l’acidification des eaux (Gattuso et Hansson, 2011 ; 

Bertrand et al., 2015), intoxication et mort collective, échouages, nanismes…etc., comme cités 

ailleurs par Isozaki (1997), Pruss et al. (2006), Knoll et al. (2007), Retallack et Jahren (2008), 
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Mata et Bottjer (2011), Grasby et al. (2013), Loope et al. (2013), Lehrmann et al. (2015) 

Kershaw (2015) et Xiang et al. (2016). 

II.2.3. Récapitulation des équations de la diagenèse de matière organique (d’après 

Richards, 1965 ; Froelich et al., 1979 et Berner, 1980 ; Tribovillard et al., 2018) : 

La matière organique marin est représentée par la formule CH2O) 

Réactions en aérobiose (Zone aérobie) : respiration de l'oxygène libre  

respiration d’ O2 : CH2O + O2 → H2O + CO2 → H+ + HCO3
– 

Nitrification : 2 NH4
+ + 3 O2 → 2 NO2

– + 4 H+ + 2 H2O, puis : 2 NO2
– + O2 → 2 NO3

– 

Oxydation du manganèse : 4 Mn2+ + 2 O2 + 4 H2O → 4 MnO2 + 8 H+ 

Oxydation du fer : 4 Fe2+ + 2 O2 + 6 H2O → 4 FeOOH + 8 H+ 

Oxydation de la pyrite : 4 FeS2 + 15 O2 + 10 H2O → 16 H+ + 8 + 4 FeOOH 

Réactions en anaérobiose (Zone anaérobie) : respiration sans oxygène libre O2 

Dénitrification : 5 CH2O + 4 NO3
– → 2 N2 + 4 HCO3

– + CO2 + 3H2O 

Réduction du fer : CH2O + 2 Fe2O3 + 3 H2O → HCO3
– + 4 Fe2+ + 7 OH– 

      CH2O + 4 FeOOH + H2O → HCO3
– + 4 Fe2+ + 7 OH– 

Réduction des sulfates : 2 CH2O + → H+ + 2 HCO3
– + 2 HS–

 

& formation de pyrite : Fe2+ + HS– → FeS + H+ 

                                            FeS + S0 → FeS2 

Méthanogenèse :       2 CH2O + H2O → H+ + HCO3
– + CH4  

            ou encore :                  2 CH2O → CO2 + CH4 

Réactions faisant intervenir le fer et produisant parfois du S0 

4 FeOOH + CH2O + H2O → 4 Fe2+ + + 7 OH– 

2 Fe(OH)3 + HS– + 5 H+ → 2 Fe2+ + 6 H2O + S0 

2 FeOOH + HS– + 5 H+ → 2 Fe2+ + 4 H2O + S0 

2 Fe2O3 + HS– + 5 H+ → 2 Fe2+ + 3 H2O + S0 
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II.4. ORIGINE DU METHANE 

Dans la nature deux origines distinctes sont possibles : le méthane biogénique et le méthane 

thermogénique, tous les deux provenant de la dégradation de la matière organique dans les 

sédiments. Il est important de noter que l’expression "biogénique" couramment utilisée pour la 

dénomination du méthane d’origine bactérienne est un abus de langage. En effet, le terme 

"biogénique" s’applique au méthane dérivé de la dégradation de la matière organique, par voie 

bactérienne ou thermique, comprenant ainsi le méthane thermogénique. L’expression 

"biogénique" est à opposer à "abiogénique", qui caractérisant l’origine du méthane issu de 

l’interaction de l’eau de mer avec la croûte océanique et/ou le manteau. 

II.4.1. METHANE BIOGENIQUE  

Le terme "biogénique" est utilisé pour qualifier le méthane d’origine biologique (organique), 

alors qu’il est plus adéquat d’utiliser ce terme pour désigner l’ensemble du méthane dérivé de 

la dégradation de la matière organique. Le méthane biogénique regroupe alors le méthane 

bactérien et le méthane thermogénique, dont les formations sont présentées ci-dessous. 

a. Méthane biogénique issu de la diagenèse précoce  

La diagenèse organique relative à la minéralisation de la matière organique. Quand la matière 

organique enfouie dans les sédiments est composée de biopolymères complexes. Les bactéries 

doivent d’abord dégrader ces polymères en produits monomères pour pouvoir les assimiler. La 

dépolymérisation de la matière organique commence par une hydrolyse enzymatique qui amène 

à la formation de sucres, d’acides aminés et d’acides gras, qui par fermentation se transforment 

en alcools, acides volatils (ex : acide acétique), H2 et CO2 (Fenchel et Jorgensen, 1977 ; 

Floodgate et Judd, 1992 ; Bertrand et al., 2015) pour former enfin le méthane biogénique 

(bactérien). 

b. Méthane thermogénique issu de la transformation du kérogène dans les roches mère 

Lorsque toute la matière organique n’est pas dégradée dans les couches superficielles par les 

bactéries, la part conservée va subir l’action de la température et de la pression pendant 

l’enfouissement pour générer du méthane thermogénique. Le craquage du kérogène résiduel et 

des hydrocarbures précédemment formés entraîne la libération de gaz secs de poids moléculaire 

réduit, essentiellement du méthane, dit thermogénique. On parle alors de fenêtre à gaz sec. Le 
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kérogène résiduel évolue vers des composés carbonés très pauvres en hydrogène (Durand, 1980 

; Tissot et Welte, 1984). 

II.4.2. METHANE ABIOGENIQUE (GEO-GAZ) ISSU DE L’INTERACTION EAU-

ROCHE SOUS LA COLONNE SEDIMENTAIRE 

En opposition au méthane biogénique dérivé de processus de dégradation de la matière 

organique, le méthane abiogénique dérive de processus purement minéraux issu de l’interaction 

de l’eau de mer avec la croûte océanique et le manteau ; il a été étudié de manière approfondie 

le long des dorsales non sédimentées. Les fluides hydrothermaux issus de cette interaction 

présentent des enrichissements en CH4 qui proviennent :  

(1) du dégazage primordial du manteau dans les systèmes hydrothermaux de haute 

température par perte directe de gaz au stade magmatique ou par lessivage de la croûte 

océanique durant la circulation du fluide hydrothermal.  

 

 
Fig. I-12 : Formation de gaz méthane abiogénique (géo-gaz) : A- dans les zones de subduction.  Les 
Volatiles et fluides dans les zones de subduction : Rétroaction climatique et mécanismes de 
déclenchement des catastrophes naturelles, A-Entrée, processus et structure de subduction ; B-Volatiles 
et fluides dans l’avant arc (pente continental) ; C- Transfert volatil à travers l’arc volcanique vers 
l’atmosphère (Ramirez, 2010) ; B- dans les marges passive (Berndt, 2005 modifiée). 
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 (2) de la synthèse minérale à partir de CO2 ou H2 dans les processus de serpentinisation du 

manteau. Au niveau des dorsales non sédimentées, le CH4 ainsi produit est expulsé directement 

dans la colonne d’eau, cependant ces processus peuvent également se produire dans des 

environnements sédimentés. Le CH4 serait alors émis dans la colonne sédimentaire, mais sa 

présence au même titre que le CH4 biogénique reste encore à démontrer. 

 

 
Fig. I-13 : Caractéristiques physique et chimique des fluides d’un système hydrothermal circulant à 
travers la croûte océanique (d’après Jannasch, 1995 ; Kelley et al., 2002 ; Roussel, 2008). 

 

II.4.3. TRACEURS DE L’ORIGINE DU METHANE 

a. Dans les sédiments actuels et/ou l’hydrocarbure  

L’utilisation des méthodes de mesures par spectrométrie de masse permet de connaître les 

proportions des divers isotopes d’un élément dans l’échantillon étudié. Comparées à un 

standard de référence, ces proportions d’isotopes permettent de connaître le fractionnement 
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isotopique dans l’échantillon. Le carbone possède deux isotopes naturels stables : 12C (98,89%) 

et 13C (1,11%). Le rapport de ces deux isotopes varie selon les différents composés carbonés. 

Sa variation est mesurée par rapport au standard de référence PDB (Pee Dee Bélemnite) selon 

la notation : δ13C (‰) = [((13C/12C)échantillon / (13C/12C)PDB) – 1] × 1000. 

Le méthane thermogénique est généralement enrichi en 13C par rapport au méthane 

bactérien, ce qui est dû à différents facteurs, tels que les différences des composés précurseurs, 

les effets isotopiques cinétiques, ou la température (Whiticar, 1999). Le δ13CCH4 du méthane 

thermogénique varie entre -50 ‰ et -20 ‰ environ, avec un enrichissement progressif en 13C 

au cours de la maturation, alors que celui du méthane bactérien varie entre -110 ‰ et -50 ‰ 

(Schoell, 1988 ; Whiticar, 1994). L’utilisation seule du δ13CCH4 ne peut permettre de distinguer 

sans ambiguïté les différentes origines du méthane, c’est pourquoi il est généralement combiné 

au δDCH4 et/ou au rapport Le rapport de la quantité de méthane (C1) sur la somme des quantités 

d’éthane et de propane (C2+C3) (Fig. I-14). 

 

  
Fig. I-14 : A- Diagramme de Bernard (modifié d’après Whiticar, 1990) pour tracer les valeurs de δ13C 
du méthane versus rapports moléculaires d'hydrocarbures indiquant l'origine biogénique ou 
thermogénique ou le mélange des deux. Les flèches indiquent les effets de composition relatifs de la 
migration ou de l'oxydation. B- Cross plot des valeurs de δ13C et δD du méthane illustrant la 
classification du méthane généré thermogénique et biogénique et pour ce dernier également une 
différenciation explicite entre les produits du carbone dioxyde ou de fermentation de l'acétate (d'après 
Whiticar et al., 1999 In Römer, 2011). 

 



Bioturbation en contexte de Paléo-émission de fluides dans les séries du Dévonien de la Saoura (Sahara algérien) et  du   
Jurassique (passage Dogger-Malm) des Monts du Nador (domaine pré-atlasique) : Inventaire, interactions et implications 

 

45 
 

Le rapport isotopique de l’hydrogène, qui possède deux isotopes naturels (1H et 2H ou 

Deutérium) est exprimé par rapport au standard SMOW (Standard Mean Ocean Water) par 

l’équation suivante : δD (‰) = [((D/H)échantillon / (D/H)SMOW) – 1] × 1000. Le δDCH4 varie selon 

les différentes sources du méthane de -275 à -100 ‰ pour le méthane thermogénique et de -400 

à -150 ‰ pour le méthane bactérien (Schoell, 1988 ; Whiticar, 1994). La combinaison des 

compositions isotopiques du carbone et de l’hydrogène du méthane permet alors de différentier 

les différentes voies de synthèse du méthane par les bactéries méthanogènes : réduction du CO2 

ou fermentation de l’acide acétique (Whiticar et al., 1986 ; Schoell, 1988). Le méthane bactérien 

accumulé par réduction du CO2 est typiquement appauvri en 13C et enrichi en deutérium 

comparé à celui issu de la fermentation de l’acide acétique (Fig. I-14 B). Le rapport C1/(C2+C3) 

permet également de déterminer le processus de formation du gaz. Le gaz formé par voie 

bactérienne est constitué essentiellement de méthane et présente un rapport C1/(C2+C3) 

généralement supérieur à 1000, alors que le gaz thermogénique possède usuellement un rapport 

inférieur à 100 (Bernard et al., 1976) (Fig. I-14 A). 

b. Dans les sédiments fossiles (paléotraces) en absence d’hydrocarbure 

Les zones de sorties de fluides fossiles sont parfois beaucoup moins bien exprimées. Le 

microscope électronique à balayage (MEB), la Cathodoluminescence, les études géochimiques 

des Terres Rares (REE), et des isotopes stables (sigma δ13C et δ18O) de Carbon (Fig.  I-17) et 

d’Oxygène, contenants dans les carbonates du test des fossiles et des roches de terrains anciens 

restent le moyen le plus nécessaire et indépendant pour déterminer l’origine de ces carbonates, 

dont leurs marqueurs sont exposés ci-dessous (Chapitre III). 

Les études faunistiques et minéralogiques réalisées sur des sites ont permis d’établir des 

similitudes avec des bioconstructions fossiles identifiées dans des séries sédimentaires d’âges 

variés à travers le globe, dont certaines avaient été préalablement attribuées à des sorties de 

fluides chauds dans des contextes de marge active et passives (Gaillard et al., 1985 ; Hovland, 

1989 ; Campbell et Bottjer, 1995). 
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Fig. I-15 : Quelques données générales sur les principaux producteurs ou réservoirs du carbone sur la 

Terre (Hoefs, 1987 ; Wycherley et al., 1999 ; Baudin et al., 2007) 
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CHAPITRE III 

LES EVIDENCES DE LA MIGRATION ET DE L’EXPULSION DES 

FLUIDES  

 

III.1. ETAT DES CONNAISSANCES SUR LES MARQUEURS DE LA MIGRATION 

ET DE L’EXPULSION DES FLUIDES 

Dans les milieux aquatiques, le fluide tente de migrer (ex : sous-compaction, compression 

tectonique, déshydratation de minéraux argileux, dissociation d’hydrates de gaz) à travers les 

irrégularités sédimentologiques et structuraux à cause des paramètres thermodynamiques 

(température et pression) variant sous-sol. Le méthane, gaz prédominant dans les sédiments 

marins, tient un rôle majeur dans la circulation des fluides sur les marges (Chaduteau, 2008). 

Des émanations ont été observées dans les environnements marins et continentaux induisant de 

ce fait une interaction biosédimentaire, qui peut se traduire par la formation des minéraux 

authigénique (carbonates, oxydes de fer, nodules de pyrite…etc.), engendrer des structures 

diverses et à différente échelle (centimétrique à plurimétrique) d’origine biologique, 

sédimentologique et/ou structural. Cependant pour mettre en évidence une circulation active de 

fluides dans la colonne sédimentaire, il existe également des outils géophysiques (sismique, les 

ondes acoustiques, l’imagerie du fond marin…) et géochimique (diffractionnement 

minéralogique, isotopes stables…). Dans ce chapitre, nous regroupons les marqueurs de 

migration et l’expulsion des fluides en deux catégories ; sur le fond (plancher océanique) et 

dans la colonne sédimentaire.  

III.1.1. CARACTERISATION DES ECHAPPEMENTS DE FLUIDES SUR LE FOND 

DE LA MER  

a. Pockmarks  

Le mot pockmarks, signifiant « marque de petite vérole ». Ce sont des dépressions 

superficielles sur le plancher océanique de forme circulaire ou allongée, alignés ou en colonnes, 

leur taille et leur fréquence varient en fonction de la taille du grain du sédiment. En effet, les 

pockmarks apparaissent en général dans des sédiments à grains fins. Seules de petites 

dépressions de 1 à 5 m de large et de moins de 1 m de profondeur ont été trouvées dans les 

sédiments sableux. Hovland et Judd (1988) ont proposé le nom "pockmarks units" à ce type de 
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pockmarks et qui peuvent être rencontrés i) isolés, ii) en groupes, et iii) en association avec des 

pockmarks géants (pockmarks normal au sens Hovland et Judd,1988) pouvant atteindre jusqu’à 

45 m de profondeur dans les sédiments argileux (Hovland et al., 2002). King et MacLean (1970) 

ont émis l’hypothèse que le principal facteur responsable de la formation des pockmarks était 

la remontée de fluides (gaz ou d’eau). Cette interprétation est aujourd'hui largement admise. 

 

 
Fig. I-16 : Modèles de formation des pockmarks : (a) Hovland et Judd (1988), (b) Josenhans et al. (1978) 
et (c) Gay (2002). 

 

Plusieurs modèles ont alors été avancés pour expliquer la formation de ces dépressions 

(Josenhans et al., 1978 ; Hovland et Judd, 1988 ; Whiticar, 2002 ; Gay, 2002), leur répartition 

a été considérée pendant longtemps comme assez aléatoire. La découverte de pockmarks 

alignés a permis de mettre en évidence que leur distribution pouvait être contrôlée par des 

structures tectoniques sous-jacentes (ex : failles, diapirs de sel, failles polygonales) ou des corps 



Bioturbation en contexte de Paléo-émission de fluides dans les séries du Dévonien de la Saoura (Sahara algérien) et  du   
Jurassique (passage Dogger-Malm) des Monts du Nador (domaine pré-atlasique) : Inventaire, interactions et implications 

 

49 
 

sédimentaires enfouis (ex : chaînes turbiditiques, surfaces d’érosion) (Shaw et al., 1997 ; 

Eichhubl et al., 2000 ; Taylor et al., 2000 ; Gay et al., 2007). Toutes ces discontinuités 

représentent des drains potentiels pour la remontée des fluides. 

b. Volcans de boue (Mud volcans) 

Avant les années 70, les volcans de boue étaient seulement connus sur les continents et dans 

les eaux très peu profondes. L’avancée des techniques océanologiques a permis de découvrir et 

d’étudier de nombreux volcans de boue sous-marins. Ces édifices géologiques se sont formés 

sur le plancher océanique par l’expulsion d’un mélange de sédiments à grains fins et de fluides 

(gaz, eau, huile, saumure), qui peut incorporer des fragments de roche provenant des niveaux 

lithologiques traversés (Milkov, 2000 ; Dimitrov, 2002). 

 

 

Fig. I-17 : Exemples de volcans de boue (Deville, 2009) : A- Du Moruga Bouffe en Trinidad ; B- Du 
Dashgill en Azerbaijan 

 

La taille et la forme des volcans de boue dépendent de la nature du matériel expulsé 

(viscosité, densité, taille du grain), de la nature et de la fréquence des émissions (lentes, rapides, 

explosives) et du volume de boue produit (Judd et Hovland, 2007). 

Yusifov et Rabinowitz (2004) distinguent quatre types de volcan de boue : concave ; 

convexe ; plat ; et enterré ou caché (Fig. I-18), dont la hauteur peut varier de quelques mètres à 

300-400 m et le diamètre à la base peut atteindre 3-4 km. En général, l’expulsion de la boue est 

favorisée par la présence d’un conduit principal qui se termine au sommet du volcan par un 

cratère. Près de la surface, des conduits latéraux peuvent se détacher du conduit principal et 
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former de petits cratères sur les flancs du volcan appelés gryphons (Fig. I-17) (Kopf, 2002). 

Certains de ces volcans de boue accueillent des communautés chimiosynthétiques, comme sur 

le volcan de boue Napoli en Méditerranée (Corselli et Basso, 1996). 

 

 
Fig. I-18 : Types des volcans de boue basés sur la forme et l’apparence sur les lignes sismiques : (a) 
Concave ; (b) convexe ; (c) plat ; (d) enterré. (D’après Yusifov et Rabinowitz, 2004). 
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c. Mud mounds  

Le terme mud-mound est basé essentiellement sur la forme lenticulaire de nature boueuse 

du sédiment carbonaté, un aspect massif dans les parties centrales, et des stratifications sur les 

flancs, sur les parties basales et sommitales. La morphologie interne est également affectée par 

des réseaux de fracturations synsédimentaires et de dykes neptuniens. Leur dimension est 

métrique à hectométrique, pouvant avoir un relief de plus de 200 m au-dessus du fond marin. 

Les pentes de leurs flancs et talus varient de 10 à 80°. Les mud-mounds peuvent être dispersés 

ou latéralement coalescents, avec une faune peut être monotone ou très diversifiée en tailles et 

de niches écologiques diverses. Les mud-mounds se groupent autour des accidents paléo-

topographiques (escarpements de failles, diapirs, ceinture de bassin, rupture de pente…) 

(Montenat et al., 1996) et ce à une profondeur bathymétrique déterminée (relativement faible ~ 

400 m) (Powell et al., 1998). Mezlah en 2006 étudia les mud-mound du Dévonien moyen du 

bassin de l’Ahnet (Sahara Algérien occidental) et pense que le calcaire provient de la diagenèse 

précoce d’un tissu d’éponge durant la décomposition microbienne de la matière organique, alors 

que Zdzislaw (1998) et Jakubowicz et al. (2015), à partir des analyses géochimiques sur des 

échantillons de mud mound de l’Anti-Atlas marocain montrent que l’origine de ces carbonates 

est l’oxydation anaérobique du méthane thermogénique (vient de la dégradation thermique de 

la matière organique et/ou gaz abiogénique) issu de l’interaction eau-roche sous la colonne 

sédimentaire liés à une expulsion de fluides hydrothermaux (Wendt et Kaufmann, 

1997 ; Mounji et al., 1998 ; Belka, 1998 ; Peckmann et al., 1999). 

d. Communautés biologiques 

Lorsque le fluide (gaz de méthane et/ou fluide hydrothermal) atteint l’interface eau-

sédiment, et en l'absence de lumière, diverses communautés chimiosynthétiques utilisent des 

composés organique (comme le méthane biogénique) ou inorganiques comme une source 

d’énergie et de carbone. Les habitats réduits dans les sédiments marins sont caractérisés par une 

absence d’oxygène et des fortes concentrations en composés réduits tels que les sulfures. Les 

sources hydrothermales ont été parmi les premiers écosystèmes étudiés dans l'océan profond 

(Corliss, 1979 ; Gaillard et al., 1992). Dix ans après, un autre type d’écosystème basé sur la 

chimiosynthèse a été découvert : les zones d’émissions de fluides froids ou "cold seeps" (Paull 

et al., 1984 ; Suess et al., 1985). Ces zones sont parmi les plus diverses des environnements 

réduits, d'un point de vue géologique. Elles sont caractérisées par des flux de fluides ascendant 

qui ne sont pas induits par une activité hydrothermale. Dans ces écosystèmes, sulfures et 
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méthane sont présents en fortes concentrations, et soutiennent le développement de 

communautés chimiosynthétiques diversifiées (Cassandre, 2010) construisent des corps 

carbonatés en forme de lentille ou de colonne intercalés dans des marnes appelés pseudo-

biohermes (Gaillard et al., 1985 ; Tribovillard et al., 2013), dont les dimensions varient de 1 à 

20 m de diamètre et de 1 à 15 m de hauteur (Gaillard et al., 1992 ; Gay, 2002). 

 

 
Fig. I-19 : Illustration schématique d’une construction carbonatée édifiée par diverses communautés 
biologiques chimiosynthétiques au niveau d'un suintement de bulles de gaz qui migrent à travers les 
fractures vers la colonne d’eau (Römer, 2011). Les bulles de gaz s’élevant à travers la colonne d’eau 
enfin disparaissent à la limite supérieure de la zone de stabilité de l’hydrate de gaz (GHSZ). 
 
 

L'expulsion de fluides enrichis en méthane au niveau du plancher sous-marin favorise le 

développement de communautés biologiques chimiosynthétiques complexes : tapis microbiens 

(MISS= Microbially induced sedimentary structure ; Calner et Eriksson, 2012), vers tubicoles, 

bivalves, et autres organismes benthiques (Gaillard et al., 1992 ; Sassen et al., 1998 ; Gay, 

2002). L'observation de panaches de bulles de gaz et la présence de communautés 

chimiosynthétiques sont donc des preuves de présence de zones d'émissions de fluides froids 

(Cassandre, 2010). 
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e. Slumps (glissement gravitaire massif)  

Dans les modèles de McIver (1982), la fusion des hydrates sur la pente des marges 

continentales entraîne la formation de bulles de gaz dans les pores augmentant la pression 

interstitielle. Ainsi, une accumulation de gaz sous les hydrates peut conduire à un bombement 

des séries sédimentaires, à la fracturation, à la liquéfaction, à un échappement catastrophique 

vers le fond de l’eau, et à des instabilités de pente (Hovland, 1989 ; Carpenter, 1981 ; Hovland, 

1992 ; Maslin et al., 1998 ; Kennett et Fackler-Adams, 2000 ; Cochonat et al., 2002 ; Gay,2002). 

Wetzel (2013) et Sun et al. (2020) ont rapporté dans leurs études une première découverte des 

carbonates authigéniques dérivés du méthane sous forme des nodules se produisent au sommet 

des slumps. Ceci est corroborée par les analyses géochimiques des isotopes stables du carbone 

indiquant une source biogénique du méthane. 

 

 
Fig. I-20 : À gauche, Schéma décrivant les effets de la dissociation des hydrates. L’occupation des pores 
par le gaz engendre une surpression sous les hydrates qui peut conduire à leur fracturation et à la 
liquéfaction des sédiments. Le gaz a ainsi la possibilité de remonter vers la surface entraînant des 
instabilités gravitaires sur le fond de la mer (modifié d’après McIver (McIver, 1982) et Bouriak (Bouriak 
et al., 2000). À droit, Le scénario hypothétique (modifié après Dickens et al., 1995 ; Katz et al., 1999, 
Maslin et al., 2010) suggère qu'un déplacement du GHSZ a entraîné la décomposition d'énormes 
quantités d'hydrates de gaz induisant des instabilités gravitaires. La libération de méthane dans l'eau des 
océans entraîne une augmentation de la teneur en CO2 qui modifie davantage la lysocline. 

 

 

La lysocline, en géologie, géochimie et biologie marine, est la profondeur dans l'océan à partir de laquelle la 

solubilité du calcaire augmente fortement. Les eaux marines de surface sont généralement sursaturées en calcaire 

CaCO3. 
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f. Cône in cône  

Cône-in-cône est une structure concrétionnée épaisse de un à quelques centimètres. Elle se 

rencontre dans des marnes, des argiles, des grès argileux…etc., et se caractérisant par une 

succession de cônes imbriqués les uns dans les autres.  

L’interprétation de ces structures est confuse : Nematophyte (algue) (Woodland, 1964), 

structure diagénitique (Bonet et Maillot, 1980 ; Sellés-martinez, 1994 ; Heimhofer et al., 2017 

; Meng et al., 2017). Récemment, Ábalos et Elorza, (2011) ont proposé une origine sismique 

de ces structures de déformation, par un réarrangement des sédiments sous l’effet de 

propagation d’ondes sismique frontale (Raylieg wave) en profondeur. Ces deux auteurs 

réalisent l’expérience au laboratoire tout en similisant les mêmes conditions avec des chocs 

sismiques après la propagation des ondes sismiques, des figures similaires sont obtenues 

récemment. Tribovillard et al. (2016, 2018) ont interprété l’origine de ces structures comme un 

indice de migration des fluides.  

En outre, les structures concentriques "cône-in-cône" (CiC) ont été observées dans différents 

environnements (lacustres et marins) et se forment lors de la diagenèse précoce. Les structures 

CiC constitueraient des témoins d'un suintement froid (cold seep) de faible intensité avec une 

interaction entre fluide (méthane), réduction des sulfates et activité des cyanobactérienne 

(Geptenr et al., 2013 ; Tribovillard et al., 2016, 2018) et sans aucune valeur bathymétrique. 

 

III.1.2. LES MARQUEURS DE LA MIGRATION DES FLUIDES DANS LA COLONNE 

SEDIMENTAIRE  

a. Mud diapir (diapirs de boue)  

En général, le diapirisme se produit lorsqu'un corps de matière déformant plastiquement 

s'élève à travers un autre matériau en raison des effets de flottabilité (Brown, 1990). À de 

nombreux endroits du fond marin sur le globe terrestre où ces caractéristiques ont été 

identifiées, la matière plastique est de l'argile ou de la boue chargée de gaz, et le diapir a pénétré 

dans le fond marin (Fig. I-21). Dans la mer Caspienne et dans le Golfe Persique, les diapirs de 

boue sont associés aux réservoirs d'hydrocarbures. L'évacuation active des diapirs de boue 

submergées est également connue dans la mer Adriatique et le Golfe Persique. L'une des 

théories pour leur formation est que le gaz pénètre dans une couche plastique d'argile qui 
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développe une instabilité statique et commence à monter à travers le matériau environnant. Le 

gaz entraîné se dilate et évacue au fond marin (Hovland et Curzi, 1989 ; Hovland, 1990 ; 

Milkov, 2000). 

 

 
Fig. I-21 : Schéma des deux mécanismes principaux formant les volcans de boue : A- diapir d’argile 
perçant le plancher océanique ; B- diatrèmes formées par la remontée de sédiments fluidifiés le long de 
fractures (Milkov, 2000). 

 

b. Carbonates authigènes  

Les sites d’échappements de fluides sont souvent caractérisés par la précipitation importante 

de carbonates qui produisent des concrétions et/ou édifices (dallages, des tours ou des dômes), 

d’où le minéral commun formé est souvent la micrite de diagenèse précoce, du ciment 

aragonitique fibreux et de l’aragonite microcristalline de calcite magnésienne ou de la dolomite 

parfois abondante localement (Aloisi et al., 2000) évoluée vers une forme cristalline de type 

cemenstone (calcilutite au sens de Flüggel, 2010) au cours de leur histoire diagénitque.  Ces 

carbonates sont composés principalement de Calcite magnésienne, de Calcite poikilotopique, 

d’Aragonite, de Dolomite (CaMg(CO3)2), de Glendonite, de Sidérite ou Sidérose (FeCO3), de 

Rhodochrosite ou Diallagite (MnCO3) ; et d’Ankerite Ca(Fe2+,Mg,Mn2+)(CO3)2 (Hovland et al., 

1987 ; Ritger et al., 1987 ; Roberts et Aharon, 1994 ; Ferrel et Aharon, 1994 ; Von Rad et al., 

1996 ; Stakes et al., 1999 ; Aloisi et al., 2000), contiennent de microfaune. Dans certains cas, 

ils contiennent des inclusions de marnes.  L’ankérite correspondrait à une phase tardive de 

circulation de fluides profonds (Gay, 2002). Le manganèse est facilement réduit par les 

composés organiques (Stone et al., 1994). Dans certains cas, Le Mn dissout (Mn2+) peut au lieu 
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de diffuser vers le haut, atteindre l’équilibre avec une phase carbonatée et être enfoui dans le 

sédiment profond (Nealson, 1997 ; Lovley et al., 2004).  

Plusieurs critères pour classer les édifices carbonatés, on cite critère de dimension, de 

morphologie, de minéralogie, de comportement diagénitique (origine et genèse) et leur temps 

de croissance par rapport aux dépôts de la roche encaissante (Martin-Calle, 1984 ; Sellés-

martinez, 1996 ; Raiswell, 1971, 1987, 1988 ; Gay, 2002 ; Marchel et Pirrie, 2013 ; Sun et al., 

2020). La distribution et la géométrie de ces édifices carbonatés sont contrôlée par la 

bathymétrie (Luth et al., 1999 ; Peckmann et al., 2001).  

 

 

Fig. I-22 : Schéma représentant le type de conduit carbonaté en fonction du flux de fluides et de sa 
pérennité. Le flux serait croissant depuis les conduits noduleux vers les conduits tubulaires massifs (Gay, 
2002). 

 

Nous distinguons trois catégories (types) suivantes : 

•  Concrétion nodulaire  

Les concrétions nodulaires se présentent sous plusieurs formes (Henningsmoen, 1974 ; Zhan 

et al., 2016) et tailles : lentilles, nodules et/ou pseudonodules, sphéroïdales, ellipsoïdales, 

discoïdales et septariennes, en forme de disque et de forme irrégulière isolées et /ou 

coalescentes, allant quelques centimètres à plusieurs décimètres de diamètre, d’une manière 

dispersée ou alignée parallèlement au plan de la stratification. Leur genèse est syn-sédimentaire 

(syngénitique) ou encore diagénétique par rapport au dépôt de la roche encaissante (Raiswell, 

1971, 1987, 1988 ; Lash et Blood David, 2004). Sellés-martínez (1996) suggère que la 
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déformation de la roche encaissante autour de la concrétion est due à leur croissance et au degré 

de la compaction. L’organisation concentrique des nodules pourrait être due à une 

remobilisation des éléments par les fluides et cristallisation à des distances croissantes du centre 

du conduit (Gay, 2002). 

 

Fig. I-23 : Une représentation schématique du rôle inféré au taux de sédimentation (et subsidence) dans 
la croissance des concrétions de carbonate par oxydation anaérobique du méthane (modifié par Raiswell, 
1987, 1988). La colonne gauche montre les zones diagénétiques dans les sédiments anaérobiques ; AOM 
= zone d'oxydation anaérobique du méthane. La profondeur et l'épaisseur de la zone d'AOM sont basées 
sur Raiswell (1987) et des références dans celles-ci. Colonne A : les taux de sédimentation et de 
subsidence sont plus élevés pour transporter les sédiments à travers la zone de l'AOM trop rapidement 
pour permettre un peu plus que la précipitation diffuse du CaCO3 diagénétique. Colonne B : un taux de 
sédimentation réduit permet de développer des concrétions dans une zone relativement large lorsque le 
sédiment passe lentement dans la zone de l'AOM (par exemple, l'horizon de béton inférieur dans le 
schiste Rhinestreet et le niveau 3 dans la colonne C). Colonne C : une cessation proche ou totale de la 
sédimentation (passage très lent des sédiments dans la zone de l'AOM) entraîne la formation d'un horizon 
à concrétions étroit (par exemple, l'horizon de concrétion supérieur dans le schiste Rhinestreet et le 
niveau 1 dans la colonne C). Le niveau 2 de la colonne C reflète une augmentation du taux de 
sédimentation (et de subsidence) après la formation de l'horizon à concrétions représenté par le niveau 
3. 
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•  Concrétion tubulaire (Cheminé et/ou pipe-rock)  

Les concrétions tubulaires ont une forme de Cheminé et/ou pipe-rock qui correspond à une 

structure verticale, à sub-verticale, légèrement inclinée, qui recoupent perpendiculairement la 

stratification des marnes et/ou argiles (Fig. I-24), avec une longueur pouvant atteindre jusqu’à 

1 mètre et un diamètre allant de quelques millimètres à quelques centimètres.  

 

 
Fig. I-24 : Pipe rock formé à partir des Concrétions tubulaires carbonatées : A- exemple de Bassin du 
Sud-Est, France, B- exemple de Cap Turnagain, île Nord Nouvelle-Zélande (In Favier, 2015 ; C, D, E, 

et F- exemple de Le champ de la rivière Enza, Apennines Nord, Italie (Oppo et al., 2015 ; Viola et al., 
2015) 

 

 

La plupart des concrétions tubulaire présentent localement des trous centraux cylindriques 

et/ou entièrement cimentés avec un cœur minéralisé qui correspond au conduit central, parfois 

une même concrétion peut posséder deux conduits soit deux circulations de fluides au sein 

d’une concrétion tubulaire (Favier, 2015). Le processus de circulation de fluide s’amorce par la 

circulation d’un fluide sous la forme gazeuse de type CH4 jusqu’à des expressions de surface 

(bioconstruction) (Luth et al., 1999 ; Peckmann et al., 2001 ; Nyman et al., 2010 ; Favier, 2015 ; 

Oppo et al., 2015 ; Viola et al., 2015 ; Liang et al., 2016). Cette circulation permet la formation 

de concrétion tubulaire carbonatée, lorsque ce fluide a précipité tout le strontium sous la forme 



Bioturbation en contexte de Paléo-émission de fluides dans les séries du Dévonien de la Saoura (Sahara algérien) et  du   
Jurassique (passage Dogger-Malm) des Monts du Nador (domaine pré-atlasique) : Inventaire, interactions et implications 

 

59 
 

de strontianite, il devient saturé en Calcium (Ca) et précipite de la calcite (Gay, 2002 ; Favier, 

2015). En fonction de l’orientation du tube, des dépôts de pellets se retrouvent cimentés par de 

la calcite (Favier, 2015).  

