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Résumé : 

 Les marges continentales, passives ou actives, sont la principale voie de transfert 

sédimentaire entre le plateau continental et les plaines abyssales. Les pentes continentales sont le 

siège de processus d’érosion/dépôt sous le contrôle de transfert de flux particulaires continentaux 

chenalisés par des structures érosives, telles que les canyons sous‐marins, puis redistribues à 

l’ensemble de la marge. Les canyons érodent fortement les pentes continentales et contribuent à 

l’évolution de leur morphologie au cours du temps. On retrouve cependant des canyons sous‐

marins qui ne sont pas en relation avec la présence d’un réseau fluviatile. De ce fait, la formation 

et l’évolution des canyons sous‐marins sont encore peu comprises. 

Située au sud de la méditerranée occidentale, la marge Algérienne est une marge passive 

cénozoïque formée en position de bassin arrière-arc de la subduction de l'océan Téthysienne sous 

la plaque africaine au cours du Miocène. Actuellement réactivée en compression, elle est l'une 

des zones les plus actives sur le plan sismique en Méditerranée occidentale, ayant connu 

plusieurs séismes modérés à forts dans la zone côtière au cours du siècle dernier. La morphologie 

du talus continental est abrupte et dominée par la présence de nombreux canyons de taille 

variable. Par conséquent, le profil longitudinal du canyon reflète l'interaction entre la 

déformation tectonique et l'évolution du canyon. 

L'objectif principal de ce travail de thèse est de faire une analyse morphométrique des canyons 

sous-marins de la marge ouest algérienne, de discerner leur origine possible ainsi que discuter 

leur évolution, en utilisant des données bathymétriques à haute résolution acquises lors de la 

compagne MARADJA 1 en 2003. 

L'analyse morphométrique montre que là où le plateau continental est étroit, voire inexistant, les 

canyons sont très incisés, dendritiques et ramifiés, très développés, et apparemment très actifs, 

dont l'origine peut être associée à l’activité tectonique plio-quaternaire et entretenu par les 

systèmes de drainage subaériens. Ces canyons sont très probablement entretenus par des flux 

gravitaires pendant la transgression marine, et présentent des profils longitudinaux concaves 

suggérant un stade mature de leur évolution. Dans les zones où le plateau continental est large, 

les canyons sont confinés à la pente continentale et sont déconnectés d'un système fluvial 

subaérien. Ils sont moins incisés, moins ramifiés et peu développés.  

L'origine des canyons confinés à la pente est plutôt contrôlée par l'érosion régressive. Ces 

canyons ont des profils longitudinaux convexes, suggérant un stade juvénile de leur évolution. 



 

 

En conclusion, on constate que les canyons de la marge occidentale algérienne présentent des 

changements dans leur configuration géométrique, d'Est en Ouest et du haut vers le bas du talus 

continental, ce qui lui confère un contraste morphologique. Différents paramètres agissent 

probablement simultanément dans le temps et l'espace pour contrôler la localisation des canyons, 

leur initiation et leur évolution sur la marge, notamment les variations du niveau de la mer, 

l'apport sédimentaire, la morphologie de la marge, l'histoire géodynamique de la marge et la 

tectonique compressive. 

Mots clés : 

Marge ouest algérienne, Canyons sous-marins, Analyse morphométrique, Erosion régressive, 

Tectonique compressive. 

 

Abstract: 

Continental margins, whether passive or active, are the main pathway for sediment 

transfer between the continental shelf and the abyssal plains. The continental slopes are the site 

of erosion/deposition processes controlled by the transfer of continental particle flows channelled 

through erosive structures, such as submarine canyons, and then redistributed to the entire 

margin. Canyons strongly erode continental slopes and contribute to the evolution of their 

morphology over time. However, there are submarine canyons that are not related to the presence 

of a river system. As a result, the formation and evolution of submarine canyons are still poorly 

understood. 

The Algerian margin is a passive margin located in the south of the western Mediterranean that 

developed as a back-arc basin behind the subduction of the Tethyan Ocean underneath the 

African plate during the Miocene. Presently in compression, it is one of the most seismically 

active areas in the Western Mediterranean, having experienced several moderate to strong 

earthquakes in the coastal zone during the last century. The morphology of the continental slope 

offshore Algeria is steep and dominated by the presence of numerous canyons of variable size 

and sea-floor escarpments that are probably the expression of active thrust-folds. As a result, the 

morphology of the canyon reflects the interplay between tectonic deformation and canyon 

evolution. 



 

 

The main objective of this paper is to make a morphometric analysis of the submarine canyons of 

the Algerian western margin, to discern their possible origin as well as to discuss their evolution, 

using high resolution bathymetric data acquired during the MARADJA 1 cruise in 2003. 

From the morphometric analysis, it can be seen that where the continental shelf is narrow or even 

non-existent canyons are very incised, dendritic and ramified, highly developed, and apparently 

very active, whose origin may be associated with sub aerial drainage systems. These canyons are 

most likely maintained by gravity flows during the marine transgression, and have concave 

longitudinal depth profiles suggesting a mature stage of their evolution. In areas where the 

continental shelf is wide, canyons are confined to the continental slope and are disconnected 

from a sub aerial river system. They are less incised, less ramified, and poorly developed. The 

origin of the slope-confined canyons is rather controlled by retrogressive erosion and small 

landslides. These canyons have convex longitudinal depth profiles, suggesting a juvenile stage of 

their evolution. 

In conclusion, it can be seen that the canyons of the western Algerian margin show changes in 

their geometric configuration, from east to west and from the top to the bottom of the continental 

slope, which gives it a morphological contrast. Different parameters probably act simultaneously 

in time and space to control the location of the canyons, their initiation and evolution on the 

margin, notably sea level variations, sediment supply, margin morphology, geodynamic history 

of the margin and compressive tectonics. 

Key words:  

Western Algerian Margin, Submarine canyons, Morphometric analysis, Retrogressive erosion, 

Compressive tectonics. 
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Introduction générale 

Problématique  

 Les marges continentales passives ou actives, depuis les hautes latitudes jusqu’à 

l’équateur, représentent la zone de transition entre continents et bassins océaniques et sont, de ce 

fait, la voie préférentielle des transferts sédimentaires terre-mer au cours du temps. En dehors des 

variations tectoniques, la morphologie d’une marge évolue constamment en réponse aux 

processus sédimentaires qui y ont lieu. En effet, il existe sur une marge différents éléments 

architecturaux dont la morphologie est principalement contrôlée soit par les processus d’érosion, 

soit par les processus de dépôt. 

Au sein de ces marges, les pentes continentales sont plus particulièrement soumises à des 

processus gravitaires érosifs, plus ou moins intenses et diversifiés, parmi lesquels on distingue 

principalement :  

 les glissements en masse, dont l’enregistrement géologique consiste en une cicatrice 

d’arrachement et un corps déstructuré pouvant atteindre plusieurs mètres à centaines de 

mètres d’épaisseur ; 

 et les écoulements gravitaires, qui sont générés de façon quasi continue au cours du 

temps et qui sont responsables du dépôt de strates individuelles centimétriques à 

métriques. 

L’action de ces processus gravitaires génèrent le creusement et l’entretint des canyons sous-

marins qui constituent un élément architectural majeur des pentes continentales, les canyons sont 

en grande partie responsables des modifications de la morphologie de la pente continentale 

(Shepard, 1981 ; Posamentier et Vail, 1988 ; Posamentier et al., 1988). Ces structures (Canyons 

sous-marins) présentent en effet une large distribution spatiale et sont présentes sur tous les types 

de marge qui ont fait l’objet d’investigations (Harris et Whiteway, 2011). Les canyons sous‐

marins sont caractérisés par des morphologies transversales en V ou en U, variant de 100 à 1000 

m de profondeur en moyenne et pouvant atteindre plus de 2000 m de profondeur (Normark et 

Carlson, 2003). 

Le cours d’un canyon est principalement guidé par les variations eustatiques et la topographie, 

cette dernière étant étroitement liée à l’activité tectonique. Un profil longitudinal d’un canyon est 

dit à l’équilibre aura une forme concave, alors qu’un profil de canyon jeune (n’ayant pas encore 



 

20 

 

atteint le stade d’équilibre) ou le cours d’un canyon perturbé par des mouvements tectoniques 

leur conférant une forme plus convexe.  

De ce fait le cours des canyons peut-être un bon indicateur de la déformation d’une marge et de 

son évolution future. Une autre approche utilisant le cours des canyons permet la mise en 

évidence de la tectonique dans une région par l’observation d’éventuelles déviations des 

canyons. De plus, les profils transversaux évoluent progressivement d’un V à un U, mais dans 

certains cas, ils peuvent alterner entre V et U résultat des mouvements verticaux. 

Située au sud de la méditerranée occidentale, la marge Algérienne est une marge passive 

cénozoïque, formée en position de bassin arrière-arc de la subduction Téthysienne, actuellement 

réactivée en compression, cette activité peut se traduire sous forme de structures tectoniques 

(failles, plis, escarpements…). Plusieurs types d’objets géologiques permettent d’identifier, par 

des moyens indirects, le jeu de failles en profondeur, tels que : (1) les instabilités sédimentaires, 

(2) la déformation des sédiments superficiels, et (3) le cours des canyons. 

 

Objectifs de l’étude  

Ce travail de thèse a été réalisé sur la marge Ouest Algérienne au sud de la Méditerranée 

occidentale : une marge passive en cours de réactivation. Il se concentre principalement sur 

l’étude des canyons sous-marins, car les instabilités sédimentaires et la déformation des 

sédiments superficiels ont déjà fait l’objet de plusieurs travaux (Domzig, 2006 ; Matougui, 

2008). Les principaux objectifs de cette étude sont : 

 faire ressortir les principales caractéristiques morphométriques des canyons, telles que le 

profil topographique longitudinal du thalweg, son inclinaison, son indice de sinuosité, la 

largeur du canyon et du thalweg, la profondeur d’incision, la morphologie transversale du 

canyon, ou encore leur évolution amont‐aval. 

 analyser les différents éléments architecturaux au sein des canyons, tels que les cicatrices 

d’arrachements, les sur-incisions, les knickpoints, les rides sédimentaires ou les terrasses, 

afin de comprendre leur relation avec les différents paramètres morphométriques 

généraux des canyons, ainsi que leur mode de mise en place et d’évolution. 

 analyser l’évolution des canyons au cours du temps on les intégrant au contexte 

tectonique régional pour déterminer les forçages tectonique, climatique et/ou glacio‐

eustatique contrôlant leur formation et leur dynamique sédimentaire. 
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 faire une analyse des bassins versants associés à chaque canyon sous-marin afin de 

comprendre l’impact de l’influence des apports sédimentaires sur la formation et 

l’évolution des canyons. 

Les données utilisées dans cette étude ont été acquises lors des campagnes océaniques 

MARADJA 1 et 2 (2003 et 2005). Ces campagnes ont permis l’acquisition d’un relevé 

bathymétrique complet de la Marge Algérienne. La bathymétrie a été collectée à l'aide d'un 

Simrad EM300, utilisé pour les hauts/moyens fonds (Talus et bassin profond). Sa précision 

verticale peut atteindre 2 mètres pour le faisceau central et sa résolution est au maximum ~25 

mètres. Cet outil fournis des données bathymétriques ainsi que des données d’imagerie 

acoustique. Les informations bathymétriques permettent de réaliser une étude précise de la 

morphologie des fonds, et  les données d’imagerie permettent d’étudier les changements de 

réflectivité des fonds. Vue le manque de données sismique de haute résolution, ce travail se 

focalise essentiellement sur l’analyse morphométriques. 

 

Organisation du mémoire  

Le chapitre 1 est une synthèse bibliographique concernant les marges et les pentes continentales 

ainsi que les processus dynamiques et les transferts sédimentaires affectant une marge 

continentale. Ceci inclue les processus de transport gravitaires, les courants océaniques profonds 

et de surface et les facteurs de contrôle des transferts sédimentaires et glissements. 

Le chapitre 2 se focalise tout d’abord sur les systèmes subaériens, puis sur les canyons sous-

marins, incluant les caractéristiques dimensionnelles et les morpho-structures et des différents 

facteurs pouvant contrôler leur formation et leur évolution. 

Le chapitre 3 nous présenterons le contexte géologique et géodynamique de la marge 

Algérienne. 

Le chapitre 4 détaille les données utilisées dans cette présente étude, et les méthodes d’analyses. 

Les chapitres 5 correspondent à une étude générale de la morphologie de la marge Ouest 

Algérienne ainsi que les résultats de l’analyse morphométriques des  systèmes de canyons 

identifiés sur la marge. Il est constitué d’un article publié. 

Le chapitre 6 enfin une synthèse et une discussion, autour des résultats obtenus, sur l’origine 

des canyons ainsi que leurs processus de construction, et les facteurs contrôlant leurs évolution 

au cours du temps.  
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Ce travail a abouti à une conclusion générale, qui est une synthèse des résultats auxquels nous 

sommes arrivés, avec quelques perspectives à entreprendre pour des études à venir plus ciblées 

pour clarifier d’avantage les hypothèses émises lors de ce travail.   



 

 

 

 

 

 

 

 

 

Chapitre 1 : 

Synthèse bibliographique 

Etat des connaissances sur les marges continentales et les 

processus sédimentaires 
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La synthèse bibliographique suivante regroupe : dans un premier temps l’état des connaissances 

sur les marges continentales, depuis les hautes latitudes jusqu'à l’équateur, qui recouvrent 11% 

de la surface de la Terre. Dans un second temps, on va décrire les processus dynamiques de 

transferts sédimentaires qui affectent les pentes continentales. 

 

1.1 Marges continentales 

1.1.1 Définition  

Une marge continentale, qu’elle soit passive ou active, représente la bordure immergée 

d’un continent qui assure la transition vers le domaine océanique adjacent, marquée par un 

amincissement crustal progressif de la croûte continentale vers l’océan (Fig.1.1). Elle peut à ce 

titre être considérée comme la zone intermédiaire entre deux domaines crustaux d’âge, de nature, 

et d’épaisseurs différents, et par conséquent de comportements thermique, rhéologique et 

mécanique différents. Elle est affectée par des processus tectoniques et sédimentaires (érosion et 

dépôts) qui font constamment évoluer sa morphologie. Le rebord du plateau continental et la 

pente continentale, en raison de leur forte dénivellation, sont le siège de transferts sédimentaires 

et de phénomènes d’instabilités gravitaires. 