•  Concrétion stratiforme  

Les concrétions stratiformes se produisent sous forme des bandes, des dalles, des tours et 

des lits massifs de carbonate intercalés dans la marne hôte. Ils sont d'une épaisseur varie de 

quelques millimètres à quelques centimètres, avec une extension latérale limitée (quelques 

mètres), dont les surfaces externes des dalles sont probablement bioturbées par des invertébrés 

(Oppo et al., 2015 ; Sun et al., 2020). Les concrétions stratiformes indiquent un sens latéral de 

migration des fluides (Dela Pierre et al., 2010 ; Viola et al., 2015). Dans la nature, ces 

concrétions se présentent soit amalgamées ou superposées, associée avec des failles (e.g., 

Nemra et al., 2019). 

 

Fig. I-25 : Les étapes de formation des concrétions stratiformes carbonatées (Dela Pierre et al., 2010 
modifié). : T1- Accumulation des hydrates de gaz méthane, T2- dissolution des hydrates de gaz méthane 

et formation des carbonates (MDAC) par l’oxydation anaérobique du méthane en concrétions 
stratiformes et dans les parois intérieures de terriers (flèche rouge) (GH : Gaz Hydraté, CS : 

Concrétions Stratiformes, IE-S : Interfaces Eau-Sédiment) 

 

c. Failles polygonales 

Les failles polygonales sont des failles à faible rejet vertical (<20 m) qui définissent en plan 

un réseau de polygones contigus dont la maille est de 1 à 3 km près de la surface, parfois 

dessinant une cuvette sur le fond de la mer. Elles jouent un rôle primordial sur le comportement 
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rhéologique de la colonne sédimentaire, pendant son enfouissement permettant aux fluides 

superficiels et profonds de migrer et s'échapper sur le fond de la mer (Ho et al., 2016) lors de 

l'inversion et de l'exhumation du bassin. 

L’expulsion précoce des fluides interstitiels par le dewatering pendant l’enfouissement 

superficiel génère des conduits initiaux suivant un réseau de failles polygonales, la nature des 

sédiments sur la pente, la taille des grains et leur arrangement peuvent avoir un effet 

prépondérant sur les processus de compaction superficiels qui conduisent à la formation d’un 

réseau de fractures polygonal (Gay, 2002). Il semblerait donc que les paramètres intrinsèques 

des sédiments jouent un rôle sur la répartition des failles.  

A partir de la fin des années 90, l’utilisation plus large de la sismique 3D, avec un 

espacement inter-profils de 25 m (voire 12.5 m) a permis de mettre en évidence que ces failles 

dessinent un véritable réseau polygonal sur chaque horizon affecté (Cartwright et Lonergan, 

1996). Des études récentes, menées dans la Mer du Nord en utilisant les données de sismiques 

3D, montrent que l’espacement entre ces failles, leur orientation et leur longueur varient en 

fonction de l’intervalle stratigraphique (Lonergan et al., 1998).  

d. Sulfures 

La réduction des sulfates se produit dans les sédiments marins tant que les eaux interstitielles 

contiennent des sulfates et de la matière organique consommable par les bactéries. Comme 

présentées, ces réactions libèrent des ions de sulfures (HS-, H2S), du Ni et du Fe2+. Ces ions se 

combinent pour former un minéral métastable : greigite ou mackinawite (FeS) et millerite 

(NiS), qui deviendra stable minéralogiquement par transformation en pyrite (FeS2) ou marcasite 

(FeS2), bravoite (FeNiCoS2), violarite (Ni2FeS4) et bornite ou érubescite (Cu5FeS4) (Poulton et 

al., 2004 ; Riedinger et al., 2017).  

Une des voix de formation de la pyrite dans les milieux sédimentaires peuplés de bactéries 

est l’incorporation d’un atome de Soufre avec une valence de zéro à la greigite en milieu 

réduteur à proximité d’un milieu où les conditions ne sont pas ou peu réductrices pour avoir du 

S0. Ceci explique que les minéraux de pyrite se forment plus facilement et sont plus gros (forme 

de framboïdes ; e.g., Berner, 1970 ; Canfield et Raiswell, 1991 ; Lovley et al., 1991 ; Wilkin et 

Barnes, 1996 ; 1997a, 1997b ; Lovley et al., 2004) dans les sédiments où le front redox est à 

proximité de l’interface eau-sédiment. La quantité de pyrite est donc proportionnelle à la 

quantité de la matière organique dans le milieu. La couleur des sédiments riches en matière 
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organique est souvent sombre (Baudin et al., 2007). La pigmentation est due à la présence de 

fer finement dispersés dans un milieu bien plus qu’à la présence de la matière organique. 

e. Fer ooïdal  

La structure est oolithique. Chaque oolithe est formée de couches concentriques de limonite 

plus ou moins argileuse autour d’un ou de deux centres, qui peuvent être des résidus de chlorite, 

ou de sidérite, très rarement un reste organique (échinodermes, articles de crinoïdes, petits 

gastéropodes). La surface en est lisse, brillante et de couleur brune à jaune-rouge (Tamain, [en 

ligne]). Des grands gisements contemporains de formations de fer ooïdal de type "Minette", qui 

ont aussi une origine de suintement, témoignent d’une activité hydrothermale occasionnelle 

mais répandue le long de la marge nord-ouest du Gondwana durant une bonne partie du 

Dévonien (Aitken et al., 2002) 

 

 
Fig. I-26 : Photos de fer ooïdal sous forme des concrétions dans les Grès de Gara Djebilet (Emsien, 
Dévonien inférieur, Bassin de Tindouf) 

 

L’analyse des oolithes isolées donne 53% de Fer. Le ciment qui les réunit est un mélange 

de calcaire, d’argile, de silicates de fer, voire de sédirite ; il devient siliceux par une plus grande 

prédominance des grains de quartz mélangés ; tantôt blanc, tantôt gris noirâtre, tantôt brun, 

tantôt vert, il est peroxydé et devient jaunâtre aux affleurement. Au point de vue minéralogique, 

la limonite est plus abondante des minéraux, les autres étant représentés par la sidérite, chlorite, 

chamosite, et l’hématite. (Tamain, [en ligne]) 
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Tableau I-2 : Tableau récapitulatif des marqueurs de la migration et de l’expulsion des fluides et leurs 

origines 

 

Origine 

Les marqueurs 
de la migration et de 
l’expulsion des fluides 

Biologique Sédimentologique Structural 

L
es

 m
ar

qu
eu

rs
 s

ur
 le

 f
on

d 

Pockmarks   X 

Volcans de boue  X X 

Mud mounds X X  

Communautés 
biologiques 

X   

Slumps (glissement 
gravitaire massif) 

 X X 

Cône in cône  X  

L
es

 m
ar

qu
eu

rs
 d

an
s 

la
 

co
lo

nn
e 

sé
di

m
en

ta
ir

e 

Mud diapir  X X 

Les failles 
polygonales 

  X 

Les carbonates 
authigènes 

X X  

Les sulfures X X  

Fer ooïdal X X  
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Fig. I-27 : Légende des figures et symboles utilisés (lithologie, figures sédimentaires, fossiles et traces 
fossiles) lors des descriptions lithologiques des coupes étudiées. 
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INTRODUCTION  

Le Sahara algérien occupe la majeure partie de la superficie du pays, et se situe au Sud 

de la flexure sud-atlasique correspondant à une plateforme avec domaine cratonique stable 

depuis le Paléozoïque. Cette morphostructure s’étale sur une vaste étendue à faibles reliefs, 

percée à l’Ouest par le craton ouest africain (Reguibat) et vers l’Est le bouclier Tergui (Hoggar) 

qui constituent de véritables fenêtres laissant apparaître en surface des roches 

cristallophylliennes, magmatiques, volcanique et volcano-sédimentaire du Précambrien 

formant le socle (Fabre, 1983). Cette aire désertique est essentiellement paléozoïque, 

matérialisée par une puissante couverture sédimentaire qui est faiblement plissée, repose par 

discordance hétérolithique sur le socle, dont l’âge des strates s’échelonne du Cambrien au 

Permien. Cette plateforme a été structurée au Paléozoïque en plusieurs bassins fermés lors de 

la formation de la Pangée, et surmontés par des terrains subhorizontaux du Méso-Cénozoïque, 

avec un grand intérêt économique représenté par des substances minières et des hydrocarbures 

emmagasinés dans les réservoirs silico-clastiques du Cambro-Ordovicien, du Siluro-Dévonien, 

du Carbonifère et même du Trias Inférieur.  

La chaine d’Ougarta située dans la partie nord-occidentale du Sahara algérien, a toujours été 

considérée comme une contrée à vocation minière, et cela par sa richesse en cuivre, en 

manganèse et en fer. Cette région a attiré l’attention des nombreux géologues qui ont étudié les 

événements paléozoïques responsables de ces dépôts, depuis la moitié du XIXème siècle. 

Gomez-Silva et al. (1963), Massa et al. (1965) et Bastien et al. (1965) qui ont permis de définir 

la nomenclature lithostratigraphique de la Saoura. L’aspect structural des monts de l’Ougarta a 

été abordé par Donzeau (1971a, 1971b, 1983), Colomb et Donzeau (1974) en se basant sur les 

structures de type kink bands. Chikhaoui (1974) fut parmi les premiers algériens qui ont 

travaillé dans l’Ougarta avec ses études sur les ignimbrites et les roches basique du Précambrien 

supérieur. Plus tard, Hervouet et Duée (1996) donnent une interprétation tectonique sur la 

chaine de l’Ougarta tout en s’appuyant sur l'imagerie satellitaire, et distinguent cinq unités 

structurales.  

La qualité des affleurements et la richesse du Dévonien de la Saoura en faune ont poussé des 

nombreux chercheurs de l’aborder par son côté paléontologique et stratigraphique. Nous 

pourrons citer à titre exemples les travaux de Douvillé (1902) présentant des échantillons de 

fossiles, de Flamand (1896 à 1905) signalant des terrains dévoniens rencontrés dans l’Ouest du 
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Sahara algérien, de Haug (1906) qui attribua l’âge Dévonien supérieur aux argiles à faunes 

récoltées par Gautier (1906), de Menchikoff (1930 à 1952) et ses travaux consacrés au 

Dévonien de la Saoura et de sa faune, de Alimen et al. (1952) et leur synthèse sur la chaine de 

l’Ougarta, sans oublier les travaux de Petter (1957) sur les Goniatites dévoniennes, de Le Maître 

(1952, 1954 et 1957) et son inventaire de la faune du Dévonien inférieur de la Saoura, de 

Legrand (1961 à 1985a et b) qui a étudié le Dévonien du Sahara algérien, et sa contribution au 

découpage bio-lithostratigraphique du Dévonien de l’Ougarta, de Casier (1983, 1985 et 1986) 

qui a étudié les ostracodes du Dévonien de la Saoura, et de Göddertz (1987) sur les Goniatites 

et Conodontes du Dévonien. Par la suite, Boumendjel et al. (1997) présentent travail de 

synthèse sur Dévonien de la chaine de l’Ougarta.  

A partir de la fin des années 90, le Dévonien des monts de l’Ougarta est devenu un 

laboratoire pédagogique aux différentes recherches des universités algériennes et étrangères, 

nombreux travaux  (publications, mémoires et thèses) notamment ceux de sédimentologie 

(Maâche, 1987 ; Mekahli et al., 2000 ; Abbache, 2001 ; Benhamou et al., 2004 ; Aït Ouali, 

2007a, 2007b ; Hamdidouche, 2009 ; Benachour, 2011 ; Elhadj, 2011 ; Ouali Mehadji et al., 

2011a, 2011b ; Ouali Mehadji et al., 2012 ; Ouali Mehadji et Bouterfa, 2015 ; Abbache et al., 

2019 ; Abbache, 2019), de paléontologie ; Brachiopodes (Ouali Mehadji, 2004 ; Ouali Mehadji 

et al., 2004), Coraux (Besseghier, 2014), Trilobites (Khaldi, 2014 ; Khaldi et al., 2015 ; Crônier 

et al., 2016), même la microfaune ; Ostracodes (Maillet, 2013 ; Maillet et al., 2013), et 

Conodontes (Tandjaoui-Arif, 2014 ; Mahboubi, 2015 ; Mahboubi et Gatovsky, 2015), sans 

oublier le travail de Akkouche (2007) sur l’application de la datation par traces de fission à 

l’analyse de la thermicité de bassins à potentialités pétrolières, le travail de Malti (2012) et Krim 

(2012) sur le passage Dévonien-Carbonifère dans l’Ougarta et le travail de Mekkaoui (2015) 

sur le magmatisme basique de l’axe Damrane-Kahal Tabelbala (Daoura, Monts de l’Ougarta, 

Sud-Ouest, Algérie). Pour la première fois, l’ichnofaciès à Nereites pour les formations d’âge 

Famennien terminal a été reconnue (Bendella, 2004) et réétudié plus tard (Bendella, 2012 ; 

Bendella et Ouali Mehadji, 2014). Limam et al. (2021) ont défini l’ichnofaciès à Cruziana pour 

la formation du Chefar el Ahmar. 

Cette partie est réservée à étudier les traces fossiles retrouvées et l’évolution éthologique des 

organismes en contexte de paléo-circulation des fluides dans les sédiments du Dévonien de la 

vallée de Saoura (Secteur "km 30"), afin de définir les environnements sédimentaires et les 

interactions possibles. 
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CHAPITRE IV 

CADRE PHYSIQUE ET STRATIGRAPHIQUE 

 

IV.1. CADRE PHYSIQUE 

Au sud des derniers reliefs atlasiques d’origine alpine et au-delà des derniers conforts 

atlasiques de la haute Zousfana, se dressent les chaînes paléozoïques sahariennes (Fig. II-2), 

structurées par la phase stéphano-autunienne de l’orogenèse hercynienne (Fabre, 1976, 2005). 

Les monts de l’Ougarta, vaste territoire paléozoïque nommé par Gautier (1906), forment un arc 

de cercle avec les massifs de l’Anti Atlas marocain auxquels ils se raccordent au Nord-Ouest, 

et les reliefs de Bled El Mass, Azzel Matti au Sud Est et du Tanezrouft au Sud-Ouest. 

Ces monts s’étendent sur une longueur d’environ 450 km pour une largeur de 200km. Du 

point de vue géomorphologique, la chaine d’Ougarta est formée de monticules ne dépassant pas 

les 700 m d’altitude et de vastes dépressions, elle est bordée au Nord Est et à l’Est par le Grand 

Erg Occidental. Au Nord-Ouest et au Nord, elle s’enfonce sous les Hamada crétacés et tertiaires 

du Kem Kem, du Guir qui masquent son raccord avec l’Anti-atlas marocain et le bassin 

carbonifère (Bechar-Abadla), tandis qu’à l’Ouest et au Sud-Ouest, elle est limitée par la 

Hamada du Draa, l’Erg Chech et l’Erg Iguidi. Au Sud Est, elle disparait sous les couches 

crétacées du Touat (Fig. II-2).   

Allongée suivant une direction Nord Ouest – Sud Est, la chaine d’Ougarta est représentée 

par deux faisceaux de plis épousant la même direction d’allongement traversés en certains 

endroits par des roches magmatiques basiques (Fabre, 2005 ; Mekkaoui, 2015), séparés par Erg 

Eraoui : 

- Un faisceau septentrional (faisceau de la Saoura) englobe les Djebels Guettara–Bet Touaris, 

Bou Kbaïssat, Nif El Khroufi et les reliefs de Kerzaz (Sebkha El Melah), formé d’anticlinaux à 

axe Nord Ouest–Sud Est qui permettent l’affleurement des terrains cambro-ordovicien, et des 

synclinaux de même direction favorisant l’affleurement des séries siluriennes, dévoniennes et 

carbonifères inferieur.  

- Un faisceau méridional (faisceau de la Daoura) appelé aussi Kahal Tabelbala, situé à 

l’aplomb de la suture panafricaine, regroupant les Djebels Ben Tadjine, la structure de l’oued 

Damrane, le Kahal Tabelbala, où affleurent les terrains cambro-ordoviciens.  
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Fig. II-1 : A- Carte de situation géographique et géologique de la chaîne d’ Ougarta (d’ après la carte géologique de l’ Algérie 1/2000000 (ASAL, 
simplifiée)) ; B- affleurements dévoniens dans des environs de Béni-Abbès (Extrait de la carte géologique d’ Ougatra 1/200000, modifiée). 
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Les monts de l’Ougarta correspondent à une chaîne intra-cratonique qui n’a pas encore 

livré tous ses secrets. Ils auraient pris naissance sur une zone subsidente qui a fonctionné dès le 

Cambrien sur l’ancienne suture océanique bordant le craton ouest africain. La disposition 

singulière de l’Ougarta permet de la comparer aux édifices de type aulacogène, tels que définis 

par Shatsky (In Fabre, 1976 ; Collomb et Donzeau, 1974) : une structure allongée de type rift 

contrôlée par des fractures du socle. 

Le socle des monts d’Ougarta affleure à la faveur de boutonnières où l’on observe 

principalement des formations ignimbritiques (Djebel Bou Kbaïsset, Collomb et Donzeau, 

1974) et molassiques panafricaines. Les formations sédimentaires qui constituent le corps des 

monts d’Ougarta (des black-shales, des grès et des calcaires déposés sans interruption jusqu’au 

Carbonifère), reposent sur un matériel volcano-sédimentaire d’âge précambrien constitué de 

grès arkosiques de la base du Cambrien (Fabre, 1976 ; Aït Kaci, 1990). Cinq mégaséquences 

de deuxième ordre ont été définies depuis le Cambrien jusqu’au Dévonien (Fekirine et 

Abdellah, 1998 ; Zazoun et al., 2004). Dans ce contexte la puissance de la couverture 

sédimentaire paléozoïque (plus de 5000m ; Perron et al., 2018 ; Perron, 2019) a permis de 

suggérer un modèle de sillon subsident (Donzeau, 1974 ; Hervouet et Duée, 1996). 

Par leur position péri-cratonique, les monts de l’Ougarta sont impliqués dans l’histoire 

panafricaine ; résultat d’une collision entre deux domaines continentaux à marges différentes, 

la bordure Est du craton ouest africain, considérée comme une marge passive, et celle active du 

domaine panafricain. 

La vallée de la Saoura, enserrée entre le Grand Erg et les Chaines d’Ougarta, est 

géologiquement liée à ces dernières. Le secteur d’étude connu par le vocable "km 30", se trouve 

à 30 km au Sud de la ville de Beni Abbés et à 5 km de l’oasis de Marhouma, traversé par la 

route nationale N° 6 reliant Bechar à Adrar (Fig. II-2). Les affleurements du Dévoniens sont 

situés au Sud de la Hamada du Guir, Les affleurements sert à nos jours de référence pour les 

corrélations lithostratigraphiques du Dévonien en Afrique du Nord. 

IV.2. ASPECT STRUCTURAL DE LA CHAINE D’OUGARTA 

À l’échelle régionale, Les monts de l’Ougarta se situent sur le tracé linéamentaire récent du 

Tibesti (Guiraud et al., 2000 ; Ouali Mehadji et al., 2016). Ce linéament se prolonge sur près 

de 6000 km jusqu’au Kenya, via le Hoggar. Il s’agit d’une transformante du rift vallée, jalonné 

de manifestations magmatiques (Mekkaoui, 2015). 
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À l’échelle de l’Afrique nord occidentale, les monts de l’Ougarta occupent une place 

particulière dans l’architecture structurale de l’Afrique nord occidentale. Il est admis qu’ils sont 

situés sur le tracé d’une zone de suture entre le vieux craton ouest africain et le domaine 

panafricain. Cette ligne s’étend depuis l’Anti-Atlas, jusqu’au bassin du Burkina-Fasso, en 

passant par la bordure occidentale du Hoggar et l’Adrar des Ifforas (Mekkaoui, 2015). 

À l’échelle locale, les monts de l’Ougarta sont limités au Nord- Est par le tracé de l’anomalie 

gravimétrique de la Saoura (SGA) et au Sud-Ouest par une importante faille, Faille Sud 

ougartienne, qui se prolonge vers l’Anti Atlas par AAMF « Anti-Atlas Major Fault », (Ennih et 

Liégeois, 2001), qui le scinder en occidental de l’Anti-Atlas central et oriental. 

L’ensemble de la couverture sédimentaire du Paléozoïque de l’Ougarta est plissé. Les 

flexures sont liées au rejeu en failles inverses de fractures du socle, et se traduisent par la 

présence de plis en genou dont l’ampleur s’échelonne du kilomètre à la dizaine de kilomètres, 

et de « kink-bands » (Donzeau, 1971a ; Collomb et Donzeau, 1974 ; Zazoun et al., 2004). Les 

plis présentent deux directions majeures, Nord Ouest–Sud Est dite « Ougartienne » et Est-Ouest 

(Menchikoff et al., 1952 ; Donzeau, 1972). Ces systèmes de grands plis ouverts sont recoupés 

par des failles perpendiculaires d’orientation NE-SW. 

Les monts d’Ougarta se développent à l’aplomb d’une zone fortement subsidente. Au 

Paléozoïque, le Cambro-Ordovicien et le Siluro-Dévonien ont une épaisseur de près de cinq 

fois supérieure par rapport aux autres secteurs de la plate-forme saharienne. Le contexte 

géodynamique de l’Ougarta pourrait donc être celui d’un domaine ou d’un bassin lié à 

l’effondrement de la chaîne, qui s’est développé à l’aplomb de la suture panafricaine (Donzeau, 

1974 ; Collomb et Donzeau, 1974 ; Hervouet et Duée, 1996). Les plissements qui affectent les 

séries paléozoïques de l’Ougarta ont commencé au Viséen (orogenèse hercynienne) (Fabre, 

1976), et l’édification s’est achevée au Permien, bien après l’Autunien (Donzeau et al., 1981). 

Les témoins des manifestations alpines demeurent restreints et se traduisent par des 

fracturations affectant la couverture tertiaire (hamada) et quaternaire. 

L’évolution structurale post-infracambrienne, pré-hercynienne est complexe et hétérogène. 

Elle est dominée par des processus de réactivation transpressive et transtensive locale, 

aboutissant à une interaction complexe entre champs de contraintes intraplaques et la géométrie 

des systèmes de faille préexistants. Cette évolution semble faire suite à un phénomène 

d’inversion tectonique d’anciennes structures du socle (Donzeau, 1971b, 1972). Des rejeux des 

structures ont également eu lieu localement au Crétacé (Aït-Kaci, 1990). 
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IV.3. CADRE LITHOSTRATIGRAPHIQUE DU DEVONIEN DE LA SAOURA 

Le travail de synthèse de Boumendjel et al., (1997), sur la base des résultats antérieurs des 

divers auteurs notamment Flamand (1911), Menchikoff (1930 à 1936), Alimen et al., (1952), 

Bastien (1967), Bastien et al., (1965), Fabre (1976, 1983, 2005), Legrand (1962, 1967, 1968, 

1977, 1985) et Le Maître (1952), et actualisés par les résultats des faunes récoltées, a permis 

une meilleure définition des formations lithostratigraphiques du Dévonien de l’Ougarta dont 

les limites physiques différaient d’un auteur à l’autre. 

Le passage Silurien-Dévonien se fait dans les argiles de formation d’Oued Ali sans 

discontinuité. La limite Siluro-Dévonien se place dans la partie basale du membre supérieur de 

cette formation, soulignée par l'apparition de Monograptus uniformis uniformis (Legrand, 1977, 

1985), qui est une espèce index de la base du Lochkovien, impliquant un large Dévonien basal 

pour une large partie du membre supérieur.  

IV.3.1. Formation de Zeimlet 

Cette formation fut définie par Legrand (1962). Elle débute au-dessus du niveau à 

Scyphocrinites et se termine sous la première dalle de calcaire à orthocère de la formation de 

Saheb el Djir. Concernant les épaisseurs de cette formation, elle est évaluée à 150 m dans la 

coupe de Dkhissa et à 170 m dans la coupe de Oued Ali (Boumendjel et al., 1997). Cette 

formation est généralement silteuse avec des intercalations décimétriques de grés micacés et 

parfois même de rares petits bancs calcaires à galets silteux sont signalés. 

Legrand (1977) proposa à la formation de Zeimlet un âge Lochkovien inférieur pro parte 

(Zone à Monograptus uniformis uniformis). Cette attribution a été confirmée par celle à 

Chitinozoaires (Zone à Eisenachitina bohemica) par Boumendjel et Paris, (1997) et des 

trilobites avec la présence de Warburgella regulosa maura et Acastella jaquemonti (Morzadec, 

1997). 

IV.3.2. Formation de Saheb el Djir 

Elle commence par une barre de calcaire à orthocères et se termine sous les premiers niveaux 

de grès de la formation de Dkhissa (Legrand, 1977 ; Boumenjel et al., 1997). Elle est 

essentiellement argileuse, renfermant quelques bancs pluri-décimétriques de calcaire 

bioclastique, ainsi que des nodules et des sphéroïdes siliceux ou carbonates, sa puissance est 

estimée à environ 230 m.  
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Fig. II-2 : Coupe de référence du Dévonien de Marhouma "km 30" (In Bastien, 1967). 
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Legrand (1967, 1977) donne un âge Lochkovien inférieur et supérieur pro-parte (zone à 

Monograptus uniformis uniformis et à Monograptus hercynicus) pour cette formation. Cette 

attribution est confirmée par la persistance de la zone à Eisenackitina bohemika des 

Chitinozoaires (Boumenjel et al., 1997). La présence du brachiopode Lanceomyonia 

borealifomis ? (Brice, 1997) et du trilobite Acastella levis (Morzadec, 1997) concordent avec 

cet âge Lochkovien. 

IV.3.3. Formation du Dkhissa 

La formation du Dkhissa fut définie par Bastien (1967), Elle débute par une barre gréseuse 

surmontant une combe argileuse de la formation de Saheb el Djir. Son sommet se trouve sous 

la barre de calcaire dénommée par les géologues pétroliers "Muraille de Chine" (sensu Poueyto, 

1965) ou "barre A". 

Elle est essentiellement argilo-gréso-calcaire, d’une puissance totale variant de 340 à 400 m 

environ. Le travail de synthèse de Boumenjel et al. (1997) a permis de réviser le découpage 

lithologique de Legrand (1965, 1967, 1983) tout en proposant un autre découpage en trois 

membres : 

- Le membre inférieur (210 m) à dominance silteuse et admettant de rares niveaux 

carbonatés, pluri-décimétriques, et des barres de grés à épaisseur métrique avec la présence 

d’un niveau de grès argileux « en boules » de taille pluri-métrique.  

- Le membre moyen (50 m) essentiellement arénacé (grès quartziteux, grès en plaquettes, 

grès chloriteux...). 

- Le membre supérieur (150 m) silteux et comprenant des intercalations pluri-décimétriques 

gréseuses et carbonatées. 

Un âge lochkovien pro parte-Praguien est attribué à cette formation, dont la limite entre ces 

deux étages se trouve au sommet du membre moyen (Boumendjel et al., 1997) soulignée par le 

genre Cingulochitina. L’occurrence du Tabulé Cleistopora geometrica dans,le membre 

inférieur de cette formation attribue un âge Lochkovien supérieur pour cette formation 

(Plusquellec, 1997) et par l’association des Trilobites Protacanthina robusticostata et 

Parahomalonotus diablinitianus (Morrzadec, 1997). Les brachiopodes confirment cette 

attribution avec Hysterolites cf. gandli ; l’espèce gandli apparaît au Praguien (Gourvennec, 

1997). La base du membre supérieur contient des espèces du Praguien comme Brachyspirifer 

(Torosospirifer) rousseaui et Acrospirifer primaevus (Gourvennec, 1997). 
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IV.3.4. Formation de Teferguenit 

D’une épaisseur estimée à environ 410 m, la formation de Teferguenit débute à la base de la 

barre calcaire appelée "Muraille de Chine" (ou barre "A") et se termine sous les calcaires 

marneux et grès calcaireux connus sous le nom de "banc coralligène" (sensu Le Maître, 1952) 

dénommé le FBV (Sensu Ouali Mehadji, 2004). 

Cette formation a été subdivisée en deux membres (Boumendjel et al., 1997) : 

- Un membre inférieur (160m) contient trois barres de calcaire, nommées A, B et C, riches 

en faune notamment en coquilles d’orthocères et goniatites, et séparées par d’épaisses combes 

argileuses à intercalations gréseuses admettant des figures hydrodynamiques entre les Barres 

"B" et "C".  

- Un membre supérieur (250 m) débute au sommet de la Barre "C" et se termine au-dessous 

du FBV. Il est constitué de combes argileuses à passés silteuses et de niveaux gréseux à 

épaisseur irrégulières (décamétrique à métrique) parfois riches en tiges d’encrines. Vers le 

sommet, les grés sont à ciment carbonaté ce qui leurs donne un aspect ruiniforme (Ouali 

Mehadji, 2004) et s’alternent avec de minces bancs de calcaire argileux. 

La formation de Teferguenit est datée dans l’intervalle Praguien supérieur pro parte 

(présence de Nowakia acuaria dans la barre "Muraille de Chine" (Lardeux, 1997 In Boumendjel 

et al., 1997) – Emsien supérieur pro parte (Bursachitina riclonensis) (Boumendjel et al., 1997). 

Le membre inférieur, pour l'essentiel appartient à l'Emsien inférieur et le membre supérieur 

correspond à la majeure partie de l’Emsien supérieur (Boumendjel et al., 1997). 

IV.3.5. Formation de Chefar el Ahmar 

Ce terme, introduit dans différents rapports internes établis par des géologues pétroliers 

(Poueyto, 1965 ; Bastien et al., 1965). La formation de Chefar el Ahmar débute par le "niveau 

coralligène" sensu Le Maître (1952), redéfini en "niveau à faune benthique variée" (FBV) par 

Ouali Mehadji, (2004) et se termine avec la dernière barre de calcaires argileux de type 

"Griotte" exposée à l'extrémité de la Hamada de Chefar el Ahmar, dont l’épaisseur est évaluée 

à 160 m. La lithologie de cette formation est essentiellement marno-calcaire renfermant 

quelques minces niveaux gréseux. Les calcaires sont noduleux et riches en goniatites. 

La base de la formation est d’âge Emsien supérieur signalé par la présence du Céphalopde 

dont Anarcestes lateseptatus et l’association des polypiers Pleurodictyum crassum et 

Paracleistopora smythi (Plusquellec, 1997). Toutefois, le passage Emsien supérieur / Eifelien 
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(Dévonien inférieur/ Dévonien moyen) s’effectue juste au-dessus de niveau FBV (Göddertz, 

1987 ; Boumenjel et al., 1997 ; Tandjaoui-Arif, 2014). Cette formation se termine dans le 

Frasnien inférieur avec les conodontes de la Zone asymmetricus inférieure (Göddertz,1987 ; 

Mahboubi, 2015 ; Mahboubi et Gatovsky, 2015). 

IV.3.6. Formation des Argiles de Marhouma  

Ce terme, comme le précédent, a été introduit par les géologues pétroliers (Poueyto, 1965 ; 

Bastien et al., 1965). Elle fut appelée aussi "Formation des Argiles de Tamertasset" par Legrand 

(1967). Cette formation est argilo-gréseux-carbonatée. Les argiles sont intercalées par des 

sphéroïdes carbonatées (faciès noduleux au sens large) qui évoluent vers le sommet en bancs 

bien distincts de calcaire noduleux dénommé "Griottes".  

Petter (1957) et Boumendjel et al. (1997) attribuent la partie carbonatée de cette formation 

au Fammenien. En 2012, Malti subdivisa la formation des "Argiles de Marhouma" en quatre 

membres, et sur la base d’une faune de goniatites en comparaison avec les zones à ammonoïdes 

en Allemagne, elle identifie des niveaux allant du Farsnien I? jusqu’au Famennien VI. 

IV.3.7. Formation des Grés de Marhouma  

Cette formation est essentiellement silico-clastique, attribué au Famennien terminal et 

représentée comme une alternance argilo-gréseuse, riche en figures hydrodynamiques et rare 

fossiles et traces fossiles (Bendella, 2012). Elle est comprise entre deux discontinuités, une 

basale matérialisée par un ravinement et une sommitale caractérisée par la superposition de 

barres gréseuses à surface supérieure ferrugineuse et à rides dissymétriques. De même que la 

formation précédente, celle-ci présente des similitudes et des différences entre les secteurs. 

Dans l’Ougarta, le passage du Dévono-Carbonifère a été marqué par la réapparition d’un 

niveau calcaire ("niveau Conrad") et l’apparition des Gattendorfia (In Malti, 2012), des 

conodontes Polygnathus communis, Pseudopolygnathus dentilineata, Siphonodella sulcata 

(Weyant, 1985 In Malti, 2012). Ces derniers conodontes définissent la limite biostratigraphique 

du Dévono-Carbonifère en Europe (House, 2002 In Felix et al., 2004). 
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CHAPITRE V 

CARACTERE LITHOLOGIQUE, SEDIMENTOLOGIQUE ET 

ICHNOLOGIQUE  

 

V.1. LITHOSTRATIGRAPHIE 

La coupe levée dans la région de Marhouma à environ 3 km au N-E de la localité "km30" de 

la route nationale N°6 qui relie Bechar à Adrar. Elle s’organise depuis Le sommet de La 

formation de Teferguenit jusqu’à La formation des Grés de Marhoum. Les couches plongent 

vers le NNE avec un pendage largement varie. 

La coupe commancée par des bancs centimétrique (0.05 à 0.10m) de calcaire très riche en 

brachiopodes accompagnés des articles, tiges de crinoïdes, des polypiers et des Zoophycos (Fig. 

II-18-A). 