 

 

Figure 1. 1 : Coupe schématique de la morphologie d'une marge continentale passive (Bourque, 

2006) 
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Lorsqu’elles ne présentent aucune activité tectonique ou volcanique actuelle, les marges 

continentales sont dites stables ou passives (Scrutton, 1982a ; Boillot, 1983 ; Sage, 1994), leur 

formation s'initie lors de la rupture d'une lithosphère continentale soumise à des contraintes 

divergentes. Selon que la rupture se fait perpendiculairement ou parallèlement à la direction des 

contraintes, les marges sont appelées respectivement marges en extension et marges 

transformantes (ou coulissante) (Fig.1.2). Les marges actives, frontières de plaques 

convergentes, sont le siège d’une forte activité sismique et tectonique (Boillot, 1990 ; Lallemand, 

1999). Par conséquent, ces trois types de marges présentent des évolutions, des caractéristiques 

structurales et morphologiques qui leur sont propres. 

 

Figure 1. 2 : Bloc 3D illustrant des marges passives divergente et de coulissement en fonction de 

la direction des contraintes représentée par les flèches noires (d’après Boillot, 1990). 

1.1.2 Typologie des marges continentales  

A. Les marges passives 

Les marges passives sont issues de la fragmentation lithosphérique en contexte de divergence de 

plaque continentale. Les marges passives sont conservatives, puisque tout le matériel 

sédimentaire amené du continent par les fleuves reste sur place. Dans la majorité des cas, celles-

ci sont marquées par un plateau continental large de 70 à 80 km en moyenne, mais pouvant 

dépasser plusieurs centaines de kilomètres (>350 km au large de l’Argentine) avec une pente très 
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faible (~0.1°). Le plateau est situé à une profondeur inférieure à 180 m, au-delà, la marge est 

caractérisée par une rupture de pente localisée souvent entre 180 et 200 m de profondeur, à partir 

de laquelle débute la pente (ou talus) continentale, de pendage moyen 1 à 5° avec une largeur 

variable entre 10 – 100 km.  

La pente continentale se termine par le glacis, le long duquel le pendage s’adoucit, à une 

profondeur moyenne de 3000 à 4000 m. Les profondeurs les plus élevées sont atteintes dans les 

plaines abyssales pratiquement horizontales, au-delà de 4000 m de profondeur situées à l’aplomb 

de la croûte océanique. Cette classification des domaines est certes simplifiée, mais elle montre 

que la morphologie générale d’une marge passive est en pente régulière, c’est à dire que 

l’orientation locale du pendage reste relativement constante. 

Durant le rifting et au début de l’accrétion océanique, la quantité de magmatisme produit va 

varier selon les conditions thermiques (exemple du rifting actif), la quantité de déformation, 

et/ou de la composition du manteau. Selon l’importance du magmatisme, les marges seront 

subdivisées généralement en deux catégories : les marges volcaniques et les marges non-

volcaniques (Fig.1.3). 

 Marges volcaniques 

La formation des marges volcaniques s’accompagne par la mise en place d’une importante 

quantité de magmatisme à la zone de transition océan-continent (TOC). Il est généralement 

admis que ces marges témoignent d’une rupture lithosphérique en présence d’un manteau 

anormalement chaud (Geoffroy, 2005). L’intense activité magmatique est responsable de la 

formation d’une croûte océanique anormalement épaisse (≥10 km) et du développement de 

failles normales à pendage vers le continent, accommodant la mise en place des magmas pendant 

la phase d’extension (Fig.1.3.a). En imagerie sismique, ces marges sont reconnaissables par la 

présence de réflecteurs sismiques inclinés vers le large (SDR : "Seaward Dipping Reflectors") et 

de corps magmatiques sous-plaqués sous la croûte transitionnelle, caractérisés par de hautes 

vitesses sismique (Vp > 7,2 km/s, Bauer et al., 2000 ; Gerlings et al., 2009 ; Keen et al., 2012) 

(Fig.1.3.a). Exemple : la marge de Norvège et du Groenland (Hopper et al., 2003).  
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 Marges non-volcaniques 

À l’inverse, la formation des marges dites non-volcaniques s’accompagne d’une faible quantité 

voire de l’absence de magmatisme. Ces marges sont généralement caractérisées par (1) un 

domaine de blocs continentaux basculés vers le continent, délimités par des failles extensives à 

pendage en direction de l’océan accommodant l’extension dans la croûte supérieure cassante 

(Fig.1.3.b), (2) une zone de manteau exhumé et serpentinisé à la transition océan-continent 

(TOC), et (3) une croûte océanique plus mince (≤7 km) (Fig.1.3.b).  

Ces marges ne présentent pas de SDR et rarement de corps à hautes vitesses sous-plaqués, 

comme à la marge armoricaine (Golfe de Gascogne) (Thinon, 1999). 

 

 

 

Figure 1. 3 : Exemple type de la structure (a) d’une marge passive volcanique et (b) d’une marge 

passive non-volcanique (Geoffroy, 2005). 

B. Les marges transformantes (ou coulissante) 

Elles se distinguent des marges en extension principalement par une pente continentale abrupte. 

En profondeur, elles sont caractérisées par un amincissement crustal rapide s’effectuant sur une 

distance n’excédant pas quelques dizaines de kilomètres et une transition continent-océan (TOC) 

réduite (Greenroyd et al., 2008) voir absente, traduisant le contact direct entre les croûtes 

océanique et continentale (Sage et al., 2008). Elles se caractérisent par la présence d’une ride 

marginale, surface d’érosion héritée d’une surrection antérieure, comme la marge de côte 

d'Ivoire-Ghana (Fig.1.4) (Sage et al., 2008). 

L’inventaire des marges transformantes a montré que les marges transformantes représentent 

30% des marges passives (Mercier de Lepinay, 2016), les marges transformantes présentent des 
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architectures diverses et sont souvent segmentées. Marges encore peu connues, les études 

scientifiques sont relancées sur cet objet (Mercier de Lepinay, 2016). 

 

 

Figure 1. 4 : Section sismique recoupant la marge transformante de Côte d’Ivoire-Ghana (Sage 

et al., 2008). CC : croûte continentale. CO : croûte océanique. 

C. Les marges obliques 

Les marges obliques se forment lorsque l’orientation de l’axe du rift n’est ni perpendiculaire à la 

direction d’extension, ni parallèle. Le rifting oblique se traduit généralement par une forte 

segmentation du système par l’intermédiaire de failles transformantes (Fig.1.5). Le Golfe d’Aden 

est un bon exemple de rifting oblique (Fig.1.5). La direction d’extension est constante à travers le 

Golfe d’Aden tandis que le golfe change d’orientation d’Est en Ouest. Cela induit une variation 

du degré d’obliquité des marges à travers le Golfe. Ce domaine extensif jeune (rifting < 34 Ma; 

océanisation à 17,6 Ma  (Leroy et al., 2012) apparaît donc comme un laboratoire naturel idéal 

pour étudier l’influence du degré d’obliquité sur la formation et le développement de marges 

obliques. 
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Figure 1. 5 : Ouverture oblique du Golfe d’Aden. Le rift est découpé en de nombreux petits 

segments divergents. Le mouvement différentiel de ces segments est accommodé le long de 

failles transformantes. AFFZ : Alula-Fartak fractue zone ; SESFZ : Socotra-Hadbeen fracture 

zone (Autin et al., 2010). 

Les observations de terrain et les modèles numériques du rifting oblique montrent que la 

déformation se traduit par le développement d’un réseau complexe de failles. L’étude des 

mécanismes à l’origine des réseaux de failles complexes met en avant le rôle déterminant joué 

par les niveaux ductiles lithosphériques, la réactivation de failles héritées, le degré d’obliquité et 

la présence, ou l’absence, de zones de faiblesses lithosphériques (Bellahsen et al., 2013 ; Autin et 

al., 2010). 

L’étude des marges transformantes et obliques  impliquent une vision tridimensionnelle de ces 

marges. Les forces de volumes mises en jeu sont importantes et vont jouer un rôle majeur sur 

l’évolution de ces marges, par la mise en contact de lithosphères non-homogènes (non-

amincies/amincies, continentales/océaniques, froides/chaudes), constituant potentiellement des 

zones de faiblesses lithosphériques favorables à l’inversion de ces marges. 
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D. Les marges en contexte d’arrière-arc 

A l’arrière d’une zone de subduction peut se développer par extension de la plaque 

chevauchante, un bassin appelé bassin d’arrière-arc. Le moteur de l’extension est une convection 

secondaire du manteau associée au retrait du panneau plongeant (slab roll-back), généralement 

plus incliné et dense (exemple des Mariannes), (Fig. 1.6). Si le rifting atteint le stade de rupture, 

un nouveau bassin océanique se crée et les bordures de ce bassin constituent alors, des marges 

continentales dans un contexte de convergence de plaques lithosphériques (ou marges en 

contexte d’arrière arc). Les bassins d’arrière-arc montrent dans leur majorité une épaisseur de 

croûte nettement plus faible que la croûte des bassins océaniques « normaux » de type atlantique 

(Sclater et al., 1976). Par exemple la croûte océanique dans le bassin d’arrière-arc des 

philippines possède une croûte océanique de l’ordre de 3 à 5 km (Louden et al., 1980), et il en est 

de même pour le bassin liguro-provençal (Pascal et al., 1993 ; Contrucci et al., 2001 ; Gailler et 

al., 2009). 

 

 

Figure 1. 6 : Illustration d’ouverture d’un bassin d’arrière arc (Subduction  type Mariannes). 
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E. Les marges de type « STEP » 

Dans le cas particulier où la subduction se termine sur une zone transformante, le retrait de la 

subduction (roll-back), pourrait être accompagné d’une déchirure latérale de la lithosphère 

(Fig.1.7). La propagation horizontale de cette déchirure le long de la terminaison du slab, permet 

la naissance d’une faille transformante (faille de déchirement) conduisant à la formation d’une 

marge dite en STEP (Subduction Transform Edge Propagator) qui correspond à la propagation 

de la limite subduction – faille transformante (Govers et Wortel, 2005). On peut supposer que 

cette limite en STEP résulte d’une déchirure de la plaque plongeante perpendiculaire à la fosse 

de subduction (donc subparallèle à l’azimut du slab). Cette déchirure est contrôlée par la 

rhéologie du slab et l’évolution de la subduction (Yoshioka et Wortel, 1995 ; Van de Zedde et 

Wortel, 2001). Les principaux exemples des zones STEP dans le monde sont décrits par Govers 

et Wortel (2005), et sont cités : la Calabre et le Nord et le Sud des caraïbes, récemment plusieurs 

auteurs intègrent la marge Ouest Algérienne dans ce contexte (Déverchére, 2005 ; Domzig, 

2006 ; Medouari, 2014). 

 

Figure 1. 7 : Illustration de déchirures de slab de subduction (Gutscher, 2004). 
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F. Les marges actives  

Les marges actives, limites entre deux plaques convergentes, enregistrent des déformations liées 

à la subduction et par conséquent présentent une morphologie plus complexe que celle des 

marges passives.  

À terre, elles sont caractérisées par la présence d’un arc volcanique, et celle d’un bassin avant-

arc alimenté par l’érosion des reliefs terrestres. Le bassin avant-arc n’est pas seulement présent à 

terre, mais également en mer. En mer, la marge présente un plateau continental de largeur 

variable, généralement plus étroit (5-30 km) avec une inclinaison plus élevé que celle des marges 

passives, menant à la pente continentale. La profondeur de la rupture de pente du plateau peut 

être équivalente à celle sur une marge passive (120-180 m), mais également plus profonde, en 

fonction du contexte tectonique régional. La pente continentale, dont l’inclinaison moyenne est 

de 3-6° (Hagen et al., 1996), aboutit à la fosse de subduction dont la profondeur peut atteindre 

~11 000 m dans le cas des la fosse des Mariannes (Pomerol et al., 2005). La morphologie 

générale de la pente continentale peut toutefois être variable, et on distingue deux grandes 

catégories parmi les marges actives (Von Huene et Scholl, 1991; Clift et Vannucchi, 2004): (1) 

les marges en accrétion, et (2) les marges en érosion. Ces deux catégories sont caractérisées par 

des différences majeures des propriétés mécaniques du processus de subduction, et en 

conséquence par une morphologie en surface différente. 

 Marges actives en accrétion 

Les marges en accrétion sont caractérisées par un front de marge bordé d’un prisme d’accrétion 

constitué d’écailles de sédiments provenant de la fosse et de chevauchements imbriqués. Les 

prismes d’accrétions ont de largeur variable, mais peuvent atteindre plusieurs dizaines voire 

centaines de kilomètres, (480 km pour la partie Sud du prisme de la Barbade dans la Mer des 

caraïbe (Huyghe et al., 2004). La morphologie résultante est douce, et la pente moyenne de 

l’ensemble de la marge est de ce fait relativement faible (2-4°) (Fig.1.8.a). Toutefois, le long des 

plis anticlinaux, les pendages peuvent localement être supérieurs à 20° (McAdoo et al., 2000). 

Par ailleurs, la présence du prisme d’accrétion permet également de piéger les sédiments qui 

proviennent du bassin avant-arc. 

 

 

https://fr.wikipedia.org/wiki/Plaque_cara%C3%AFbe
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 Marges actives en érosion 

Dans ce cas, la marge est soumise à une subsidence générale accompagnée d’un recul de la fosse 

et du front de marge vers le continent (Von Huene et Lallemand, 1990; Sosson et al., 1994). 

Cette subsidence est liée à des déformations sur le long terme qui se manifestent par la présence 

de failles normales pouvant affecter l’ensemble de la marge jusqu’à sa base (Sage et al., 2008). 

La pente moyenne résultante est de ce fait élevée et peut atteindre des valeurs moyennes 

supérieures à 7-8° (Fig.1.8.b), comme c’est le cas pour les marges du Costa Rica (Ranero et von 

Huene, 2000), du Pérou (Sosson et al., 1994). Ces caractéristiques ont été expliquées en 

considérant une érosion basale importante de la marge, on parle alors d’érosion tectonique (Von 

Huene et Lallemand, 1990). 

 

Figure 1. 8 : Coupes schématiques d'une marge active en accrétion (a) et en érosion (b) (Clift et 

Vannucchi, 2004) 

 

Si les marges continentales dans leur ensemble ont été très étudiées depuis une quarantaine 

d’années, les pentes continentales font moins l’objet d’analyses détaillées récentes que les 

plateaux continentaux ou les zones de glacis. Pourtant leur rôle dans les processus de transferts 

sédimentaires, depuis les plateaux vers les bassins océaniques profonds, du fait de leurs 

inclinaisons relativement fortes, est très largement établi (Dailly, 1983 ; Galloway et Hobday, 

1996 ; Galloway, 1998 ;  Ross et al., 2002).  
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1.1.3 La pente continentale  

I. Définition  

La pente continentale caractérise la zone de transition entre la plateforme et le bassin 

profond. En effet, les pentes continentales gagnent ou perdent des sédiments à travers des 

phénomènes de dépôts, érosion et dissolution (Schlager et Camber, 1986). On distingue ainsi les 

pentes continentales en accrétion avec un bilan sédimentaire positif par stockage du surplus 

sédimentaire sur la pente, et des pentes en érosion (dominée par des phénomènes de non-dépôt 

ou by-pass) avec un bilan sédimentaire négatif. 

L’apport ou la perte de matériaux sont fortement influencés par l’inclinaison de la pente 

continentale au travers de mouvements en masse ou de courants de turbidité (Schlager et 

Camber, 1986). 

II. Typologie des pentes continentales  

Adams et Schlager (2000), ont classifiés les pentes continentales en trois grandes catégories, 

basées sur l’allure du profil topographique, en utilisant trois équations mathématiques simples. 

Grâce à plusieurs exemples de marges, ces auteurs ont montré que 12% des cas étudiés avaient 

une pente supérieure linéaire, 20% avaient des profils exponentiels et 50% présentaient des 

profils sigmoïdaux (Fig. 1.9). 

 Les profils linéaires (Fig.1.9.A) sont interprétés comme des pentes pour lesquelles les 

sédiments restent à leur angle de repos ou d’équilibre de telle manière que le système tout entier 

est dans un état critique auto-organisé. L’angle de repos est généralement défini comme l’angle 

maximum par rapport à l’horizontale pour lequel les sédiments meubles se stabiliseront lors du 

dépôt (Bak et al., 1988 ; Mann et Kanagy, 1990). Il convient cependant de noter que l’angle de 

repos est directement lié à la taille des particules (Kenter, 1990). Dans un tel état critique, le 

moindre ajout sédimentaire pourrait conduire à un ajustement des grains entre eux et générer des 

mouvements en masse (Adams et Schlager, 2000). 
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Figure 1. 9 : 3 types de pentes et leur équation. A – Morphologie planaire décrite par une 

équation linéaire. B – Courbe concave décrite par une fonction exponentielle. C- Morphologie 

sigmoïdale décrite par une distribution gaussienne. (Adams et Schlager, 2000). 

Les pentes continentales linéaires à sédiments non-cohésifs présentent un angle d’équilibre de 

l’ordre de 35-40° (Kirkby, 1987 ; Kenter, 1990 ; Adams et Schlager, 2000). En effet, la pente 

supérieure linéaire observée à South Water Cay à Belize (Sud Est de Mexique)  présente des 

sédiments sableux et de gravats dont l’angle de repos est de 36°, tandis que le talus continental 

linéaire observé aux Bahamas et constitué de rochers et de sable issus de l’érosion, présente une 

inclinaison de plus de 40°. 

On trouve également des pentes continentales linéaires à matériaux cohésifs. Elles présentent des 

inclinaisons de 5-13°, telles les pentes continentales de la Nouvelle Ecosse, du Canada et du 

New-Jersey, Nord-ouest de l’Amérique. Ces pentes continentales argileuse se maintiennent à cet 

angle d’équilibre du fait de processus de déstabilisation (creeping et slumps), qui bien que 

produisant une surface bosselée, ne modifie pas le profil général linéaire (Adams et Schlager, 

2000). Elles sont cependant instables pour une inclinaison supérieure à 7° et pour une épaisseur 

sédimentaire supérieure à 20 m, car cela génère des mouvements en masse de petite taille 

(Mosher et al., 1994).  
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Les instabilités gravitaires qui seront décrites ultérieurement peuvent également se déclencher 

pour des inclinaisons de pente inférieures à 5° (Piper et al., 1999). 

 Les profils à tendance exponentielle (ou concave) (Fig.1.9.B), par analogie avec les 

systèmes terrestres, sont attribués à un affaiblissement exponentiel de la capacité de transport en 

fonction de la distance (Adams et al., 1998 ; Adams et al., 2001). Les profils exponentiels 

seraient des profils linéaires s’aplatissant de manière concave dans leur parte inférieure suite au 

transport vers le bassin des sédiments initialement déposés sur la pente continentale (exemple : 

pente continentale de la marge sud de la péninsule antarctique du Pacifique).  

Les profils exponentiels présentent généralement une bordure de plateau continental raide. La 

décroissance exponentielle de la capacité de transport commence dès cette rupture de pente. Le 

transport sédimentaire sur la pente continentale se faisant sous l’influence de la gravité. Ces 

courbes exponentielles à forte rupture de pente, se retrouvent dans trois contextes (Adams et 

Schlager, 2000) :  

(1) lorsque le taux de sédimentation est élevé (exemple : Marge continentale sud-est de la 

Nouvelle Zélande dont l’inclinaison maximum est de 10.1°) ;  

(2) en contexte de marge glaciaire pour lequel le mouvement vertical est limité par la 

couverture de glace (exemple : marge continentale glaciaire de la Baie Prydz en Antarctique dont 

l’inclinaison maximum est de 7.9°) ;  

(3) en contexte de marge récifale, due aux carbonates relativement résistant à l’érosion 

durant les périodes de bas niveau marin (exemple : pente ouest de Great Bahama Bank dont 

l’inclinaison maximum est de 8°).  

 Les profils de pente sigmoïdaux (Fig.1.9.C) sont les plus communs sur les marges 

continentales. Ils sont représentés par une courbe gaussienne se composant de deux segments 

bien différenciés. La partie inférieure, concave, représente la décroissance exponentielle du taux 

de sédimentation avec la distance, tandis que la partie supérieure, convexe, représente la limite 

graduelle entre le domaine de plateforme pour lequel le transport des sédiments se fait sous 

l’action des vagues et le domaine de la pente continentale pour lequel le transport sédimentaire 

est soumis à l’action de la gravité (Adams et Schlager, 2000). 

Ce type de courbe gaussienne se trouvent sur les marges continentales en érosion (exemple : 

pente continentale du Bassin George Bank au nord-est de l’Amérique du Nord dont l’inclinaison 

maximale au point d’inflexion est de 7.3°), sur les marges continentales passives (exemple : 
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marge sud-ouest de l’Afrique, dont l’inclinaison maximale au point d’inflexion est de 1.4°), sur 

les marges glaciaires de haute latitude (exemple : pente de la péninsule Antarctique, dont 

l’inclinaison maximale au point d’inflexion est de 16.8°) ou en contexte de plateforme 

carbonatées (exemple : marge continentale sud de l’Australie, dont l’inclinaison maximale au 

point d’inflexion est de 30°). 

 

De manière générale, les paramètres de forme des pentes continentales transcrites par ces trois 

équations mathématiques sont des indices de la nature rhéologique des dépôts. En effet, les 

pentes continentales dont les dépôts sont à dominante argileuse ont une inclinaison plus faible en 

base de pente continentale, et présentent un profil exponentiel. Celles dont les dépôts associés 

sont à dominante sableuse présentent plutôt un profil gaussien. On retrouve, en revanche, ces 

trois types de profils de pente associés aux marges silico-clastiques et carbonatées (Adams et 

Schlager, 2000). 

III. Morphologie de la pente continentale  

La morphologie d’une pente continentale se modifie continuellement sous l’impact de processus 

sédimentaires (transferts de particules), de l’activité tectonique liée aux failles ou encore des 

variations climatiques. Elle est caractérisée (Fig. 1.10) par des domaines de by-pass et de 

systèmes de pentes érosifs, et des systèmes de pentes constructifs (Galloway, 1998). Cette partie 

a pour but de présenter rapidement ces différents objets. 
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Figure 1. 10 : Bloc diagramme illustrant les principaux systèmes érosifs et constructifs d’une 

pente continentale (modifié d’après Posamentier, 2003). 

 

i. Domaines de by-pass et de systèmes de pentes érosifs : regroupent les canyons sous-

marins, les canyons régressifs, les ravines (gullies) et les chenaux érosifs (Galloway, 

1998). 

 

 Les canyons sous-marins sensu stricto sont des structures géomorphologiques 

fréquentes sur les pentes continentales (Harris et Whiteway, 2011) et décrit comme la voie 

préférentielle de transit sédimentaires depuis le plateau continental jusqu’au bassin profond 

(Shepard, 1981). 

Leur mise en place est souvent décrite comme associée à la présence de grandes structures 

tectoniques ou de grands fleuves (Nil, Mississippi, Amazone… Mulder et Syvitski, 1995 ; 

Mulder et al., 2003b ; Piper et Normark, 2009), de petits fleuves côtiers (Var ; Mulder et al., 

1996 ; Mulder et al., 1998 ; Mulder et al., 2001) permettant un apport particulaire plus ou moins 

continu dans le temps. 
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 Les « canyons régressifs » se caractérisent par un creusement vers le haut de la pente 

continentale sous l’impact de glissements répétés à la tête de l’incision (Shepard, 1981 ; Pratson 

et Coakley, 1996 ; Green et al., 2007), ces canyons sont confinés sur la pente continentale.  

A l’inverse des canyons sous-marin S.S, les canyons régressifs n’ont pas de lien net avec les 

processus opérant sur le plateau continental ou avec la présence de systèmes fluviatiles, bien 

qu’ils puissent être profonds et avoir des flancs abrupts. 

 Les  ravines (gullies) se différencient des canyons selon un critère de dimensions. En 

effet, ce sont majoritairement des conduits érosifs de faible relief situées soit dans la tête des 

canyons (Field et al., 1999 ; Garcia et al., 2006 ; Lewis et Barnes, 1999 ; Piper et al., 1999) soit 

indépendamment, ceux-ci soit sur le bord du plateau continental ou sur la pente continentale 

(Spinelli et Field, 2001 ; Noormets et al., 2009) et leur localisation varie souvent au cours du 

temps. Leur distribution peut ne pas être uniformes, avec des alternances de zones avec ou sans 

ravines (Noormets et al., 2009). Ce sont des conduits relativement rectilignes, présentant de 

faibles profondeurs de l’ordre de 5-50 m et de faibles largeurs de l’ordre de 100-250 m (Field et 

al., 1999). Ils ont des morphologies de vallée (transverses) en « V » symétriques (Noormets et 

al., 2009). De même que les canyons régressifs, les ravines ne semblent pas être rattachés à un 

réseau fluviatile subaérien (Field et al., 1999). L’origine de ces ravines est généralement associée 

à des déstabilisations en bordure de plateau continental et des processus d’érosion de forte 

énergie (Noormets et al., 2009). 

 Les Chenaux érosifs (systèmes chenalisés érosifs) sont des voies de by-pass 

sédimentaire et sont typiquement érosifs. Ils se trouvent généralement dans les zones de plus 

grande inclinaison de la pente continentale lieu d’accélération des écoulements gravitaires 

(Galloway, 1998). Ils présentent des profils transverses en « V » ou en « U » avec des terrasses 

(O’Connell et al., 1991 ; Galloway, 1998). Ils sont larges, de quelques centaines à plusieurs 

centaines de mètres, et leur profondeur varie de dizaines à centaines de mètres, alors que leur 

longueur varie de quelques kilomètres à plusieurs centaines de kilomètres (Galloway, 1998).  

Les chenaux érosifs sont relativement droits et symétriques (Brami et al., 2000 ; Kneller, 2003) 

et leurs levées sont peu développées permettant une migration rapide du chenal et la formation 

de morphologies en tresses (Galloway, 1998). Sur des pentes à dominante argileuse, les chenaux 

érosifs ont une plus grande stabilité, ils forment plus facilement des levées et ils sont 

généralement plus sinueux (Clark et al., 1992). Plus les sédiments sont grossiers, plus les 



Chapitre 1 : Synthèse bibliographique 

40 

 

chenaux érosifs sont larges et moins leur incision est profonde (Galloway, 1998). L’origine des 

chenaux est principalement associée aux écoulements turbulents possédant une grande capacité 

érosive. 

ii. Les systèmes de pentes constructifs: sont des systèmes en accrétion dominés par le 

dépôt de sédiments allochtones, et regroupent les hémipélagites, les deltas de bordure de 

plateforme, les chenaux-levées et les rides de contourites (Galloway, 1998). 

 

 Les hémipélagites sont des sédiments fins typiques des environnements de grandes 

profondeurs. Ils contiennent généralement un mélange de matériaux biogènes pélagiques, 

carbonatés ou siliceux (> 10%), de matériaux terrigènes ou volcano-clastiques (> 10 %) selon la 

nature de la source (rivière, action éolienne, retombées volcaniques) (Stow et Tabrez, 1998). Ils 

se déposent par la combinaison d’une décantation verticale et d’une lente advection latérale. La 

taille des grains est fortement dépendante de la composition, bien que les grains soient 

généralement fins (5-35 μm en moyenne) et peu triés (Stow et Tabrez, 1998). Les taux de 

sédimentation varient typiquement de moins de 5 cm/103 an à plus de 20 cm/103 an, alors que les 

plus forts taux de sédimentation, de l’ordre de 100 cm/103 an. 

 Les deltas de bordure de plateforme se construisent à la transition entre le plateau 

continental et la pente continentale, et sont formés par régression forcée (Posamentier et al., 

1992 ; Porebski et Steel, 2003). Ce sont des structures appartenant au cortège de bas niveau 

marin, bien qu’ils puissent se former en contexte de haut niveau marin (Coleman et al., 1998), ils 

sont les principaux vecteurs de la progradation des marges continentale (Porebski et Steel, 2006). 