V.1.1. Formation de Chefar el Ahmar  

La lithologie de cette formation est essentiellement marno-calcaire renfermant quelques 

minces niveaux gréseux. Elle débute par le niveau FBV qui correspond à une alternance 

irrégulière (11,80m) marno-calcaire plus ou moins stratocroissante à fines passées gréseuses 

d’aspect ruiniforme. Les bancs calcaires d’épaisseur décimétrique, sont micritique de texture 

packstone à entroques, de couleur grise à verdâtre et à faune variée, dont des brachiopodes bien 

conservés, des polypiers, des trilobites, et des tiges de crinoïdes. Une bioturbation caractérise 

le banc du premier niveau sous forme de Zoophycos (Fig. II-18-B) et de Chondrites dans les 

niveaux médianes. Vers le sommet de ce paquet se succèdent des niveaux à forte concentration 

bioclastique (polypiers et crinoïdes) qui sont clôturés par les dernières dalles à Brachiopodes, 

Trilobites et Polypiers qui forment le toit du FBV. Les interbancs marneux sont décimétriques 

rarement métriques, de couleur grise ou verte, parfois indurées et à faune bien conservée 

(trilobites et brachiopodes). 

Au-dessus du niveau FBV, l’essentiel de la formation Chefar el Ahmar, commence par 1m 

de marne, suivi d’un banc de calcaire gris verdâtre à rougeâtre pseudonoduleux, épais de 0,20m, 

avec une coquille de Goniatites et Bivalves, sur lequel une alternance irrégulière plus ou moins 

serrée d’environ 20m verdâtre et rougeâtre, d’ argile d’épaisseur d’ordre métrique, contient des 

goniatites, parfois des joints alternés avec les calcaires pseudonoduleux violacé, décimétrique, 

à surface bioturbée (à des Zoophycos  et Chondrites) (Fig. II-13 ; Fig. II-18), devenant noduleux 
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Fig. II-3 : Lithostratigraphie des formations étudiées dans le secteur Marhoma (km30). 
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Fig. II-4 : Lithostratigraphie des formations étudiées dans le secteur Marhoma (km30) (suite).           
(G.M = Grés de Marhouma) 
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vers les derniers mètres, à des Goniatites, Brachiopodes, Bivalves, articles et tiges de Crinoïdes, 

Trilobites et Gastéropodes. En effet, nous notons la présence de nodules noirs et nodules de 

calcaire vert à gris de diamètre centimétrique emballés dans des argiles. 

Cette alternance est clôturée par une 20m d’argile verte à passées de niveaux d'argile noires 

(Fig. II-5-B, et Fig. II-7-E), et de fines passées de silts bruns. Sur cette combe argileuse une 

alternance irrégulière marno-calcaire sur une épaisseur 50m, avec des marnes en niveaux 

centimétriques à métriques, jaunâtres, à nodules de calcaires gris à vert, continues ou dispersées. 

Les bancs calcaires sont gris verdâtres, rougeâtre et se présentent en plaquettes à leur base et 

deviennent gréseux vers le sommet dans la partie inférieure de cette alternance. Ils s’effritent 

en fonction des laminations obliques en mamelons (HCS) et des litages de rides. Vers la partie 

sommitale les calcaires sont rougeâtres pseudonoduleux à noduleux dénommés pseudo-griotte 

d’épaisseur centimétriques à décimétriques alternants avec des intervalles marneux 

stratodécroissants, à des nodules et fines passées calcaires, parfois des passées de niveaux 

d'argile noirâtre, et se termine par un niveau de 0,15m d’épaisseur à Tentaculites. Des 

Zoophycos, Chondrites et Nereites missouriensis, quelques rares Orthocères, Goniatites, 

Bivalves, Brachiopodes et Tentaculites, des fragments de Trilobite et des granules de pyrite 

millimétriques ont été observés. 

L’alternance est interrompue par des bancs gréseux jaunâtres à rougeâtres de 0,20m à des 

stratification horizentales, rides de vagues, des terriers horizontaux : Alcyonidiopsis, 

?Balanoglossites, Thalassinoides, Palaeophycus et des pistes Nereites missouriensis, 

Neonereites biserialis (Fig. II-13-A ; Fig. II-16-A ; Fig. II-17-A, B) et des structures de charge 

(Fig. II-8-C), surmontée par une importante combe marneuse d’environ 40m à des niveaux 

noirâtres renferme en abondance des sphéroïdes de nature carbonatée (Fig. II-9-C), dispersées, 

de diamètre variant de 0,15 à 0,35m, coiffée par le premier banc des calcaires griottes (0,40m) 

à Goniatites. C’est la première alternance des calcaires griottes dans notre coupe. Il s’agit de 

calcaires griottes, bien développé et représentés par une alternance d’épaisseur d’environ 20m, 

rougeâtre (lie-de-vin sous l’effet du taux élevé du fer ferrique), très rapproché de calcaire 

noduleux d’épaisseur variable, fortement bioturbés, à tentaculites, rares trilobites et 

brachiopodes et des argiles rougeâtres feuilletées à aspect schisteux plus ou moins indurée à 

rare nodules centimétriques dispersés dans les argiles. Au sein de cette alternance, on note la 

présence de deux grandes barres slumpés de calcaires noduleux (Fig. II-5-F), séparé par un 

niveau marneux (1m d’épaisseur) de couleur grisâtre à rougeâtre. La surface supérieure de  
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Fig. II-5 : Des photos panoramiques de la formation de Chefar el Ahmar : A- Vue d’ensemble de la 

partie basale de la formation de Chefar el Ahmar ; B- Vue d’ensemble de combe argileuse à niveau 
noirâtre ; C- Vue panoramique de partie supérieure de la formation de Chefar el Ahmar ; D- partie 
inférieure de calcaires pseudo-griottes ; E- partie superieure de calcaires pseudo-griottes ; F- Vue 
d’ensemble des calcaires griottes slumpés de la formation de Chefar el Ahmar.  

 



H. Limam – Thèse Université Oran 2 – 2022 

 

81 
 

ces barres est sculptée, ocre rouge, ferrugineuse très riche en faune telle que des goniatites, 

trilobites, et brachiopodes de petite taille, la surface basales est colonisée par de nombreuses 

traces fossiles de type Thalassinoides. 

Au-dessus de calcaires griottes, on a une couche d’argiles feuilletées rouges à nodules 

interstratifiées et parfois dispersés. Ces argiles se présentent en intercalation avec rares horizons 

centimétriques silteux et des nodules calcaires stratifiers bioturbés et contenant de rare 

goniatites, marquants le début de la formation des "Argiles de Marhouma". 

V.1.2. Formation des Argiles de Marhouma  

Cette formation est caractérisée par une puissante masse argileuse à des calcaires en nodules 

et en bancs centimétriques à la base. Vers le sommet, des bancs gréseux centimétriques à 

décimétriques. Elle est commencée par une couche de quelques mètres (environ 5m) d’argile 

feuilletée silteux rouge à fines passées de plaquettes de silts et du calcaire noduleux. Les nodules 

calcaires, rouges, micritique riches en bioclastes, intercalés avec des passées de silts rouges. 

Puis une épaisse masse argileuse étale sur 45m de couleur gris-verdâtre renfermant des calcaires 

noduleux et pseudonoduleux à teinte gris-verdâtres, contenant des Goniatites, des Trilobites, 

des Orthocères, et des Brachiopodes. Les calcaires pseudonoduleux s’organisent en bancs 

tabulaires et concordants à des épaisseurs irrégulières. Les nodules sont parfois argileux de 

couleur gris-noirâtres avec un diamètre qui peut atteindre 0,20m interstratifiés en bancs 

discontinus avec quelques niveaux minces de siltstones rouges. En effet nous notons quelques 

passées millimétriques des argiles noirâtres s’observent. 

Ensuite, cette masse est suivie par une lacune de visibilités (environ de 50m) à causes des 

alluvions récéntes et l’activité pédogenèse, chapotée par une alternance irrégulière sur 15m 

d’argile gris d’aspect schisteux et de grès fins verte à jaune, à lamination horizontal et rides de 

courant abimées par des structures biogéniques sédimentaires de types Chondrites et Nereites 

(Fig. II-14-G), et les structures d’échappement de fluide en quelques endroits (Fig. II-10-B), 

puis le facies carbonaté réapparaît par le premier banc des calcaires griottes à des tiges de 

Crinoïdes (0,15m) (Fig. II-10-C). C’est la deuxième alternance des calcaires griottes dans notre 

coupe (Fig. II-6-E et F). Il s’agit d’une alternance irrégulière marno-calcaires d’épaisseurs 

d’environ 40m. Les marnes sont d’aspect schisteux de couleur rouge sombre, avec une 

stratonomie décroissante, d’ordre métrique à décimétrique, deviennent de simples joints entre 

les calcaires. 
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Fig. II-6 : Des photos panoramiques de la formation des Argiles de Marhouma : A- ensemble inférieur 
slumpé de calcaires griottes ; B- Vue d’ensemble de la partie supérieure de calcaires griottes ; C et D- 

Vue d’ensemble de la partie médiane affectée par des failles synsedimentaires et slumps (ligne vert) ; 
E- Vue d’ensemble de la partie superieure de la Formation ; F- détail de E.  
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Les calcaires sont pseudonoduleux à noduleux, en bancs centimétriques, stratocroissants de 

teinte verdâtre à la base devenant rougeâtre (lie-de-vin) au milieu. Vers le sommet les bancs 

calcaires sont noduleux plus ou moins argileux, et deviennent très rapprochés, séparés par des 

interlits argileux (0,05m). Dans la partie basale, on note également la présence des slumps (Fig. 

II-6-A). 

Sur cette deuxième barre de calcaire griotte, une alternance irrégulière gréso-pélitique 

agencée de façon rythmique, apparait sous forme d’alternance irrégulière verdâtre de grès, des 

silts et des argiles d’aspect schisteuse, bariolée, interrompue par des niveaux minces (0,03m) 

de nodule noire, d’oxydes de manganèse et d’hydrocarbures minéralisés (=migrabitumen ; 

Ouali Mehadji et al., 2018) (Fig. II-12-D), et perturbée de temps à autre par des lentilles 

calcaires à structure de cône-in-cône. Cette entitée lithologique débute par une alternance 

argilo-gréseuse plus au mois régulière, serrés à la base devenant espacé vers le sommet, 

interrompue par d’hydrocarbures minéralisés à la base, et affectée par des slumps (Fig. II-10-

E, Fig. II-11-A). Les argiles sont bariolées ayant un aspect schisteux, s’alterne avec des grès 

fins à moyens, parfois légèrement carbonatés centimétrique stratocroissants (de 5 à 15cm) de 

couleur grisâtres et jaunâtre à la patine et verdâtres à la cassure, présentent à la base des figures 

d’affouillement (flute casts), et des figures d’objets trainés (groove casts) (Fig. II-11-C,D), des 

laminations parallèles, ondulées et convolutées (Fig. II-11-E) à l’interface, alors que la surface 

supérieure est souvent modelée par des rides de courant. Cette alternance est marquée par la 

présence des figures d’échappement de fluides (Fig. II-10-D) et l’abondance de traces fossiles 

épi et hypoichnia. Elle est coiffée par une dalle de grès marron foncé, à base irrégulière, de 

ravinement et surface supérieure à des rides lingoïdales, bioturbées par des traces fossiles 

généralement horizontales (Dalle à Nerietes, Sensu Bendella, 2012). Cette dalle est surmontée 

par une autre alternance de 25m similaire à celle précédente, affectée par des failles inverses 

(Fig. II-6-C) et clôturée par une dalle de grès marrons à base irrégulière et surface supérieure à 

des rides lingoïdales (Fig. II-11-F) et des goniatites, abimées à la base et au sommet par des 

traces fossiles généralement horizontales (Dalle à Megagrapton et Protopaleodictyon, Sensu 

Bendella, 2012). 

Au-dessus de cette dernière dalle, les argiles pélitiques prennent de l’ampleur avec d’abord 

2m d’argiles finement feuilletés à des niveaux carbonatées sous forme des nodules de couleur 

lie-de-vin, fossilifères, riches en goniatites surmontée par des alternances irrégulières gréso-

pélitiques, à grés fins, en bancs centimétriques souvent stratocroissants, à figures de charge 

(load casts), des laminations horizontales, des laminations convolutées (Fig. II-12-C) des rides 
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lingoïdales, des rides chevauchantes forment un litage de rides grimpantes "climbing ripple 

lamination", des figures d’échappement de fluides, des déformations synsédimentaires (slumps) 

(Fig. II-12-A) ainsi que des traces d’organismes. 

Certaines strates gréseuses montrent des termes de la séquence de Bouma (1962), 

représentées généralement par des suites tronquées (Ta-b-c) et d’autres rabougries (Tb-c-e), ainsi 

que des niveaux de cône-in-cône de taille considérable (20 à 40cm) clôturent des niveaux 

minces (0.03m) boudinés de couleur rosâtre (Fig. II-12- E, F) en certains endroits. 

La coupe s’achève par les premiers bancs gréseux qui marquent le début de la formation des 

"Grés de Marhouma". 
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V.2. SEDIMENTOLOGIE  

L’analyse sédimentologique des dépôts de la série étudiée, dans le secteur de km 30, a permis 

de définir faciès sédimentaires, basés sur l’épaisseur, la texture, les structures sédimentaires, le 

contenu faunistique et ichnologique identifiés sur le terrain. Ces faciès sont ensuite regroupés 

en associations de faciès reflétant à la fois des processus de dépôts, la dynamique sédimentaire, 

dans leurs milieux de dépôts et enfin les estimations des fluctuations du niveau marin. 

V.2.1. Faciès de rampe médiane 

Ce faciès est fréquent surtout dans la partie terminale de formation Teferguenit, dans les 

parties inférieur et médiane de la formation du Chefar el Ahmar (le niveau FBV inclus). Il s’agit 

principalement des alternances marno-calcaire avec des passés grés fin. Les calcaires sont 

pseudo-noduleux, de type biomicrite, occasionnellement biomicrosparite, calcilutite à 

bioclastes (entroques) (Fig. II-7-B, F ; II-8-A), de texture packstone à wackestone, dominé par 

des faunes benthiques avec presence ponctuelle d’ammonoïdes. Les figures sédimentaires sont 

présentées par des laminations variées (horizentales, obliques en mamelons, litages des rides) 

à l’interface (Fig. Fig. II-7-F ; Fig. II-8-D, E, F ; Fig. II-9-E), et rides de vagues à l’épi-surface 

(Fig. II-8-E ; Fig. II-9-A). La bioturbation est essentiellement dominée par des traces fossiles 

post-dépositionelle, épichnia et endichina avec une faible profondeur de pénétration. Ces 

calcaires s’alternent avec des niveaux de marnes d’épaisseur centimétrique à décamétrique de 

couleur grise et verts.  

Ce faciès reflète des conditions environnementales avec une énergie hydrodynamique 

moyenne à élevée (courants de fond actifs, tempêtes, vagues intrernes,...) dans un 

environnement marin de plateforme carbonatée (Bourquin et Durand, 2007) de type rampe 

médiane (sensu Ahr, 1973), agitée, attesté par les formes brisées et mal classées des bioclastes 

et suggère un milieu ouvert. Les passées gréseuses peuvent être considérés comme décharges 

silico-clastiques provenant du rivage. Les marnes se mettent en place par décantation suite à la 

diminution de l’énergie hydrodynamique (Allen, 1985 ; Blatt et al., 1980). 

Dans ce type de faciès, certain niveau montre des structures d’échappement de fluide en 

épirelief (Fig. II-7-C). Il s’agit d’une surface supérieure des concrétions tubulaires qui ont une 

forme de type cheminé et/ou pipe-rock, associé à des communautés faunistiques (dernier niveau 

fossilifère de FBV). 

 



Bioturbation en contexte de Paléo-émission de fluides dans les séries du Dévonien de la Saoura (Sahara algérien) et  du   
Jurassique (passage Dogger-Malm) des Monts du Nador (domaine pré-atlasique) : Inventaire, interactions et implications 

 

86 
 

 

Fig. II-7 : structures sédimentaires de la formation de Chefar el Ahmar : A-  nodules sphéroïdes calcaire 
à l’interieur des marne de la partie inférieure (partie médiane de FBV); B- calcaie entroque du FBV; 
C- structures de suintement (seep) au toit d’ un banc du niveau terminal de FBV ; D- structure de charge 
dans les grés de partie mediane ; E- des niveaux noirâtres dans les argiles de la partie mediane ; 
F- Calcaire gréseux dans la partie mediane remontre des litages des rides (Rc) entrecoupé par des terriers 
à la base (?Th : Thalassinoides), surmonté par un calcaire gréseux à un niveau coqullier mince (NC). 
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Fig. II-8 : A- Calcaire verdâtre à entroque et bivalve (flèche rouge) dans la partie mediane de la 
formation sz Chefar el Ahmar ; B- Alternance serrée de calcaire pseudonoduleux à noduleux et de marne 
de la partie inférieure de Calcaire pseudo-griotte ; C- grés à structure de charge ; D- Calcaire gréseux à 
HCS dans le 1er niveau de calcaire pseudo-griotte ; E- grés à laminations horizontales surmonté par des 
rides érodées ; F- grés à laminations horizontales. 

 

 

 

 



Bioturbation en contexte de Paléo-émission de fluides dans les séries du Dévonien de la Saoura (Sahara algérien) et  du   
Jurassique (passage Dogger-Malm) des Monts du Nador (domaine pré-atlasique) : Inventaire, interactions et implications 

 

88 
 

V.2.2. Facies de rampe distale 

Les caractéristiques sédimentologiques reflètent les pélagites. Ce faciès est représenté 

principalement dans la partie médiane et supérieure de la formation du Chefar el Ahmar. Il 

s’agit des calcaires pseudo-noduleux, rouge, représentés par des biomicrite, de texture 

mudstone à wackestone, caractérisée par une dominance des faunes pélagiques (tentaculites, 

goniatites et orthocères) et quelques rares organismes benthiques (crinoïdes, brachiopodes, 

bivalves et trilobites). Ces calcaires sont souvent intercalés par des marnes gris-verdâtre à 

noirâtre, et d’épaisses combes argileuses combe d’argiles (Fig. II-7-E), à passées noires (=black 

shales) de 0,10 à 0,20 m (Fig. II-7-E), des nodules carbonatés de différents taille (Fig. II-9-C, 

F), des nodules de pyrites et de fines passées de silts bruns à laminations horizontales ou litages 

de rides de courants qui traduisent des moments de remobilisation par des courants de fond 

actifs en absence d’apports frais. Elmi et Benest (1978) rapportent les niveaux à septarias à un 

approfondissement maximal du milieu. 

La bioturbation est essentiellement dominée par des traces fossiles épichnia et endichina 

avec une faible profondeur de pénétration. Les figures sédimentaires sont presque rares à 

l’exception de certains niveaux qui montrent des structures de charge (load casts) (Fig. II-8-C). 

Ces structures dépendent de la viscosité dynamique des couches et le gradient de liquéfaction 

(Anketell et al., 1970 ; Alfaro et al., 1997). 

Ces calcaires se sont probablement déposés soit dans un environnement marin ouvert ; de 

plate-forme externe ou de pentes, soit dans un bassin peu profond (Wendt, 1988 ; Wendt et 

Aigner, 1985) de type vasière. L'association d'organismes benthiques (crinoïdes, brachiopodes, 

bivalves et trilobites) avec les organismes pélagiques d'eaux profondes (tentaculites, goniatites 

et orthocères), suggère un milieu de dépôt relativement distal. 

Les argiles correspondent à des hémipélagites dans des environnements moyennement 

profonds, et traduisent une longue période de calme permettant la décantation de particules 

boueuses dans un environnement calme à épisodes de remaniement. En outre, les argiles noires 

sont considérées comme des dépôts en phase calme, à l’abri de toute remise en mouvement 

avec un appauvrissement en oxygène et une accumulation de la matière organique (Baudin et 

al., 2007, 2017). L’absence de bioturbation et la présence de nodules pyritisée suggèrent des 

conditions dysoxiques à anoxiques, favorable pour la réduction des sulfates. 

Ce type de faciès définit des environnements pélagiques à hémipélagiques situés au-dessous  
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Fig. II-9 : A- grés à rides de vagues ; B- calcaire à Tentaculites ; C- nodule de calcaire (septaria) dans 
les argiles de la partie supérieure de la formation de Chefar el Ahmar ; D- alternance serrée de calcaires 
griottes de la formation de Chefar el Ahmar ; E- silts à litage des rides dans l’ensemble des calcaires 
griottes de la formation de Chefar el Ahmar ; F- nodule de calcaire (septaria) dans la partie basale de la 
formation des Argiles de Marhoma. 
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de la zone d’action des tempêtes, en position de rampe distale ou plate-forme externes (Wright 

et Burchette, 1996). Allison et Brett (1995) proposent un environnement réducteur pour ce 

faciès, permettant la prolifération des bactéries anaérobiques et le déclin des organismes 

benthiques mégascopiques sur l’interface eau-sédiment. Ceci indiquerait des conditions 

hypoxiques à exiniques d’après Bond et al. (2004) attesté par l’abondance de pyrite sous forme 

framboïdale (Mahboubi, 2015) et noduleux. 

V.2.3. Facies du bassin 

Ce type de faciès est fréquent surtout dans la formation des Argiles de Marhouma. Il est 

caractérisé par une alternance monotone de silts/argiles et de grès fins/argiles, généralement 

sous forme des séquences répétitives, dont celles de Bouma (1962). Les niveaux gréseux sont 

riches en structures biogéniques et figures de semelles de différente taille de type groove-casts 

(Fig. II-10-E, Fig. II-11-C), flute-casts (Fig. II-11-D) et/ou "load-casts" (Fig. II-12-B) et 

présentent des laminations variées (parallèles, ondulées, convolutées, litages de rides) à 

l’interface (Tb Tc Te ; Fig. II-11-E, Fig. II-12-C). La plupart de ces séquences sachèvent par des 

rides lingoïdes (Fig. II-11-F) bioturbées.  

Ce faciès est mis en place par des phases de décantations (boues, hémipélagites) et de phases 

à courants turbiditiques peuvent se développer dans un environnement de pente instable 

(Shanmugam, 2021). En effet, la présence des slumps et des failles synsédimentaire scellées 

(Fig. II-6-C) parfois s’enregistrent au niveau des axes de déversement des slumps (Fig. II-10-

E ;Fig. II-11-A, B ; Fig. II-12-A) Ces déformations sont interprétées comme étant des séismites 

(Ouali Mehadji et al., 2006) induites par un choc sismique dans les sédiments (Chapron et al., 

1999 ; Rodríguez-Pascua et al., 2000, 2003 ; Becker et al., 2002) qui témoignent en faveur 

d’une conséquence directe de la tectonique ayant affectée le secteur de Marhouma (Aït Ouali 

et Nadjari, 2006 ; Bendella, 2012 ; Bendella et Ouali Mehadji, 2014). Les chocs sismiques 

peuvent engendrés des décharges gravitaires et par conséquent les sédiments souples et liquéfiés 

glissent le long d’un talus instable donnant des structures de déformation synsédimentaire 

(SSDS) (Moretti et Sabato, 2007 ; Shanmugam, 2017 ; Shanmugam, 2021). 

Certains niveaux montrent des structures d’échappement de fluide (Fig. II-10-B, D) piégé 

dans les sédiments afin d’un hydroplanage (Shanmugam, 2021) sous un choc sismique, et/ou 

peut être associée à la décomposition des hydrates de méthane (McIver, 1982 ; Paull et al., 1996 

; Kennett et Fackler-Adams, 2000 ; Gay, 2002 ; Durham et al., 2003 ; Maslin et al., 2010 ;  
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Fig. II-10 : Structures sédimentaires caractéristiques de la formation des Argiles de Marhouma : A- rides 
de courant ; B et D- structure d’échappement ; C- Calcaire à entroque du 1er banc de la deuxième barre 
du calcaire griotte ; E- ensemble argileux à passées de calcaires griotte de slumpé dans la partie 
médiane ; F- détail de carré rouge dans la figure E montre des calcaires noduleux. 
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Fig. II-11 : Structures sédimentaires caractéristiques de la formation des Argiles de Marhouma (suite) : 
A- ensemble slumpé dans la partie médiane ; B- détail de carré rouge dans la photo A ; C- Groove casts 
; D- flute-casts ; E- lamination convolutée (terme C de la séquence de Bouma, 1962) ; F- rides lingoïdes 
dans le sommet du banc grés. 
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Fig. II-12 : Structures sédimentaires caractéristiques de la formation des Argiles de Marhouma (suite) :   
A- banc gréseux slumpé ; B- load casts ; C- séquences turbiditiques (succession des termes b, c et e) ; 
D- migrabitumen (flèche rouge) ; E et F - Structure de cône-in-cône. 
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Sultan et al., 2010 ; Conti et Fontana, 2011 ; Alves, 2015). D’autres niveaux montrent des 

structures de cône-in-cône (Fig. II-12-E, F) en forme de lentille calcaire, généralement insérées 

entre deux pellicules de grès carbonaté de couleur ocre, et même migrabitumen (Fig. II-12-D). 

Des travaux récents (Geptenr et al., 2013 ; Tribovillard et al., 2016, 2018), montrent que les 

cône-in-cône constitueraient des témoins d'un suintement froid (cold seep) de faible intensité 

avec une interaction entre fluide (méthane), réduction des sulfates et activité bactérienne. 

V.2.4. Facies noduleux  

Ce faciès est réparti sur le long de série étudiée. Il s’agit de calcaires biomicritiques, 

bioturbés, de texture mudstone à wackestone rarement packstone, de couleur diffèrent en raison 

de réactions d'oxydo-réduction au cours de leurs genèses, parfois ocre, rougeâtre due à taux 

élevé du fer ferrique (Fe3
+), parfois verdâtre ou grisâtre à cause de fort teneur en fer ferreux 

(Fe2
+) (Abbache, 2001, 2019), montrent une grande variété de forme et de géométrie.  

Les nodules décimétriques à métriques sont ellipsoïdaux (septaria), plus ou moins aplatis, 

isolés, alignées parallèlement au plan de la stratification, noyées dans des combes argileuses, 

dont la stratification de roche encaissante (Argile) est déformée, et tracées à travers et autour 

de ces concrétions (Fig. II-7-A ; Fig. II-9-C, F). Ces concrétions sont de texture mudstone à 

faunes pélagiques dominé par goniatites et tentaculites, avec la présence de tiges de crinoïdes, 

trilobites. Certaines concrétions présentent de lamines planes (Fig. II-9-F), d’autres ont un cœur 

cristallisé avec des cortex micritique à miro-sparitique, fissuré (Fig. II-9-C). 

Les nodules centimétriques sont irréguliers, et généralement soit jointifs (nodules-

supported) ; soit séparés ou baignants dans des marnes ou argiles (mud-supported) et/ou dans 

des calcaires (lime-supported) allongés selon le sens de la stratification, donnant des bancs 

irréguliers ; centimétriques à décimétriques (0,10 à 0,60 m) avec une surface sommitale 

intensément bioturbée, riche en goniatites, orthocères, et tentaculites avec présence ponctuelle 

de tiges de crinoïdes et trilobites. Ces niveaux sont séparés par des interlits d’argiles rouge-

noirâtres, schisteuses contenant des nodules et films noirs (hydrocarbures minéralisés ; Ouali 

Mehadji et al., 2018), formants des barres carbonatées y compris les faciès griottes et pseudo-

griottes affectés par des slumps dans la plupart du temps, (Fig. II-5-F ; Fig.II-6-A). Ce type de 

faciés correspondent à des dépôts de talus tablier (slope apron) (durant Frasnien Ib et 

Famennien III à V ; Abbache, 2019 ; Abbache et al., 2019), où s’opèrent l’activité biologique 

intense et l’hydrodynamisme fort, attesté par l’accumulation amalgamée des bioclastes surtout 

des articles et des tiges de crinoïdes (Fig. II-10-C). La texture de faciès du Frasnien Ib évoque 
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un environnement à faible énergie, dans des aires pélagiques ouvertes, attestés par la faune de 

tentaculites, de goniatites et d’orthocères. La présence de bioturbation dans la surface 

sommitale niveaux carbonatés traduit l’existence d’une endofaune, suggérant un sédiment 

relativement bien oxygéné, tout au moins dans sa partie la plus superficielle. 

L’origine des nodules est hypothétique ;  

- Formé par un mécanisme de transport et re-sédimentation lors de remaniement et de 

l’accumulation d’un matériel par l’action des courants afin d’une activité biologique 

(bioturbation et/ou bioérosion) (Bjørlykke, 1973 ; Elmi, 1981 ; Elmi et Ameur, 1984 ; Bréhéret 

et al., 2004). Ceci est peut attester par la présence des grès à litages des rides (Fig. II-9-F) et 

calcaire à entroque (Fig. II-10-C). 

- Formé par un processus diagénétique (revoir la figure I-23) ; Lorsque les fluides chargés 

en hydrocarbures (dont le CH4 biogénique et/ou thermogénique) s’échappent à travers les 

irrégularités sédimentaires. La médiation bactérienne, par le phénomène d’oxydation 

anaérobique du méthane piégé dans les sédiments (zone de stabilisation des hydrates de 

méthane) des environnements profonds (plateforme assez profond, talus et/ou bassin) couplée 

avec la réduction des sulfates de l'eau interstitielle dans la zone de transition sulfate-méthane 

(Ritger et al., 1987 ; Raiswell, 1987, 1988 ; Hovland et Judd, 1988 ; Floodgate et Judd, 1992 ; 

Hovland et al., 1993 ; Boetius et al., 2000 ; Chaduteau, 2008). L’intensité est en fonction des 

réactions géochimiques et la quantité des molécules qui participeraient à la genèse des nodules 

calcaires, et le potentiel d’Hydrogène (pH) (Bjørlykke, 1973 ; Blouet et al., 2021). La présence 

d’argiles noires riches en matière organique, la pyrite framboïdale (Mahboubi, 2015 ; Abbache 

et al., 2019) et le migrabitume (Ouali mehadji et al., 2018) corroborent cette hypothèse. 

- Formé par un mécanisme microtectonique (fragmentation et/ou boudinage) (Michel, 1981 ; 

Schweigl et Neubauer, 1997 ; Flügel, 2010) associé à un hydrothermalisme de faible ampleur 

dû à un magmatisme discret ou passif (Mekkaoui et al., 2017) lié à des périodes d'instabilités 

tectoniques (phase éo-varisque) contribuant à un morcellement de la physiographie des bassins 

saharien y compris le bassin ougartien. Ceci est peut attester par la présence des slumps (Fig. 

II-5-F ; Fig. II-6-A ; Fig. II-10-E) et/ou les failles, aussi par la distribution paléogéographique 

et la configuration géodynamique de ce faciès noduleux (près la suture panafricaine) par rapport 

aux régions voisins (Abbache et al., 2019 ; Abbache, 2019). 
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Processus de dépôts 

Précipitation de la micrite et marnes dans 
une rampe médiane, ouvert, interrompe 
épisodiquement par des vagues intrernes, 
tempêtes, et/ou courants de fond actifs de 
type up-welling. 

Précipitation de la micrite et marnes dans un 
milieu marin ouvert, faible énergie, sous la 
limite d’ action des tempêtes 

courants  de turbidites 

origine est hypothétique : 
-bioturbation + remaniement  ; 
-l’ oxydation anaérobique du méthane par 
médiation bactérienne ; 
-mécanisme microtectonique associé à un 
hydrothermalisme de faible ampleur  

Structures sédimentaires 

HCS, lamination parallèles, 

litage des rides, rides de 

vagues et bioturbation  

laod casts  
bioturbation 

lamination parallèles, 
convolutées, rides de 
courant, figure de semelle 
du banc, structures 
d’ echappement de fluides, 
cône-in-cône, slump, SSDS 
et bioturbation 

Slimps 
bioturbation 

Description succincte 

alternances irrégulière marne et calcaire 
biomicritique, avec intercalation de qulques 
bancs gréseux 

alternances irrégulière marne et calcaire 
pseudonodueux biomicritique, bioturbé 

Alternances gréseux-pélitique irrégulière et 
répétitives. 

Corps carbonatées de forme et de géométrie 
différents 

Facies 

Faciès de rampe médiane 

Facies de rampe distale 

Faciès du bassin 

Faciès noduleux 

Tableau II-1 : Tableau récapitulatif des principaux faciès en termes de processus et de milieux de dépôts de la série dévonienne étudiée. 
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V.3. ICHNOLOGIE 

Dans la vallée de Saoura au secteur Marhouma, les traces fossiles montrent une intensité 

de bioturbation faible dans la formation Chefar el Ahmar et moderéé à forte dans la formation 

des Argiles de Marhouma avec une ichnodiversité notable. L’assemblage des traces est 

caractérisé par les ichnofossiles suivants (les ichnotaxons sont présentés dans un ordre 

alphabétique) : 

- Alcyonidiopsis Massalongo, 1856  

Matériel : (Fig. II-13-A ; II-17-B) 

Description et interprétation : 

Cette trace est observée dans la partie médiane de la formation Chefar el Ahmar. Il s’agit 

d’un terrier horizontal, cylindrique, non branché, méandre preservé en semirelief. La longueur 

peut atteindre 10 cm et le largeur 15mm. La surface extérieure est couverte de pelettes 

elliptiques apparus comme des nodules ovoïdaux. Il peut être rempli activement par des 

sédiments boueux ou des pelettes fecal produis par l’organismes responsable (Pickerill et 

Narbonne, 1995; Uchman, 1995 ; Uchman et al., 2005). Uchman (1995) suggére que les pellets 

dans l’Alcyonidiopsis ont un faible potential de preservation. 

Alcyonidiopsis est interpreté comme une trace de nutrution (fodinichnion) attribué aux 

polychètes, signalé dans les environnements marins (Chamberlain, 1977 ; Uchman, 1995 ; 

Pickerill et Narbonne, 1995 ; Uchman et al., 2005), et continental (Metz, 2015). Il est reporté 

dans les sediment datés depuis l’Ordovicien jusqu’au Miocène (Chamberlain, 1977 ; Uchman, 

1995). 

-?Balanoglossites Mägdefrau, 1932  

Matériel : (Fig. II-13-A) 

Description et interprétation : 

Cette trace est observée à la surface supérieure d’un banc de grès fins dans la partie médiane 

de formation Chefar el Ahmar.  Il se compose de réseaux complexes horizontaux, ramifiés, en 

forme Y apparaissant sous forme d'empreintes des doigts (epichnial grooves), avec plusieurs 

ouvertures et gland. La marge n'est pas doublée et la taille du tunnel est de 20 à 30 mm de 

diamètre, avec des grains de sable à grain moyen, remplis passivement dans le terrier. 
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Les Balanoglossites sont signalés comme des traces d’habitat (Desai et Saklani, 2012), 

probablement fabriqués par des polychètes eunicides et des entéropneusts (vers glanduleux) 

(Knaust, 2008 ; Knaust et Dronov, 2013), il est particulièrement typique des milieux marins 

peu profonds (Chamberlain, 1977 ; Knaust, 2008 ; Knaust et Dronov, 2013 ; Desai et Saklani, 

2012), allant du l’Ordoviciens (Knaust, 2008 ; Knaust et Dronov, 2013) et Dévoniens du 

Nevada (Chamberlain, 1977) jusqu’à l'Holocène et aux dépôts récents (Patel et Desai, 2009). 