 Les systèmes de chenaux-levées sont des systèmes chenalisés constructifs (Galloway, 

1998). Ils marquent la transition entre les structures purement érosives et les structures plus 

aggradantes en base de pente continentale et se mettent en place sur le glacis et le bassin profond. 

Ils sont très sinueux, voire méandriformes (Galloway, 1998 ; Kneller, 2003 ; Abreu et al., 2003), 

et présentent des morphologies de vallée en « U » ou à fond plat (Galloway, 1998).  

Le fond de ces chenaux-levées est souvent incisé par un chenal interne ou thalweg relativement 

étroit, et la présence de levées internes (Babonneau et al., 2002 ; Deptuck et al., 2003) et de 

terrasses (Nakajima et al., 1998). Le chenal est en aggradation et peut migrer latéralement 

(Kneller, 2003). Les chenaux peuvent être bordés d’accumulations peu élevées et dissymétriques 
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semblables à des levées ou des dunes sédimentaires (Migeon et al., 2001 ; Wynn et Stow, 2002) 

attestant de processus de débordement des écoulements chenalisés (Spinelli et Field, 2001). 

Les écoulements gravitaires qui y sont canalisés et les particules tractées ou en suspension qui les 

composent, se répartissent verticalement et longitudinalement suivant leur taille.  

Les particules les plus grossières transportées à la base des écoulements se déposent dans le 

chenal, alors que les particules fines forment les levées par débordement latéral. Vers l’aval, les 

particules les plus grossières peuvent également se déposer sur les levées du fait de leur faible 

élévation, comme dans les systèmes de l’Amazone (Manley et al., 1997) et du Zaïre (Migeon et 

al., 2004). Ces processus de dépôts peuvent faire aggrader le système de sorte que l’ensemble 

chenal/levées se construit au-dessus du niveau moyen sur lequel il s’est initié (Flood et al., 

1991). 

Les plus grands systèmes de chenaux-levées ne sont pas forcément en relation avec les plus 

grands canyons sous-marins, ou encore les plus grands fleuves (Normark et Carlson, 2003). 

 Les rides de contourite , elles sont par définition constituées de sédiments déposés par 

l’action des courants de contours, à des profondeurs d’eau supérieures à 200 m (Faugères et al., 

1999). Elles apparaissent donc à grande échelle sous forme de rides de géométries variées 

(Faugères et al., 1999). Elles sont morphologiquement allongées et peuvent atteindre 1000 m 

d’épaisseur (Bryn et al., 2005). Leur géométrie dépend du contexte géomorphologique, de la 

vitesse et de la variabilité du courant, de la période de temps durant laquelle ce dernier agit, de la 

quantité et la nature des sédiments, et de l’interaction avec les processus gravitaires (Bryn et al., 

2005).  

En dehors des variations tectoniques, la morphologie d’une marge continentale évolue 

constamment en réponse aux processus sédimentaires qui y ont lieu. En effet, il existe sur une 

marge différents éléments architecturaux dont la morphologie est principalement contrôlée soit 

par les processus d’érosion, soit par les processus de dépôt.  
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1.2 Processus dynamiques de transferts sédimentaires sur les pentes continentales  

La sédimentation détritique en milieu marin implique l’ensemble des particules solides 

démantelées par l’érosion continentale puis transportées et déposées sur la marge continentale. 

Les charges particulaires délivrées par les fleuves sont distribuées en mer par l’action de 

processus dynamiques variés : vagues, courants de marées, écoulements gravitaires, courants 

géostrophiques (Somme et al., 2009). Ainsi, chaque milieu de sédimentation détritique est 

associé à un ou plusieurs types de processus. 

Les pentes continentales constituent des voies de transfert de sédiments du continent vers le 

bassin profond. Le transfert de sédiments est réalisé pour l’essentiel par des processus 

gravitaires.  

Cette partie concerne la description de différents types de processus de transport gravitaires ainsi 

que les dépôts associés.                                                           

Trois grands groupes de phénomènes capables d’éroder, de transporter ou de déposer des 

particules se distinguent (Stow, 1986) (Fig.1.11) 

 Les processus de resédimentation (ex. glissements, coulées de débris, courants de 

turbidité) sont à l’origine de la majorité des dépôts sédimentaires des pentes continentales 

/ glacis. 

 Les courants de fond semi-permanents sont liés à la circulation thermohaline profonde on 

les nomme aussi courants géostrophiques ou courants de contours. 

 Les courants de surface associés à la sédimentation marine pélagique ou semi-pélagique 

agissent de manière continue au-travers de la chute libre verticale (décantation) des 

particules dans la colonne d’eau. 

Les différents processus gravitaires qui vont être décrits dans cette partie sont directement liés à 

la formation ou au maintien des incisions des canyons sous-marins au cours du temps. Ces 

processus permettent le transfert des sédiments du plateau vers le bassin profond sous l’effet de 

la gravité. 
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Figure 1. 11 : Principaux groupes de processus sédimentaires en milieu marin et les dépôts 

associés (Stow, 1986) 

1.2.1 La classification des processus gravitaires 

Les processus gravitaires et les dépôts qui leur sont associés peuvent être classés en deux 

groupes (Middleton et Hampton, 1973 ; Mulder et Cochonat, 1996 ; Stow et al., 1996 ; 

Shanmugan, 2000 ; Mulder et Alexander, 2001): (1) les glissements en masse et (2) les 

écoulements gravitaires (cohésifs et non cohésifs). Cette classification prend en compte des 

caractéristiques telles que : 

 La rhéologie c'est-à-dire le comportement mécanique (Mulder et Cochonat, 1996 ; 

Shanmugam, 2000). Ce dernier peut être élastique (comme les glissements), plastique 

(comme dans les coulées de débris) ou visqueux (comme dans les courants turbiditiques). 

 La nature cohésive (boue ou argile) ou non cohésive (sable) des matériaux va également 

influencer le type d’écoulement. Les écoulements boueux vont avoir tendance à glisser 

alors que les écoulements sableux vont être maintenus par la force de collision entre les 

grains. 
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 Enfin les mécanismes de transport et de maintien en suspension tels que la turbulence 

ou les forces de friction vont influencer le type et comportement de l’écoulement. 

 

A. Les glissements en masse  

Les glissements en masse sont des mouvements homogènes de sédiments le long d’une surface 

de glissement permettant la préservation de la structure interne de la masse en mouvement. 

Selon l’intensité du transport et la nature des sédiments mobilisés, trois types de glissements 

peuvent être différenciés : 

 Les slides (Fig.1.12) s’initient par l’apparition d’une fracture de cisaillement le long des 

plans de cisaillements discrets. Le volume de sédiments impliqués peut être considérable, 

allant jusqu’à 300 km3 (Stow, 1986). La déformation interne de la masse glissée est très 

faible.  

 Les slumps (Fig.1.12) quant à eux, représentent des mouvements en masse d’importants 

volumes de sédiments, suivant des fractures de cisaillement et accompagnés d’une 

déformation interne (rotation). La déformation se manifeste par des structures extensives 

à l’arrière, et par des structures compressives à l’avant.  

 

 

Figure 1. 12 : Schémas de mouvements en masse. A: slide (translationnel), B: slump (rotationel), 

Source: USGS 
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 Le fluage (ou creeping) est induit par un processus très lent impliquant une déformation 

plastique lente, graduelle, et continue, qui peut engendrer des déformations de la structure 

interne, sans apparition de fractures. Toutefois, le fluage peut se transformer en slide ou 

en écoulement laminaire, si la limite de déformation des matériaux est atteinte.  Ces 

glissements apparaissent souvent sur les flancs de canyons sous-marins, en haut de pente 

et rebord de plateau. 

 

B. Les écoulements gravitaires  

De nombreuses études ont été menées pour qualifier les écoulements gravitaires (Middleton et 

Hampton, 1973 ; Lowe, 1982). Mulder et Alexander (2001) proposent une classification en 

fonction des mécanismes de transport et des propriétés physiques de l’écoulement. Il existe donc 

deux types d’écoulements gravitaires : cohésif et non cohésif. Le rapport entre les forces 

d’inertie et les forces de viscosité permet de distinguer ces 2 types : plus ce rapport est important, 

plus l’écoulement gravitaire sera dilué (Mulder, 2011). 

 Les écoulements cohésifs : les coulées de débris 

Les écoulements cohésifs se caractérisent par une viscosité et des concentrations importantes 

empêchant les mouvements turbulents. Les coulées de débris (ou debris flows) sont des 

écoulements cohésifs, présentant des fragments de tailles importantes (des sables aux blocs). Ces 

sédiments grossiers sont maintenus dans une matrice cohésive (argileuse ou silteuse) et se 

déplacent sous l’effet de la gravité (Stow et al., 1996). Lorsque la force de résistance est plus 

importante que la force motrice, les coulées de débris s’arrêtent brusquement et se figent 

(freezing) ce qui engendre un dépôt grossier et chaotique (Middelton et Hampton, 1973). 

 Les écoulements non cohésifs 

Lors d’un écoulement non cohésif, trois mécanismes de transport des grains peuvent être 

observés : la collision entre les grains (écoulements granulaires) ; l’expulsion de fluide inter-

granulaire (écoulement fluidisé) et la turbulence (courant de turbidité). 

- Les écoulements granulaires  (grain-flows) sont constitués de grains non cohésifs (sable, 

silt) qui, grâce à leur interaction, engendrent la dispersion et donc l’écoulement du 

mélange. Une pente forte (>18°) est le paramètre indispensable à la continuité du 
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mouvement (Middleton et Hampton, 1973). Les dépôts résultant des écoulements 

granulaires présentent un grano-classement inverse (Middleton et Hampton, 1973). 

- Les écoulements liquéfiés (liquified flows) sont des écoulements de sédiments non 

cohésifs maintenus en suspension par la surpression du fluide interstitiel (Mulder, 2011). 

Ces écoulements peuvent se déplacer même sur une pente relativement faible (de 3 à 10° 

; Middleton et Hampton, 1973) et tant que la surpression interstitielle est plus importante 

que la pression hydrostatique. Leurs dépôts associés présentent des traces d’expulsion de 

fluide comme les galets verticalisés (Lowe et LoPiccolo, 1974). 

- Les écoulements turbulents (turbidity currents). Ces écoulements maintiennent leurs 

mouvements grâce à la turbulence. La concentration en particules est variable mais 

inférieure à 9% du volume total (Bagnold, 1962). Elle permet de définir le type de 

courants de turbidité observés : les bouffées turbides ; les courants de turbidité et les 

courants hyperpycnaux (en ordre croissant de concentration). Ils sont capables de se 

déplacer sur de grandes distances et sur des durées différentes, en fonction du rapport 

entre l’énergie perdue par frottement et l’énergie cinétique gagnée (Stow et al., 1996). 

Les bouffées turbides ne sont pas alimentées par l’amont contrairement aux courants de 

turbidités (Mulder et Alexander, 2001). Bouma (1964) propose une séquence de dépôt 

associée aux courants de turbidité. La séquence-type est composée de 5 intervalles de 

granulométrie et structures sédimentaires différentes avec, de la base au sommet, les 

termes Ta, Tb, Tc, Td et Te (Fig.1.13). 

- Ta : intervalle à sable massif, pouvant contenir des graviers ou des galets ; 

- Tb : intervalle inférieur à laminations parallèles, composé par des laminations de sables 

fins et de sables très fins à faible teneur en argiles ; 

- Tc : intervalle à rides de courant qui contient du sable très fin et silt à stratifications 

obliques, et un granoclassement normal ; 

- Td : intervalle supérieur à laminations parallèles, composé par une alternance de lamines 

de sable très fin ou de silts ou de lamines argileuses ; 

- Te : intervalle pélitique, composé de sédiments très fins (argiles), peu structurés, avec un 

léger granoclassement normal. 
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Figure 1. 13 : Séquence de Bouma présentant un dépôt lié à un courant de turbidité (Bouma, 

1964) 

Cependant, l’intégralité de la séquence de Bouma n’est pas toujours observée, la plupart du 

temps elle est tronquée, soit de ses termes supérieurs soit de ses termes inférieurs. Bouma (1964) 

avait associé l’évolution verticale des termes, de a à e, à l’évolution au cours du temps de la 

capacité de transport et de la vitesse du courant de turbidité. Sanders (1965) montre que le dépôt 

de la séquence de Bouma est réalisé par deux processus différents : (1) le passage d’un lit coulant 

de grains dit : concentré est responsable du terme a et (2) le passage d’un courant turbulent est à 

l’origine des termes de b à e (Fig.1.14.a). 

Schématiquement, un courant de turbidité comprend, longitudinalement trois régions : la tête, le 

corps et la queue (Middleton et Hampton, 1973) et verticalement souvent deux parties : une 

partie basale dense ayant une vitesse plus importante et une concentration en sédiment plus forte 

que la partie supérieure formée d’un panache de fluide turbulent (Middleton et Hampton, 1973 ; 

Postma et al., 1988). En se basant sur une étude statistique concernant différentes 

caractéristiques des faciès sédimentaires (épaisseur des bancs, granulométrie, figures d’érosion, 

contacts, etc) dans différents bassins, Walker (1967) met en évidence l’évolution des faciès entre 

les dépôts proximaux et les dépôts distaux (Fig.1.14.b). 
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Figure 1. 14 : (a) Schéma montrant la composition bipartite d’un courant de turbidité et les 

profils de vitesses (Postma et al., 1988) ; (b) Evolution de la séquence de Bouma en fonction de 

la localisation (proximal, distal) par rapport à la source (inspiré de Walker et al., 1967) 

Les courants hyperpycnaux sont la conséquence d’écoulements turbides générés dans les fleuves 

et se prolongeant en mer (Mulder et Alexander, 2001). Ils résultent d’événements de crues où le 

mélange eau douce/sédiment a une densité supérieure à celle de l’eau de mer. Ce mélange va 

alors se propager sur le fond et provoquer, par la suite, un écoulement gravitaire turbulent 

hyperpycnal (Mulder et Syvitski, 1995). Les dépôts liés aux courants hyperpycnaux comportent 

une première phase à grano-classement inverse (correspondant à la montée de la crue) surmontée 

d’une partie à grano-classement normal (due à la décrue). Cependant, il est fréquent que 

l’enregistrement soit partiellement tronqué ce qui rend la distinction difficile avec les dépôts liés 

aux courants de turbidité « classiques » (Mulder et al., 2001). Un tableau de synthèse (Tab.1.1) 

propose un résumé des classifications les plus fréquemment utilisées (Middleton et Hampton, 

1973 ; Nardin et al., 1979 ; Mulder et Cochonat, 1996 ; Mulder et Alexander, 2001). 
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Tableau 1. 1 : Tableau de synthèse des processus de transports gravitaires sur les pentes continentales 

 
Processus de 

transport 

Mécanisme de support 

des particules 

Comportement 

mécanique 

Dépôts 
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Séquences types dépôts  
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Translationnels 

Déplacement 
 contrôlé par la gravité : 

inertie  
de la masse ou des blocs 

Elastique Slides 
Blocs lités continus dont la déformation varie de 

faible à modérée 

 
 

Rotationnels 
 Slumps 

Structure interne partiellement conservée, souvent 
déformée dont la surface est souvent marquée par 

des rides de compression 

Reptation 
  Creeping 

Morphologie en forme d’escalier ou sous forme 
d’ondulations similaires aux rides sédimentaires 

E
C

O
U

L
E

M
E

N
T

 G
R

A
V

IT
A

IR
E

 

 

C
o

h
é
si

fs
 

Coulées en 
masse 

Matrice argilo-silteuse 
provoquant des forces 

de flottaison 
Plastique Débrites 

Mélange hétérogène de fragments grossiers, 
graviers ou blocs, de marnes consolidées, de 

matériaux fins et d’eau 

Coulées denses Pression de dispersion 
(Chocs intra-
granulaires) 

Visqueux 
Avalanch

ites 

Surface érosive surmontée par des sables pouvant 
présenter un granoclassement inverse : structure 

d’expulsion de fluides 

N
o

n
 c

o
h

é
si

fs
 

 
Courants de 

turbidités 
 

Turbulence de fluide 
Fluides 

Newtoniens 

Turbidite
s 

Séquences de Bouma, ou parties tronquées de la 
séquence de Bouma (Ta-Tb ou Tc-Td-Tc) : 

granoclassement normal  

 
bouffées 
turbides 

 

Turbidite
s 

Termes Ta-Tb-Te de la séquence de Bouma, avec 
un contact net entre les termes Tb et Te 

 
courants 

hyperpycnaux 
 

Hyperpyc
nites 

Granoclassement inverse basal de matériaux 
grossiers et normal sommital de matériaux plus 

fins.  
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Même après toutes ces études, la compréhension des processus de transport et de dépôt ne suffit 

toujours pas à expliquer la variabilité des faciès observés. D’après Stow et Mayall (2000), il 

faudra prendre en compte les facteurs environnementaux et morphologiques afin de pouvoir 

arriver à expliquer cette variabilité de faciès. Les auteurs affirment que l’étude de la nature des 

apports sédimentaires (liés au type de marge, à la nature de la source, au régime hydrologique, au 

contexte climatique,…) ainsi que l’interaction de ces apports avec la morphologie du fond 

peuvent apporter plus d’informations sur la compréhension des dépôts finaux que l’étude même 

des processus de dépôts.



 

 

 

 

 

 

Chapitre 2 

Les Systèmes Subaériens et les Systèmes Sous-marins : 

Du Bassin Versant au Canyon Sous-marin 
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Ce travail de thèse s’intéresse à la formation et l’évolution des canyons sous-marins, dans un 

contexte tectonique  réactivé en compression, de la marge Ouest Algérienne. Mais les canyons 

sous-marins font partie d’un «système source-exutoire» dans lequel le système fluviatile 

subaérien semble avoir un rôle important (Somme et al., 2009). C’est pour cela qu’il est 

également important de définir et d’intégrer le bassin versant. 

 

2.1 Introduction: Le Système Source-Exutoire 

Le « système source-exutoire » comprend toutes les zones qui contribuent à l’érosion-

transport-dépôt des sédiments (Somme et al., 2009). Ce système (Fig.2.1) comprend quatre 

segments (bassin versant, plateau continental, pente continentale et bassin profond) qui sont 

génétiquement reliés (Moore, 1969). Les variations à long terme des flux sédimentaires (taux 

de sédimentation, débit fluviatile, apports sédimentaires et construction de chenaux-levées) et 

les paramètres morphométriques de chaque segment (aire, longueur, inclinaison…), semblent 

avoir un certain nombre d’interconnexions gouvernant l’évolution érosion-dépôt du système 

dans son ensemble.  

 

 

Figure 2. 1 : Schéma représentant les quatre segments d’un système source-exutoire, 

génétiquement reliés. Les modifications à long termes, par érosion ou dépôt, sur l’un des 

segments affecteront les segments adjacents (Somme et al., 2009) 
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En effet, l’évolution due à l’érosion ou au dépôt dans une partie du système se reflète 

automatiquement par la modification morphologique dans une ou plusieurs des parties 

adjacentes. Le transfert sédimentaire du bassin versant vers le bassin profond s’effectue 

suivant différentes échelles spatio-temporelles en réponse aux changements climatiques 

(variations du niveau marin relatif, apports sédimentaires) et tectoniques (taux de soulèvement 

/ subsidence) locaux ou régionaux, de court et long terme (Somme et al., 2009). 

 

Figure 2. 2 : Relations dimensionnelles entre les segments : bassins versants, plateaux 

continentaux, pentes continentales et bassins profonds, suivant différents types de marges (passif 

ou actifs). Plus le système devient grand, plus la taille du bassin versant augmente (Somme et al., 

2009) 

Les systèmes des marges passives sont généralement plus larges que ceux des marges actives 

et présentent des taux de sédimentation plus élevés que ces derniers (Fig.2.2). De plus la 

longueur des pentes continentales et les dimensions des systèmes de chenaux-levées dans le 

bassin océanique profond sont généralement plus élevées dans les systèmes passifs, tandis que 

l’inclinaison de leur pente continentale est plus faible. Les systèmes passifs semblent répondre 

plus lentement aux changements climatiques et tectoniques, alors que les systèmes actifs 

érodent et transportent plus rapidement les sédiments via son bassin versant (Somme et al., 

2009).  
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De plus, petits systèmes actifs présentent des étroits plateaux continentaux, qui sont 

considérés comme des zones de « by-pass » sédimentaire. Les plateaux continentaux plus 

larges des systèmes passifs s’interfèrent avec les courants de surface et semblent contrôler le 

stockage (Somme et al., 2009).  

2.2 Système fluviatile aérien 

2.2.1 Le bassin versant 

Horton (1945) décrit le bassin versant comme étant l’unité idéale pour évaluer l’érosion, car elle 

permet de quantifier les transferts de matière. Il représente une surface drainée par un réseau 

hydrographique. 

A. Les caractéristiques du bassin versant 

Bien que le bassin versant soit la principale zone délivrant les particules, il est aussi un lieu de 

stockage. Il est délimité par une ligne de crête, encore appelée « ligne de partage des eaux », qui 

englobe un réseau de vallons et de vallées, entaillés par des thalwegs par lesquels convergent les 

versants (Fig.2.3). 

 Un bassin versant est décrit par plusieurs paramètres : 

- La superficie comprend l’espace entre les crêtes topographique menant à l’exutoire, et 

peut varier de 10
-2

 à 10
6
 km

2
. Dans le cas d’un substrat perméable, tel le karst, et la 

possibilité de circulations d’eaux souterraines, le bassin versant réel est alors souterrain. 

- Le réseau de drainage comprend tous les cours d’eau organisés en tributaires du 

bassin versant. 

- La topographie est caractérisée par les dénivelés maximum et moyen, la fréquence 

des classes d’altitude, les gradients de pente et la forme des versants du bassin. 

- La lithologie comprend la nature et la surface d’affleurement des roches du substrat 

et des formations superficielles. 

- L’occupation du sol caractérisée par la nature et le pourcentage des types de 

végétation et des zones anthropisées. 
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Figure 2. 3 : Représentation  du bassin versant Oued Allalah et ces caractéristiques 

Les plus vieux systèmes de drainage sont généralement plus grands ; ils ont les rivières les 

plus longues et les plus stables (faible gradient de pente ; Somme et al., 2009). L’évolution du 

bassin versant dans le temps est considérée comme étant le facteur le plus important 

contrôlant le transport et le stockage des particules sur l’échelle de temps du système source-

exutoire. Les larges bassins versants (> 106 km2, exemple : bassin versant de l’Amazone, 

Amérique du Sud) ont généralement les plus hautes altitudes. Cependant, celles-ci 

représentent une faible partie en amont et décroissent rapidement en aval, illustrant un profil 

topographique généralement concave (plus de 40% du profil ayant une faible inclinaison). Le 

gradient de pente moyen des larges bassins versants ne sera donc pas représentatif de tout le 

système.  

En revanche, les petits bassins versants (< 104 km2 ; exemple bassin versant du Oued Allalah) 

ont des altitudes décroissant plus graduellement d’amont en aval, illustrant un profil 
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topographique plus « linéaire » (les faibles inclinaisons représentent moins de 20% du profil). 

Le gradient de pente moyen de ces bassins sera donc plus représentatif du système tout entier.  

Les pentes et les reliefs sont d’importants facteurs de contrôle de la capacité d’érosion / dépôt 

sédimentaire. En effet, la puissance de l’écoulement est proportionnelle à l’inclinaison du 

bassin versant et à son débit. La production et l’érosion sédimentaire influencent autant la 

vitesse à laquelle un bassin versant répondra aux changements tectoniques (soulèvement ou 

subsidence) et climatiques, que le temps de transport sédimentaire à travers tout le système et 

que la quantité de matériaux stockés en aval et leur transfert jusque dans le bassin profond 

(Somme et al., 2009). 

 Durant une période de soulèvement tectonique, la zone proximale du bassin versant, 

fournira d’autant plus de sédiments au transport fluviatile. Dans les larges systèmes 

passifs (Exemple Chlef), la disponibilité sédimentaire est bien plus important que la 

capacité de transport jusqu’en zone distale lors d’évènement climatique de forte 

magnitude. En effet, la cellule orageuse ne couvre qu’une faible surface du bassin, lui 

faisant perdre sa capacité de transport en zone distale, car l’inondation n’est pas 

uniforme et continue sur tout le bassin versant. Les sédiments seront donc stockés dans 

les vastes plaines inondables. En revanche, dans les petits systèmes actifs (Exemple 

Bassin versant d’Oued Damous) la cellule orageuse couvrira la presque totalité de leur 

superficie, causant des inondations régionales du fait des plus fortes inclinaisons sur 

des plus faibles distances (Fig.2.4). 

 Durant un changement climatique régionale, la quantité d’eau délivrée et la capacité de 

transport à travers tout le système augmentent considérablement, pouvant alors 

transporter les décharges sédimentaires jusqu’aux embouchures dans les deux types de 

systèmes (petit / actif et grand / passif). 
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Figure 2. 4 : Illustration des relations dimensionnelles entre une cellule orageuse de 50 km de 

diamètre et le grand bassin versant du Chlef et les petits bassins versants du Damous et Allalah. 

(L’influence de l’orage sera d’autant plus importante que le bassin versant est petit) 

Les dimensions du bassin versant et la longueur du fleuve associé se développent et s’étendent 

en fonction du temps et présentent généralement des caractéristiques morphométriques 

proportionnelles (comme la longueur de la rivière en fonction de la surface du bassin versant). 

La capacité de stockage des particules sédimentaires du bassin versant augmentera avec les 

dimensions de la plaine inondable et aussi pour une faible inclinaison. Le bassin versant 

contrôle le taux sédimentaire délivré aux segments adjacents. La surface du bassin versant est 

corrélée à celle du plateau continental, tandis que la largeur de ce dernier est reliée à la 

longueur du fleuve, plus les paramètres morphométriques du plateau continental augmentent, 

plus sa capacité de stockage sédimentaire sera élevée ; il contrôlera alors à son tour le taux 

sédimentaire délivré à la pente continentale et au bassin profond (Somme et al., 2009).  
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Le bassin versant est, en effet, un système ouvert qui contrôle la quantité et le volume de 

particules délivrés à l’océan. La quantité totale de matière délivrée varie en fonction de la 

superficie des bassins versants et de leurs latitudes (Campy et Macaire, 2003). Cette variation 

dépend plus précisément des volumes de précipitations et des températures agissant sur le 

degré d’altération des roches et d’ablation, de la lithologie (nature des roches du substrat 

conditionnant la quantité et le type de la matière produite solide ou dissoute) et du relief 

(agissant sur la distribution des eaux superficielles entre infiltration et ruissellement). 

Les variations de décharge sédimentaire sont contrôlées par la taille du bassin versant et 

l’hypsométrie (ou altitude). Un grand bassin versant aura donc une décharge sédimentaire 

plus élevée qu’un plus petit. Ces derniers perçoivent donc davantage la différence entre 

décharge particulaire moyenne et décharge durant une crue. En effet, les pics de flux et de 

décharge particulaire s’opèrent durant les évènements de fortes magnitudes tels les orages, les 

ouragans ou les moussons (Inman et Jenkins, 1999). Les pics de décharge peuvent être 

maintenus jusque dans la partie inférieure du bassin versant si la cellule de l’orage et le flux 

généré associé sont plus grands que l’aire de drainage (Fig.2.4). Par contre, les grands 

systèmes réagissent plus lentement aux mêmes impulsions sédimentaires, car ils ont des zones 

de stockage régionales et des surfaces inondables plus grandes. Ainsi, les systèmes qui ont de 

petites surfaces inondables répondent rapidement aux impulsions sédimentaires déclenchées 

par le climat et la tectonique de leur arrière-pays (Somme et al., 2009). 