De plus, dans de nombreux cas, il peut être en partie lié à la complexité de la trace fossile ainsi 

qu'à sa similitude avec l'ichnogenre Thalassinoides bien établi (Knaust et Dronov, 2013). 

 

 

Fig. II-13 : A- Association de Alcyonidiopsis (Al), ?Balanoglossites (?Ba) et Nereites missouriensis 
(Nm) dans les grès de la partie médiane de la formation de Chefar el Ahmar ; B- ?Bergaueria dans la 
semelle du banc turbiditique de la formation des Argiles de Marhouma. 

 

- ?Bergaueria Prantl, 1945  

Matériel : (Fig. II-13-B) 

Description et interprétation : 

?Bergaueria est une trace préservée à la semelle des bancs turbiditiques dans la partie 

médiane de la formation des Argiles de Marhouma au-dessous de la dalle à Megagrapton et 

Protopaleodictyon.  Il s’agit des terriers solitaires à forme cylindrique, lisse, avec une 

terminaison arrondie souvent érodée, perpendiculaires au plan de stratification. 

Cet ichnotaxon a été décrit comme un bouchon (Crimes et Germs, 1982 ; Pemberton et 

Magwood, 1990), rapporté depuis la base du Cambrien jusqu’au Pléistocène (Crimes, 1987 ; 
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Pemberton et Jones, 1988). Bergaueria est interprétée comme une trace d’habitat (domichnia) 

d’organisme suspensivore (Seilacher, 1956 ; Alpert, 1973 ; Fürsich, 1975), produite par des 

anémones de mer (Prantl, 1945 ; Alpert, 1973 ; Pemberton et al., 1988) ou de repos (cubichnia) 

(Arai et McGugan, 1969 ; Fürsich, 1974 ; Hakes, 1976), indiquant un milieu marin peu profond 

(Seilacher, 1964 ; Crimes et Anderson, 1985) ou profond (Ksiazkiewicz, 1977; Uchman, 1998). 

- Chondrites Von Strenberg, 1833 

Matériel : (Fig. II-14 ; II-16-G) 

Description et interprétation : 

Ce terrier est récolté dans les bancs calcaires de la formation Chefar el Ahmar et dans les 

grés de la formation des Argiles de Marhouma en plusieurs ichnoespèces. Il s’agit d’un terrier 

ramifié en forme de racine, horizontalement orienté, avec longueur et diamètre réduit, preservé 

en épirelief et parfois assossié à des Zoophycos et des Nereites. Le caractère tridimensionnel 

des Chondrites peut être visualisé en imaginant un arbre à l'envers, avec un « tronc » de terrier 

principal qui relie l'interface sédiment-eau et des branches de plus en plus complexes vers le 

bas dans les sédiments.  En effet nous notons que la taille des Chondrites déminue de la base 

vers le sommet de la coupe avec le changement de faciès du calcaire au grés. 

Les Chondrites sont interprétées comme un Chemichnion (Bromley, 1996 ; Baucon et al., 

2019)  terrier d'alimentation (Fodinichnia) due probablement à des vers sipunculoïde (Simpson, 

1957) ou un organisme chemiosymbiotique de nature inconnue (Seilacher, 1990 ; Fu, 1991 ; 

Baucon et al., 2019), qui est souvent associé à des substrats à faible teneur en oxygène (Cluff, 

1980 ; Bromley et Ekdale, 1984 ; Pratt, 1984 ; Ekdale, 1985b ; Savrda et Bottjer, 1989), bien 

qu'il existe des exceptions à cette généralité. Il est souvent signalé dans tous les environnements 

marins (Baucon et al., 2019).   

- Dendrotichnium Farrès, 1967 

Matériel : (Fig. II-15-A) 

Description et interprétation : 

Cette trace est préservée en position hypichnia positive à la semelle des bancs turbiditiques de 

la formation des Argiles de Marhouma (dalle à Megagrapton et Protopaleodictyon). Elle consiste 

d’une trace fossile horizontale ramifiée composée d'un axe principal droit de 1mm de diamètre et 

plusieurs centimètres de long, à partir duquel se détachent de petites branches légèrement incurvées  
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Fig. II-14 : Trace fossile Chondrites de la série étudiée : A- Chondrites isp. en assocition avec 
Zoophycos (Z) ; B- Détail de carée rouge dans la Figure A ; C- Chondrites targionii ; D- 

Chondrites recurvus ; E- F- et G- Chondrites intricatus ; Chondrites intricatus en assocition avec 
Nereites missouriensis (Nm) dans les grès au-dessous de 2ème barre des calcaires griottes ; H- Chondrites 

affinis dans les grés au-dessus de 2ème barre des calcaires griottes. (A à F- de la formation de Chefar el 
Ahmar G et H- de la formation des Argiles de Marhouma). (P. L= lame primaire). 
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et disposés obliquement par rapport à l’axe. Ces branches présentent à leurs tours quelques courtes 

ramifications millimétriques.  

Dendrotichnium est une forme rare d’origine incertaine ; elle fait partie des graphoglyptides 

(Jensen, 1997 ; Jensen et Kaisa, 1999). C’est une trace largement signalée dans les dépôts flyschs 

(Farrès, 1967 ; Hantzschel, 1975 ; Kozur et al., 1966 ; Jensen, 1997 ; Jensen et Kaisa, 1999).  

- Dimorphichnus Seilacher, 1955 

Matériel : (Fig. II-15-B) 

Description et interprétation : 

Cette trace est rarement observée dans la partie médiane de formation des Argiles de 

Marhouma. Elle consiste d’une série de crêtes sigmoïdales, préservé dans les bans gréseux en 

position hypichnia positive, avec une longueur qui peut atteigne 30 mm et une largeur de 1 à 

1.5 mm. 

Dimorphichnus est interprété comme Pascichnia attribuée à des Arthropodes (Seilacher, 

1955 ; Osgood, 1970), ratissant le fond marin pour gagner ou retrouver la stabilité due aux 

courants ou au pâturage de surface (Fillion et Pickerill, 1990). Cet ichnotaxon peut également 

se trouver dans les dépôts marins peu profonds et estuariens, rapporté dans les sédiments allant 

du Cambrien au Trias (Häntzschel, 1975 ; Narbonne et Myrow, 1988 ; Jensen, 1997 ; Pickerill 

et al., 1987 ; Bjerstedt, 1987 ; Fillion et Pickerill, 1990). 

- Helminthopsis Heer, 1877  

Matériel : (Fig. II-15-C, D, E) 

Description et interprétation : 

Cet ichnogenre est rarement observé dans la formation des Argiles de Marhouma. Il ressemble 

à une ficelle, presque en méandre, préservé en position hypichniale, lisse avec un diamètre de 

0,2mm et une langueur peut atteindre une dizaine de centimètres.  

Helminthopsis est interprétée comme une trace de pacage ou recherche de nourriture, 

horizontale, produite sur la surface de substrat dont le remplissage est identique à l’encaissant 

(Hann et Pickerill, 1995 ; Wetzel et Bromley, 1996 ; Uchman, 1998). Cette trace est attribuée 

également à des vers polychètes ou des priapulides (Książkiewicz, 1977 ; Fillion et Pickerill, 

1990). Elle est souvent signalée dans les environnements marins profonds et les faciès de type  
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Fig. II-15 : Traces fossiles de la formation des Argiles de Marhouma : A- Dendrotichnium ; B-

Dimorphichnus ; C et D- Helminthopsis ; E et F- Megagrapton. 
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flysch (Chamberlain, 1971 ; Ksiazkiewicz, 1977; McCann et Pickerill, 1988 ; Fillion et 

Pickerill, 1990 ; Uchman, 1995, 1998 ; Wetzel et al., 2007). 

- Megagrapton Ksiazkiewicz, 1958 

Matériel : (Fig. II-15-F) 

Description et interprétation : 

Il s’agit d’un réseau ploygonal de petites galeries, de 1 à 2 mm de diamètre, formant des 

mailles très irrégulières, incomplètes et s’organisent pour former des petits anneaux préservés 

en hyporelief positif à la surface basale des bancs gréseux fins et généralement associés à 

Protopaleodictyon dans la partie médiane de la formation des Argiles de Marhouma (dalle à 

Megagrapton et Protopaleodictyon), où le remplissage du terrier est identique à l’encaissant.  

Megagrapton est une trace Pasichnia et/ou Agrichnia, souvent signalée dans les dépôts 

marins profonds, attribuée à l’ichnofaciès à Nereites (KsiazKiewicz, 1977 ; Kozur et al., 1966 

; Uchman, 1995, 1998 ; Uchman et Tchoumatchenco, 2003 ; Wetzel et al., 2007 ; Bendella, 

2012 ; Bendella et Ouali Mehadji, 2014). 

- Neonereites biserialis Seilacher, 1960 

Matériel : (Fig. II-16-A) 

Description et interprétation :  

Cette trace est observée dans les niveaux gréseux. Elle correspond à une trajectoire sinueuse 

à double chaîne (deux rangées = biserialis), constituée de restes organiques (représentant 

probablement un ruban de granulés fécaux) (Uchman, 1995), produite soit par des gastéropodes 

(Richter, 1927) soit par des vers polychètes (Książkiewicz, 1977), conservé en hyporelief 

positif. La largeur varie de 5 à 20 mm, tandis que la longueur peut atteindre 10 cm.  

Neonereites biserialis est interprété comme un terrier endogène (Seilacher, 1960) ou une 

piste de pâturage d'un animal limnivores (Häntzschel et Reineck, 1968). Il est caractéristique 

des sédiments profonds de type flysch, souvent référencés aux ichnofaciès à Nereites 

(Chamberlain et Clark, 1971 ; Crimes et Anderson, 1985 ; Uchman, 1995 ; Bendella et Ouali 

Mehadji 2014) mais également signalé dans les milieux marins peu profonds des ichnofacies 

de Cruziana (e.g., Narbonne 1984 ; Bendella et al., 2011). De plus, les Néonereites étaient 

considérés comme une expression toponymique (un synonyme plus récent) des Nereites, une 
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Fig. II-16 : A- Neonereites biserialis dans la partie médiane de formation Chefar el Ahmar; B- 

association de Neonereites uniserialis (Nn.u) avec Nereites irregularis (Ni) et  Protovirgularia 

dichotoma (Pr.d) ; C- Nereites jacksoni ; D- association Nereites jacksoni (Nj) avec Nereites 

missouriensis (Nm) ; E, F- Nereites irregularis ; G- association des Chondrites (Ch) avec des Nereites 

missouriensis (Nm) dans les grés de la formation des Argiles de Marhouma au-dessus de 2ème barre des 
calcaires griottes ; H- Nereites missouriensis. 
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interprétation largement acceptée à quelques exceptions (e.g., Uchman et al., 2005 ; Shi et al., 

2009 ; Pazos et al., 2015). 

- Neonerietes uniserialis Seilacher, 1960 

Matériel : (Fig. II-16-B) 

Description et interprétation :  

Cet ichnotaxon est préservé dans le des grés de la formation des Argiles de Marhouma. Il 

s’agit d’une trace sous forme d’un trajet en chaînette unique légèrement incurvée à droite, de 

quelques centimètres apparait sous forme unisériée en une seule rangée, c’est-à-dire un seul 

lobe (uniserialis). Elle est préservée en hyporelief positif ou épirelief négatif où les pellets sont 

dégagés et il ne reste que leur moulage (cavités).  

N. uniserialis se distingue une des autres ichnospécies de Néonéréites par son unicité, et de 

Microspherichnus linearis par sa conservation en hyporelief convexe (Hakes, 1976). Cette trace 

correspond à un ruban fait de restes d’organisme (ruban fécal) (Uchman, 1995). Il s’agit des 

restes de défécation des vers tel que les polychètes (Książkiewicz, 1977), produit soit par des 

gastropodes (Richter, 1927), soit par des vers polychètes (Książkiewicz, 1977). 

- Nereites irregularis Schafhäutl, 1851 

Matériel : (Fig. II-16-B, E, F) 

Description et interprétation : 

Cette trace est préservée en épirelief négatif dans les grés turbiditiques très fins de la 

formation des Argiles de Marhouma (dalle à Nerietes). Elle est horizontale et enroulée en 

méandre régulier avec une amplitude assez élevée. Il s’agit d’un sillon médian (dépression) bien 

conservé, de couleur plus clair de 1mm de largeur et de plusieurs centimètres de longueur. Ce 

sillon, sépare deux bordures latérales, jamais conservées.  

Les Nereites irregularis sont interprétées comme étant des traces de pacage (Pascichnia, 

grazing traces) produites par des vers (Seilacher, 1983) souvent attribuée aux dépôts 

turbiditiques (flysch) (Uchman, 1995, 1999). Cette trace se rencontre également dans les 

sédiments carbonatés, comme dans les schistes panachés du Paléocène supérieur – Eocène 

inférieur des Montagnes Carpates de la Pologne (Leszczyński et Uchman, 1993). 
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- Nereites jacksoni Emmons, 1844 

Matériel : (Fig. II-16-C, D) 

Description et interprétation : 

Cette ichnoespèce est observée dans la formation des Argiles de Mrhouma (dalle à Nereites), 

préservée en épirelief négatif dans les grés turbiditiques, rarement associé à des N. irregularis 

et N. missouriensis dans des bancs silteux. Il s’agit d’une trace de 3 à 5 cm de long et 2 mm de 

large avecc une profondeur de 0,5 mm, qui se présente sous forme d’un sillon médian, clair qui 

sépare deux zones latérales caractérisées par un alignement de plusieurs reliefs de pustules 

disposées perpendiculairement au sillon. 

La trace Nereites jacksoni est attribuée à l’activité de locomotion des organismes 

vermiformes (Crimes et McCall, 1995) et indiquant un susbstrat soft permettant une assez 

bonne conservation dans des environnements marins profonds (Bendella et Ouali Mehadji, 

2014). 

- Nereites missouriensis Weller, 1899 

Matériel : (Fig. II-13-A ; II-14-G ; II-16-G, H) 

Description et interprétation : 

Il s’agit d'une piste, horizontal, non ramifiée, sinueuse en méandre irrégulier, conservé en 

épirelief négatif des bancs gréseux, de 5 à 10 mm de large et la longueur peut atteindre plusieurs 

centimètres, avec un sillon médian délimité sur les deux côtés par des lobes ovales ou circulaires 

régulièrement espacés, étroitement espacés, finement striés où le sédiment est réélaboré par les 

organismes responsables. N. missouriensis est généralement décrit comme Neonereites 

biserialis (Uchman et al., 2005) et considéré comme une piste d’alimentation (Fodinichnia) et 

de pacage (Pascichnia) produit soit par des gastéropodes, soit par des vers annélides ou des 

arthropodes (voir Devera, 1989 ; Rindsberg, 1994 ; Uchman, 1995 ; Mángano et al., 2000 ; 

Wetzel, 2002).  

N. missouriensis est généralement préservé dans les faciès marins profonds et les sédiments 

de turbidite (Tchoumatchenco et Uchman, 2001 ; Uchman, 1995 ; Callow et McIlroy, 2011 ; 

Bendella et Ouali Mehadji, 2014). Cependant, il y a un exemple discuté dans des roches 

sédimentaires déposées très proche de la base de la limite d’action de tempête (e.g., Uchman, 

2007 ; Zheng et al., 2018). 
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- Palaeophycus Hall, 1847 

Matériel : (Fig. II-17-A, B) 

Description et interprétation : 

L’ichnogenre Palaeophycus est représenté par un terrier droit, légèrement courbé, 

cylindrique, non branchu, d’environ 10 cm de longueur et de 1 cm en moyenne de largeur, 

préservé en reliefs à la surface des grès, et qui caractérise la partie supérieure de la formation 

de Chefar el Ahmar. Le remplissage est identique à l’encaissant (Pemberton et Frey, 1982). 

Révisé par Pemberton et Frey (1982), Keighley et Pickerill (1995), Buckman (1995), le 

Palaeophycus est interprété comme des traces Fodinichnia ou Domichnia des organismes 

limivores ou prédateurs (des annélides), des crustacés et d’autres arthropodes (Hantzschel, 1975 

; Pemberton et Frey, 1984 ; Keighley et Pickerall, 1997 ; Gouramis et al., 2003), ou des 

organismes benthiques vagiles (Buatois et Mangano, 2003). 

Le Palaeophycus est rapporté dans tous les environnements sédimentaires continentaux et 

marins d’offshore (Pemberton et Frey, 1982 ; Uchman, 1995 ; Keighley et Pickerill, 1995 ; 

Ekdale et al., 2007 ; Hofmann et al., 2011 ; Mayoral et al., 2013 ; Buatois et Mángano, 2011). 

Il est rapporté depuis le Cambrien jusqu’à l’actuel (Pemberton et Frey, 1982). 

- Paleodictyon Meneghini, 1850 

Matériel : (Fig. II-17-D) 

Description et interprétation : 

C’est une trace préservée à la semelle des bancs silteux grisâtres à verdâtres de la formation 

des Argiles de Marhouma. Il s’agit d’un réseau de galeries horizontales, de diamètre 

millimétrique, s’organisant en mailles semblablent à un nid d'abeille, de forme hexagonale à 

polygonale régulière et complète. Ces polygones ont un diamètre de 5mm, dont certaines 

galeries sont érodées par des courants postérieurs. 

Selon Röder (1971) et Seilacher (1977), Paleodictyon est une trace Agrichnia d’élevage 

complexe laissée par des organismes inconnus, et donc non encore identifiés. Elle fait partie 

des Graphogliptydaes, caractéristique de l’ichnofaciès à Nereites (Wood et Smith, 1959 ; 

Webby, 1969 ; Crimes et Crossley, 1991 ; Benton, 1982 ; Pickerill et Harland, 1988 ; Yang et 

Hu, 1992, Uchman, 1995, 1998 ; Wetzel et al., 2007), mais elle est également signalée dans des 
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environnements moins profonds (Archer et Maples, 1984 ; Pickerill, 1990 ; Hantzpergue et 

Branger, 1992). 

- Protopaleodictyon Ksiazkiewicz, 1958 

Matériel : (Fig. II-17-C) 

Description et interprétation : 

C’est une trace conservée en hyporelief positif à la surface basale des bancs gréseux fins et 

généralement associée à Megagrapton dans la partie médiane de formation des Argiles de 

Marhouma (dalle à Megagrapton et Protopaleodictyon). Il s’agit d’une trace irrégulièrement 

sinueuse et méandriforme, faite de galeries lisses de 1-2 mm de diamètre, droites ou légèrement 

sinueuses, formant parfois des mailles irrégulières et considérée comme une forme initiale 

incomplète de Paleodictyon (Nowak, 1959 ; Hantzshel, 1975). 

Protopaleodictyon est interprétée comme étant une trace Pasichnia et/ou Fodinichnia laissée 

par des organismes inconnus, rapportée depuis Dévonien jusqu’à l’Eocène (Kern, 1980 ; 

Uchman, 1998). Cette trace caractérise généralement les séries d’eau profonde (flysch) 

(Hantzschel, 1975 ; Crimes et Anderson, 1985 ; Hantzpergue et Branger, 1992) et aussi des 

milieux peu profonds (Hantzschel, 1975). 

- ?Protovirgularia isp.  M’Coy, 1850 

Matériel : (Fig. II-17-E) 

Description et interprétation : 

Cette trace est rarement observée dans les grés de la formation des Argiles de Marhouma. Il 

s’agit d’une trace rectiligne horizontale qui se présente sous forme d’une petite piste creusée à 

des côtes arrangées en chevrons peu ou pas bilobées, de 3 à 5 mm de large et 3 cm de long, 

préservé en épirelief des bancs gréseux. 

Protovirgularia est une piste de locomotion (Repichia) et nutrition (Fodinichnia) de bivalve 

(Schlirf et al., 2002) connue à partir du Dévonien (Dahmer, 1937) jusqu’au Miocène 

(D’Alessandro, 1982). Elle peut également se trouver dans des environnements marins très 

variés (Mángano et al., 2002).   
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Fig. II-17 : A- Palaeophycus de la partie médiane de la formation de Chefar el Ahmar. B- Association 
de Alcyonidiopsis (Al), Palaeophycus (Pa) et Thalassinoides (Th) de le partie médiane de la formation 
de Chefar el Ahmar ; C- Protopaleodictyon et D- Paleodictyon préservées à la semelle des bancs (dalle 
à Megagrapton et Protopaleodictyon) ; E- Protovirgularia dichotoma (Pr.D) et  ?Protovirgularia isp. 

(?Pr. isp.) de la formation des Argiles de Marhouma ; F- ?Pteridichnites biseriatus ; G- ?Rusophycus 

isp. de la partie médiane de la formation de Chefar el Ahmar ; H- traces énigmatiques (Ichnotype A). 
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- Protovirgularia dichotoma M’Coy, 1850 

Matériel : (Fig. II-16-B ; II-17-E) 

Description et interprétation : 

Protovirgularia dichotoma est rarement observée dans les grés de la formation des Argiles 

de Marhouma. Il s’agit d’une trace horizontale bilobée courbée composée le plus souvent par 

des côtes bi-serrées avec une symétrie bilatérale séparée d’un microsillon central préservé en 

épirelief des bancs gréseux. 

L’ichnoespèce Protovirgularia dichotoma est interprétée comme une trace de locomotion 

(Repichnia) et nutrition (Fodinichnia) attribuée à des bivalves (Seilacher et Seilacher, 1994) ou 

des annélides (Sehlirf, 2000). Elle peut également indique des environnements marins très 

variés (Mángano et al., 2002). 

- ?Pteridichnites biseriatus Clarke et Swartz, 1913 

Matériel : (Fig. II-17-F) 

Description et interprétation : 

Cette trace est rarement observée dans des bancs gréseux de la partie médiane de la formation 

des Argiles de Marhouma. Elle consiste en une piste rectiligne légèrement incurvée, de 5 mm 

de large et 3 cm de long, préservée en hyporelief positif. Elle est ressemblante à Neonereites 

biserialis, matrialisée par double rangée parallèle constituées de boutons légèrement arrondis, 

séparés par un microsillon crénelé.  

Pteridichnites biseriatus est interprété comme une trace de locomotion attribuée à des 

Polychaètes ou Arthropodes (Clarke et Swartz, 1913 ; Corbo, 1979) ou des Ophiures 

(McDowell et al., 2007), souvent signalé dans des dépôts turbidiques du Dévonien Supérieur 

(Corbo, 1979 ; McDowell et al., 2007). 

- ?Rusophycus isp. Hall, 1852 

Matériel : (Fig. II-17-G) 

Description et interprétation : 

Cet ichnotaxon est rarement observé dans la partie médiane de la formation Chefar el Ahmar. 

Il consiste d’une dépression bilobée dont les lobes sont parallèles, érodés, lisses, ce qui donne 
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l’impression d’être fusionner ressemblant à un grain de café, préservée en hyporelief positif, de 

5 cm de longueur et une largeur de 1 cm. 

Le Rusophycus est interprétée comme une trace de repos (Cubichnia) de Trilobite ou 

Arthropod bilatéral (Seilacher, 1970 ; Osgood, 1970 ; Alpert, 1976 ; Fillion et Pickerill, 1990 ; 

Keighley et Pickerill, 1996) ou une alimentation stationnaire (Fodinichnia) de gastéropode ou 

ver polychète (Benton et Harper, 1997) avec certains changements de position ou une trace de 

prédation (Praedichnia) (Pickerill et Blissett, 2000). Cette trace est très souvent observée dans 

des environnements marins peu profonds, appartient probablement aux ichnofaciès à Cruziana 

(Osgood, 1970 ; Alpert, 1976 ; Fillion et Pickerill, 1990 ; Knaust, 2004a), mais aussi connu 

dans les dépôts marins profond de flysch (Pickerill, 1995 ; Pickerill et al., 1988). 

- Thalassinoïdes Ehrenberg, 1944 

Matériel : (Fig. II-17-B) 

Description et interprétation : 

Ce terrier est observé dans la partie médiane de la formation du Chefar el Ahmar. Il s’agit 

d’un un terrier horizontal, branches en forme de Y, constitué de segments formant un angle de 

30° à 40°, avec un diamètre est de 1 à 2 cm. Les parois sont aplaties et la nature du remplissage 

est identique à l’encaissant. Les Thalassinoïdes sont interprétés comme un terrier combiné 

d'alimentation et d'habitation (Frey et al., 1984 ; Buatois et al., 2017), produit par animal 

crustacé (Frey et al., 1984 ; Knaust, 2017), ou par un animal vermiforme (Knaust et Dronov, 

2013). Les Thalassinoides sont particulièrement typique des dépôts marins peu profonds 

(Mángano et Buatois, 1991) et se produit dans les sédiments soft à firm de l’environnement 

oxygéné à énergie faible à moyenne, et appartiennent probablement aux ichnofacies à Cruziana 

(MacEachern et al., 2007b), mais également observée dans les dépôts marins profonds 

(Uchman 1995). 

- Zoophycos Massalongo, 1855 

Matériel : (Fig. II-14- B ; Fig. II-18) 

Description et interprétation : 

Zoophycos est un terrier horizontal à obliquement orienté avec une profondeur de pénétration 

inférieure à 0,05 m. il montre une structure hélicoïdale et/ou en forme de trompette en forme- 
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Fig. II-18 : Trace fossile Zoophycos de la série étudiée : A- Zoophycos en forme-U de le partie terminale 
de la formation de Teferguenit ; B ; C ; D- Zoophycos en forme-U de le partie basale de la formation de 
Chefar el Ahmar ; E- Illustration schématique fe Figure D ; F- ; G- ; H- Zoophycos en forme-J de le 
partie médiane de la formation de Chefar el Ahmar. (P.L= lame primaire) 



H. Limam – Thèse Université Oran 2 – 2022 

 

113 
 

U, centrifuge avec des lamelles primaires simples (spreite) espacées, dans la partie terminale 

de formation Teferguenit jusqu’à la partie inférieure de formation Chefar el Ahmar, et en forme-

J rétrusif, avec des lamelles primaires espacées préservées au toit des bancs de calcaire dans la 

partie médiane de formation Chefar el Ahmar. La largeur varie entre 0,10 et 0,30 m. Les formes 

à largeur réduite ont été observées dans les lits de séquences de type tempestite. 

Les Zoophycos sont interprétés essentiellement comme une trace d'alimentation 

(Fodinichnia) (Seilacher, 1953 ; Ekdale et al., 1984 ; Bromley, 1996) et une trace 

Chimiosymbioses (Chemichnion) (e.g., Gong et al., 2007, 2008), où l'animal a sondé dans le 

sédiment, pour exploiter la matière organique. Ils sont également signalés dans différents 

environnements, depuis les dépôts marins peu profonds du Paléozoïque jusqu'au milieu bassin 

du Cénozoïque (Lewis, 1970 ; Martinsch et Finks, 1982 ; Kotake, 1989 ; Miller, 1991 ; Gaillard 

et Olivero, 1993 ; Olivero et Atrops, 1996 ; Olivero, 1994 ; Olivero, 2003 ; Knaust, 2004b ; 

Seilacher 2007 ; Zhang et al., 2015 ; Richiano, 2015) et même dans environnements glacio-

marines (Gong et al., 2008 ; Dorador et al., 2016). 

- Ichnotype A Bendella, 2012 

Matériel : (Fig. II-19- E) 

Description et interprétation : 

Il s’agit d’une trace énigmatique préservée à la semelle du banc, elle est très fréquente surtout 

dans la partie médiane de la formation des Argiles de Marhouma au-dessous de la dalle à 

Megagrapton et Protopaleodictyon. Elle correspond à un terrier ressemblant à Bergaueria, 

cylindrique parfois hémisphérique, lisse et souvent munie d’un petit bourgeonnement vers son 

extrémité basale. Vers les côtés elle présente des stries circulaires donnant l’impression d’une 

superposition de plusieurs cercles qui sont perpendiculaires au plan de stratification. 
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CHAPITRE VI 

DISCUSSION ET CONCLUSION 

 

Les caractères lithologique et faunique (gonaitites, tentaculites, trilobites…) de la série 

dévonienne étudiée nous permettent de distinguer un environnement de type rampe (Sensu Ahr, 

1973 ; Burchette et Wright, 1996) au cours de Dévonien moyen en position méso-distale en 

accords avec les résultats de Maillet et al. (2013) sur la base des assemblages à ostracodes et 

Tandjaoui-Arif (2014). Les faciès sont typiques des carbonates de rampe, de type pélagite 

(terme de Arrhenius, 1963, qui sous-entend une position pélagique selon Shanmugam, 2016) 

correspondant ici à une alternance de biomicrites, mudstone à wackestones et de marnes à faune 

pélagique (goniatites, orthocères, tentaculites de type dacryoconarides, ostracodes).  

Le niveau FBV annonce un début du cortège transgressif interprété par un 

approfondissement du milieu avec l’installation d’une faune benthique et pélagique d’une mer 

ouverte (Ouali Mehadji, 2004 ; Ouali Mehadji et al., 2004). Cette transgression a conduit à 

l’expansion maximale des plates-formes pélagiques sur plusieurs endroits du Sahara (Wendt et 

Kaufmann, 1997 ; Fabre, 2005 ; Wendt et al., 2006 ; Wendt et al., 2009 ; Benachour, 2011) 

avec et l’édification des mud-mound au Givétien (Wendt et al., 1997 ; Mezlah, 2006 ; 

Jakubowicz et al., 2015) et développement des argiles noires (Black Shale). Un niveau du 

Givétien (Fig. II-8-D) montre des laminations obliques en mamelons (HCS) associées à des 

ondulations et rides de vagues mis en place dans un environnement sédimentaire de rampe 

distale en contexte extra-tempestite ; il s’agirait pour nous de séquence de type internalites au 

sens de Pomar et al. (2012), Ouali Mehadji et Bouterfa (2015) et Limam et al. (2021), et donc 

causées par des vagues internes (internal waves) ou de remontées d’eaux (up-welling) 

compatibles avec les conditions de stratification des eaux et le développement de niveaux 

suboxiques à anoxiques. 

Ensuite, une mise en place des dépôts nodulaires, micritiques, de texture fine, mudstone et 

wackstone s’inscrivent dans un milieu de dépôt de talus à tablier (slope apron) au Frasnien 

(Abbache et al., 2019) coïncide avec développement des faciès ‶Black Shale″ (ou Hot Shale) 

sous conditions anoxiques dans d’autres régions (e.g., Erg El Djamel, Ahnet ; Lüning et al., 

2004 ; Abbache, 2019) objet de recherche de ‶Shale Gas″. Cette évolution est associée à un 

hydrothermalisme de faible ampleur due à un magmatisme discret ou passif (Mekkaoui et al., 

2017) lié à des périodes d'instabilités tectoniques (orogenèse hercynien précoce), et qui 
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contribue à l’accélération de la maturité des roches mères frasnienne (Akkouche, 2007). 

L’association des faunes pélagiques et benthiques nous laissent de supposer une acidification 

locale des eaux (Gattuso et Hansson, 2011 ; Bertrand et al., 2015) due à concentration d’ion H+ 

suite à un déséquilibre dans les processus biogéochimiques lors des réactions diagenétiques 

secondaires.  

Au cours de Famennien II, un bassin ombilic s'installe avec dominance argileuse et 

abondance de faunes naines pyritisées, et structures d’échappement de fluides où la 

compression favorise une subsidence et un développement de facies contrasté (Ouali Mehadji 

et al., 2012 ; Abbache, 2019). L’abondance de faunes naines pyriteuse peut-être le résultat d’un 

changement dans les paramètres paléo-écologiques, intra-environnementales, provoquant une  

intoxication et mort collective de ces organismes ; ceci peut être causé par une richesse locale 

de H2S et/ou CH4 (e.g., Isozaki, 1997 ; Pruss et al., 2006 ; Knoll et al., 2007 ; Retallack et 

Jahren, 2008 ; Mata et Bottjer, 2011 ; Grasby et al., 2013 ; Loope et al., 2013 ; Lehrmann et al., 

2015 ; Kershaw, 2015 et Xiang et al., 2016), suite à une hypoxie et/ou euxinisme dans un milieu 

marin relativement confiné, réducteur, calme et profond. 

Durant le Famennien III à V, un talus à tablier à dominance de faciès noduleux micritique et 

faune pélagique, réapparaître, avec des slumps et des calcaires entroques (Fig. II-10-C) encroûté 

par des stromatolithes (Abbache, 2019). Ces derniers considèrent comme l’une des structures 

sédimentaires induites par microbiologie (MISS). Ils sont développés sous certains facteurs 

physico-chimiques (pH, pression partielle de CO2, température ...) qui contrôlent leur solubilité 

ou leur liaison, et associée à la circulation des fluides riches en teneurs de fer responsable de la 

pigmentation des calcaires noduleux ; la proximité de ces faciès à l’accident nord ougartien, 

et/ou la suture panafricaine facilite une influence hydrothermale, et l’activité bactérienne. En 

outre, Le manque de figures sédimentaires hydrodynamiques, évoque un environnement 

relativement calme propice à la décantation des particules fines. 

Pondant le Famennien VI, s'installe un bassin de type sillon avec des décharges turbiditiques 

à des structures sédimentaires hydrodynamiques (groove casts, flute-casts, rides lingouïdes) et 

structures de déformation synsédimentaire (SSDS) qui s'intercalent dans des phases de dépôts à 

hémipélagites constituant le cortège régressif (FSST = Falling Stage System Tract) suite à une 

régression forcée (Ouali Mehadji et al., 2012) liée à des mouvements distensifs, contribuant à 

l'élargissement du sillon, sous un contrôle tectno-eustatique (phase éo-hercynienne). La 

présence de migrabitumes (et/ou pyrobitumes) peut être expliquer comme une solidification 

d’hydrocarbure lourds (peut être provenant de la roche mère frasnienne) par dismigration à 
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travers les irrégularités structurales (failles) et les contrastes lithologiques (porosités et 

perméabilités). 

Cette dynamique sédimentaire conduit à création d’une diversité des traces d’activité 

biogénique qui traduit l’interaction faune-sédiment, illustrée par les assemblages des traces 

fossiles dont leurs intensités et répartitions spatio-temporelles sont variées (Fig. II-19 et Fig. II-

20) tout est dépond sur les facteurs de contrôle résultant de fluctuation des paléoenvironnements 

de la marge nord-Gondwana au cours de cette époque. 

Le premier ichno-assemblage est distingué par la dominance des Zoophycos et Chondrites, 

caractérise des environnements à conditions d'énergie extrêmement basses, où un faible taux de 

sédimentation et une moindre érosion ont prévalu (Patel et Patel, 2015). Cet ichno-assemblage 

indique une exploitation d'un substrat soft à firm, très riche en matière nutritive et des conditions 

appauvries en oxygène sous l'interface eau-sédiment. Ceci est corrélé avec l’assemblage des 

ostracodes indiquant une légère hypoxie dans un environnement calme sous la limite d’action 

des tempêtes (Maillet et al., 2013).  