B. Caractéristiques morphologiques d’une rivière 

Comme vu précédemment (chapitre 1), d’importants écoulements gravitaires peuvent être 

déclenchés par les systèmes fluviatiles subaériens. Il est donc important de décrire les 

caractéristiques morphologiques des rivières afin de mieux comprendre leur fonctionnement et 

ainsi mieux appréhender leur relation avec la formation et l’évolution des canyons sous-marins. 

Une plaine alluviale (Fig.2.5), dominée par les reliefs de son bassin versant, correspond à une 

surface topographique plane à très faibles pentes, et appartient à la zone inondable d’une rivière 

généralement sinueuse ou méandriformes (Pottier et Untermaier, 1998). 
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Figure 2. 5 : Profil transversal d’une plaine alluviale (modifié d’après Pottier et Untermaier, 

1998) 

 

Le lit mineur, limité par les berges, correspond à l’espace occupé en permanence par la rivière 

ou le cours d’eau. Lors de grands crues, la plaine alluviale est inondée, et la rivière occupe de 

façon temporaire le lit majeur. La forme et l’évolution d’une rivière dépend du cycle 

d’érosion/transport/dépôt. Ce dernier évolue suivant la vitesse du courant (fonction du 

gradient de pente) et du débit d’eau, qui déterminent la puissance d’érosion des cours d’eau. 

L’équilibre hydrodynamique est l’équilibre idéal d’une rivière (exprimé par la formation de 

méandres); il conditionne la quantité de matériaux érodés, transportés ou sédimentés. La 

rivière érode ainsi la rive concave où elle perd de l’énergie, et dépose sur la rive convexe 

(Fig.2.6). 
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Figure 2. 6 : Le cycle d’érosion/transport/dépôt d’une rivière a méandre 

 

De plus, une rivière peut être définie en trois grands ensembles, suivant une zonation 

longitudinale, car ses caractéristiques géomorphologiques évoluent progressivement de sa 

source jusqu’à son embouchure (Fig.2.7). 

 

Figure 2. 7 : Zonation longitudinale d’une rivière 
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En amont, le cours supérieur ou « zone d’érosion » est décrit par une rivière étroite à fort 

gradient de pente, où le courant y est important. Plus en aval, le cours moyen ou « zone de 

transport » est décrit par une rivière qui s’élargit, un gradient de pente diminue et où les 

processus de sédimentation commence. Vers l’embouchure (dans la plaine), le cours inférieur 

ou « zone de stockage » se caractérise par un gradient de pente toujours plus faible, où la 

rivière s’élargit encore et le courant diminue. 

C. Les principaux régimes hydrologiques des cours d’eau 

Il existe trois grands types de cours d’eau côtiers : les fleuves, les rivières torrentielles et les 

torrents. 

Les fleuves sont des grands cours d’eau permanents s’écoulant principalement en superficie et 

pouvant être partiellement souterraines (exemple : Fleuve Amazone, Amérique du Sud). Ils se 

maintiennent plus ou moins à régime constant tout au long de l’année, dit pluvial, et ne 

s’assèchent jamais (Fig.2.8). Ils sont l’émergence en surface du stockage d’eaux souterraines. 

Ils sont cependant également alimentés par les pluies ou la fonte des neiges et des glaciers. Le 

cours du fleuve est sujet à des pentes variables sur son tracé (variant lui-aussi dans le temps). 

Les fleuves présentent une pente moyenne inférieure à 1.5%, soit 0.9° (Meunier, 1991). 

Les rivières torrentielles sont relativement de grands cours d’eau, caractérisées par un régime 

hydrologique irrégulier et mixte de type nivo-pluvial bimodal (Fig.2.8). Celui-ci se caractérise 

par un maxima prononcé au printemps (avril-mai) du à la fonte des neiges et par un second 

maxima moins prononcé en automne (novembre) lors de crues brutales (exemple : Le Var ; 

Mulder et al., 1996). Lors des fontes des neiges, les eaux des rivières torrentielles 

montagneuses présenteront un important contraste de température avec l’eau des mer (Mulder 

et al., 1996). Les rivières dites torrentielles ont une inclinaison moyenne comprise entre 1.5% 

(0.9°) et 6% (3.4°), (Meunier, 1991). 

Les torrents sont de petits cours d’eau montagneux, impétueux et rapides. Ils sont caractérisés 

par une grande variabilité de la pente et du débit. Ils sont cependant caractérisés par une 

inclinaison moyenne supérieure à 6% (3.4°), (Meunier, 1991). Leurs écoulements sont plus 

turbulents, rapides et chargés en divers matériaux. Un torrent peut être quasi sec durant les 

périodes estivales, avec un faible débit moyen annuel.  
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Leurs faibles altitudes (type colline) ne leurs permettent pas de maintenir un régime nival au 

printemps. Les torrents fonctionnent seulement lors de rares mais exceptionnels épisodes 

climatiques, généralement lors de seules pluies occasionnelles qui peuvent être cependant 

abondantes en automne et transformant chaque fois leur morphologie (Fig.2.8). 

 

 

Figure 2. 8 : Illustration des principaux régimes hydrologiques des fleuves, rivières torrentielles 

et torrents 
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2.3 Les Canyons sous-marins 

Cette partie présente une synthèse des connaissances sur les canyons sous-marins, depuis les 

premières explorations aux connaissances d’aujourd’hui. Les différentes hypothèses de genèse 

des canyons sous-marins, leur classification, la géomorphologie dynamique des canyons, et 

l’intérêt de les étudier. Cet état des connaissances permet de poser les bases essentielles à la 

compréhension des canyons sous-marins, étape nécessaire avant la réalisation des objectifs de la 

thèse. 

2.3.1 Historique sur l’étude des canyons sous-marins 

L’investigation des canyons sous-marins a débuté au milieu du 19ème siècle avec notamment la 

mise en évidence de ces structures grâce aux premières cartes bathymétriques (Maury, 1855). 

Car c’est au tout début des années 1800 que se crée, aux Etats-Unis, le premier service d’étude 

des côtes américaines (le « Coast Survey ») ayant pour but de cartographier le territoire sous-

marin ainsi que de comprendre les mécanismes du Gulf Stream. Certains objets morphologiques 

particuliers tel que la rupture de pente avait déjà été étudiés au milieu du 18ème siècle mais c’est 

grâce à l’essor au 19ème siècle des campagnes en mer que l’exploration sous-marine se 

développe. 

Le premier constat de la présence de canyon sous-marin se fait en 1850 en Californie, dans la 

baie de Monterey grâce à la première carte produite par le Coast Survey (Annual Report of the 

Superintendent of the Coast Survey, 1857). Peu de temps après, en 1860, des travaux de 

cartographie marine en Atlantique nord-est (le long des côtes landaises) permettent de mettre en 

évidence une dépression sur le plateau continental : le canyon de Capbreton (Froidefond et al., 

1983). Pruvot (1894) publie une description des canyons occidentaux du Golfe du Lion : le 

canyon de Cap Creus et de Lacaze-Duthiers. Grâce au développement de l’exploration des fonds 

marins, les scientifiques connaissent, dès la fin du 19ème siècle, la morphologie générale des 

marges et de la pente continentale. 

C’est au début du 20ème siècle que la première hypothèse sur le mode de formation de canyons 

sous-marins apparait grâce aux travaux de Spencer (1903). Ce dernier conclut à une formation 

des canyons par abrasion aérienne liée aux oscillations du niveau marin durant le Pléistocène. 

Encore une fois, l’amélioration des techniques du 20ème siècle permet aux scientifiques d’affiner 

toujours plus leurs connaissances des fonds marins et de remarquer la présence récurrente de ces 
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structures géologiques sur les marges actives et passives. Daly (1936) met en évidence la relation 

entre l’érosion par les courants de turbidité et la morphologie de canyons. Il construit alors 

l’hypothèse de formation des canyons durant les glaciations par l’action des courants de 

turbidité. Dans le Golfe du Lion, Bourcart (1958) conclut également à la formation des canyons 

par des courants de boue engendrés pendant les périodes de bas niveau marin. 

Uchupi et Emery (1991) ont cependant observé que la morphologie des canyons peut changer 

selon que la marge soit active ou passive. Cela est notamment dû à la différence des paramètres 

contrôlant l’évolution des marges. 

Dans le cas des marges passives c’est l’érosion et l’accumulation des sédiments qui contrôlent la 

morphologie alors que les marges actives sont plutôt contrôlées par la tectonique. 

Farre et al. (1983) étudient les canyons de la côte atlantique nord-américaine et concluent que les 

canyons sont à des stades de maturité différents et que les canyons sont initiés par des 

glissements survenus sur la pente. Une érosion du « bas vers le haut » permettrait aux 

glissements d’atteindre le rebord de plateau (Farre et al., 1983). Dix ans plus tard, Orange et al. 

(1992) feront le même constat pour des canyons n’atteignant pas le rebord de plateau sur la côte 

pacifique. Par la suite, Pratson et al. (1994) et Mountain et al. (1996) posent l’hypothèse d’une 

érosion cette fois du « haut vers le bas » dans l’évolution des canyons. Mountain et al. (1996) 

pensent donc que l’origine des canyons provient d’un courant gravitaire et qu’une connexion 

fleuve-canyon est possible. 

Bien que les canyons sous-marins soient des objets géologiques reconnus, leur évolution au 

cours du temps et les paramètres impactant leur architecture reste peu étudiée. 

 

2.3.2 Définition 

Les canyons sous-marins sont des vallées encaissées qui incisent profondément les marges 

continentales depuis le plateau ou le sommet de la pente jusqu’au glacis où le relief s’adoucit 

rapidement (Shepard, 1973). Ils jouent un rôle prépondérants de drains et de collecteurs des 

sédiments terrigènes qui alimentent les éventails sédimentaires profonds (ou deep-sea-fans). Ils 

sont essentiellement décrits comme un domaine de non-dépôt ou de by-pass. 

En coupes transversales, les canyons ont un profil en « U » ou « V » (Greene et al., 2002 ; 

Arzola et al., 2008). Leurs flancs présentent une inclinaison variant généralement de 10 à 45° 

avec une moyenne de 25° (Shepard et Dill, 1966 ; Hill et al., 2005). 
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Ils sont caractérisés par une incision variant généralement d’une centaine à plusieurs centaines de 

mètres de profondeur et pouvant atteindre plus de 1000 m de profondeur (Tableau.2.1 ; 

Babonneau et al., 2002 ; Normark et Carlson, 2003), voire plusieurs kilomètres de profondeur 

(Tableau.2.1 ; Arzola et al., 2008). Sa largeur varie généralement d’un à plusieurs kilomètres et 

peut atteindre 50 km de large (Tableau.2.1; Normark et Carlson, 2003). Sa longueur varie de la 

dizaine de kilomètres à la centaine de kilomètres (Tableau.2.1 ; Galloway, 1998 ; Babonneau et 

al., 2002 ; Antobreh et Krastel., 2006 ; Arzola et al., 2008 ; Somme et al., 2009).  

On retrouve cependant les plus grands canyons sous-marins sur la marge de la Mer de Bering. 

Ainsi, le canyon Zhemchug incise sur 2600 m de profondeur et s’étend sur 100 km de large 

(Tableau.2.1; Normark et Carlson, 2003). 

Tableau.2. 1: Tableau récapitulatif des caractéristiques morphométriques des plus grands 

canyons du globe 

 

Longueur 

(Km) 

Profondeur 

(m) 

Largeur 

(Km) 
Références 

Canyon de Zâire (Marge Ouest 

Africaine) 
160 1300 15 

Babonneau et al., 2002 ; Normark et 

Carlson, 2003 ; Somme et al., 2009 

Canyon Magdalena (Marge des 

caraîbes) 
60 1400 10 Somme et al., 2009 

Canyon de Nazaré (Marge 

Ouest Ibérique) 
210 2000-2500 8.1-10.5 Arzola et al., 2008 

Canyon de Setûbal (Marge 

Ouest Ibérique) 
175 1500-2000 10 Arzola et al., 2008 

Canyon de Bering (Mer de 

Bering) 
495 1400 65 Normark et Carlson, 2003 

Canyon de Zhemchug (Mer de 

Bering) 
160 2600 100 Normark et Carlson, 2003 

Canyon du Cap Timiris 

(Mauritanie) 
290 100-460 1.2-5.1 Antobreh et Krastel., 2006 

Canyon de Mississippi (Golf de 

Mexique) 
100 400 20 Somme et al., 2009 

Canyon de l'Amazone (Marge 

Sud-Ouest Atlantique) 
100 600 13 

Normark et Carlson, 2003 ; Somme et 

al., 2009 

Canyon de Bengal (Marge 

Nord-Ouest de l'Inde) 
200 900 43 

Normark et Carlson, 2003 ; Somme et 

al., 2009 

Canyon Indis (Marge du 

Pakistan) 
185 1000 13 

Normark et Carlson, 2003 ; Somme et 

al., 2009 
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2.3.3 La morphologie des canyons sous-marins 

A. L’architecture d’un canyon sous-marin 

On sait désormais que les canyons sous-marins sont des objets géologiques très bien développés 

et très fréquents sur les pentes continentales (Shepard, 1981). Ils sont caractérisés par de grands 

thalwegs pouvant inciser la marge continentale du plateau interne jusqu’au pied de pente 

continentale. Ils se composent généralement de trois parties distinctes, dont la distinction n’est 

pas toujours facile, d’amont en aval ; la tête, le corps, et l’embouchure (Cronin, 1994) (Fig.2.9). 

 

Figure 2. 9 : Bloc 3D représentant la morphologie d’un canyon sous-marin. A : Canyon incisant 

le plateau ; B : Canyon confiné à la pente 

 

 La tête du canyon est la partie la plus proche de la côte mais sa délimitation vers l’aval 

n’est pas clairement définie. L’analyse de profils longitudinaux sur différents canyons montre 

que l’inclinaison dans la partie supérieure des canyons (qui peut dépasser 10°) est plus forte que 

celle du cours moyen du thalweg (Popescu et al., 2004 ; Baztan et al., 2005 ; Mitchell, 2005 ; 

Antobreh et Krastel, 2006) ce qui pourrait donner la limite aval de la tête du canyon. En effet, la 

tête d’un canyon peut avoir des positionnements différents sur le rebord du plateau continental.  
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Lorsqu’un canyon est restreint à la pente continentale et n’atteint pas le rebord du plateau, il est 

alors appelé canyon confiné (Fig.2.9.B ; Twichell et Roberts, 1982 ; O’Connell et al., 1987 ; 

Pratson et Coakley, 1996 ; McAdoo et al, 1997) ou « headless canyon », canyon sans tête 

(Orange et Breen, 1992, Orange et al. , 1997) ou encore « blind canyons » (Harris et Whiteway, 

2011). En revanche, les canyons incisant largement le plateau continental sont appelés « shelf 

indenting » ou « shelf incising » c'est-à-dire canyon incisant le plateau continental (Twichell 

et Roberts, 1982). 

De manière générale, la tête d’un canyon canalise les particules détritiques érodées du plateau 

continental. Elle est donc soumise à une intense érosion via des écoulements et des glissements. 

Les courants de turbidité, les slumps et les coulées de débris apparaissent comme les principales 

causes de l’érosion de la tête du canyon. (Hill et al., 2005). 

La tête peut présenter une forme en amphithéâtre ou une forme ramifiée ou dendritique qualifiée 

de morphologie en « chou-fleur » (Kenyon et al., 1978 ; Cronin et al., 2005). Elle présente 

généralement des flancs escarpés, voire verticaux, et une morphologie en V (Hill et al., 2005 ; 

Cronin et al., 2005). Sa largeur est hectométrique à plurikilométrique et sa longueur est 

inférieure à la dizaine de kilomètres (Cronin et al., 2005). Sa localisation change sur la 

plateforme continentale, il semble que plus la tête du canyon se rapproche du littoral, plus le 

canyon est ancien (Cronin et al., 2005).  

La transition entre la tête du canyon et son corps est marquée par une diminution rapide de 

l’inclinaison de la pente, et la disparition de la morphologie ramifiée ou dendritique. 

 Le corps ou l’axe du canyon est la partie principale du canyon. Il s’étend de la tête 

jusqu’au pied de pente continentale, à des profondeur de plus de 3000 m, voire 5000 m 

(exemple : Canyon Nazaré sur la marge ouest Ibérique, 5000 m, Arzola et al., 2008). 

L’inclinaison dans le corps est généralement plus faible que celui dans la tête, avec des valeurs 

inférieures ou égales à 2° (Gaudin, 2006). En coupes transversales, le corps est caractérisé par 

une dépression profonde et étroite, avec des flancs escarpés pouvant présenter des cicatrices 

d’arrachement. Il existe deux types de morphologies caractéristiques du corps du canyon : les 

morphologies en « U » ou en « V »  avec cependant des profils intermédiaires (Greene et al., 

2002).  
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Les morphologies en « V » sont typiquement des structures en incision, érodées en profondeur, 

tandis que celles en « U » sont significatives de l’arrêt de l’incision en profondeur pour laisser 

place à un élargissement latéral. 

La morphologie en V est généralement associée à la zone du plateau continental, tandis que la 

morphologie en U est plutôt associée aux zones de pentes continentale (Greene et al., 2002). Le 

corps du canyon est essentiellement rectiligne mais peut être localement sinueux (Cronin et al., 

2005) ou méandriforme. Il peut présenter des méandres abandonnés et des dépôts sédimentaires 

semblables aux terrasses fluviatiles. 

La transition entre le corps et l’embouchure du canyon est marquée par la diminution rapide de la 

hauteur des flancs du canyon et de l’inclinaison de la pente. 

 L’embouchure se situe en pied de la pente continentale. Les canyons développent des 

thalwegs larges pouvant atteindre des kilomètres (Exemple : Canyons Nazaré 8-10 km de large, 

Arzola et al., 2008) et une hauteur de flancs qui diminue jusqu’à quelques dizaines de mètres (25 

– 75 m de profondeur). L’embouchure du canyon exhibe généralement une morphologie en U, 

caractéristique de son élargissement latéral. La sinuosité décroit rapidement jusqu’à atteindre des 

valeurs de 1 à1.1 typiques de morphologies quasi rectilignes (Arzola et al., 2008). Une des 

principales caractéristiques de cette partie du canyon est le développement de systèmes chenaux-

levées et lobes turbiditiques (Damuth et al., 1980 ; Droz et al., 2003). Ceci est dû à l’arrivée 

directe des sédiments du plateau via le canyon, qui s’accumulent au pied de pente (Posamentier 

et Vail, 1988). 

B. Le profil longitudinal des canyons sous-marins 

Le profil topographique  général d’un canyon sous-marin tend vers un profil d’équilibre, 

similaire à celui des réseaux fluviatiles. De ce fait, l’inclinaison de la tête du canyon est forte sur 

une petite distance puis diminue dans le corps pour atteindre des valeurs inférieures à 2° 

(Fig.2.10) pour se stabiliser dans l’embouchure à une inclinaison généralement inférieure à 1°. 

On retrouve cependant trois grands types de profils topographiques des canyons, pouvant être à 

tendance concave, linéaire (ou légèrement concave) ou convexe (Covault et al., 2011) (Fig. 

2.11). Chaque tendance correspondrait à un type de marge continentale (passive ou active). Les 

profils longitudinaux reflètent ainsi généralement l’influence de facteurs tectoniques (uplift / 

subsidence) et de processus sédimentaires (dépôt / érosion) (Covault et al., 2011). 
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Figure 2. 10 : Profile bathymétrique longitudinal dans l’axe du canyon. (En gras)  Profil « type » 

d’un canyon montrant un profil qui se rapproche du profile d’équilibre (en pointillé), exemple du 

canyon de Kaikoura (Nouvelle Zélande) (Lewis et Barnes, 1999) 

(1) Les profils convexes (ou sigmoïdaux ; Goff, 2001) sont associés à des systèmes de 

canyons plats dans leur zone proximale et présentant une forte inclinaison en zone distale 

(Covault et al., 2011). Ils sont le résultat d’un soulèvement tectonique et d’une déformation 

affectant le fond océanique. Ils semblent être associés aux marges passives reprises par une 

tectonique active (convergence) et soumises à des déformations et des soulèvements, produisant 

du diapirisme, des failles, des plis ou des bassins en piggy-back, déformant leur profil (Fig.2.11– 

A). Les canyons associés à ce type de profils semblent avoir une profondeur d’incision presque 

constante sur toute leur longueur (Goff, 2001). 

(2) Les profils linéaires sont généralement caractéristiques de marges passives matures en 

progradation et dominées par l’apport fluviatile (Covault et al., 2011). Elles ne sont pas affectées 

par un soulèvement évident, mais en revanche soumise à une subsidence sous l’effet du 

refroidissement thermique de la lithosphère. Les profils linéaires caractérisent généralement de 

larges canyons riches en argile et associés à la construction de chenaux-levées très développés et 

de lobes à son embouchure (Fig.2.11–B). La profondeur d’incision des canyons associés à ce 

type de profil tend à diminuer vers le bas de la pente (Goff, 2001). 

(3) Les profils de pente concaves (ou exponentiels ; Goff, 2001) à l’inverse des profils 

convexes, sont très pentus dans leur zone proximale et relativement plats dans leur zone distale 

(Covault et al., 2011). Ils sont associés généralement à des marges continentales actives 

immatures ou en érosion et peuvent être dominée par une tectonique décrochante.  
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Ces marges sont raides et présentent un plateau continental étroit et un arrière-pays proche qui 

fournit des matériaux grossiers autant durant les périodes de bas que de haut niveau marin. Ces 

profils de pente sont soumis à un fort taux d’érosion (Fig.2.11- C). La profondeur d’incision de 

ce type de canyon tend à augmenter vers le bas de la pente (Goff, 2001). 

 

Figure 2. 11 : Les trois grands types de profils topographiques des canyons sous-marins et leur 

relation avec les marges continentales (Covault et al., 2011) 

Les profils longitudinaux des canyons enregistrent les modifications du régime tectonique à 

travers des « anomalies » de gradient de pente ou des changements brusques de l’inclinaison 

appelés « knickpoints » (Mitchell, 2006). La présence de knickpoints sur un profil de canyon 

suggère une érosion active verticale, continue et localisée. Ce type de morphologie peut exprimer 
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en surface une différence de résistance des sédiments à l’érosion. Mais les knickpoints peuvent 

également se trouver en amont de failles ou d’anticlinaux sur des marges convergentes (Mitchell, 

2006) ou être le résultat de soulèvements épisodiques localisés. Les knickpoints les plus larges 

situés en amont de failles peuvent présenter une morphologie semi-circulaire en dépression et 

semblent être affectés par une érosion diffuse. 

2.3.4 Classification des canyons sous-marins 

Harris et Witheway (2011) ont étudié la répartition globale des grands canyons sous-marins. Ils 

ont réalisé l’inventaire des 5849 canyons sous-marins qui ont incisé les marges continentales du 

globe afin d’étudier leur distribution, le contexte géologique et océanographique dans lequel ils 

évoluent, et leur conservation. Ils ont réalisé une classification en trois grands types de canyons : 

- Les canyons de Type 1 incisent le plateau continental et sont connectés à un système 

fluviatile sur le continent. 

- Les canyons de Type 2 incisent le plateau continental mais ne sont connectés à aucun 

système fluviatile sur le continent. 

- Les canyons de Type 3 n’incisent pas le plateau continental, mais seulement la pente. 

Pour chaque type de canyon, des statistiques ont été réalisées sur plusieurs paramètres 

morphologiques tels que leur longueur, la profondeur de la tête de canyon, la profondeur de 

l’embouchure du canyon, le dénivelé moyen, la pente moyenne, l’espacement entre deux 

canyons adjacents, le nombre d’affluents et la sinuosité. 

Le premier élément mis en évidence est la différence significative entre les canyons de marge 

active, contrôlées par des processus tectoniques et magmatiques, et les marges passives, 

dominées par les processus d’érosion et de sédimentation. Les canyons des marges actives sont 

globalement plus nombreux (+15%), plus courts, plus raides, moins espacés, et plus ramifiés que 

leurs homologues des marges passives.  

Ensuite, les auteurs mettent en évidence des corrélations positives entre la pente des canyons et 

leur espacement. Plus les canyons sont pentus, plus ils sont proches les uns des autres (Fig.2.12). 

Les plus proches se situent en Méditerranée (14,9 km d’espacement moyen) tandis que les plus 

espacés se trouvent dans les régions polaires (42,9 km en moyenne en Antarctique, 65,2 km en 

Arctique). En revanche, l’espacement moyen n’est pas un facteur de discrimination des différents 

types de canyons car il est le même pour les Types 1, 2 et 3 (soit 33 km environ). 
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Les canyons des Types 1 et 2 sont plus nombreux sur les marges actives (118 canyons) que sur 

les marges passives (34 canyons) (Fig.2.12). Beaucoup sont localisés sur les marges ouest de 

l’Amérique. Ils sont préférentiellement localisés dans les zones géographiques qui exportent 

beaucoup de sédiments vers les marges (par le biais des fleuves ou des glaciers) que dans les 

zones où le transit de sédiments vers l’offshore est faible. Ces observations concordent avec le 

fait que certains canyons sont formés par des courants de turbidité. 

La longueur moyenne des canyons varie de 26,5 km en Méditerranée à 65,2 km dans l’Arctique. 

Les canyons les plus longs (80 km en moyenne) sont ceux associés à des cours d’eau à Terre 

(Type 1). Le canyon le plus long au monde est le canyon de Bering en Alaska, il mesure 411 km 

de long (Normark et Carlson, 2003). 

Les marges continentales dont les pentes sont plus abruptes ont les canyons les plus courts, c’est 

notamment le cas en Méditerranée, où la pente est très forte (6,5°), au-dessus de la moyenne 

mondiale (5,1°), mais pas en Arctique, où les canyons sont longs et les marges sont très abruptes 

(7,3°). 

La région méditerranéenne possède les canyons les plus ramifiés, en moyenne 12,9 ramifications 

pour 100.000 km2 alors que la moyenne est nettement en dessous de 3,3/100.000 km2 pour les 

marges passives et 7,2/100.000 km2 pour les marges actives. 

La conclusion de cette étude montre des différences significatives de la plupart des paramètres 

mesurés entre les canyons de marge active et ceux des marges passives (Fig.2.12), mais aussi 

met en valeur des phénomènes régionaux tels ceux qui caractérisent les canyons méditerranéens. 

L’évolution des canyons peut être expliquée par des processus reliés aux trois types de canyons. 

Les canyons de type 1 et 2 vont évoluer sous l’action érosive de courants de turbidité, et/ou par 

érosion régressive à la tête des canyons. En revanche, les canyons de type 3 vont seulement se 

développer par érosion régressive puisqu’ils sont totalement indépendants des courants de 

turbidités provenant du plateau continental. 

La Méditerranée apparaît comme une région généralement différente dans le développement de 

ses canyons. L’histoire récente du bassin méditerranéen expliquer vraisemblablement cette 

particularité avec l’évènement messinien, mais également les phénomènes tectono-sédimentaires 

(uplifts, et progradation des marges) depuis la fin du Miocène. 
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Figure 2. 12 : Blocs diagrammes schématiques mettant en évidence les caractères 

morphologiques des canyons des marges actives et des marges passives. (D’après Harris et 

Whiteway, 2011) 

Les différents types de canyons décrits précédemment peuvent également se répartir suivant un 

degré de maturité allant des canyons dits « matures » aux canyons dits « juvéniles » (Twichell et 

Roberts, 1982 ; Farre et al., 1983 ; Goff, 2001). 

 Les canyons matures sont généralement larges, isolés, dendritiques dans la zone de la 

tête et méandriformes vers le bas de la pente, (Farre et al., 1983 ; Pratson et Coakley, 1996 ; 

Popescu et al., 2004 ; Harris et Whiteway, 2011).  

Ils incisent profondément le plateau continental et peuvent être en connexion directe avec un 

système fluviatile subaérien. Ils présentent généralement un profil topographique concave le long 

duquel le gradient de pente décroit avec la distance au plateau continental (Goff, 2001 ; Mitchell, 

2005 ; Covault et al., 2011). 