Le deuxième ichno-assemblage est marqué par la présence des traces fossiles typiques des 

dépôts aérobiques, dans des milieux marins à énergie faible à modérée caractérisés par 

l'accumulation de matière organique nutritive dans un substrat firm, qui coïncide avec 

l’association de quelques ostracodes mal préservées indiquant des environnements bien 

oxygénés (Thuringian de Casier, 2008 ; Maillet et al., 2013) avec d’autre formes de plateforme 

distale (Metacopina et Podocopina) (Casier, 2008), bien préservées, remobilisées et ramenées 

d’un environnement marin profond (Maillet et al., 2013) par des vagues internes ou de 

remontées d’eaux (de type up-welling). Par conséquent, cet ichno-assemblage caractérisé par la 

présence des terriers épichnia et endichnia à faible profondeur (shallow-tier) qui reflète une 

augmentation de l'enfouissement d’un apport de matière nutritive et d'oxygène causé par les 

vagues internes. 

Le troisième ichno-assemblage est matérialisé par la dominance des Chondrites avec la 

présence d’autre traces fossiles (Fig. II-20) attestant une désoxygénation (Bromley et Ekdale, 

1984) et disponibilité de matière nutritive benthique au sein des substrats. Ceci est corrélé avec 

l’assemblage des ostracodes (Entomozoacea) qui suggèrent une hypoxie dans un 

environnement de rampe distale, très calme sous la limite d’action des tempêtes. 

Le quatrième ichno-assemblage est caractérisé par la dominance des Chondrites et Nereites 

missouriensis avec l’abondance de faunes naines pyriteuse et présence assez importante des 
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Fig. II-19 : Distribution des traces fossiles, ichnofaciès et environnements de dépôts de la série 
dévonienne étudiée (Bio-évènnements repérés d’après les travaux de Tandjaoui-Arif, 2014 et Mahboubi, 
2015). 
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Fig. II-20 : Modèle schématique de la distribution des ichnoassemblages, ichnofaciès et environnements 
de dépôt de la série dévonienne étudiée. (Les cartes paléogéographiques d’après les travaux de Scotese, 
2014a) LAVT : Limite d’Action des Vagues de Tempêtes ; LAVBT : Limite d’Action des Vagues de 
Beau Temps ; VI : Vagues Internes.
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structures d’échappement de fluides, en phase d’hypoxie dans un milieu marin relativement 

réducteur, calme et profond, où se réalisent des conditions qui relèvent de la zone de réduction 

des sulfates qui peut être associée à la décomposition des hydrates de méthane (son origine peut 

être de niveau Kellwaser supérieur) dont leur émission provoque les structures d’échappement 

afin d’un hydroplanage (Shanmugam, 2021). 

Le cinquième ichno-assemblage est matérialisé par la dominance des traces fossiles 

pascichnia avec la présence d’autre (Chondrites, Bergaueria, Dimorphichnus… ; Fig. II-19 ; Fig. 

II-20) attestant une oxygénation des fonds et des eaux interstitielles relativement faible 

(présence des Chondrites, Bromley et Ekdale, 1986 ; Savrda et Bottjer, 1986 , 1989a, 1989b ; 

Uchman, 1995 ; Tchoumatchenko et Uchman, 2001) mais calme et apport nutritif faible (Wetzel 

et Uchman, 1998a ; Seilacher, 1977 ; Miller, 1991) permettant la colonisation des organismes 

opportunistes exploitant vraisemblablement les arrivées terrigènes riches en matière nutritive 

lors des périodes d'instabilités tectoniques responsable des bouffées turbidiques. Par ailleurs, la 

présence les structures d’échappement des fluides, des slumps peut être liée à la décomposition 

des hydrates de méthane synchronisé avec un choc sismique induisent des instabilités de pente 

responsable des décharges turbidiques (d’après les modèles proposés par McIver, 1982 ; 

Bouriak et al., 2000 ; Dickens et al., 1995 ; Katz et al., 1999 ; Maslin et al., 2010). 

Le sixième ichno-assemblage est dominé par les Megagrapton, Paleodictyon et 

Protopaleodictyon avec la présence Nereites jacksoni et Nereites irregularis, Neonerietes 

uniserialis… ; Fig. II-19 ; Fig. II-20) qui indique un substrat oxygéné, pauvre en matière 

nutritive et énergie hydrodynamique relativement faible. Par ailleurs, la présence des failles et 

des slumps avec des structures cône in cône peut indiquer un suintement froid (cold seep) de 

faible intensité, causé par les instabilités de pente (Gay, 2002 ; Ho et al., 2016) qui favorisent 

aussi ces décharges turbiditiques avec une interaction entre fluide (méthane), réduction des 

sulfates et activité bactérienne (Geptenr et al., 2013 ; Tribovillard et al., 2016, 2018).  

Le septième ichno-assemblage est dominé par les Nereites missouriensis et autres traces 

pasichnia qui attestent une oxygénation et disponibilité de la matière nutritive au sein des 

substrats. En outre, la présence des structures cône in cône peut être indiquer un suintement 

froid (cold seep) de faible intensité, avec une interaction entre fluide (méthane), réduction des 

sulfates et activité bactérienne comme cité précédemment.  

Les traces fossiles de dernier trois ichno-assemblages à l’exception des Chondrites, 

Dimorphichnus,Bergaueria, Palaeophycus, Nereites et Néonereites sont communément classés 
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parmi les Graphogliptydaes, dont leur association caractérise généralement les systèmes 

sédimentaires turbiditiques de type flysch, et nécessitent un environnement à énergie 

hydrodynamique relativement faible (Seilacher, 1967 ; Wetzel et al., 2007 ; Wetzel et Uchman, 

2012 ; Bendella, 2012, Bendella et Ouali Mehadji, 2014). 

Cette distribution des traces fossiles, ainsi que leurs ichno-assemblages et leur intensité nous 

a permis de les attribuer à deux ichnofaciès seilacherien (Seilacher, 1967) (Fig. II-19) illustrant 

une bathycroissance du milieu de dépôt ; 

L’ichnofaciès à Cruziana a donné pour la partie basale de cette série (partie terminale de 

formation Teferguenit, et la formation Chefar el Ahmar) par l’association des trois premiers 

ichno-assemblages (Limam et al., 2021), qui concorde avec un environnement de rampe dans 

sa partie méso-distale, développé suite à la transgression globale du Dévonien moyen, amorcée 

sur la marge nord-Gondwana depuis l’Emsien terminal pour atteindre son pic au Frasnien Ib, 

représenté dans la région de Marhouma par un talus à tablier. 

Les dépôts du Famennien II sont caractérisé par l’abondance des Chondrites et Nereites 

missouriensis. L’ichnofaciès à Nereites est proposé pour ces dépôts. Ceci peut être appuyée par 

l’aspect sédimentologique qui indiqua un environnement de bassin ombilic.   

Durant le Famennien III à V, le développement d’un tablier de talus (sous forme de 

plateforme carbonatée, pélagique restreinte) (Abbache et al., 2019) dans un contexte du 

l’ichnofaciès à Nereites. Des niveaux équivalents, dans l’Anti-Atlas, furent interprétés comme 

olistostromes. 

L’ichnofaciès à Nereites a attribué pour le reste (Famennien VI) (Bendella, 2012 ; Bendella 

et Ouali Mehadji, 2014) regroupe les trois derniers ichno-assemblages correspondant à un 

environnement profond de cône détritique. La prédominance des Graphogliptydes ainsi que les 

caractères sédimentologiques convergent et plaident en faveur de l’ichnofaciès à Nereites dont 

l’intensité de bioturbation régresse de bas en haut. 

Le faible taux de bioturbation est dû à l’instabilité du substrat, sa texture (dureté de substrat), 

l’oxygénation, la disponibilité de matière nutritive et une forte énergie qui détruisent les traces 

fossiles. En effet, les dépôts événementiels sont caractérisés par des formes pré et post-

dépositionnelles. 
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En outre, le passage de l’ichnofaciès à Cruziana vers l’ichnofaciès à Nereites sans passer par 

l’ichnofaciès à Zoophycos, peut être conséquence d’une évolution tectono-estatique 

responsable sur la mise en place des dépôts de la sérié étudiée. 

Les données géochimiques isotopiques (δ13C et δ18O) des six échantillons (Ech 2, Ech3, Ech 

5, Ech 6, Ech 8 et Ech 11) réalisées sur les poudres (la roche totale), localisées au niveau de la 

coupe levée montrent que δ13C varie entre -0,18 ‰ et -10,29 ‰ tandis que δ18O varie entre -

9,65 ‰ et -13,35 ‰. (Tableau II-2).  

 

Tableau II-2 : Tableau montre quelques valeurs de δ13C et δ18O des dépôts de la série dévonienne 
étudiée 

N° d’échant. δ13C (‰V-DPB) δ18O (‰ V-DPB) 

Ech 2 -0,18 -11,20 

Ech 3 -1,24 -10,46 

Ech 5 -0,83 -13,35 

Ech 6 -1,13 -9,65 

Ech 8 -10,60 -9,87 

Ech 11 -10,29 -12,39 

 

La comparaison de ces valeurs avec divers travaux et interprétations des différents indices 

géochimiques nous permette de proposer deux hypothèses sur l’origine de ces carbonates ; 

Première hypothèse : Une origine à partir du CO2 issu de la fermentation microbienne de la 

matière organique en rapprochant au stade de la méthanogenèse soit dans la zone de réduction 

des sulfates (Claypool et Kaplan, 1974 ; Whiticar et al., 1986 ; Campbell et al., 2002). En effet, 

les organismes bioturbateurs ainsi que l’intensité de la bioturbation et les ichnofabriques, par la 

bioirrigation et/ou la bioadvection en pompant l’eau oxygénée dans les terriers, déséquilibrent 

les conditions redox (Aller, 1982, 1994), tout en créant des conditions défavorables pour les 

mirco-organismes (bactéries et archaea) responsables de la distribution verticale des éléments 

(espèces biogéochimiques majeures) dans les sédiments au cours de la diagénèse comme 

présentée dans la Figure I-7. Par ailleurs, les bactéries nourrissant du carbone introduit et 

fortement fractionné, suppriment efficacement le 12C du système grâce à leurs produits de 

respiration (Ruby et al., 1987 ; Löwemark et al., 2004).  

Deuxième hypothèse : Une origine à partir du CO2 issu d’une source hydrothermale ‶gazo-

hydrothermalisme″ proche du domaine hydrothermal (épithermal et/ou système géothermal) 
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(Hoefs, 1987 ; Campbell et Bottjer, 1995 ; Wycherley et al., 1999 ; Baudin et al., 2007 ; 

Campbell, 2006 ; Campbell et al., 2010) où les gaz sont expulsés à travers des réseaux 

structuraux (failles) (Gay et al., 2004 ; Ho et al., 2016). 

Dans cette série, la présence des granules de pyrite associées à des traces de Chondrites à 

petite taille (et absence des Zoophycos) et des faunes nains pourraient témoigner de l’anoxie 

dans les sédiments (Bromley & Ekdale, 1984 ; Savrda et Bottjer, 1986 ; Savrda et Bottjer, 

1989a, 1989b) comme suggérés par les bio-événements localisés dans le Dévonien (Maillet et 

al., 2013 ; Tandjaoui-Arif, 2014 ; Mahboubi, 2015), où se réalisent des conditions qui relèvent 

de la zone de réduction des sulfates. Par conséquent, la pyrite framboïdale se développe dans 

les conditions anoxiques mais aussi dans les minéralisations liées à l’hydrothermalisme. 

En outre, nous soupçonnons des épisodes hydrothermaux ; 

- au passage Emsien-Eifélien (faciès cementstone et faune chimio-synthétique (Ouali 

Mehadji, comm. pers.) en relation avec l’âge proposé d’un événement magmatique (dyke 

doléritique, Mekkaoui, 2015) dans la région de la Saoura. Cet événement hydrothermal est 

signalé dans le bassin de Tindouf et sud de l’Anti-Atlas (Aitken et al., 2002 ; Franchi et al., 

2014) ; 

- un autre événement hydrothermal signalé au Dévonien moyen (Fabre, 2005 ; Franchi et al., 

2014) associé avec un réchauffement climatique (Suttner et al., 2021) ; 

- un autre événement hydrothermal signalé au Frasnien (Mekkaoui et al., 2017 ; Franchi et 

al., 2014) ; 

- un événement hydrothermal proposé au Famennien III-IV selon les critères cités là dans ce 

travail ou dans d’autres travaux (e.g., Abbache, 2019 ; Abbache et al., 2019).  

Ces épisodes hydrothermaux sont probablement liés à la province magmatique large (LIP ; 

Doucet, et al., 2020) qui ont probablement un impact sur la distribution biogéographique des 

traces fossiles identifiées au sein de la série étudiée. 
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Tableau II-3 : Tableau récapitulatif des principaux marqueurs de la migration des fluides et leurs 
origines dans les dépôts de la série dévonienne étudiée 

Origine 
 

Les marqueurs 

de la migration  
des fluides 

Biologique Sédimentologique Structural 

Partie sommitale de FBV X X 
 

Cheminé (et/ou pipe rock) 
 

X 
 

Concrétions Carbonatés 
 

X 
 

Calcaire Griotte X X X 

Cône in cône 
 

X 
 

Biturbation (Terriers) X  
 

 
 
 
 



 

 

 

 

 

 

 

– TROISIEME PARTIE – 

JURASSIQUE (CALLOVO – OXFORDIEN) 
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INTRODUCTION  

 

La géologie de l’Algérie septentrionale est constituée d’ensembles morpho-structuraux 

(l’Atlas Tellien, des Hauts Plaines, des Hauts Plateaux et de l’Atlas Saharien) modelés par 

l’orogenèse alpine (Fig. III-1). Les formations sédimentaires de la couverture, de ces domaines 

sont d’âge méso-cénozoïque surmontant un substratum hercynien qui apparaît sous formes de 

boutonnières. 

Le domaine pré-atlasique (ou le domaine atlasico-tlemcenien Sensu Ouared, 1987) s’est 

développé entre le domaine tellien et tlemcenien au Nord et l’Atlas saharien au Sud. Il s’allonge 

suivant une direction généralement SW-NE. Dans sa portion Orientale aux confins du domaine 

tellien, se localise les monts du Nador, en une zone intermédiaire entre le domaine tellien au 

Nord et les Hautes Plaines au Sud-Ouest. Ces Monts prennent l’allure d’un anticlinal déversé, 

sur une quarantaine de kilomètre de longueur.  

Plusieurs géologues se sont intéressés à la géologie des Monts du Nador, cumulant ainsi un 

état de connaissance qui permet une esquisse stratigraphique, paléontologique et 

paléogéographique. Les premiers travaux ont été réalisés par Renou (1843) et Ville (1852, 

1857) où ils proposent pour la première fois la présence du Jurassiques dans plusieurs régions 

de l’Algérie occidentale y compris les Monts du Nador. Welsch (1890) a développé les 

premières coupes schématiques concernant le Djebel Nador. Il fut le premier à lever la coupe 

de Faïdja (ex. Benia) bien connue actuellement, où il définit quatre grands ensembles 

rassemblés en deux séries. Lucas (1952) inclut le Djebel Nador dans son étude synthétique 

portant sur la bordure des Hautes Plaines oranaises. Augier (1967) réalisa une synthèse 

stratigraphique concernant la couverture mésozoïque des Hautes Plaines, en se base 

principalement sur des corrélations d’ordre lithologique. Caratini (1965, 1967, 1970) a mis en 

évidence l’équivalent de la formation des Argiles de Saïda dans le domaine pré-atlasique 

(Monts de Chellala et Monts de Nador), désigné par le terme de "Série inférieure détritique", 

de l’Oxfordien-Kimméridgien. Ultérieurement, plusieurs travaux paléontologiques et bio-

stratigraphiques ont été élaborés en se basant sur les ammonites du Lias (Elmi et Faugeres, 

1973 ; Elmi et al., 1973, 1974 ; Elmi et Callo-Fortier, 1985 ; Douas Bengoudira, 2012), et du 

Malm (Atrops et Benest, 1981 ; 1982). Par l’étude des Brachiopodes du Lias, deux familles 

(Terebratulidae et Rhynchonellidae) ont été définit dans l’intervalle Carixien – Toarcien du 
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Djebel En Sour (Kharroubi, 1987 ; Alméras et al., 2007 ; Messaoudi, 2015). Les études 

micropaléontologiques dans les Monts de Nador ont été réalisés beaucoup plus sur le Lias 

(Lasnier, 1965 ; Baloge, 1981 ; Sebane, 1984). L’aspect structural a été établi par Deleau (1935, 

1948), Auclair et Biehler (1967) et Bourezg (1984).  

L’étude des environnements de dépôts dans les Monts de Nador a été abordées par plusieurs 

auteurs ; Ouared (1987) étudia la transition "plateforme carbonatée-bassin" de la série 

carbonatée Lias-Dogger des Monts du Nador. Elle arriva à considérer les Monts du Nador 

comme un domaine "atlasico-tlemcenien", grâce à nouvelles données bio-lithostratigraphiques 

et l’interprétation séquentielle. Benest et al. (1995) ont étudié les Grès de Sidi Saâdoun, et 

attribuent cette formation à un milieu d’un éventail détritique peu profond mis en place dans un 

sillon intacratonique, en signalant le rôle prépondérant du facteur géodynamique (tectonique et 

subsidence) atteignant son maximum au cours de l’Oxfordien. En 1997, Benest et al. ont 

présenté les facteurs qui ont contrôlé la sédimentation dans le sillon pré-atlasique, et à travers 

tout l’Avant-pays de l’Oranie. Ils ont conclu que la fermeture du sillon pré-atlasique était à 

partir du Kimméridgien inférieur. Piqué et al. (2002) publièrent une synthèse géodynamique 

sur le Mésozoïque-Cénozoïque de la ceinture atlasique nord-africain tout en explique l’histoire 

géologique des différents domaines de l’Algérie septentrionale, y compris les Monts du Nador. 

En étudiant l’aspect ichnologique des Monts du Nador, Othmane (2008) établit les 

ichnofaciès d’âge Callovo-Oxfordien-Kimméridgien dans le secteur de Sidi Saâdoun, où elle 

met en évidence trois ichnofaciès bien distincts, répartis sur trois environnements différents 

dans le sillon préatlasique : l’ichnofaciès à Zoophycos pour la formation des Calcaires du 

Nador, l’ichnofaciès à Nereites pour la formation des Grès de Sidi Saâdoun et l’ichnofaciès à 

Cruziana pour la formation des Argiles de Faïdja. 

Cette partie est consacrée à une étude ichnologique des traces fossiles récoltées et leur 

interaction avec la paléo-circulations des fluides dans les sédiments de la série du Callovo-

Oxfordien des monts du Nador (Secteur Sidi Saâdoun), afin de définir les environnements 

sédimentaires.  
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CHAPITRE VII 

CADRE PHYSIQUE ET STRATIGRAPHIQUE 

 

VII.1. CADRE PHYSIQUE 

Environ 40km au Sud-Est de Tiaret, les Monts du Nador forment un alignement de reliefs 

orientés SW-NE (Fig. III-1), dont l’altitude moyenne est d’environ 950 m. Ils sont bordés au 

Nord par le plateau de Sersou, au Nord-Est par les Monts de Chellala – Reibell, et au Sud-Est 

par le plateau d’Aîn Taga. Les Monts du Nador s’étendent sur 45km environ, depuis le Djebel 

En Nador à l’Ouest jusqu’au Djebel Goudjila à l’Est. Ces Monts appartiennent au domaine 

préatlasique (Caratini, 1965, 1967, 1970 ; Guiraud, 1973 ; Elmi, 1978 ; 1984 ; Ouared, 1987), 

développé dans une zone de transition située entre les Hautes Plaines oranaises au Sud et le 

plateau du Sersou au Nord (Atrops et Benest, 1981). 

Les Monts du Nador sont subdivisés en trois chaînons (Ouared, 1987) : 

1. Le chaînon occidental de Beloulid : allongé sur 20 km avec une direction N 70 et une 

orientation Ouest Sud Ouest - Est Nord Est, comprenant plusieurs sommets de différentes 

altitudes, (Dj Nador (1455 m), Dj Ben En-Nsour (1474 m) et Dj Rekbet Er Retem (1428 m). 

2. Le chaînon central de Harmela : allongé sur 17 km avec une orientation Sud-Sud-

Ouest/Nord-Nord-Est, avec Plusieurs sommets appartenant à ce chaînon (Dj Harchaou (1479 

m), Dj Es Safeh (1475 m), Dj Feratis (1493 m), Sekouma (1371 m). 

3. Le chaînon oriental de Bezzaz : allongé sur 17 km avec une orientation Ouest-Sud-

Ouest/Est-Nord-Est, qui regroupe le Djebel El Medloum (1385 m), le Djebel Chemeur (1500 

m), le Djebel Harchaou oriental (1380 m), le Djebel Goudjila (1232 m) et le Djebel El Koudiat 

(1100 m) qui présente la terminaison orientale de la Chaîne du Nador. 

Les Monts du Nador montrent une série de crêtes alignées SW-NE, constituée de terrains 

jurassiques, organisés en trois unités topographiques observables du Nord au Sud : 

- Chaine du Nador : Elle correspond à un anticlinal à cœur triasique et liasique, déversé vers 

le NW, avec un flanc Sud nettement moins perturbé, et développement de la série du Jurassique 

(Elmi et al., 1974). Les horizons fossilifères sont localisés dans le Lias moyen et supérieur 

(Domérien-Toarcien). La découverte de rares ammonites avait pourtant permis à Deleau (1948) 
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Fig. III-1 : Localisation du domaine préatlasique dans le cadre général (Elmi, 1978) (A) ; localisation 
du Secteur Sidi Saâdoun (B) ; Carte géologique du Secteur Sidi Saâdoun (Extrait de la carte de Sahari 
1/100000) (C). 
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de distinguer l'Oxfordien el le Kimméridgien dans la coupe désormais classique de la vallée de 

l’Oued Faïdja au SE de Benia. 

- Vallée de Faïdja : Elle est occupée par des marnes du Jurassique supérieur (Oxfordien), 

recouvertes parfois par des terrains du Miocène et du Plio-Quaternaire.  

- Plateau de Taga : Il occupe le flanc Sud de la structure anticlinal du Nador, représenté par 

des formations dolomitico-calcaires du Jurassique supérieur, avec un faible pendage et une 

grande extension vers le Sud. 

Caratini (1970) reprend cette coupe et la compare à d'autres profils effectués plus à l'Est dans 

les Monts de Chellala (en particulier le Dj. Ben Hammade). Au vu des faunes d'ammonites 

recueillies dans tout le massif, il insiste sur la difficulté de reconnaître la limite Oxfordien-

Kimméridgien qu'il place de façon très arbitraire, et tente alors d'expliquer cette imprécision en 

mettant en doute l'homologie de l'extension verticale des faunes européennes et algériennes. De 

fait, les listes d'ammonites fournies montrent des mé1anges de faunes qui en Europe sont 

habituellement superposées. 

VII.2. ASPECT STRUCTURAL DE LA CHAINE DU NADOR 

La chaine des Monts du Nador est affectée par un système des accidents qui s’organisent 

selon trois directions principales (Ouared, 1987) :  

VII.2.1. Des accidents de direction atlasique  

Il s’agit d’un ensemble de fractures de direction NE-SW, organisé du Nord vers le Sud en 

trois faisceaux subparallèles :  

- Le faisceau de la zone d’Ain El Adjar-El Kebar, situé dans la partie NW ; il sépare la 

chaine du Nador du plateau du Sersou.  

- Le faisceau de la zone de Harmela ; il forme une limite entre les formations liasiques et 

celles du Jurassique supérieur.  

- Le faisceau de Faïdja ; il forme une limite entre la chaîne plissée du Nador et le plateau 

d’Ain Taga.  

VII.2.2. Des accidents transversaux subméridiennes  

Ils correspondent à des décrochements sénestres et dextres (Lucas, 1952 ; Caratini, 1970), 

parallèles aux transversales de direction N10, définies par Glangeaud (1951). Les principales 

directions responsables du morcellement de la chaine du Nador en plusieurs chainons (Beloulid, 
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Harmela, Bezzaz) sont sensiblement parallèles aux grands transversales définies par Glangeaud 

(1951), Guiraud (1973) et Elmi (1970, 1972) :  

- La transversale de Teniet el Haad affecte la partie orientale du Djebel Nador.  

- La Transversale d’El Bayad-Tiaret parcourt la bordure occidentale du Djebel Nador et 

marque la frontière entre le domaine tlemcénien à l’Ouest et le domaine préatlasique à l’Est 

(Guiraud, 1973).  

VII.2.3. Des accidents de direction NW-SE  

Les accidents de direction NW-SE sont peu marqués dans le Djebel Nador (Deleau, 1935, 

1948 ; Caratini, 1970 ; Elmi, 1970, 1978), et affectent essentiellement les formations 

dolomitico-calcaires du Jurassique supérieur et Crétacé inférieur observés dans le plateau d’Ain 

Taga. 

VII.3. CADRE LITHOSTRATIGRAPHIQUE DU JURASSIQUE DES MONTS DU 

NADOR 

Globalement, la colonne lithologique du Jurassique du Djebel Nador est dominée par les 

formations carbonatées beaucoup plus que détritique, (Fig. III-2). Le découpage 

lithostratigraphique est différent d’un auteur à autre. À partir des anciens travaux (Augier, 

1967 ; Caratini, 1970 ; Elmi et al., 1974 ; Atrops et Benest, 1981 ; Seban, 1984 ; Ouared, 1987 ; 

Benset et al., 1995) on a pu établir la succession des formations géologiques suivantes : 

VII.3.1. Formation des Dolomies de l’Oued Bou Loual 

Cette formation est constituée par des bancs puissant et bien lités des dolomies calcaires, 

cristallines à microcristalline, de couleur gris-bleu avec une épaisseur de 350m (Caratini, 1970). 

Aucune faune n’a été récoltée dans cette formation ; les seuls arguments permettant l’attribution 

d’un âge Lias inférieur sont le contexte stratigraphique, car elle repose normalement sur les 

argiles gypseuses du Trias (Augier, 1967 ; Caratini, 1970). Dans la partie occidentale des Mont 

du Nador, la partie sommitale de cette formation correspond à la formation des Calcaires d’Aïn 

Kahla (28 m) (Carixien inférieur) avec ses trois membres : Calcaires à Lituolidae (b1), Calcaires 

à silts quartzeux (b2) et Calcaires oolithiques (b3) (Ouared, 1987 ; Kharroubi, 1987 ; Alméras 

et al., 2007). 
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Fig. III-2 : Colonne lithostratigraphique du Jurassique des Monts du Nador (Inspirée à partir des travaux 
de Caratini, 1970 ; Elmi et al., 1974 ; Atrops et Benest, 1981 ; Seban, 1984 ; Benest, 1985 ; Ouared, 
1987 ; Benset et al., 1995). 
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VII.3.2. Formation des Calcaires de Sidi Laoumi 

Cette formation correspond aux calcaires à silex inférieur du Nador (Elmi et al., 1974). Elle 

affleure au niveau du Dj En N’sour, Rekbet Er Retem et Es-Safeh d’une puissance de 120m 

(Caratini, 1970), elle est constituée par des bancs décimétriques de calcaire argileux, à rognons 

de silex allongés dans le sens de la stratification, et riche en microfaune. La base de cette 

formation est marquée par des niveaux marneux riches en ammonites et brachiopodes. Lucas 

(1952) avait attribué cette formation au Domérien moyen-supérieur, plus tard, Elmi et al. (1974) 

rapporteront au Carixien. 

VII.3.3. Formation Marno-calcaire de Benia 

L’équivalent de formation les marnes d’Es Saffeh (Sensu Augier, 1967) et l’équivalent 

formation Marno-calcaire de Kheneg (Sensu Ouared, 1987) dans la partie occidentale des Mont 

du Nador. Sa puissance est estimée à environ 45 m (Caratini, 1970). Elle affleure au Dj Es 

Safeh, constituée globalement par deux unités (Seban, 1984) : 

- La premier comprnd des marnes grises, à Ostracodes, Foraminifères, des débris de bivalves 

et grains de quartz, surmontées par une alternance de petits bancs de calcaire, gris bleu, (riche 

en Bélemnites) avec des interlits marneux. 

- La deuxième est représentée par une alternance de calcaire et de marne, de couleur bleu 

foncé. 

La richesse de la faune récoltée dans cette formation permet à Caratini (1970) de subdiviser 

celle-ci en cinq termes successifs (a, b, c, d et e). Elmi et al. (1974) ajoutent le terme f qui 

correspond aux calcaires à silex supérieur. La formation marno-calcaire de Benia est d’âge 

allant du Domérien inférieur attribué par la présence de faune Protogrammoceras et 

Fuciniceras (Elmi et al., 1974) jusqu’à Toarcien (zone à Meneghini) (Caratini, 1970 ; Elmi et 

al., 1974 ; Seban, 1984 ; Douas Bengoudira, 2012). 

VII.3.4. Formation des Dolomies de N’Sour 

L’équivalent de "terme f" d’Elmi et al. (1974) de la formation marno-calcaire de Benia. Elle 

affleure au dans la partie occidentale des Mont du Nador (Dj En N’sour, Ouared, 1987 ; 

Kharroubi, 1987), globalement constituée par des Dolomies cristallines, des Calcaires marneux 

bleus et des Marnes schisteuses, d’une épaisseur estimée à environ 20m, rapporté à l’Aalénien-

Callovien (Ouared, 1987).  
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VII.3.5. Formation des Calcaire du Nador 

Cette formation correspond aux calcaires à silex supérieurs du Nador (Elmi et al., 1974). 

Elle est représentée par une alternance des bancs décimétriques de calcaire, gris bleu, englobant 

des rognons de silex, allongés dans le sens de la stratification, et riche en Zoophycos, ammonites 

et bélemnites, avec des interlits marneux. Vers le sommet les calcaires deviennent 

peseudonoduleux. Concernant l’épaisseur de cette formation, elle est évaluée à 100 m dans la 

coupe de Sidi Saâdoun. La formation des Calcaire du Nador est datée au Callovien inferieur à 

moyen (Augier, 1967 ; Caratini, 1970). 

VII.3.6. Formation des Grés de Sidi Saâdoun 

Cette formation définie par Caratini (1970), est bien visible dans la cluse de l'Oued Faïdja à 

proximité du Marabout de Sidi Saâdoun. Avec une épaisseur d'environ 130 m (Benset et al., 

1995), elle se compose de grés, fins à stratification oblique à horizontale. La présence de 

phénomènes de slumping vers le haut de la formation indique une pente sédimentaire dirigée 

localement vers le Nord-Est. À environ 10 m vers le sommet un niveau de brèche calcaire à 

ciment ferrugineux (10 à 15 cm d'épaisseur) a livré une faune d'ammonites de l'Oxfordien 

moyen (Atrops et Benest, 1981).  

VII.3.7. Formation des Argiles de Faïdja 

II s'agit d'une épaisse formation à dominante argileuse dont l'épaisseur exacte est difficile à 

évaluer (plus de 600 m? (Atrops et Benest, 1981)). Elle se présente, dans ses deux tiers 

inférieurs, sous le faciès "Argiles de Saïda" (Elmi et Benest, 1978). Dans la partie inférieure 

elle comporte des bancs de grés, fins, à patine verte, parfois argileux ; leur base est souvent 

ornée de figures sédimentaires (prod-casts, flute-casts). Trois principales passées marno-

calcaires s'intercalent dans les Argiles de Faïdja, avec dans la partie terminale, localement, des 

lentilles de grés indiquant des chenaux et des passées de calcaires biodétritiques, lenticulaires 

(débris de crinoïdes, d'huitres, de polypiers, associés à des oncolithes). Ces passées se 

développent vraisemblablement jusqu'au toit des Argiles de Faïdja. Atrops et Benest (1981) 

placent la limite Oxfordien-Kimméridgien entre les deux passées marno-calcaires situés à la 

partie supérieure de la formation des Argiles de Faïdja qui ont livré des faunes d’ammonites de 

l’Oxfordien supérieur (zone à Planula) et du Kimméridgien inférieur (zones à Hypsolocyclum 

et à Divisum). La limite Oxfordien/Kimméridgien est réétudiée et placée entre les zones 

Ammonite Hypselum et Bimmamatum. Cette limite est également reconnue par d'autres 
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données stratigraphiques - paléontologiques, géochimiques et paléomagnétiques (Wierzbowski 

et al., 2016). 

VII.3.8. Série de Taga 

Il s'agit d'une épaisse série (120 environ), essentiellement carbonatée, à faciès de plate-

forme, formant le monoclinal à pente douce du plateau de Taga. Elle débute par une unité 

dolosparitique (cuesta du Kef bel Aoura), surmontée par une succession nettement plus calcaire 

d'âge Kimméridgien supérieur (Atrops et Benest, 1981). On distingue : 

- L'unité dolosparitique inférieure (60 à 80 m), qui consiste en dolomies massives. 

Localement, lorsque la dolomitisation n'est pas trop importante, on peut observer des calcaires 

granulaires, bioclastiques (micrites oncolithiques ou oosparites de type grainstone) renfermant 

souvent des entroques ainsi que des débris rou1és d'organismes provenant notamment de 

polypiers. Cette unité dolosparitique admet vers la base une passée lenticulaire argilo-gréseuse 

et se termine par des oosparites et des dépôts de type grainstone, localement sont préservés de 

la dolomitisation vers le haut de l'unité. 

- L'ensemble calcaire supérieur (50 m environ), appartient à une série couvrant le plateau de 

Taga et dont l’âge s'échelonne du Kimméridgien supérieur au Crétacé basal (Atrops et Benest, 

1981). 
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CHAPITRE VIII 

CARACTERE LITHOLOGIQUE, SEDIMENTOLOGIQUE ET 

ICHNOLOGIQUE 

 

VIII.1. LITHOSTRATIGRAPHIE 

Dans le cadre d’une étude détaillée du Callovo-Oxfordien des Monts du Nador, secteur de 

Sidi Saâdoun, le trait de coupe ayant une direction NE-SW, se situe à 12 km à l’Est de la 

commune de Faïdja (Fig. III-1-B), avec trois formations qui se distinguent :   

VIII.1.1. Formation des Calcaires du Nador 

Elle s’agit d’une alternance marno-calcaires, affectée par un slump dans la partie médiane 

(Fig. III-3, Fig. III-4-B) d’une puissance totale estimée d’environ 108m. Le caractère 

lithologique de la formation Calcaire du Nador nous a permis de distinguer deux unités : 

Unité 1 : alternance calcaires et marnes à Zoophycos (36m) 

Il s’agit d’une alternance marno-calcaires dans laquelle les calcaires se présentent en bancs 

centimétriques à décimétriques (0,10 à 0,40m d’épaisseur), de texture micritique, et de couleur 

vert porfois bleu à la patine,  gris à la cassure, et qui s’organisent en bancs stratodécroissants, 

généralement continus latéralement, à Ammonites et Bélemnites (Fig. III-7-A, B, C) bioturbés 

avec des terriers de type Zoophycos et Chondrites (Fig. III-14-D, E). Les marnes sont indurées 

en banc décimétriques, de couleur grise, montrent une certaine stratodécroissance. 

Unité 2 : alternance calcaires et marnes à silex (72m) 

Elle correspond à une alternance serrée, les calcaires sont micritiques, verdâtre à la patine et 

grisâtre à la cassure, qui s’organisent en bancs de 0,20 à 0,30m d’épaisseur, à surface localement 

irrégulière, à ammonites, rostres de bélemnites, et des traces fossiles de types Zoophycos, 

séparés par des interlits marneux plus ou moins indurés à épaisseurs variées (0,05 à 0,10m), de 

couleur verdâtre. 

Les bancs calcaires sont rembourrés à l’interface par un silex de couleur jaune clair à brune 

soit en lits continus parallèles à la stratification (Fig. III-7-D), soit souvent en rognons 

disséminés. 
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Fig. III-3 : Succission lithostratigraphique des formations étudiées dans le secteur Sidi Saâdoun 
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Vers le sommet, l’alternance devient plus ou moins dilatée, où les calcaires se présentent en 

bancs centimétriques à décimétrique, d’aspect pseudonoduleux à noduleux (Fig. III-7-F), et 

s’achève par des bancs décimétriques de calcaire de couleur gris, à des ammonites, bélemnites 

et des traces fossiles de type Thalassinoïdes (Fig. III-14-C, C) et Neoereites uniserialis (Fig. 

III-12-D). 

 

Fig. III-4 : Des photos panoramiques de la formation des Calcaires du Nador : A- partie inférieure ; B-
partie médiane affectée par un slump ; C et D- partie superieure.  

 

 

VIII.1.2. Formation des Grés de Sidi Saâdoun  

Le passage de la formation des Calcaires du Nador à la formation des Grés de Sidi Saâdoun 

est matérialisé par ravinement. La formation des Grés de Sidi Saâdoun a une épaisseur 

d’environ 96m. La partie basale est caractérisée par des bancs de grés d’épaisseur décimétrique 

(de 0.10 à 0.60 m), de teinte jaunâtre à marron et montrant, à grains moyens à fins, légèrement 

micacés, renferment d’abondantes granules ferrugineuses, des grains de pyrite, des débris de 

bivalves, débris végétaux (Fig. III-10-C) et par endroits quelques nodules carbonatés (Fig. III-
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8-A). La surface sommitale des bancs grés contient des galets mous et parfois des empreintes 

d’ammonites (Fig. III-10-A et B). 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-casts, prod-casts) (Fig. III-

10-E, F, G et H). 

Au-dessus de cette alternance se développe une épaisse couche argileuse à quelques niveaux 

silteux, centimétriques (0,05m), affectée par des slumps, et surmontée par une alternance argilo-

gréseuse ; les niveaux gréseux souvent s’organisent parfois en bancs centimétriques à 

décimétriques, stratocroissants, formant des paquets à interlits argileux (de 0.05 à 0.20 m). La 

surface basale de la plupart des bancs gréseux est parfois irrégulière (ravinante), et à 

ichnofossiles associés ou pas à des figures d’affouillement (flute casts) et d’objets traînés 

(groove casts). La surface sommitale des bancs peut être modelée par des rides, associées à des 

traces d’organismes.  

 

Fig. III-5 : A et B- photos panoramiques de la formation des Grés de Sidi Saâdoun ; C et D- partie basale 
de formation des Argiles de Faïdja.  
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Quelques strates de grés montrent une évolution verticale de type séquence de Bouma 

(1962), avec des suites tronquées ou rabougries (Ta-b et Tb-c-d) (Fig. III-10-D). 

La partie sommitale de la formation des Grés de Sidi Saâdoun est caractérisée par une épaisse 

couche argileuse (environ 20m) à quelques niveaux silts, centimétriques (0,05m), et couronnée 

par une alternance argilo-gréseux, serré, affectée par une faille normale synsédimentaire 

surmontée par des lentilles (0,20m d’épaisseur) et des nodules de calcaires micritiques (de 

diamètre 0,05m) de couleur rouge brun (Fig. III-8-B et C) et par des bancs gréseux (0,20m à 

0,60m). 

VIII.1.3. Formation des Argiles de Faïdja  

Au-dessus de la formation des Grés de Sidi Saâdoun se developpe la formation des Argiles 

de Faïdja, d’une épaisseure d’environ 600 m. Nous avons levé que la partie oxfordiennne 

(d’après les données biostratigraphiques d’Atrops et Benest, 1981). Le passage entre la 

formation des Grés de Sidi Saâdoun et la formation des Argiles de Faïdja se fait  par une couche 

d’argile à des lits noirâtres (Fig. III-5-C) surmonte un banc gréseux centimétrique à surface 

sommitale caractérisée par la presence des bois silicifiés et structures biogéniques (perforation) 

(Fig. III-9-A) 

Sur la base de la lithologie et de la stratonomie, on subdivise cette formation en deux 

ensembles : 

Ensemble Inferieur (440m) 

Cet ensemble est argilo-gréseux, dominé par les argiles, avec la présence des déformations 

synsédimentaires (slumps) de grande ampleur (Fig. III-5-D). Il commence par 1m d’argile verte, 

indurée, coiffée par un terme lithologique argilo-gréseux, serré, de 5m d’épaisseur, plus ou 

moins régulier, avec des bancs de moins de 0.20m. Les argiles sont de couleur jaunâtre à gris 

verdâtre, à niveaux noirs, très minces (Fig. III-6-A). Les grés sont fins, de couleur gris jaune, 

souvent à laminations horizontales, ou des grès massifs, à base irrégulière, et surface supérieure 

à rides associées par endroits à des débris de bois. 

Au-dessus de cette alternance, les argiles vertes prennent de l’ampleur, matérialisées par une 

combe (20 m), d’aspect schisteux, intercalées par quelques rares niveaux, minces, de silts 

d’ordre centimétrique (0.05m), vert à marron, à des nodules ferrugineux et bancs gréseux, 

couronnées par une alternance irrégulière d’argiles et grés ; les niveaux gréseux sont d’épaisseur 
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décimétrique (de 0.10 à 0.70 m) et s’organisent parfois en bancs stratocroissants, formant des 

paquets à inter-lits argileux, et sont souvent de teinte jaune à marron, à grains moyens à fins, 

avec une base érosive et des surfaces supérieures modelées par des rides de courant, des terriers 

horizontaux en forme Y et des pistes. La structure interne des bancs peut montrer également 

des laminations horizontales et parallèles ou de simples grès massifs. 

Fig. III-6 : A- partie inferieur de l’ensemble inférieur de formation des Argiles de Faïdja montre la 
présence des niveaux noirâtres très minces ; B- partie superieur de l’ensemble inférieur de formation des 
Argiles de Faïdja ; C- Concrétions carbonatées dans l’ensemble supérieur de formation des Argiles de 
Faïdja ; D – alternance argilo-gréseux rapprochée dans l’ensemble supérieur de formation des Argiles 
de Faïdja.  

 

La partie médiane de cet ensemble est représentée en quasi-totalité par des argiles finement 

litées, de couleur verte ou grise en combes métriques (entre 10 et 20m) à lits silteux de 0.05m 

d’épaisseur, intercalées par des barres gréseuses, métriques, en bancs rapprochés, à grains fins 

brun foncé à jaune, centimétriques à décimétriques, et des interlits d’argiles vertes. On note, la 

présence de quelques laminations planes et parallèles, des laminations entrecroisées (Fig. III-9-

F), et des laminations ondulées complexes. La surface sommitale des bancs est souvent modelée 

par des rides lingoïdes et par des rides d’interférences (Fig. III-9-C, D), abimées par des 

structures biogéniques sédimentaires sous forme des terriers horizontaux et des pistes.  
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Vers le somitale de cet ensemble, on a une alternance d’argiles vertes avec bancs gréseux à 

grains fins, de teinte beige jaunâtre, de 0.05 à 0.20m d’épaisseur, à bases érosives, et des figures 

d’affouillement (flute casts). L’interface des bancs gréseux montre de rares litages obliques en 

mamelon à petite échelle (micro HCS), des laminations horizontales, et des laminations 

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

répétitifs. Parfois l’interface des bancs est représentée par un seul terme parcouru à la surface 

supérieure par des rides lingoïdale, de taille relativement moyenne, acompagnée par des traces 

fossiles. En outre, nous notons que cette partie est affectée par des déformations 

synsédimentaires (slump). 

Ensemble supérieur (138m) 

Cet ensemble est marqué par des bancs calcaires et nodules à ammonites et bélemnites, 

interrompus par des alternances métriques argilo-gréseux, centimétriques et décimétriques 

bioturbés. Il débute par une une couche d’argiles vertes, de 2m, suivie par une alternance serrée 

de 1m d’epaisseur d’argile et de grés à des laminations horizontales et des rides de courant, à 

bioturbation, et surmomtée par des bancs de calcaire gréseux à séptaria et à surfaces 

ferrugineuse (Fig. III-8-D, E), suivis d’un banc gréseux massif jaunâtre à surface sommitale 

sculptée de rides de courant. Apparaît ensuite, une combe argileuse verdâtre de 15m 

d’épaisseur, admettant des passées de silt et grès fins à figures d’érosion (sole marks), coiffée 

par un banc de grés fins. Vers le haut, une combe marneuse de plus que 40m, compred des 

calcaires micritiques sous forme des nodules et des tubes dispersés, de taille centimétrique à 

décimétrique, blanc à la patine, grisâtre à la cassure, et dispersés dans les argiles (Fig. III-6-C) 

renferment des ammonites et bélémnites, et des sturctures biogéniques (Fig. III-12-G). Celle-ci 

est coiffée par un banc de 0.25m d’épaisseur de calcaire micritique grisâtre à des bélémnites 

affecté par une faille inverse. 

Sur le plan ichnologique, cet ensemble montre des traces fossiles moins abondantes que ceux 

de l’ensemble inférieure. Il s’agit en particulier des terriers horizontaux associés le plus souvent 

à des figures d’érosion, et des pistes au sommet des bancs. 

La coupe s’achève par une alternance argilo-gréseuse, serrée (Fig. III-6-D). Les grés sont fin 

à moyen, de teinte jaune, et s’organisent en bancs centimétrique à des bases érosives (flute 

casts) et laminations obliques en rides grimpantes (climbing ripple cross lamination), des rides 

de courant (Fig. III-9-H) ainsi que des traces fossile, séparés par des interlits argileux d’une 

épaisseurs variées (0,05 à 0,10m), de couleur grisâtre. 
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VIII.2. SEDIMENTOLOGIE 

L’analyse sédimentologique de la série Jurassique (Passage Dogger-Malm), étudiée dans le 

secteur de Sidi Saâdoun, a permis de mettre en évidence les différents faciès sédimentaires, en 

se basant sur l’épaisseur, la texture, les structures sédimentaires, le contenu faunistique et 

ichnologique, identifiés sur le terrain. Les informations obtenues de la description de ces faciès 

ont permis de ressortir les processus de dépôts, et utilisées pour concevoir l’interprétation sur 

les conditions hydrodynamiques et physico-chimiques des environnements de dépôts, la 

dynamique sédimentaire et les fluctuations du niveau marin.  

VIII.2.1. Faciès carbonaté  

Faciès de plateforme externe 

Ce faciès caractérise l’ensemble supérieur de la formation des Argiles de Faïdja. Il consiste 

en des calcaires biomicritique, de texture mudstone à wackstone, d’épaisseurs centimétriques, 

montrant un aspect homogène et pseudonoduleux, avec des surfaces irrégulières, à ammonites 

et bélemnites, qui s’alternent avec des niveaux marneux, gris, dans une succession monotone, 

formants des barres carbonatées intercalant des combes argileuses à concrétions carbonatées 

dispersées, interrompu par des alternances, serrées, argilo-gréso-silteux (Fig. III-6-D). 

Ce faciès suggère une sédimentation lente et continue sous conditions hydrodynamiques 

faibles à moyennes, dans un milieu marin de plateforme (sensu Tucker et Wright, 1990) peu 

profonde (subtidal), ouvert, bien oxygénée, où l’activité organique intervient sur des sédiments 

meubles ou plastiques en modelant les bancs calcaires donnant d’abord de faux nodules avec 

des surfaces irrégulières sculptées. Les argiles se décantent durant les périodes de décélération 

l’énergie hydrodynamique (Blatt et al., 1980 ; Allen, 1985) ou les particules colloïdales en 

suspension sédimentent rapidement, et recevant un matériel silico-clastique (Pedersen, 1985) 

en échos de tempêtes.  

Faciès de plateforme externe à haute de talus 

Ce type de faciès caractérise la formation des Calcaires de Nador, Il s’agit principalement 

des alternances marno-calcaire, représentées par des biomicrites, de texture mudstone à 

wackestone, à ammonites et bélemnites (Fig. III-7), fortement colonisés par des structures 

biogéniques de type Zoophycos avec présence ponctuelle de Chondrites, Palaeophycus, 

Thalassinoïdes et Néonereits uniserialis associés à des silex (Fig. III-7-D) en rognons, en lits 

mince, discontinue interstratifié dans ces calcaires, ou encores en structures ressemblant à des  
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Fig. III-7 : les différents faciès de la formation des Calcaires du Nador : A- Ammonites dans les 
calcaires  ; B et C- Bélemnites dans les calcaires  ; D- Calcaires à silex ; E- Calcaires à boudinage dans 
la partie sommitale ; F- Calcaires noduleux à des ammonites dans la partie sommitale ; G- Ammonites 
dans les calcaires noduleux ; H- Ammonites dans les calcaires de la partie sommitale. 
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Thalassinoïdes. Les Marnes forment des interlits ou des couche continues. Les figures 

sédimentaires d’origine hydrodynamique sont absentes. Enfin, on note la présence des slumps 

(Fig. III-4-B).  

Ce faciès se développe dans les dépôts marins profonds, où la bathymétrie est de plus en 

plus croissante, notamment avec la prédominance des marnes, des ammonites et des bélemnites. 

L’importance de la fraction boueuse (micrite), et la texture fine du sédiment suggèrent un milieu 

marin ouvert, faible énergie, sous la limite d’action des tempêtes. Les marnes se mettent en 

place par la décantation sous faible énergie hydrodynamique (Blatt et al., 1980 ; Allen, 1985) 

voire nulle. On peut supposer une origine de silex liée à la circulation de fluides riches en silice 

d’origine biogénique, par la dissolution des squelettes d’organismes siliceux (Calvert, 1971 ; 

Lancelot, 1973 ; Heath, 1974) ou par lessivage des minéraux silicatés présents sur le continent 

dans les argiles, les roches et les cendres volcaniques (Calvert, 1974 ; Rio, 1982), précipitée 

dans les eaux interstitielles des sédiments carbonatés boueux (micrite) non encore compactés 

(Lancelot, 1973 ; Keene et Kastner, 1974). 

Concrétions carbonatées  

Ce type de faciès est réparti sur le long de série étudiée. Il consiste en biomicrites, parfois 

biomirosparitique de texture mudstone à wackestone, de différentes couleurs ; ocre, rougeâtre, 

verdâtre, blanchâtre ou grisâtre, à structures concentriques, montrant une grande variété de 

forme et de tailles. On distingue : 

•  Concrétions nodulaires 

Les nodules centimétriques sont irréguliers, et généralement jointifs (nodules-supported) ou 

séparés, baignant dans des marnes ou argiles (mud-supported) et/ou dans des calcaires (lime-

supported) allongés selon le sens de la stratification, dans des bancs décimétriques (0,60 m) 

riche en ammonite (Fig. III-7-F, G) avec une extension latérale décamétriques, ou encore des 

lentilles décimétriques (0.20 m) qui surmontent des failles (Fig. III-8-B, C) et/ou couches 

continue des concrétions ellipsoïdales coalescentes (Calcaire boudiné) (Fig. III-7-E). 

Les nodules décimétriques sont ellipsoïdaux à encroûtement ferrugineux, reliés par un banc 

de calcaire qui passe par leurs centres (Fig. III-8-D, E) ou apparaissent souvent comme des 

formes isolées, parfois bioturbées (Fig. III-12-G) dont la stratification de la roche encaissante 

(Argile) est déformée, et tracées à travers et autour de ces concrétions. 
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Fig. III-8 : Concrétions carbonatées dans la série étudiée : A- Concrétion ellipsoïde noyée dans un banc 
gréseux de la partie basale du formation des Grés de Sidi Saâdoun ; B- Niveau lenticulaire de calcaires 
noduleux (CN) surmontant une faille synsédimentaire dans la partie sommitale du formation des Grés 
de Sidi Saâdoun ; C- Détail de carré rouge dans la photo B ; D- Calcaire gréseux à concrétions ellipsoïdes 
de calcaires à encroutement ferrugineux ; E- Détail de carré rouge dans la photo D ; F- Concrétion 
stratiforme parallèle aux plan de stratification ; G- Concrétion ellipsoïde noyée dans les Argiles ; H- 
Concrétion tubeforme noyée dans les Argiles. 
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D’autres part, des ellipsoïdes décimétriques montrent un cœur calcitique (probablement 

poikilotopique) et cortex micritiques, noyés généralement dans les grès turbiditiques (Fig. III-

8-A), résultent de la précipitation de la calcite authigénique à partir de fluide riche en CO3 

circulant dans les réseaux de porosité des roches clastiques. Ce type est souvent signalé ailleurs 

dans les dépôts de talus (Kiel et Campbell, 2006). 

•  Concrétions stratiformes 

Elles sont représentées par des couches discontinues de calcaire blanchâtres, massifs, durs, 

isolés, noyés généralement dans les argiles (Fig. III-8-F), renferment quelques ammonites, 

parfois en forme rassemblant à des tubes (Fig. III-8-H), orientées suivant les plans de 

stratifications. Leur épaisseur est comprise entre 5 et 10 cm avec une extension latérale 

décimétrique. La limite entre ces concrétions et l’encaissants est nette. La stratification de roche 

encaissante (Argile) est déformée, et tracées à travers et autour de ces concrétions. 

L’origine de ces concrétions est hypothétique ; 

- Formé par un mécanisme de transport et re-sédimentation lors de remaniement et de 

l’accumulation d’un matériel hydroplastiques pétri par une activité biologique (bioturbation 

et/ou bioérosion) (Elmi, 1981 ; Elmi et Ameur, 1984 ; Môller et Kvingan, 1988 ; Bréhéret et 

al., 2004). 

- Formé par un processus diagénétique (revoir la figure I-23) ; lorsque les fluides chargés en 

hydrocarbures y compris le CH4 (biogénique et/ou thermogénique) s’échappent à travers les 

irrégularités sédimentaires, la médiation bactérienne par le phénomène d’oxydation 

anaérobique du méthane piégé dans les sédiments (zone de stabilisation des hydrates de 

méthane) des environnements profonds (plateforme assez profond, talus et/ou bassin) couplée 

avec la réduction des sulfates de l'eau interstitielle dans la zone de transition sulfate-méthane 

(Gluyas, 1984 ; Ritger et al., 1987 ; Raiswell, 1987, 1988 ; Hovland et Judd, 1988 ; Floodgate 

et Judd, 1992 ; Hovland et al., 1993 ; Boetius et al., 2000 ; Chaduteau, 2008 ; Campbell, 2006 ; 

Campbell et al., 2010) lors des réactions géochimiques et  des composants (éléments chimiques) 

présents ainsi que leurs concentrations, qui participeraient à la formation de ces concrétions. 

- D’un autre côté, la précipitation de carbonates authigèniques (formés par des processus 

chimiogéniques) suite de circulation des fluides diagénétiques, y compris les eaux interstitielles 

marines ou météoriques riche en CO3 (carbonate marins ou coquilles et test carbonaté des 

organismes) dans l’espace poreux (porosité primaire intergranulaire ou générée par la 
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bioturbation) des roches, ou s’échappent à travers les failles situées aux provinces de suintement 

des fluides sur les fonds marins, conduisant à la précipitation des carbonates authigènes 

(Gründel et Rosler, 1963 ; Sun et al., 2020). 

- Formé par dissolution (décarbonatation) et recristallisation lors de la diagenèse précoce 

(Bjørlykke, 1973) ; avant l’enfouissement, la dissolution à l’interface eau-sédiment d’un 

horizon carbonaté, nucléation et individualisation des concrétions, suivie d'une circulation de 

fluide sursaturée en carbonates, causant la précipitation et recristallisation lors de 

l’enfouissement. 

- Formé par un mécanisme microtectonique (fragmentation et/ou boudinage) (Michel, 1981 ; 

Schweigl et Neubauer, 1997 ; Flügel, 2010) lié à des périodes d'instabilités tectoniques, attestés 

par la fréquence des failles (Fig. II-8-B) et/ou les slumps. 

VIII.2.2. Faciès silico-clastiques  

Faciès de tempestites proximales 

Ce type de faciès caractérise la partie sommitale de l’ensemble inférieur et l’ensemble 

supérieur de la formation des Argiles de Faïdja. Il s’agit de séquences positives, organisées en 

motif : i) grès massif passant au sommet à des grès fins, laminations obliques en mamelons 

(Fig. III-9-F), laminations entrecroisées ou laminations horizontales (Fig. III-9-E), laminations 

de rides grimpantes (Fig. III-9-H) ; ii) intervalles matérialisés par des alternances rythmiques 

d’argiles et de grès, plus connues sous « rythmites gradées » (Storm Graded Layers ; SGL), 

attribuées à une dynamique de tempêtes en milieu d’offshore (Guillocheau et Hoffert, 1988). 

Généralement, ces séquences montrent des semelles marquées par des cannelures et des sillons 

d’érosion (furrows) (Fig. III-9-B) témoignant d’une érosion par des courants et leurs sommets 

sont coiffés par des rides de courant de différents types (Fig. III-9-C, D). La bioturbation est 

représentée par des pistes et traces, hypo-, épi- et endichnia, avec une intensité faible à modérée.   

Ces indices sédimentologiques attestent un milieu turbulent, que nous situons entre l’action 

des vagues beaux temps (fair-weather wave base) et l’action des vagues de tempêtes (storm 

wave base) (Reineck et Singh, 1980 ; Pattison, 2005), en milieu de plateforme externe (offshore 

de transition à shoreface inférieur) (McCubbin, 1982 ; Reading et Collinson, 1996 ; Lubeseder 

et al., 2009) à hydrodynamisme mixte, influencé par l'action des tempêtes. Les interlits argileux 

seraient le résultat d’une décantation post-tempêtes. Parfois, des courants de turbidites sont 

développés en réponses à l’impact des ondes de vagues de tempêtes turbidiformes sur des fonds 
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Fig. III-9 : A- perforation dans la surface supérieur de grés (Dernier banc de formation des Grés de Sidi 
Saâdoun) ; B- Figure d’érosion (furrows) ; C et D- rides de courant dans le sommet du banc grés ; E- 
banc de grès montrant des lamines parallèles bioturbées ; F et H-laminations obliques en mamelons 
(HCS) ; G- Séquence de Bouma montrant les termes b (lamines parallèles) et c (convolutes).  
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sableux (e.g., Myrow et Southard, 1996 ; Mastbergen et Van-Den Berg, 2003 ; Myrow 2005 ; 

Shanmugam, 2021) ou encore suite à une secousse sismique faible ampleur (Postma, 1983) 

capable d'engendrer des "Convolute bedding" (Fig. III-9-G). Les litages obliques mamelonnés 

(HCS) sont caractéristiques des dépôts de tempêtes ; cette structure a fait l’objet de nombreuses 

études (Brenchley, 1985 ; Chamley, 1988 ; Guillocheau et Hoffert, 1988) et se rencontre de 

l’offshore transition jusqu’au shoreface inférieur. 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 ; Shanmugam, 2021).  

Faciès de tempestites distales 

Ce type de faciès caractérise la partie basale de l’ensemble inférieur de la formation des 

Argiles de Faïdja. Il s’agit des combes argileuses métriques intercalées par des passées de grés 

fin, associé à des boules centimétriques de nature argilo-silteuse à cœur vides et surface 

ferrugineuse. Ces combes argileuses sont interrompues, parfois, par des intervalles silico-

clastique dominés par des bancs centimétriques de grés massif, grès à HCS, mis en place par 

l’effet d’une sédimentation épisodiques, rapides, lors d’un événement court et de haute énergie 

(e.g., Allen, 1984 ; Simpson et Erikson, 1990 ; Miall, 1996), assimilé à des tempêtes sur un 

substratum argileux dans un milieu en offshore-transition. La mise en place des argiles, par 

décantation après diminution de la vitesse du flot hydrodynamique, traduit de longs moments 

de calme, en offshore inférieur, perturbés de remobilisation sous-aquatique sous formes d’échos 

de tempêtes qui peuvent atteindre la partie inférieure et médiane de l’offshore-transition (sensu 

Bourgeois et Leithold, 1984 ; Mángano et al., 2005). La bioturbation offre généralement une 

faible diversité de traces fossiles. Elle est figurée par des pistes et traces, hypo-, épi- et 

endichnia, avec une intensité faible à modérée.  

Ce type de faciès correspondrait aux "mud tempestites" (Aigner et Reineck, 1982) reconnues 

en Mer du Nord. Il traduit un dépôt à partir d’une suspension qui résulte d’une expression 

latérale des actions de tempêtes en milieu d’offshore (Guillocheau et Hoffert, 1988). Des dépôts 

similaires de granulométrie fine ont été attribués à des périodes transgressives en milieu 

d’offshore (Rousselle,1997 ; Corcoran, 2008).  

Faciès de turbidite 

Ce type de faciès est fréquent surtout dans la formation des Grés de Sidi Saâdoun, ainsi que 

la partie basale de l’ensemble inférieur de la formation des Argiles de Faïdja. Il correspond aux 
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alternances argilo-gréseuses, irrégulières et répétitives, montrant des séries des intervalles Tab, 

Tbcd et Tde de séquence types de Bouma (1962) ; intervalles arrangés en unités lithologiques 

strato-croissantes et fining-upward dans la partie basale, changeant en grano-strato-

décroissantes et coarsening-upward vers la partie sommitale, affectés par des slumps et des 

failles synsédimentaires scellées (Fig. III-8-B). Les interfaces de niveaux gréseux présentent 

des laminations variées (Fig. III-10-D) : parallèles (Tb et Td), convolutées (Tc), des concrétion 

carbonatées (Fig. III-8-A, B et C) et quelque débris ferrugineux. Lorsque le terme Ta est présent, 

il est associé à des figures de semelles de différentes tailles : flute casts et/ou des groove-casts 

à sa base (Fig. III-10-E, F, G et H) témoignant d’une érosion par les courants, des galets mous 

(Fig. III-10-A), des bois silicifiés (Fig. III-B-C), et moulages d’ammonite (Fig. III-10-B) au 

sommet. La bioturbion présente des pistes et traces post-dépositionnelle, hypo-, épi- et 

endichnia, avec une faible intensité.   

 Ce type de faciès est mis en place par des courants turbiditiques qui peuvent se développer 

dans un environnement allant de plateforme assez profond jusqu’au talus ou une  pente (Walker 

et Mutti, 1973 ; Shanmugam, 2021), lié sans doute à des instabilités tectoniques 

synsédimentaires, capable d'engendrer des structures de déformation synsédimentaire (SSDS ; 

convolutes, slumps, failles normales) (Moretti et Sabato, 2007 ; Shanmugam, 2017 ; 

Shanmugam, 2021), dans un contexte d’une cône détritique sous-marin (Benest et al., 1995, 

1997) dans sa partie méso-distale (dépôts de chenaux complexes et inter-chenaux et/ou inter-

lobes) (Mutti et Ricci Lucchi, 1975 ; Stow et al., 1996). Les galets mous résultent probablement 

de l’érosion du fond marin argileux de l’offshore par l’action des vagues ou de l’effondrement 

des berges des chenaux. 
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Fig. III-10 : Structures sédimentaires de formation des Grés de Sidi Saâdoun : A- Galets mous dans la 
surface des grés ; B-  empreinte d’ammonite dans la surface des grés ; C- débris de bois silicifié dans 
les grés de la partie inferieure ; D- séquence turbiditique (succession des termes b, c et d) ; E, F et G- 
flute case ; H- grouve caste. 
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Processus de dépôts 

sédimentation lente et continue sous 
conditions hydrodynamiques faibles à 
moyennes, où la bioturbation induit  en 
donnant  faux nodules 

Précipitation de la micrite et marnes dans 
un milieu marin ouvert, faible énergie, 
sous la limite d’ action des tempêtes 

origine est hypothétique : 
-l’ oxydation anaérobique du méthane 
par médiation bactérienne ; 
-Décarbonatation et recristallisation ; 
-mécanisme microtectonique ; 
- circulation des fluides diagénétiques 
marines ou météoriques riche en CO3 

tempêtes proximales 

tempêtes distales 

courants  de turbidites 

Structures sédimentaires 

bioturbation 

Slumps 
bioturbation 

bioturbation 

HCS, rides de courant, lami-
nation parallèles, entrecr-
oisé, litage des rides, sillon 
d’ erosion  et  bioturbation 

grés fin massif, HCS, rides 
de courant et bioturbation 

galets mous, lamination 
parallèles, convolutées, 
rides de courant, figure de 
semelle du banc , slump, 
SSDS et bioturbation 

Description succincte 

alternances marne et calcaire pseudonodueux 
biomicritique, bioturbé interrompu par des 
alternances serrées argilo-gréso-silteux 

alternances marne et calcaire bio-micritique, 
bioturbé avec présence de silex. 

Corps carbonatées de forme et de géométrie 
différents. 

alternances argilo-gréseux, irrégulière et 
répétitives. 

combes argileuses interrompu de temps en 
temps par des intervalles dominés par des 
bancs centimétriques de grés fin  

alternances argilo-gréseux, irrégulière et 
répétitives. 

Facies 

Faciès de plateforme 
externe 

Faciès de plateforme 
externe à haute de talus 

Concrétions 
carbonatées 

Faciès de tempestite 
proximale 

Faciès de tempestite 
distale 

Faciès de turbidite 

F
aciès carbonaté 

F
aciès silico-clastique 

 

Tableau III-1 : Tableau récapitulatif des principaux faciès en termes de processus et de milieux de dépôts de la série jurassique (passage Dogger-Malm) 
étudiée. 
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VIII.3. ICHNOLOGIE 

Dans le secteur de Sidi Saâdoun, le passage Dogger-Malm révèle des traces fossiles qui y 

comptent des ichnogenres bien caractérisés, présente une diversité notable de traces fossiles. Il 

est caractérisé par l’assemblage suivant (les ichnotaxons sont présentés sous un ordre 

alphabétique) : 

- Bergaueria Prantl, 1945  

Matériel : (Fig. III-11-A) 

Description et interprétation : 

Bergaueria est une trace préservée à la semelle des bancs gréseux de l’ensemble supérieur 

de formation des Argiles de Faïdja. Il s’agit des terriers solitaires à forme cylindrique, lisse, 

avec une terminaison arrondie plus ou moins érodée, perpendiculaires au plan de stratification. 

Cet ichnotaxon a été décrit comme un bouchon (Crimes et Germs, 1982 ; Pemberton et 

Magwood, 1990). 

Bergaueria est interprétée comme une trace d’habitat (domichnia) d’organisme suspensivore 

(Seilacher, 1956 ; Alpert, 1973 ; Fürsich, 1975), produite par des anémones de mer (Prantl, 

1945 ; Alpert, 1973 ; Pemberton et al., 1988) ou de repos (cubichnia) (Arai et McGugan, 1969 

; Fürsich, 1974 ; Hakes, 1976), indiquant un milieu marin peu profond (Seilacher, 1964 ; Crimes 

et Anderson, 1985) ou profond (Ksiazkiewicz, 1977 ; Uchman, 1998). 

- Chondrites Von Sternberg, 1833 

Matériel : (Fig. III-11-B, C, D, E ; Fig. III-14-D, F) 

Description et interprétation : 

Cet ichnotaxon est observé en en plusieurs ichnoespèces, dans les formations des Calcaires 

du Nador et les Argiles de Faïdja. Il se présente sous forme de petits tunnels ramifiés 

ressemblant à des racines et à des pieds d'oiseau, de 1 à 1,5 mm de diamètre et de plusieurs 

centimètres de long, conservé en position endichnia et épichnia.  

Les Chondrites sont interprétées comme un Chemichnion (Bromley, 1996 ; Baucon et al., 

2019), terrier d'alimentation (Fodinichnia) (Richter, 1927 ; Seilacher, 1955), probablement due 

à des vers sipunculoïde (Simpson, 1957) ou organismes chimiosymbiotiques de nature 

inconnue (Seilacher, 1990 ; Fu, 1991 ; Baucon et al., 2019), qui est souvent associé à des  
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Fig. III-11 : Traces fossiles de la série étudiée : A- Bergaueria à la semelle des bancs gréseux de 
l’ensemble supérieur de formation des Argiles de Faïdja ; B, C, D et E- Chondrites isp. (B de la 
formation des Calcaires du Nador, C, D et E de la formation des Argiles de Faïdja) (Ch : Chondrites, 

N. isp. : Nereites isp., Pr.d : Protovirgularia dichotoma) ; F, G et H- Helminthopsis (E et F de la 

formation des Grés de Sidi Saâdoun, G de la formation des Argiles de Faïdja). 
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substrats dyssoxiques à anoxiques (Cluff, 1980 ; Bromley et Ekdale, 1984 ; Pratt, 1984 ; Ekdale, 

1985b ; Savrda et Bottjer, 1989), bien qu'il existe des exceptions à cette généralité. Il est souvent 

signalé dans tous les environnements marins (Baucon et al., 2019).   

- Helminthopsis Heer, 1877 

Matériel : (Fig. III-14-C) 

Description et interprétation : 

Cet ichnogenre est observé dans la formation des Grés de Sidi Saâdoun. Il consiste en un 

terrier lisse, ressemble à une ficelle presque en méandre, préservé en position hypichniale, avec 

un diamètre de 0,2 mm et une longueur pouvant atteindre une dizaine de centimètres. Le 

remplissage est identique à l’encaissant. 

Helminthopsis est interprétée comme une trace de pacage ou recherche de nourriture 

horizontale produite sur la surface du substrat (Hann et Pickerill, 1995 ; Wetzel et Bromley, 

1996 ; Uchman, 1998). Cette trace est attribuée également à des vers polychètes ou des 

priapulides (Książkiewicz, 1977 ; Fillion et Pickerill, 1990). Elle est souvent signalée dans les 

environnements marins profonds et les faciès de type flysch (Chamberlain, 1971 ; 

Ksiazkiewicz, 1977 ; McCann et Pickerill, 1988 ; Fillion et Pickerill, 1990 ; Uchman, 1995, 

1998 ; Wetzel et al., 2007). 

- ?Hormosiroidea Schaffer, 1928 

Matériel : (Fig. III-12-A, D) 

Description et interprétation : 

Cette trace est rarement observée dans la formation des Calcaires du Nador et l’ensemble 

supérieur de la formation des Argiles de Faïdja. Elle se compose d’un corps allongé, légèrement 

courbé, formé par la jonction de petites boules sub-sphériques ou des corps clavés, reliés par 

une chaîne horizontale très mince en ficelle cachée, disposé dans la partie centrale, en position 

d’hyporelief positif, et s’étend sur une distance de 6 cm de long avec quelques millimètres de 

large, dont le contenant lithologique est similaire à l’encaissant.  

Cet ichnogenre a été interprété comme une piste rosaire d'origine inconnue (Seilacher, 1959) 

ou une trace de locomotion (repichia) (Osgood, 1970). En outre, l’ichnofossile Hormosiroidea 

a été rapporté à des terriers Rhabdoglyphidaes avec Fustiglyphus, Halimedides, et 
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Rhabdoglyphus (Fuchs, 1895). Il était considéré comme un synonyme junior des Halimedides 

(Uchman, 1998). 

- Neonereites biserialis Seilacher, 1960 

Matériel : (Fig. III-12-B ; Fig. III-14-A) 

Description et interprétation : 

Cette trace est observée dans les formations des Grés de Sidi Saâdoun et les Argiles de 

Faïdja, parfois associée avec la trace fossile Scalarituba (Fig. III-14-A). Elle consiste en une 

trajectoire sinueuse, à double chaînes (deux rangées = biserialis), constituée de restes 

organiques (représentant probablement un ruban de granulés fécaux) (Uchman, 1995), produite 

soit par des gastéropodes (Richter, 1927) soit par des vers polychètes (Książkiewicz, 1977), 

conservé en hyporelief positif. La largeur varie de 5 à 20 mm, tandis que la longueur peut 

atteindre 10 cm.  

Neonereites biserialis est interprété comme un terrier endogène (Seilacher, 1960) ou une 

piste de pâturage d'un animal limnivores (Häntzschel et Reineck, 1968). Il est caractéristique 

des sédiments profonds de type flysch, souvent référencés aux ichnofaciès à Nereites 

(Chamberlain et Clark, 1971 ; Crimes et Anderson, 1985 ; Uchman, 1995 ; Bendella et Ouali 

Mehadji, 2014) mais également signalé dans les milieux marins peu profonds des ichnofacies 

de Cruziana (e.g., Narbonne 1984 ; Bendella et al., 2011 ; Limam et al., 2021).  

- Neonereites multiserialis Pickerill et Harland, 1988 

Matériel : (Fig. III-12-C) 

Description et interprétation : 

Cette trace est rarement observée dans les bancs gréseux de l’ensemble supérieur de la 

formation des Argiles de Faïdja. Elle se présente sous forme de chaîne à trois rangées ou plus, 

de pastilles incurvées de manière irrégulière, constituées de restes organiques (représentant 

probablement un ruban de pelotes fécales) (Uchman, 1995), produite soit par des gastéropodes 

(Richter, 1927) soit par des vers polychètes (Książkiewicz, 1977), conservé en hyporelief 

positif. La largeur est variable mais ne jamais dépassant 5 cm, alors que la longueur peut 

atteindre 10 cm.  

N. multiserialis se distingue l’un des ichnospécies de Néonéréites par ses multiples rangées.  
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Fig. III-12 : Traces fossiles de la série étudiée : A- ?Hormosiroidea (?Ho) Neonereites uniserialis (Nn.u) 
dans les grés de l’ensemble supérieur de la formation des Argiles de Faïdja ; B- Neonereites biserialis 

de la formation des Grés de Sidi Saâdoun ; C- Neonereites multiserialis dans les grés de l’ensemble 
supérieur de la formation Argiles de Faïdja ; D- Neonereites uniserialis (Nn.u) et ?Hormosiroidea (?Ho) 
dans la partie sommitale de formation des Calcaires du Nador; E, F et G- Nereites missouriensis (E de 
formation des Grés de Sidi Saâdoun, F et G de formation des Argiles de Faïdja) ; H- Ophiomorpha 

nodosa dans les grés de l’ensemble inférieur de formation des Argiles de Faïdja. 
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Il était considéré comme un synonyme sénior de Néonereites biserialis (Crimes et Crossely, 

1991), interprété comme une trace de pacage (Pascichnia) d'un animal limnivores (Häntzschel 

et Reineck, 1968). Il a été trouvé dans les environnements marins peu profonds et profonds à 

caractère flychoïdale, mais aussi signalé dans les turbidites lacustres (Hu et al., 1998). Il est 

rapporté dans les sédiments datés du Silurien à l’Eocène (voir Pickerill, 1991). 

- Neonereites uniserialis Seilacher, 1960 

Matériel : (Fig. III-12-A, D) 

Description et interprétation : 

Cet ichnotaxon est trouvée dans les formations des Calcaires du Nador et Grés de Sidi 

Saâdoun. Il s’agit d’une trace sous forme d’un trajet en chaînette unique légèrement incurvée à 

droite, de quelques centimètres de long, qui apparaist sous forme unisériée en une seule rangée, 

c’est-à-dire un seul lobe (uniserialis). Elle est préservée en hyporelief positif ou épirelief.  

N. uniserialis se distingue une des autres ichnospécies de Néonéréites par son unicité, et de 

Microspherichnus linearis par sa conservation en hyporelief convexe (Hakes, 1976). Cette trace 

correspond à un ruban fait de restes d’organisme (ruban fécal) (Uchman, 1995). Il s’agit des 

restes de défécation des vers, et produits soit par des gastropodes (Richter, 1927), soit par des 

vers polychètes (Książkiewicz, 1977). 

- Nereites isp. McLeay, 1839 

Matériel : (Fig. III-11-D) 

Description et interprétation : 

Cet ichnofossile est rencontrée dans la formation des Argiles de Faïdja. Il consiste en un petit 

sillon central irrégulier, entouré de lobes subsphériques, préservée en épirelief négatif à la 

surface supérieure des minces bancs de grés fin, la longueur est environ de 10 cm sur une largeur 

de 0.5 à 1 cm. 

C’est une trace fodinichnia des vers (Hakes, 1976). La distinction des ichnoespèces de 

Nereites se fait généralement par la taille et la forme des zones latérales lobées (Benton, 1982). 

Nereites est communément signalée dans des profondeurs variées, indiquant l’ichnofaciès à 

Nereites et peut exister même dans l’ichnofaciès à Cruziana (Seilacher, 1983) mais aussi dans 
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des dépôts non marins (Książkiewicz, 1977 ; Uchman, 1995 ; Uchman et Tchoumatchenko, 

2003). 

- Nereites missouriensis Weller, 1899 

Matériel : (Fig. III-12-E, F, G) 

Description et interprétation : 

Cette ichnoespèce est observé dans les bancs gréseux des formations des Grés de Sidi 

Saâdoun et les Argiles de Faïdja. Il s’agit d'une piste, horizontal, non ramifiée, sinueuse, en 

méandre irrégulier, conservé en épirelief négatif des bancs grèseux, de 5 à 10 mm de large et 

une longueur pouvant atteindre plusieurs centimètres, avec un sillon médian délimité sur les 

deux côtés par des lobes ovales ou circulaires, régulièrement et étroitement espacés, finement 

striés, où le sédiment est réélaboré par les organismes responsables. N. missouriensis est 

généralement décrit comme Neonereites biserialis (Uchman et al., 2005) et considéré comme 

une piste d’alimentation (Fodinichnia) et de pacage (Pascichnia) produit soit par des 

gastéropodes, soit par des vers annélides ou des arthropodes (voir Devera, 1989 ; Rindsberg, 

1994 ; Uchman, 1995 ; Mángano et al., 2000 ; Wetzel, 2002).  

N. missouriensis est généralement préservé dans les faciès marins profonds et les sédiments 

de turbidites (Uchman, 1995 ; Tchoumatchenco et Uchman, 2001 ; Callow et McIlroy, 2011 ; 

Bendella et Ouali Mehadji, 2014). Cependant, il y a un exemple discuté dans des roches 

sédimentaires déposées très près de la base de limite d’action de tempête (e.g., Uchman 2007 ; 

Zheng et al., 2018) 

- Ophiomorpha nodosa Lundgren, 1891 

Matériel : (Fig. III-12-H) 

Description et interprétation : 

Cette ichnoespèce est observée dans les bancs gréseux de l’ensemble inférieur de la 

formation des Argiles de Faïdja avec une faible abondance. Il s’agit d’un terrier horizontal, 

cylindrique, légèrement courbé, avec paroi recouverte de petites granules (pellets) qui est un 

critère de diagnostique de cette ichnoespèce. Elle s’étend sur une dizaine de centimètres avec 

un diamètre de 1,5 cm, préservé en épirelief positif. 
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Ophiomorpha nodosa est une trace d’habitation (dwelling traces) (Ekdale et Lewis, 1991 ; 

Patel et Desai, 2009), attribuée à des crustacés qui créent un terrier à paroi munie de pellets, 

garnie en guise de protection contre les courants à forte énergie. Elle est très souvent observée 

dans des environnements marins peu profonds à forte énergie (Pemberton et Frey, 1982 ; 

Howard et Frey, 1984 ; Frey et Howard, 1985 ; Ekdale, 1988 ; Uchman et Gazdzicki, 2006), 

mais aussi dans les dépôts turbiditiques sableux (Crimes, 1974 ; Książkiewicz, 1977 ; Tunis et 

Uchman, 1996 ; Uchman, 1995, 1998).  

- Palaeophycus Hall, 1847 

Matériel : (Fig. III-13-A, B, C, D, F ; Fig. III-14-F) 

Description et interprétation : 

Palaeophycus est présent dans toute la série étudiée. Il est représenté par un terrier droit, 

légèrement courbé, cylindrique, non branchu, d’environ 10 cm de longueur et de 1 cm en 

moyenne de largeur, préservé en reliefs à la surface des grès ou calcaire, où le remplissage est 

identique à l’encaissant. 

Révisé par Pemberton et Frey (1982), Keighley et Pickerill (1995), Buckman (1995), le 

Palaeophycus est une trace eurybathique (Bjerstedt, 1988), interprété comme des traces 

Fodinichnia ou Domichnia des organismes limivores ou prédateurs (des annélides), des 

crustacés et d’autres arthropodes (Hantzschel, 1975 ; Pemberton et Frey, 1984 ; Keighley et 

Pickerall, 1997 ; Gouramis et al., 2003), ou des organismes benthiques vagiles (Buatois et 

Mangano, 2003). 

Le Palaeophycus est rapporté dans tous les environnements sédimentaires continentaux et 

marins d’offshore (Pemberton et Frey, 1982 ; Uchman, 1995 ; Keighley, et Pickerill, 1995 ; 

Ekdale et al., 2007 ; Hofmann et al., 2011 ; Mayoral et al., 2013 ; Buatois et Mángano, 2011). 

Il est rapporté depuis le Cambrien jusqu’à l’actuel (Pemberton et Frey, 1982). 

- ?Phycodes Richter, 1850  

Matériel : (Fig. III-13-E) 

Description et interprétation : 

Cet ichnofossile est récolté dans l’ensemble supérieur de la formation des Argiles de Faïdja. 

Il s’agit d’une trace horizontale branchue, arboriforme, en éventails formée d’un terrier princi- 
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Fig. III-13 : Traces fossiles de la série étudiée : A et C- Palaeophycus (A de la formation des Grés de 
Sidi Saâdoun, C de la formation des Argiles de Faïdja) ; B- Palaeophycus et Thalassinoïdes dans 
l’ensemble inférieur de la formation des Argiles de Faïdja  ; D- Nereites missouriensis,  Palaeophycus 

Planolites et Thalassinoïdes dans l’ensemble supérieur de la formation des Argiles de Faïdja; E- 
Planolites et Thalassinoïdes dans l’ensemble supérieur de la formation des Argiles de Faïdja; F- 
Palaeophycus et Thalassinoïdes dans l’ensemble supérieur de la formation des Argiles de Faïdja ; G- 

?Phycodes dans les grés de l’ensemble supérieur de la formation des Argiles de Faïdja ; 

H- Phycosiphon dans l’ensemble inferieur de formation des Argiles de Faïdja. (Nm : Nereites 

missouriensis, Pa : Palaeophycus, Pl : Planolites,  Th : Thalassinoïdes). 
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pal de 1,5 à 3 mm de diamètre, qui se ramifie en courtes branches de quelques millimètres de 

long et de diamètre. Certaines formes montrent des branches principales qui se bifurquent à de 

nombreuses branches secondaires. Ces derniers sont produits par des actions successives de 

l’organisme responsable qui déserte le terrier principal après chaque formation de branches. 

L’ichnofossile Phycodes est interprété comme une trace d’activité de nourriture 

(fodinichnia) (Han et Pickerill, 1994), attribuée à des annélides (Seilacher, 1955 ; Fillion et 

Pickerill, 1990), des crustacés (Muñiz, 1998 ; Miller, 2001 ; Schlirf, 2003) ou des Pennatulidaes 

(des polypiers) (Singh et al., 2008), où le producteur forme répétitivement des tunnels à partir 

de son habitat permanent pour l’exploitation active des ressources alimentaires à l’intérieur du 

sédiment (Muñiz, 1998). Le Phycodes est un indicateur des environnements marines variés : 

peu profond (Seilacher, 1964 ; Marintsch et Finks, 1982 ; Narbonne, 1984), pente (Narbonne, 

1984), notamment l’ichnofaciès à Cruziana.  

- Phycosiphon Fischer-Ooster, 1858 

Matériel : (Fig. III-13-F) 

Description et interprétation : 

Cette trace est observée dans l’ensemble inferieur de la formation des Argiles de Faïdja. Elle 

correspond à des petits terriers en forme de U, de quelques centimètres de long et quelques 

millimètres de large, légèrement redressés, orientés parallèlement à la stratification, souvent 

préservés à la surface sommitale des bancs à granulométrie fine.  

Le Phycosiphon est attribué à l’activité des organismes vermiformes limivores (Seilacher, 

2007), qui colonisent un sédiment bien oxygéné après un évènement turbiditique (Narbonne, 

1984 ; Wetzel et Uchman, 2001 ; Schlirf, 2003 ; Mikuláš et al., 2004 ; Uchman et al., 2004 ; 

Rodriguez-Tovar et al., 2014). Il est aussi signalé dans l’environnement de front deltaïque (e.g., 

Bann et al., 2008 ; Carmona et al., 2009 ; Buatois et al., 2012). 

- Planolites Nicholson, 1873 

Matériel : (Fig. III-13-D, E) 

Description et interprétation : 

Cet ichnotaxon est observé de la formation des Argiles de Faïdja. Il s’agit d’un terrier simple, 

rectiligne, rarement méandriforme, cylindrique, horizontal, de quelques millimètres de diamètre 

et de 3 à 4 cm de long, orienté sub-horizontalement ou légèrement oblique par rapport à la 
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stratification, dont le remplissage est différent de l’encaissant ce qui le rend différent du terrier 

Palaeophycus. Il est préservé à la semelle des niveaux gréseux.  

Cet ichnogenre est considéré comme le résultat du déplacement d’un organisme vermiforme 

exploitant les éléments nutritifs dans la partie superficielle du sédiment softground (Bromley, 

1996 ; Hantzschel, 1975 ; Pemberton et Frey, 1982 ; Frey et Howard, 1985, 1990 ; Fillion et 

Pickerill, 1990 ; Uckman, 1995) ou des suspensivores qui recolonisent le substrat pendant la 

période post-tempête (e.g., Wu, 1982 ; Clausen et Vilhjàlmsson, 1986 ; Vossler et Pemberton, 

1988). L’ichnofossile Planolites est observé dans des environnements divers, marins et 

continentaux (Häntzschel, 1975 ; Rodriguez-Tovar et Uchman, 2004). Dam (1990) attribue 

cette trace 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. 

- Protovirgularia dichotoma M’Coy, 1850 

Matériel : (Fig. III-11-D) 

Description et interprétation : 

Protovirgularia dichotoma est rarement observée dans les grés de l’ensemble inferieur de 

formation des Argiles de Faïdja. Il s’agit d’une trace horizontale, bilobée, courbée, composée 

le plus souvent par des côtes bi-serrées, avec une symétrie bilatérale séparée d’un microsillon 

central, préservé en épirelief des bancs gréseux 

L’ichnoespèce Protovirgularia dichotoma est interprétée comme une trace de locomotion 

(Repichnia) et nutrition (Fodinichnia) attribuée à des bivalves (Seilacher et Seilacher, 1994) ou 

des annélides (Sehlirf, 2000). Elle peut également indique des environnements marins très 

variés (Mángano et al., 2002). 

- Scalarituba Weller, 1899 

Matériel : (Fig. III-14-A et B) 

Description et interprétation : 

Cet ichnofossile est récolté dans l’ensemble supérieur de la formation des Argiles de Faïdja, 

parfois associé avec Neonereites biserialis (Fig. III-14-A). C’est une trace serpenti-forme en 

méandre, orientée horizontalement et qui s’allonge sur une distance de 10 cm, et quelques 

millimètres de diamètre. Elle est préservée en position hypoichniale, avec des crêtes transvers- 
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Fig. III-14 : A- traces fossiles Scalarituba (Sc) et Neonereites biserialis (Nn.b) dans les grés de 
l’ensemble supérieur de la formation des Argiles de Faïdja ; B- détail du carré rouge dans la photo A ; 
C- Ichnotaxon Thalassinoides preservés en hyporelief dans la partie sommitale de formation des 

Calcaires du Nador ; D- à H- Ichnofossile Zoophycos de formation des Calcaires du Nador. (Z : 

Zoophycos ; Ch : Chondrites intricatus ; Pa : Polaeophycus ; TM : Tube Marginal).  
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ales appelées aussi crêtes scalariformes qui sont diagnostiques de Scalarituba, et apparaissent 

comme des sacs en ménisque (meniscate packages) mal conservés en raison des facteurs 

d’érosion. Ces derniers sont remplis de sédiment qui est composé de la même lithologie que la 

roche encaissante.  

L’ichnofossile Scalarituba est interprété comme une trace d’alimentation (fodinichnia,) où 

l’organisme a rempli son terrier derrière lui lors qu'il se déplaçait à travers les sédiments 

(Conkin et Conkin, 1968). C’est une forme eurybathique et cosmopolite trouvée dans des 

profondeurs intermédiaires et dans des faciès de mer profonde (Chamberlain, 1977). 

- Thalassinoïdes Ehrenberg, 1944  

Matériel : (Fig. III-13-B, D, E, F ; Fig. III-14-C) 

Description et interprétation : 

Cet ichnotaxon est observé dans les formations des Calcaires du Nador et les Argiles de 

Faïdja. Il s’agit d’un terrier horizontal, branchus, en forme de Y et/ou T, constitué de segments 

formant un angle de 30° à 40° et un diamètre est de 0.5 à 2 cm. Les parois sont aplaties et la 

nature du remplissage est identique à l’encaissant. Thalassinoïdes est interprété comme un 

terrier combiné d'alimentation et d'habitation (e.g., Frey et al., 1984 ; Ekdale, 1992 ; Myrow, 

1995 ; Buatois et al., 2002 ; Buatois et al., 2017), produit par animal crustacé (Frey et al., 1984 

; Savrda, 1992 ; Knaust, 2017), ou par animal vermiforme (Knaust et Dronov, 2013).  

Les Thalassinoïdes sont particulièrement typiques des dépôts marins peu profonds 

(Mángano et Buatois, 1991) et se produit dans les sédiments soft à firm de l’environnement 

oxygéné à énergie faible à moyenne. Ils appartiennent probablement aux ichnofacies à Cruziana 

(MacEachern et al., 2007) mais également été observés dans les dépôts marins profonds 

(Uchman 1995 ; Kim et al., 2002). 

- Zoophycos Massalongo, 1850 

Matériel : (Fig. III-14-D, E, F, G, H) 

Description et interprétation : 

Cet ichnotaxon est observé en abondance dans la formation des Calcaires du Nador où ils 

sont bien développés, atteignent 0,45m de large et une pénétration significative dans le sédiment 

(environ 0,10m). Il se présent généralement en forme-J complexe, hélicoïdale, correspond au 
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morphotype B d’Olivero (2003). Les lamelles primaires et secondaires sont bien apparues, 

cernées par un tube marginal avec un apex pointu vers le haut (Fig. III-14-G, H), pour donner 

une structure développée de façon radiale, spiralée, où l’apex est situé au centre. Des fois il est 

associé à Chondrites (Fig. III-14-D, E) ou avec Palaeophycus (Fig. III-14-F). 

Les Zoophycos sont interprétés essentiellement comme une trace d'alimentation 

(Fodinichnia) (Seilacher, 1953 ; Ekdale et al., 1984 ; Bromley, 1996) d’un organisme 

détritivore (Kotake, 1989 ; Löwemark et al., 2004) et/ou limnivore (Wetzel et Werner, 1981 ; 

Ekdale et Lewis, 1991 ; Löwemark et al., 2004 ; Olivero et Gaillard, 2007), où il sonde dans le 

sédiment afin d’exploiter la matière nutritive. Certains auteurs considèrent le Zoophycos 

comme une trace de Chimiosymbioses (Chemichnion) (e.g., Gong et al., 2007, 2008), d’autres 

les considèrent comme une trace de jardinage (= gardening) (Bromley, 1991 ; Fu et Werner, 

1995 ; Bromley et Hanken, 2003 ; Löwemark et al., 2004 ; Gong et al. 2008), ou une trace de 

dépotoir (= refuse dump) (Bromley, 1991 ; Bromley et Hanken, 2003 ; Löwemark et al., 2004) 

sans connaître l’organisme responsable. Durant le Jurassique, l’organisme producteur des 

Zoophycos a migré vers les dépôts profonds de pente (Olivero, 2003 ; Zhang et al., 2015) se 

développant en plusieurs morphotypes. Ceci est peut-être dû aux conditions de paléobiotope. 
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CHAPITRE IX 

DISCUSSION ET CONCLUSION 

 

Les caractères lithologiques et faunistiques (ammonites et bélemnites) de la formation des 

Calcaires du Nador sont d’un environnement de type plateforme carbonatée, pélagique (sensu 

Tucker et Wright, 1990), dans sa partie externe jusqu’au haut de talus (dominance de biomicrite, 

texture mudstone à wackestone, présence des slumps) au cours du Callovien inférieur-moyen. 

Par conséquent, les dépôts micritiques nodulaires, de texture fine, mudstone, riche en faunes 

pélagiques (en particulièrement les ammonites) font évoque l’environnement de talus à tablier. 

La manifestation des fluides a été traduite par la formation des silex et calcaire noduleux. 

Au passage (limite) Callovo-Oxfordien, s’installe un bassin de type sillon avec des décharges 

turbiditiques (Formation des Grés de Sidi Saâdoun) à des structures sédimentaires 

hydrodynamiques (groove casts, flute casts, laminations diverses…) et structures de 

déformation synsédimentaire (SSDS) dans un contexte de cortège régressif (FSST = Falling 

Stage System Tract), à la suite d’une régression forcée liée à des mouvements distensifs, 

contribuant à l'élargissement et approfondissement (deepening-up) du sillon du Nador. Cette 

phase, au cours de laquelle se développent des séquences de cône détritique dans sa partie méso-

distale (dépôts de chenaux complexes et inter-chenaux et/ou inter-lobees) avec une avancée 

progressive vers le large (vers le Nord) du front d’une cône d’épandage (Benest et al., 1995, 

1997). Cette situation coïncide probablement avec une subsidence saccadée, active, liée à 

l'instabilité tectonique, favorisant l’enfoncement du bassin. En outre, la formation des lentilles 

décimétriques de calcaire noduleux qui surmontent des failles normales, synsédimentaires, 

témoigne d’une circulation (ou migration) ascendante de fluides riches en CO3
- à travers ces 

failles (Campbell, 2006). 

Par la suite, la mise en place des dépôts tempestites distales (mud tempestites) de l’ensemble 

inférieur de la formation des Argiles de Faïdja révéle un milieu d’offshore (Bourgeois et 

Leithold, 1984 ; Guillocheau et Hoffert, 1988 ; Mángano et al., 2005), suivi par des dépôts 

tempestites proximales, de l’ensemble supérieur, qui prennent de l’ampleur vers le sommet. 

Leur dynamique suggère nettement une diminution de profondeur (shallowing-up) passant vers 

un environnement oscillant entre l’offshore-transition à shoreface inférieur, avec un 

l’hydrodynamisme varié, et changements fréquents du régime de l’écoulement induisant des 

courants de densité (turbidites) à oscillation de vagues ou à écoulements géostrophiques (sensu 
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Myrow et Southard, 1996), et instabilité tectonique (présence des slumps et failles) contribuant 

à la cicatrisation du sillon Nador (Benest et al., 1997).  

Ensuite, une phase à tendance d’approfondissement aboutit à l’installation de niveaux 

carbonatés à faune pélagique, noduleux à pseudonoduleux, à biomicritiques, de texture 

mudstone à wackestone, Cette phase d’approfondissement est entrecoupée par des périodes de 

diminution de profondeur traduite par les arrivées silico-clastiques, en contexte de tempêtes 

proximales dans un environnement de shoreface inférieur. 

La mise en place des dépôts carbonatés, baignant dans les argiles, peut être liée ; i) à la 

circulation des fluides riches en CO3
- provenant d’une oxydation anaérobie du méthane et/ou 

ii) au CO2 résiduel issu de la méthanogenèse (Nyman et al., 2010 ; Oppo et al., 2015 ; Viola et 

al., 2015 ; Liang et al., 2016 ; Gay et Migeon, 2017), ou iii) par dissolution (décarbonatation) 

et recristallisation lors de la diagenèse (d’après Bjørlykke, 1973) sans exclure les sources 

marines ou météoriques (plateforme ouverte) sous contôle climatiques. En outre, Le passage 

d’une plateforme silico-clastique à une plate-forme carbonatée d’une mer ouverte peut-être 

expliqué par des changements paléogéographiques et paléoclimatiques dont l’impact est 

généralement capital sur le régime sédimentaire. 

Cette dynamique sédimentaire est en grande partie coordonnée avec les variations du niveau 

marin établis par Haq (2017). Elle conduit à création d’une diversité des traces d’activité 

biogénique qui traduit l’interaction faune-sédiment, dont l’intensité et la répartition spatio-

temporelle des assemblages des traces fossiles sont variées (Fig. II-15 et Fig. II-16) tout est 

dépond sur les facteurs de contrôle résultant des fluctuations des paléoenvironnements de la 

marge ouest-téthysienne au cours de cette époque. 

Le premier ichno-assemblage est distingué par l’abondance des Zoophycos avec présence 

des Chondrites, qui caractérise des environnements à conditions d'énergie extrêmement basses, 

où un faible taux de sédimentation et une moindre érosion ont prévalu (Patel et Patel, 2015). 

Cet ichno-assemblage indique une exploitation d'un substrat soft à firm, très riche en matière 

nutritive et des conditions appauvries en oxygène sous l'interface eau-sédiment. 

Le deuxième ichno-assemblage est matérialisé par la présence des Zoophycos et d’autres 

traces typiques d’un milieu aérobique, calme et riche en matière nutritive, indique une 

augmentation de l’oxygénation et un substrat soft à firm. Cet ichno-assemblage annonce 

l’approche d’ichnocénoses liées à l'oxygène (ORI) (Savrda et Bottjer, 1986, 1989a, 1989b, 

1994). 
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Le troisième ichno-assemblage est marqué par la présence des Nereites missouriensis 

Nereites isp. Palaeophycus, avec une faible intensité de bioturbation due à l’arrivé intense du 

matériel turbiditque par l’écoulement de courants de densité élevée, déclenché suite d’un 

déséquilibre gravitaire, favorisant la disparition des traces fossiles et étouffement des organisme 

bioturbateurs. Cet ichno-assemblage indique un substrat oxygéné, riches en matière nutritive.  

Le quatrième ichno-assemblage est distingué par la présence des traces Neonereites 

biserialis, Neonereites uniserialis, Helminthopsis, Palaeophycus, Nereites isp., de substrat 

oxygéné, riches en matière nutritive, à énergie hydrodynamique relativement faible, favorisant 

la colonisation par des organismes opportunistes, en relation avec les arrivées terrigènes riches 

en matière nutritive lors des périodes d'instabilités tectoniques. L’arrivée soudaine de ce 

matériel silico-clastique favorise la préservation des traces d’activités animales sur le fond. 

Par ailleurs, la présence de calcaire noduleux qui surmontent des failles normales 

synsédimentaires serait liée à la décomposition des hydrates de méthane synchronisé avec un 

choc sismique induisant des instabilités de pente responsable des décharges turbiditiques 

(McIver, 1982 ; Bouriak et al., 2000 ; Dickens et al., 1995 ; Katz et al., 1999 ; Maslin et al., 

2010). 

Le cinquième ichno-assemblage est matérialisé par la dominance des traces fossiles 

pascichnia avec la présence d’autre traces (Chondrites, Phycosiphon, Ophiomorpha nodosa, … 

; Fig. II-15 ; Fig. II-16) attestant une oxygénation des fonds et des eaux interstitielles 

relativement faible (présence des Chondrites, Bromley et Ekdale, 1986 ; Savrda et Bottjer, 

1986, 1989a, 1989b ; Uchman, 1995 ; Tchoumatchenko et Uchman, 2001) mais calme avec un 

apport nutritif faible (Wetzel et Uchman, 1998a ; Seilacher, 1977 ; Miller, 1991) avec 

colonisation par des organismes opportunistes exploitant vraisemblablement les arrivées 

terrigènes riches en matière nutritive. 

Le sixième ichno-assemblage est caractérisé par la présence des traces typiques des eaux 

marines profondes à énergie faible, attestant des substrats le plus souvent de type softground, 

oxygéné et riche en matière nutritive. Les données sédimentologiques indiqueent un milieu 

dépôt de plateforme externe balayée de temps en temps par les tempêtes. Ça ne peut être 

s’expliquer que par la disponibilité des conditions et des facteurs paléoécologiques similaires à 

leur environnement originel dans la plateforme étudiée, malgré ils sont temporaires. 
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Fig. III-15 : Distribution des traces fossiles, ichnofaciès et environnements des dépôts de la série 
jurassique (passage Doggr-Malm) étudiée 
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Fig. III-16 : Modèle de la distribution des ichnoassemblages, ichnofaciès et environnements de dépôt de 
la série jurassique (passage Doggr-Malm) étudiée. (Les cartes paléogéographiques d’après les travaux 
de Scotese, 2014b). LAVT : Limite d’Action des Vagues de Tempêtes ; LAVBT : Limite d’Action des 
Vagues de Beau Temps. 
 

 



H. Limam – Thèse Université Oran 2 – 2022 

 

172 
 

Le septième ichno-assemblage est marqué par la présence des traces fossiles typiques des 

dépôts aérobiques, dans des milieux marins à énergie faible à modérée caractérisés par 

l'accumulation de matière organique nutritive sur un substrat firm. Par conséquent, cet ichno-

assemblage est caractérisé par la présence des terriers épi-, hypo- et endichnia à faible 

profondeur (shallow-tier) reflétant une augmentation de l'enfouissement, d’un apport de matière 

nutritive et d'oxygène, causé par les tempêtes. 

De cette distribution des traces fossiles, ainsi que de leurs ichno-assemblages et l’intensité, 

nous distinguons les trois ichnofaciès seilacherien (Seilacher, 1967) (Fig. III-15) suivant ; 

Ichnofaciès à Zoophycos pour la formation des Calcaires du Nador regroupant les deux 

premiers ichno-assemblages. Il matérialisé par la dominace des Zoophycos en association avec 

des Chondrites, Polaeophycus, Neonereites uniserialis et ?Hormosiroidea, tout en montre une 

évolution bathycroissante. 

Ichnofaciès à Nereites attribué pour la formation des Grés de Sidi Saâdoun et la partie basale 

de la formation des Argiles de Faïdja, regroupe le troisième et quatrième ichno-assemblages, 

en contexte d’approfondissement (augmentation bathymétrique). 

Ichnofaciès à Cruziana dans sa partie distale est attribué pour l’ensemble inférieur de la 

formation des Argiles de Faïdja, par l’association de cinquième et sixième ichno-assemblages. 

Cette association est classiquement considérée comme typique de l’ichnofaciès à Nereites et 

indiquerait une bathymétrie assez importante (Seilacher, 1967 ; Uchman, 1995 ; Wetzel et al., 

2007). Néanmoins, le caractère sédimentologique (présence des faciès de tempestites distales), 

exclut l’ichnofaciès à Nereites. On peut plutôt penser à une plateforme distale de type offshore 

à offshore-transition correspondant à l’ichnofaciès à Cruziana dans sa partie la plus distale. 

Finalement, la convergence des données ichnologiques et sédimentologiques l’ensemble 

supérieur de la formation des Argiles de Faïdja plaide en faveur d’un ichnofaciès à Cruziana 

dans sa partie méso-proximale pour cet intervalle, tout en illustrant une bathydécroissance du 

milieu de dépôt. 

En générale, le taux de bioturbation est largement lié à l’instabilité du substrat et sa texture 

(dureté de substrat), le taux de sédimentation, le taux d’oxygénation, la disponibilité de la 

matière nutritive et une forte énergie qui détruit les traces fossiles. En effet, les dépôts 

événementiels sont caractérisés par des formes pré et post-dépositionnelles. Cette variation des 
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facteurs de contrôle est probablement expliquée à par des variations climatiques et tectono-

eustatiques à l’échelle de la marge ouest-téthysienne comme établit par Haq (2017). 

Pour en conclure, l’étude des traces fossiles dans les deux coupes montre que la distribution, 

la répartition spatio-temporelle des ichnotaxons inventoriés, ainsi que leurs intensités de 

bioturbation, sont liées à l’évolution et radiation biologique, à l’image des extinctions et des 

renouvellements de faunes (crises biologiques) en relation avec les conditions abiotiques (e.g., 

bathymétrie, énergie hydrodynamique, apport nutritif, qualité du substrat, température, 

oxygénation…) de paléobiotopes soumis aux fluctuations du niveau marin, l’apport 

sédimentaire, la tectonique et le climat lors de l'évolution des bassins au cours du temps 

géologiques. Par conséquent, l’absence des faciès Black Shales et la pyrite témoignant à des 

évènements anoxiques dans la coupe de Sidi Saâdoun évoque plutôt un milieu oxygéné (en 

connexion avec la mer Téthys). En revanche, l’abondance de ces faciès dans la coupe km30 

indique un milieu relativement confiné exposé à une forte accumulation de matière organique 

témoignant d’évènements anoxiques à valeur de repères stratigraphiques (e.g., bio-évènements) 

durant le Dévonien. 

En plus, les traces fossiles Graphogliptydaes, par leur association caractérise généralement 

les systèmes sédimentaires turbiditiques de type flysch, qui nécessitent un environnement à 

énergie hydrodynamique relativement faible (Seilacher, 1967 ; Wetzel et al., 2007 ; Wetzel et 

Uchman, 2012 ; Bendella, 2012 ; Bendella et Ouali Mehadji, 2014). Ils ont aussi rapporté dans 

les dépôts marins peu profonds, inhabituels (e.g., Hantzpergue et Branger, 1992 ; Bendella et 

al., 2011). Dans le secteur Sidi Saâdoun, leurs faibles intensités plaident en faveur de conditions 

paléoécologiques défavorables (Ekdale, 1988 ; Uchman, 1995).  

Sur le plan diagénétique, aucune texture carbonatée n’a été observée au tour des parois des 

terrier récoltés dans les deux coupes étudiées comme signalé ailleurs par Sun et al. (2020). En 

effet, l’intensité des terries ainsi que leurs remplissages peuvent influer directement sur le 

comportement pétrophysique et/ou biogéochimique des sédiments. 
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Tableau III-2 : Tableau récapitulatif des principaux marqueurs de la migration des fluides et leurs 
origines dans les dépôts de la série jurassique (passage Doggr-Malm) étudiée 

Origine 
 

Les marqueurs 

de la migration  
des fluides 

Biologique Sédimentologique Structurale 

C
on

cr
ét

io
ns

 C
ar

bo
na

té
s 

Concrétions nodulaires 
aux sommet de Fm 

Calcaires du Nador (Fig. 
III-7-F, G) 

X X  

Concrétions Silceuses 
(Silex) Fm Calcaires de 

Nador (Fig. III-7-D) 
 X  

Concrétions ellipsoïdales 
base de Fm Sidi Saâdoun 

(Fig. III-8-A) 
 X  

Concrétions nodulaires 
aux sommet de Fm Grés 
de Sidi Saâdoun (Fig. III-

8-B, C) 

 X X 

Concrétions ellipsoïdales 
(Fig. III-8-D, E) base de 
l’Ensemble supérieur de 

Fm Argile de Faïdja 

 X X 

Concrétions stratiformes 
(Fig. III-8-F, H ; Fig. III-
12-G) Ensemble supé-
rieur de Fm Argile de 
Faïdja 

X X  

Biturbation (Terriers) X 
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Le sujet de thèse se rattache à la thématique ‶impact de bioturbation sur l’évolution 

diagénétique des dépôts sédimentaires, en relation avec la circulation des fluides et la 

biogéochimie du sédiment″. Il avait pour principal objectif d’étudier, d’éclaircir, d’améliorer et 

de développer la compréhension de la relation entre la bioturbation et ses processus dans les 

sédiments, et la part des fluides dans la bioturbation, pour comprendre les effets de l'activité 

biologique sur le sédiment et leurs effets sur l’évolution diagénétique des roches. Il peut 

appuyer les raisons pour lesquelles les études de bioturbation doivent être intégrées dans les 

études de caractérisation des réservoirs bioturbés. Le travail s’appuie sur : i) une synthèse 

bibliographique, ii) des observations de terrain, iii) l’étude des traces fossiles complété par une 

analyse sédimentologique des faciès. Au terme de cette recherche, les conclusions font appels 

à plusieurs approches qui se résument comme suit : 

I. Rappel des Résultats Lithostratigraphiques, Sédimentologiques, et Ichnologiques : 

a. Dévonien : 

Dans la Vallée de Saoura (Ougarta, Sahara Algérien nord-occidental), la série dévonienne 

étudiée comporte le sommet de la Formation de Teferguenit et la Formation du Chefar el 

Ahmar, caractérisées par une sédimentation pélagique à hémipélagique, interrompue par 

quelques intercalations sableuses, et enfin la Formation des Argiles de Marhouma, dominée par 

des argiles alternant avec des passées centimétriques de grès fins à termes de séquences de 

Bouma (1962). Cette série est accompagnée par des structures de déformation synsédimentaire 

(failles, slumps…) avec des épisodes de calcaires pseudo-noduleux à noduleux, communément 

appelés calcaires griottes (Frasnien Ib, Famennien III à V) et calcaires pseudo-griottes 

(Givétien). L’environnement évolue depuis une rampe méso-dsitale (Emsien à Eifélien) jusqu’à 

la partie distale (Givétien) passant vers un talus à tablier (slope apron) au Frasnien, puis vers 

un bassin de type ombilic au Famennien II, talus à tablier (Famennien III à V), et enfin vers 

bassins de type sillon à bouffées turbiditiques au Famennien VI. La mise en place des faciès est 

liée à précipitation des carbonates sous la limite d’action des tempêtes balayée épisodiquement 

par des vagues internes en contexte extra-tempestite (au Givétien) suite à la transgression 

majeure sur la marge nord-Gondwana, amorcée à l’Emsien terminal pour atteindre son 

maximum au Frasnien basal. Cet épisode souligne, dans la Saoura, le début de une phase 
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d’homogénéisation des faciès (marno-calcaires), accompagnée à épisodes hydrothermales de 

faible ampleur (Mekkaoui, 2015 ; Mekkaoui et al., 2017) et réchauffement climatique (Suttner 

et al., 2021), et des flux turbiditiques (au Famennien VI) associent à des structures de 

déformation synsédimentaire contrôlée par des variations tectono-eustatiques et climatiques 

responsables sur la répartition verticale des différents dépôts et bioévénements repérés par 

Maillet et al. (2013), Tandjaoui-Arif (2014) et Mahboubi (2015). 

L’étude ichnologique de ces formations révèle la présence de plusieurs ichnotaxons qui 

correspondent généralement à des traces de nourriture, d’habitat, de pacage, d’élevage 

complexes et de repos dont leur association montre deux ichnofaciès différents : ichnofaciès à 

Cruziana et à Nereites. L’intensité de bioturbation et la distribution de ces traces fossiles ainsi 

que leurs assemblages sont variables. Cette différenciation peut être expliquée par une 

fluctuation dans les conditions paléoenvironnementales. En effet, ces traces fossiles encadrent 

toujours les bioévénements et sont rares à absents durant les phases de crises biologiques 

enregistrées au cours de cette époque.  

b. Passage Dogger-Malm (Callovo-Oxfordien) 

Dans les Monts du Nador (Domaine pré-atlasique, Algérie nord-occidental), le passage 

Dogger-Malm (Callovo-Oxfordien), dans le secteur de Sidi Saâdoun est représenté par la 

superposition de trois formations : Calcaires du Nador à caractère carbonaté à silex, Grés de 

Sidi Saâdoun à caractère silico-clastique montrant des termes de séquences de Bouma (1962) 

et enfin les Argiles de Faïdja à sédimentation mixte dominée par les silico-clastiques. Cette 

série est marquée par la présence des concrétions carbonatées, souvent associées à des structures 

de déformation synsédimentaire (failles synsédimentaires, slumps…). 

Les différents résultats, acquis de l'analyse sédimentologique montrent : (i) un 

environnement de plateforme externe à haut de talus pour la formation des Calcaires du Nador, 

(ii) un cône détritique en position méso-distale pour la Formation des Grés de Sidi Saâdoun et 

la partie basale de la Formation des Argiles de Faïdja, (iii) une plateforme mixte ouverte s’étale 

de l’offshore à shoreface inférieur avec une évolution bathydécroissante pour le reste de série. 

La dynamique sédimentaire de mise en place peut s’expliquer par la précipitation des 

carbonates dans un milieu marin ouvert, faible énergie, pour La Formation des Calcaires du 

Nador (Callovien inferieur-moyen), suivie par de petites décharges gréseuses par l’édification 

d’un cône détritique de la Formation des Grés de Sidi Saâdoun, liée à des mouvements distensifs 
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qui ont largement contribué à l’approfondissement de sillon du Nador pendant le passage 

Callovo-Oxfordien. Enfin, l’installation d’une plate-forme profonde à rares faunes pélagiques 

sous influence combinée de tempêtes et de bouffées turbiditiques, interrompue par des épisodes 

à conditions hydrodynamiques faibles à nulles, lors de dépôts des calcaires micritiques 

intercalés dans la Formation Argiles de Faïdja. Le passage d’une plate-forme silico-clastique à 

une plate-forme carbonatée sous-entend des changements paléogéographiques et 

paléoclimatiques à influences directes sur le régime sédimentaire.  

Les données ichnofaciologiques, recueillies de cette série, montrent la présence 

d’ichnotaxons correspondant généralement à des traces de nourriture, d’habitat, de pacage et de 

repos. L’intensité de bioturbation est faible à modérée et leurs distributions ainsi que leurs 

assemblages sont variables, et associées en trois ichnofaciès : ichnofaciès à Zoophycos pour la 

Formation des Calcaires du Nador, ichnofaciès à Nereites pour la Formation des Grés de Sidi 

Saâdoun et la partie basale de Formation des Argiles de Faïdja, et ichnofaciès à Cruziana pour 

le reste de série. La répartition spatio-temporelle des traces fossiles explique une fluctuation 

bathymétrique due probablement aux variations du niveau marin relatif et instabilité tectonique 

synsédimentaire, enregistrée durant le Callovo-Oxfordien sur la marge ouest-téthysienne. 

Au sein des deux séries étudiées, des structures d’émission de fluides d’origines différentes 

(biologique, sédimentologique et structurale) sont présents ; les structures d’échappement et/ou 

suintement de fluides, les cône-in-cône, les communautés faunistiques, des pyrobitumes et/ou 

migrabitumes, des minéraux authigénique (e.g., nodules de pyrite) et des concrétions de forme 

et de tailles différentes (tubulaires, nodulaires, stratiformes, lenticulaires…). La convergence 

des structures d’émission de fluides, par leur extension et l’emplacement géographique nous 

permet de supposer l’existence des marqueurs de migration et l’expulsion des fluides comme 

des pockmarks et failles polygonales qui conduiraient à la genèse de concrétions à proximité de 

ces structures. Cette hypothèse ne peut être confirmée que par des technologies modernes (e.g., 

méthodes géophysique).  

Dans les deux cas étudiés, des concrétions carbonatées sont observées au sein des cortèges 

sédimentaires transgressifs. On pense qu’elles ont été formées à une profondeur 

d'enfouissement faible, au niveau de la zone de méthanogenèse, où se dégrade la matière 

organique enfouie (revoir la Figue I-11) par une interaction biosédimentaire, ou par 

précipitation d’un ciment micritique suite à la circulation d’un fluide riche en CO3 entre les 

particules des sédiments encaissants. Par conséquent, les concrétions tubulaires et nodulaires 
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associées aux failles normales et aux structures d'instabilité synsédimentaire (failles, slumps, 

structure d’échappement de fluides) indiquent la migration ascendante des fluides alors que les 

concrétions carbonatées stratiformes et nodulaires, parallèles au plan de stratification des argiles 

encaissantes, peuvent être liées à un écoulement latéral des fluides.  

Particulièrement, les phénomènes diagénétiques proposées aboutissant à la formation des 

concrétions carbonatées y compris ; i) la dissolution/recristallisation, ii) la biominéralisation 

associé à la bioturbation et remaniement, avec certainement une oxydation anaérobie du 

méthane (AOM) ou d’autre produits d’hydrocarbure (par exemple le pétrole brut) migre à 

travers la porosité primaire ou celle générée par la bioturbation, iii) les mécanismes 

microtectoniques (fragmentation et/ou boudinage) associé à hydrothermalisme de faible 

ampleur (dû à un magmatisme discret) liée à la province magmatique large (LIP) (voir Ernst et 

al., 2021) n’est pas encore bien connue, mais les instabilités tectoniques contribuant à la 

physiographie du bassin d’Ougarta et sillon du Nador peuvent être corroborer ça. En effet, 

l’association des faunes pélagiques et benthiques (précitée dans les parties II et III), nous 

laissent de supposer une acidification locale des eaux (Gattuso et Hansson, 2011 ; Bertrand et 

al., 2015) due à concentration d’ion H+ lors des réactions diagenétiques secondaires. Le 

nanisme de certains spécimens peut-être le résultat d’une intoxication et mort collective des 

organismes suite d’une richesse locale en H2S et/ou CH4 (e.g., Isozaki, 1997 ; Pruss et al., 2006 

; Knoll et al., 2007 ; Retallack et Jahren, 2008 ; Mata et Bottjer, 2011 ; Grasby et al., 2013 ; 

Loope et al., 2013 ; Lehrmann et al., 2015 ; Kershaw, 2015 ; Xiang et al., 2016) pouvant 

conduire à des conséquences paléoécologiques (e.g., bio-évènements). 

II. Relations Ichnofossiles et Facteurs de Contrôles 

Les résultats ichnologiques obtenue dans les deux coupes étudiées (notamment 

l’ichnoassemblage, l’ichnofaciès et même de point de vu ichnofabrique) montrent que la 

distribution et répartition des ichnotaxons inventoriés ainsi que leurs intensités sont liées à 

l’évolution et radiation biologique, même les extinctions et les renouvellements de faunes 

(crises biologiques) au cours du temps géologiques. 

D’un autre côté, la confrontation des données obtenues de différentes analyses, permettent 

définir un ensemble de caractères (la bathymétrie, l’hydrodynamisme, la nature du substrat, et 

l'apport nutritif (lui-même en relation avec la variation du niveau marin relatif), température 

des eaux et celles des premiers décimètres sous l’interface eau-sédiment) qui sont sous 
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influence du climat et des événements thermiques (hydrothermalisme) qui expliquent 

l’évolution et la répartition spatio-temporelle des traces fossiles au cours des temps 

géologiques. En plus de ces facteurs suscités, l’oxygénation du fond et des eaux interstitielles 

permettront une meilleure compréhension de la distribution des ichnofossiles, ce qui aidera à la 

reconstitution des conditions redox. Par ailleurs, les organismes responsables de la bioturbation 

par la bioirrigation et/ou la bioadvection pompent l’eau oxygénée dans les terriers, créant des 

conditions défavorables pour la répartition verticale des processus biogéochimiques au cours 

de la diagénèse. En effet l’abondance des faciès Black Shales et la pyrite témoignent 

d’évènements anoxiques temporaires dans la coupe km30, dans un milieu relativement confiné, 

exposé à une forte accumulation de matière organique. En revanche, l’absence de ces faciès 

dans la coupe de Sidi Saâdoun évoque plutôt un milieu oxygéné.  

En outre, la minéralisation sélective des traces fossiles par la pyrite, et/ou carbonate passe 

par médiation bactérienne dans des micro-environnements organiques, développés à l'intérieur 

ou le long des marges des structures biogéniques (revoir la Figure I-7 et Figure I-8). Néanmoins, 

aucune texture carbonatée n’a été observée au tour des parois de terriers récoltés dans les deux 

coupes étudiées comme signalé ailleurs par Sun et al. (2020).  La présence des granules de 

pyrite en association avec Chondrites à petite taille (et absence des Zoophycos) pourrait 

témoigner de l’anoxie dans les sédiments (Bromley et Ekdale, 1984) où se réalisent des 

conditions relevant de la zone de la réduction des sulfates.  

L’hétérogénéisation des sédiments par la bioturbation peut occulter toutes les structures 

physiques primaires (pores) aux cours de la diagenèse précoce. Il en ressort que la bioturbation 

peut détériorer ou améliorer les voies de perméabilité des fluides par son remplissage, et aussi 

par l’intensité de la bioturbation (revoir la Figure I-9 et Figure I-10). 

Finalement, l’étude et compréhension de bioturbation et ses effets peuvent contribuer à 

définir de nouveaux horizons de recherche avec des passerelles vers d’autre études 

(sédimentologique, géophysique, géochimique, diagraphique…), et offre une nouvelle vision 

et plusieurs implications concernant le l’exploration et/ou la caractérisation des ressources 

d’hydrocarbures conventionnelles et non-conventionnelles (énergies fossiles ; e.g., Shale Gas, 

Shale Petroleum, Coalbed methane, ou actuelle ; Hydrates de méthane) en mesurant les 

propriétés pétrophysiques des faciès biogéniquement modifiés, ainsi le stockage du carbone 

issu de la matière organique enfouie dans les sédiments avant d'être minéralisée ou exposée à 

une bioturbation et/ou à des événements thermiques. 
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Dans le milieu marin, la distribution et l’association des traces fossiles sont traduites par des 

ichnofaciès (e.g., Seilacher, 1963, 1964, 1967 ; Frey et Pemberton, 1984 ; Bromley et Asgaard, 

1991) qui caractérisant des intervalles bathymétriques (Fig. IV-1), et expriment avec l’intensité 

de la bioturbation les conditions paléoenvironnementales des séquences sédimentaires. Le 

passage d’un ichnofaciès à un autre se produit suite à des changements dans des conditions de 

dépôts (biotiques et environnementaux) en relation avec les variations du niveau marin, la 

tectonique et l’apport sédimentaire. La plupart des contrôles directs (e.g., la cohérence du 

substrat, l'apport nutritif, l'énergie hydrodynamique, oxygénation, température…) varient 

parallèlement avec la profondeur de l'eau (Bromley et D’Alessandro, 1990 ; Bromley, 1990 ; 

Buatois et Mángano, 2011).  

 

 

Fig. IV-A : Modèle de la distribution des ichnoassemblages, ichnofaciès en fonction des facteurs de 

contrôles (Buatois et Mángano, 2011). (L.A.V.T : Limite d’Action des Vagues de Tempêtes ; 

L.A.V.B.T : Limite d’Action des Vagues de Beau Temps ; Z.M.O : Zone à Matière Organique ; I.E.S : 

Interface Eau-Sédiment). 

 

Le passage d’un ichnofaciès à un autre par ordre bathycroissant et/ou bathydécroissant (i.e. 

ichnofaciès à Skolithos vers ichnofaciès Cruziana et ainsi de suite ou en sens inverse), et en 

contexte de séquences transgressives et/ou régressives (comme le cas du passage de la 
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Formation des Calcaires de Nador à la Formation des Grés de Sidi Saâdoun), se fait par le 

changement des conditions des biotopes liés aux variations du niveau marin et l’apport 

sédimentaire. Ces variations induisent souvent des peuplements et donc des changements 

éthologiques de traces fossiles et mode de vie (déplacement, nutrition, habitat…) des 

organismes bioturbateurs. Ces comportements éthologiques sont fonction des propriétés 

physico-chimiques des sédiments superficiels (sous l’interface eau-sédiment), et résultent de 

périodes érosion/sédimentation, avec les émissions et/ou circulation des fluides interstitiels et 

 

 

Fig. IV-B : Modèle de la distribution des ichnoassemblages, ichnofaciès en fonction des facteurs de 

contrôles, dans le cas de sédimentation épisodique (évènementielle) génère des perturbations 

environnementales. (LAVT : Limite d’Action des Vagues de Tempêtes ; LAVBT : Limite d’Action des 

Vagues de Beau Temps). 
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diagenétiques de différentes origines (organique et/ou inorganique) à travers les pores primaires 

intergranulaires ou générées par la bioturbation. 

Le passage d’un ichnofaciès peu profond à autre profond tout en occultant (« saut ») un 

ichnofaciès intermédiaire (cas du passage de la Formation du Chefar el Ahmar à la Formation 

des Argiles de Marhouma) ou l’inverse (cas du passage de la Formation des Grés de Sidi 

Saâdoun à la Formation des Argiles de Faïdja) (Fig. IV-B) s’explique par une sédimentation 

épisodique liée à un évènement tectono-eustatique qui provoque un déséquilibre 

synsédimentaire et génère des perturbations environnementales. Ce changement favorise le 

déplacement de la faune suspensivore et détritivore de surface, avec possibilité de l’expansion 

des fluides épi-hydrothermaux à travers les accidents (e.g., failles, diaclases…) qui participent 

par la suite à l’édification de concrétions carbonatées ; Ceci en présence d’une faune 

eurytherme, chimiotrophe en chimiosymbiose avec possibilité de rencontrer des traces fossiles 

qui caractérisent un autre ichnofaciès et/ou environnement de dépôts original, et une faible 

intensité. 

III. RECOMMANDATIONS 

Ce travail aspire à contribuer en tout premier lieu éclaircir, améliorer et développer notre 

compréhension des relations entre la bioturbation avec leurs processus dans les sédiments et les 

fluides qui les traversent, par un inventaire des traces fossiles et l’évaluation leurs milieu de 

dépôt. Les résultats obtenus constituent un jalon supplémentaire vers le décryptage des 

interactions pouvant exister entre la bioturbation et les voies de passage des fluides conduisant 

à la précipitation subséquente de minéraux authigéniques. En guise de complément de ce 

travail, nous recommandons : 

•  Une étude minéralogique approfondie (DRX minéralogique) pour ressortir les processus et 

facteurs chimiques pouvant être significativement influencés par la bioturbation. 

•  Tenter de pousser les analyses géochimiques des isotopes stables (δ13C, δ18O, δD et δ34S…) 

et des Terres Rares (REE) pour comprendre le scénario diagenétique et déterminer la nature 

et les mouvements des fluides minéralisateurs. 

•  La géochimie organique mesure le Carbone Organique Total (COT). 

•  Enfin reconstruire par les méthodes d’intelligence artificiel les voies de passage et 

migration des fluides dans les sédiments bioturbés par les terriers récoltés dans les terrains 

étudiés. 
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Résumé 

Ce présent travail concerne l’étude des relations entre la bioturbation, les processus et les 
interactions avec les sédiments bioturbés et les fluides qui les traversent. Elle est basée sur 

l’analyse de deux coupes géologiques algériennes dont les positions stratigraphiques et 

paléogéographiques sont différentes ; km 30 (Saoura, Monts de l’Ougarta) et Sidi Saâdoun 
(Monts du Nador). 

Dans la Vallée de la Saoura (Ougarta, Sahara Algérien nord-occidental), la série dévonienne 

étudiée comporte le sommet de la Formation Teferguenit, la Formation Chefar el Ahmar et 

enfin la Formation des Argiles de Marhouma. L’agencement de différents faciès (des pélagites 

et hémipélagites, les turbidites) correspond à un environnement allant d’une rampe médiane 

(passage Emsien-Eifélien) jusqu’au bassin (Famennien). Les assemblages des traces fossiles 

inventoriés sont rattachés à deux principaux ichnofaciès ; à Cruziana et à Nereites avec une 

intensité de bioturbation faible à modérée. La combinaison de ces outils révèle qu’au cours de 

cette époque, le contrôle tectono-eustatique et les bioévènements majeurs ont un impact direct 

sur la répartition et l’assemblage des traces fossiles. 

Dans les Monts du Nador (Domaine pré-atlasique, Algérie nord-occidental), le passage 

Dogger-Malm (Callovo-Oxfordien) est représenté par superposition de trois formations : 

Calcaires du Nador à caractère carbonaté, Grés de Sidi Saâdoun à caractère silico-clastique et 

Argiles de Faïdja à sédimentation mixte dominée par les silico-clastiques. L’incompétence des 

faciès sédimentaires et l’association de traces fossiles inventoriés indiquent : (i) un 

environnement de plateforme externe à haut de talus correspond à l’ichnofaciès à Zoophycos 

pour la formation des Calcaires du Nador, (ii) une cône détritique dans sa position méso-distale 

coïncide avec l’ichnofaciès à Nereites pour la formation des Grés de Sidi Saâdoun et la partie 

basale de formation des Argiles de Faïdja, (iii) plateforme mixte ouverte s’étale de l’offshore à 

shoreface inférieur traduise typiquement un ichnofaciès à Cruziana avec une évolution 

bathydécroissante pour le reste de la série. Cette différenciation faciologique montre une 

intensité de bioturbation faible à modérée. 

Une étude comparative montre une évolution notable qui touche quelques ichnotaxons au 

cours du temps entre ces deux époques. Il en ressort que la répartition et l’intensité des traces 
fossiles sont régies par la nature des dépôts sédimentaires et également aux divers facteurs de 

contrôle ; biotiques (évolution et radiation biologique, les extinctions…) et abiotiques (e.g., 

bathymétrie, énergie hydrodynamique, apport nutritif, qualité de substrat, température, 

oxygénation…) soumis aux fluctuations du niveau marin, l’apport sédimentaire et tectonique 

lors de l'évolution des bassins. En effet, l’intensité des terriers ainsi que leurs remplissages 

peuvent influer directement sur le comportement pétrophysique et/ou biogéochimique des 

sédiments. Les informations apportées constituent un pas supplémentaire vers le décryptage des 

interactions pouvant exister entre la bioturbation et les voies de passage des fluides aux cours 

de la diagenèse précoce liées à la biominéralisation en rapport direct avec la biogéochimie de 

sédiment par la présence de la matière organique et/ou aux circulations des fluides diagénitiques 

y compris les eaux interstitielles marines, météoriques ou d’autre fluides hydrothermaux 

conduisent à la précipitation subséquente de minéraux authigéniques et formation des 

concrétions de géométrie et taille différentes observées au sein des deux sériées étudiées. 

Mots clés 

Algérie – Saoura – Monts du Nador – Dévonien – Callovo-Oxfordien – Environnement de dépôt 

– Ichnofaciès – Fluides. 



 

 
 

Abstract 
 

Bioturbation into Paleo-emission context of fluids in the Devonian series of 

Saoura (Algerian Sahara) and Jurassic (Dogger-Malm Transition) series of 

Nador Range (Pre-atlasic Trough): Inventory, interactions and implications 

This present work concerns the study of the relationships between bioturbation, processes 

and interactions with bioturbated sediments and the fluids that passing through them. It is based 

on the analysis of two Algerian geological sections whose stratigraphic and palaeogeographic 

positions are different; km 30 (Saoura, Ougarta Range) and Sidi Saâdoun (Nador Range). 

In the Saoura Valley (Ougarta Range, Northwestern Algerian Sahara), the studied Devonian 

series includes the upper part of Teferguenit Formation, the Chefar el Ahmar Formation and 

finally the Argiles de Marhouma Formation. The facies (pelagites and hemipelagites, turbidites) 

correspond to an environment ranging from a median ramp (Emsian-Eifelian Transition) to the 

basin (Famennian). The assemblages of inventoried trace fossils are ascribed to Cruziana and 

Nereites ichnofacies with low to moderate bioturbation intensity. The combination of these 

tools indicates that during this epoch, the tectono-eustatic control and the major bioevents have 

a direct impact on the repartition and assemblages of trace fossils. 

In the Nador Range (Pre-atlasic Trough, North-western Algeria), the Dogger-Malm 

Transition (Callovo-Oxfordian) is represented by superposition of three formations: carbonate 

of Calcaires du Nador Formation, silico-clastics of Grés de Sidi Saâdoun Formation and Argiles 

de Faïdja Formation which consists of mixed marine silicoclastic-carbonate sedimentation 

dominated by silicoclastics. The sedimentary facies, as well as the associated trace fossils 

content, point to: (i) distal shelf to high part of slope corresponds to Zoophycos ichnofacies for 

Calcaires du Nador Formation, (ii) mid-distal deep-sea fan coincides with the Nereites 

ichnofacies for the Grés de Sidi Saâdoun Formation and basal part of Argiles de Faïdja 

Formation, (iii) an open mixed shelf extending from the offshore to lower shoreface, typically 

reflecting Cruziana ichnofacies in bathydecreasing context for the rest of section. This 

faciological differentiation shows a low to moderate bioturbation intensity. 

A comparative study shows a significant evolution affects some ichnotaxa belong the time 

between these two epochs. It appears that the distribution and intensity of trace fossils are 

governed by the nature of sedimentary deposits and also by the various control factors; biotic 

(biologic evolution and radiation, extinctions…) et abiotic (e.g., bathymetry, hydrodynamic 

energy, nutrient supply, substrate type, temperature, oxygenation…) which were affected by 

sea level fluctuations, sedimentary input and tectonic during the evolution of basins. Indeed, 

the intensity of the burrows as well as their filling can directly influence the petrophysical 

and/or biogeochemical behavior of the sediments. The provided information constitutes a 

supplementary step towards deciphering the interactions that may exist between bioturbation 

and the fluids passageways during early diagenesis linked to biomineralization in direct relation 

with the biogeochemistry of sediment by the occurrence of organic matter and/or circulations 

of diagenetic fluids including marine pore-waters, meteoritic or other hydrothermal fluids lead 

to the subsequent precipitation of authigenic minerals and formation of concretions with 

different shape and geometry observed into the two studied series. 

Keywords 

Algeria – Saoura  – Nador Range – Devonian – Callovo-Oxfordian –  Depositional environement 

– Ichnofacies – Fluids. 



 

 
 

 ملخص 
 

ي سياق الانبعاث ا   تعكي  ل ا 
ي السلسلتي   ا م لل قديم  ل الحيوي ف 

الصحراء  )ساورة  لل ديفونية  ل وائع ف 
مالم( لجبال الناظور )منطقة ما قبل أطلس(: الجرد،  - الجزائرية( والجوراسية )انتقال دوقار 

 التفاعل والتضمي   
 

والتفاعلات   والعمليات  الحيوي  التعكي   بي    العلاقة  بدراسة  الحالي  العمل  هذا  المعكرة  الرواسب    معيتعلق 
ي  معلى تحليل    بناء  والموائع المارة بها،    بيولوجيًا 

ي  مقطعي   جيولوجيي   جزائريي   يختلفان ف 
ي والجغراف 

وقعهما الطبق 
 . سيدي سعدون )جبال الناظور( و ارتا( ق )الساورة، جبال أو  30كم   ؛القديم

ي وادي الساورة )أوقارتا، شمال غرب الصحراء الجزائرية(، تضمنت السلسلة الديفو 
ي تمت دراستها الجزء  نف  ية الت 

 تكوين الحجر   ن تكوين تيفرڠنيتمالعلوي  
ً
ا ي للمرحو الوتكوين الشفر الأحمر، وأخي  ة. يتوافق ترتيب السُحنات  مطيت 

اوح  مالمختلفة   تي  رسوبية  بيئة  ال منحدر  من  مع  )انتقال  ي متوسط  )الفا -ست  الحوض  إل   ) (. مالفيلىي ي ترتبط    يت 
ي كروزيا 

؛ ف  ي تم جردها بسحن الآثار الرئيسيي   ين« و Cruzianaا »نتجمعات الآثار الأحفورية الت  « Nereitesتس »يي 
نه خلال هذا الوقت، يكون للتحكم  أتوسط. يكشف الجمع بي   هذه الأدوات  م  نخفض إل مع شدة تعكي  حيوي  مم

ي التكتو 
ا ي-ونف  ً ا على توزي    ع وتجمع موستاتيك والأحداث الحيوية الرئيسية تأثي  ً  . الأحفوريةثار الآ باشر

الناظور ) ي جبال 
الدوقارمنطقة  مف  انتقال  يتم تمثيل  الجزائر(،  ي -ا قبل الأطلس، شمال غرب 

-المالم )الكالوف 
وكسفوردي(

ُ
ي نن خلال تراكب ثلاث تكوينات: الحجر الكلسي للناظور ذو الطابع الكربو م  الأ

لىي لسيدي  مالحجر الر ،  ات 
ي للفايجة ف-سيليسي طابع    عم  سعدون ي والحجر الطيت 

.  م  تات  ي
سيب المختلط الذي يغلب عليه الطابع الفتات  ع الي 

ي تم جردها إل:    الأحفوريةتشي  السحنات الرسوبية وترابط الآثار   ن المنحدر  م( المنصة البعيدة إل الجزء العالي  1الت 
ب زوفيكوس  ميتوافق   الآثار  سُحنْ  أعماق  م  ( Zoophycos»  ،2»ع  -الوسطى «Deep sea fan» البحار روحة 

اا ينع سُحنْ الآثار ب  من  ملبعيدة تي     ام   ن اعالي البحر إلمفتوحة، تمتد  مختلطة  منصة  م (Nereites  ،»3تس »يي 
، يعكس عادة  سُحنْ الآثار ب كروزيا  ي سياق العمق المتناقص لبقية السلسلة. يُظهر  Cruzianaا »نقبل الشاطئ

« ف 
ي السُحنْ شدة تعكي  حيوي 

 .عتدلةمنخفضة إل مهذا التمايز ف 

ن بي    مرور الز مع  م  الأحفوريةواع الآثار  نس بعض أم لحوظًا  مإل أن هناك تطورًا    ،ةنتظهر هذه الدراسة بالمقار 
. يبدو أن توزي    ع الآثار الأحفورية وشدتها يخضعان لطبيعة الرواسب وأيضًا لعوا ل التحكم المختلفة؛ مهاتي   الحقبتي  

، وال الحيوية )التطور   ي يكية،  مقراضات، ... الخ( واللاحيوية )على سبيل المثال، العمق، الطاقة الهيدرودينا نالبيولوج 
ي  ندادات التغذية،  مإ

، ...الخ( الخاضعة للتقلبات ف  ستوى سطح البحر،  موعية الارضية، درجة الحرارة، الأكسجي  
التكتو كا الرواسب والحر  الواقع، يمكنت  ي 

أثناء تطور الأحواض. ف  بالضافة إل  الأحفورية  ن أن تؤثر شدة الآثار  ية 
ي للرواسب. تشكل المحشوها بشكل  

ي و/أو البيوجيوكيمياتئ
ياتئ وفي   ة خطوة  مات المقدمعلو مباشر على السلوك البي 

ي قد توجد بي   التعكي  الحيوي و محو فك ر نإضافية   ن المبكر المرتبط  مم وز التفاعلات الت  رات الموائع أثناء التكوُّ
ي علاقة  بالمعا 

ة بالجيوكيمياء للرواسب  مدن الحيوية ف  ي  مرور  مادة عضوية و/أو  م ن خلال وجود  م باشر
وائع. بما ف 

ها   سيب اللاحق للمعادن المتأصلة  مذلك المياه البحرية أو الجوفية أو غي  ن السوائل المائية الحرارية المؤدية إل الي 
ي الم وتشكيل عقد 

ي لوحظت ف  .  مقطعي   ختلفة الشكل والحجم الت   المدروسي  

 كلمات مفتاحية  
ي الديفو – الناظور جبال – الساورة – الجزائر

ي الكا   –ت 
وك-لوف 

ُ
سيب   –فورديسالأ  . الموائع – سُحنْ الآثار – بيئة الي 
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