Ils seraient principalement associés avec les marges actives immatures présentant un plateau 

continental étroit et un arrière-pays très proche, favorisant ainsi le transit des particules du 

plateau vers le bassin, indépendamment des variations eustatiques. Les dépôts turbiditique 

accumulés à l’embouchure des canyons matures proviennent en grande partie du remaniement 

des particules sédimentaires du plateau continental. Ils peuvent également alterner avec des 

dépôts de déstabilisation dus à l’action érosive continue des flancs et du fond du canyon par des 

écoulements gravitaires (Goff, 2001). 
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 Les canyons juvéniles sont plus petits, rectilignes ou linéaires (Mitchell, 2005). Ils sont 

aussi plus nombreux (systèmes de canyons) et moins espacés (Harris et Whiteway, 2011). Ils 

correspondent à des canyons confinés à la pente continentale, et dits « sans-tête ». Ils sont privés 

de tout apport sédimentaire provenant du plateau continental (Harris et Whiteway, 2011). Ceci 

implique seulement des processus d’érosion de la pente continentale. Ils sont généralement peu 

dendritiques (Bertoni et Cartwright, 2005 ; Harris et Whiteway, 2011) et peuvent présenter des 

tributaires plus ou moins marqués dans la région de la tête (Exemple : Canyon Carteret sur la 

marge du New-Jersey (Mitchell, 2005). Leur profil longitudinal topographique est simple, 

généralement convexe ou sigmoïdal (Goff, 2001 ; Covault et al., 2011). Certains sont raides dans 

leur partie supérieure (Mitchell, 2005), ce qui reflète la présence de ruptures de pente dans la 

zone de la tête. Ce seraient les canyons les plus fréquents sur les marges continentales (Harris et 

Whiteway, 2011). Ils seraient cependant principalement associés aux marges passives mais 

tectoniquement actives (convergentes ; Covault et al., 2011), mais ils sont aussi très souvent 

décrits sur les marges passives (Harris et Whiteway, 2011). Les dépôts sédimentaires associés 

aux canyons juvéniles ne contiennent que des matériaux dérivés de l’érosion de la pente 

continentale. En effet, les canyons confinés à la pente continentale déposent en base de pente des 

produits issus de déstabilisations, avec un régime d’apport de type coulées de débris pouvant 

évoluer en écoulements turbulents (Goff, 2001). 

 

2.3.5 Formation et évolution des canyons sous-marins 

Dès la découverte des canyons sous-marins, les scientifiques se sont posé la question de la 

formation de ces vallées sous-marines. Mais ce n’est que grâce aux avancées techniques que les 

premières hypothèses vont voir le jour. Nous en faisons ici l’inventaire des hypothèses les plus 

marquantes.  

A. D’anciennes rivières submergées  

Les premiers canyons sous-marins découverts sont situés sur la plateforme ou le rebord de pente, 

car les techniques acoustiques encore peu développées ne permettaient pas d’aller reconnaître 

précisément au-delà de la pente continentale. Ces canyons, incisent le rebord de pente et la 

plateforme continentale et leur tête, se trouvent souvent très près de la ligne de rivage non loin de 

l’embouchure d’un fleuve.  
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Les premiers auteurs ont tout de suite établi un lien morphologique entre les canyons sous-

marins et les réseaux fluviatiles. Dès 1903, Spencer propose que ces structures correspondent à 

des anciens lits de rivières submergés à la fin des glaciations Pléistocène par la remontée du 

niveau marin. Cette hypothèse soutenue par Shepard (1939) et reprise par Dauvillier (1961), pour 

expliquer la formation du canyon de Capbreton, qui défend l’idée d’une chute très importante 

(300 m) du niveau marin pour expliquer le creusement de ces vallées sous-marines.  

Cette hypothèse est contredite par Bourcart (1958) qui s’appuie sur les travaux des géologues du 

Quaternaire pour préciser que les régressions marines ne pouvaient dépasser 200 m. Il reste 

cependant attaché au lien très fort avec un réseau fluviatile pour expliquer le creusement des 

canyons méditerranéens. N’étant pas partisan de leur formation par les courants de turbidités, il 

fait l’hypothèse d’un mouvement de bascule de la pente continentale qui submergerait les 

anciens lits de rivières alors converties en canyons sous-marins. Pour Bourcart, les courants de 

turbidités et les processus de cascading liés aux plongées d’eaux froides sur la plateforme 

expliquent seulement l’entretien de la morphologie en dépression des canyons en évitant leur 

remplissage par la sédimentation marine continue.  

B. Les écoulements gravitaires (érosion du haut vers le bas) 

La découverte d’écoulements chargés en sédiments a d’abord eu lieu en milieu lacustre (Forel, 

1892). Dans le lac Léman, l’auteur montre l’existence de courants de turbidités et leur relation 

avec des ravines sous-marines. Cette découverte permet à Daly (1936) et Kuenen (1950) de 

proposer que les courants de turbidités jouent un rôle majeur dans la formation et l’érosion des 

canyons en lien avec les variations du niveau marin. L’étude de la rupture de câbles sous-marins 

après le tremblement de terre du « Grand Banc » de Terre Neuve (Canada) en 1929 confirme le 

rôle majeur des courants de turbidités en mettant en lumière leur grande capacité érosive. Heezen 

et Ewing (1952) renforcent l’idée du rôle majeur des courants de turbidité dans la formation des 

canyons en donnant pour la première fois des vitesses de courant (100 km/h) prouvant ainsi leur 

fort pouvoir érosif. Pratson et al. (1994) vont par la suite montrer le lien entre les canyons et les 

sédiments du plateau continental et vont introduire le concept de formation des canyons du « 

haut vers le bas ». C’est l’action des fleuves en crue qui génèrerait des courants de haute densité 

à fort pouvoir érosif, ou des accumulations sédimentaires dont la déstabilisation provoquerait des 

avalanches, d’abord sous forme de glissements en masse puis évoluant en écoulements 

laminaires ou turbulents. 
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Les courants de haute densité sont définis   par Wright et al. (1990) comme des courants qui se 

forment directement dans un fleuve. Mulder et Syvitski (1995) les définiront comme le 

prolongement en mer d’un écoulement turbide d’un fleuve en crue (courants hyperpycnaux). 

C. Erosion régressive (du bas vers le haut) 

Au début des années 80, Shepard fait le point sur le développement des canyons sous-marins à 

partir des données acquises au cours de la seconde moitié du 20ème siècle. Ces travaux révèlent 

que la formation des canyons est complexe, et que les différentes hypothèses qui existantes sont 

en partie correctes mais ne tiennent pas compte des autres processus comme les processus 

biologiques, la déstabilisation des flancs de canyons, etc. Les similitudes entre les systèmes 

fluviatiles et les systèmes sous-marins semblent impliquer un processus commun responsable de 

leur formation.  

Les études menées sur la pente continentale de la côte Est des Etats-Unis (McGregor et al., 1982 

; Twichell et Roberts, 1982) relancent la question de l’origine des canyons sous-marins.  

Farre et al. (1983) proposent que la formation des canyons sous-marins se fasse à partir de 

ravines créées sur la pente par des déstabilisations gravitaires. Ces déstabilisations fragilisent le 

matériel sus-jacent qui est à terme lui aussi déstabilisé. Ainsi les ravines remontent la pente par 

érosion régressive. Certaines atteignent le bord du plateau et un nouveau mode d’érosion est 

alors possible par apports directs de sédiments remaniés par les processus sédimentaires sur la 

plateforme (Fig.2.13).  

L’érosion étant maximum dans le chenal axial, les vallées tributaires se retrouvent perchées. Le 

terme final de l’évolution d’un canyon consiste en sa connexion avec un réseau fluviatile 

lorsqu’il a suffisamment érodé la plateforme. Farre et al. (1983) définissent des degrés de 

maturité pour la formation des canyons sous-marins depuis un canyon juvénile lorsqu’il est 

confiné sur la pente continentale jusqu’à un canyon mature lorsqu’il a incisé la plateforme et 

s’est connecté à un système fluviatile. Cette hypothèse implique que lorsque le canyon est 

localisé sur la pente (canyon juvénile) les dépôts en bas de pente sont constitués d’abord de 

produits de déstabilisations avec un régime d’apport de type coulées de débris pouvant évoluer 

en écoulement turbulent. Ces dépôts sédimentaires ne contiennent que des sédiments dérivés de 

l’érosion de la pente continentale. Ensuite, lorsque la tête du canyon atteint le rebord de pente 

(canyon mature), la nature des sédiments change avec des sources sédimentaires sur le plateau. 

Les courants de turbidités avec du matériel remanié depuis la plateforme sont plus nombreux.  
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Figure 2. 13 : Modèle de 

formation de canyons sous-

marins par érosion régressive 

D’après Pratson et Coakley 

(1996). 
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En bas de pente on retrouverait donc au-dessus des dépôts de déstabilisation une alternance de 

dépôts issus de la plateforme avec des dépôts de déstabilisation dus à l’action érosive des 

écoulements continus sur les flancs et le fond du canyon lorsque celui est connecté à un réseau 

fluviatile (canyon mature).  

D. Autres facteurs contrôlant la mise en place des canyons sous-marins 

En plus des écoulements gravitaires, des apports sédimentaires continentaux, des variations du 

niveau marin relatif et des processus d’érosion décrits dans les chapitres précédents, d’autres 

facteurs sont capables de contrôler la mise en place, la formation et l’évolution des canyons sous-

marins. 

 Le rôle des fluides 

La localisation de canyons « sans-tête » sur les flancs de structures anticlinales au pied d’un 

prisme d’accrétion en contexte de marge active (Exemple : Subduction de la plaque de Juan de 

Fuca sous la plaque Nord-américaine) exclut leur formation par l’action d’écoulements 

gravitaires, mais serait associée à des sorties de fluides actives (présence de tubes de ver) ou 

inactives (Orange et Breen, 1992). Leur origine serait associé à des pockmarks (Jobe et al., 2011) 

ou à des glissements générés par l’expulsion de ces fluides (Orange et al., 1997 ; Green et al., 

2007 ; Harris et Whiteway, 2011). En effet, ce contexte tectonique en compression provoque la 

compaction des roches sédimentaires de porosité originelle de 50% jusqu’à des valeurs 

inférieures ou égales à 10%, générant alors l’expulsion des fluides interstitiels. L’excès de 

pression génère une force de suintement s’appliquant dans la direction d’expulsion des fluides et 

proportionnelle au gradient de la charge hydraulique. Si la combinaison de cette force de 

suintement et des forces gravitationnelles est plus grande que la capacité de la couche 

sédimentaire à résister à tout mouvement vers le bas de la pente, il y a déstabilisation des dépôts 

(Orange et al., 1997). Les glissements générés dans la zone déstabilisée augmentent le 

déséquilibre de pression entre les sédiments et le fond marin, augmentant ainsi la probabilité de 

nouvelles ruptures. La répétition de ces glissements entraine une érosion des dépôts du bas vers 

le haut de pente continentale et la formation de « canyons sans-tête » (Orange et al., 1997). 

 Le forçage tectonique 

La tectonique peut, dans certains cas, jouer un rôle prédominant dans les processus à l’origine de 

la mise en place des canyons, mais également dans leur évolution au cours du temps. En effet, le 
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contexte tectonique régional peut modifier par exemple le profil longitudinal d’un canyon. Le 

tracé général du corps du canyon, qui a tendance à être rectiligne lorsque la pente est forte, peut 

devenir sinueux localement suite à une augmentation de l’inclinaison de la pente ou si le 

déplacement des méandres sont restreints spatialement par des failles (Babonneau et al., 2002 ; 

Hagen et al., 1996 ; Antobreh et Krastel, 2006). L’orientation de l’axe des canyons est ainsi 

influencée par les structures sous-jacentes telles que les escarpements de failles (Exemple : 

Canyon de Capbreton  (Gaudin et al., 2006), des dômes salifères (Antobreh et Krastel, 2006) ou 

des reliefs topographiques (Cronin et al., 2005). 

 Le cas particulier de la crise Messinienne en Méditerranée 

Durant le Miocène Supérieur, la Crise de Salinité Messinienne (MSC entre 5,9 MA à 5,32 MA 

(Hsü et al., 1973) a provoqué dans le bassin Méditerranéen une baisse dramatique du niveau 

marin relatif de 1200 m à de 1500 m de profondeur (Réhault, 1981 ; Malinverno et al., 1983). 

Cette baisse a provoqué une érosion significative du plateau et de la pente continentale (Ryan, 

1976) sur tout le pourtour du Bassin Méditerranéen. Cette crise a particulièrement affecté la 

physiographie de la marge Algérienne. Bien que la reconstitution de la morphologie de la marge 

méditerranéenne au commencement de la crise et l’étude des séries sédimentaires du Miocène 

moyen-supérieur rarement préservées de l’érosion soient difficiles (Cravatte et al., 1974 ; Lofi et 

al., 2005), de récentes études ont identifié des structures morphologiques incisant profondément 

la pente continentale (Berné et al., 1999). 

L’assèchement du bassin Méditerranéen a aussi permis une érosion subaérienne du plateau, 

formant ainsi des paléo-vallées messiniennes (Exemple : paléo-Rhône (Gorini et al., 2005). Ces 

structures érosives sont interprétées comme des paléo-canyons enfouis pré-messiniens (Lofi et 

Berné, 2008).  

2.3.6 L’activité des canyons sous-marins 

L’activité d’un canyon est définie par sa capacité de transport des particules sédimentaires et de 

leur régularité vers le bas de la pente continentale (Babonneau et al., 2002). L’activité d’un 

canyon dépend donc fortement de la localisation de la tête du canyon sur la marge continentale, 

de sa connexion avec un système fluviatile subaérien et de la variation des apports de la source 

au cours du temps (Babonneau et al., 2002). 
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Un canyon est actif en continue si les écoulements gravitaires chargés en particules y transitent 

régulièrement et si les apports fluviatiles parviennent à maintenir la source à proximité du 

canyon durant les périodes de haut niveau marin (Babonneau et al., 2002).  

En effet, lorsque le canyon est fortement enraciné dans la pente et la plateforme continentale, son 

incision et la continuité de l’activité des écoulements turbiditique permettent le maintien de la 

connexion entre la tête du canyon et l’embouchure du fleuve durant les périodes de haut niveau 

marin (Exemple : Canyon du Zaïre (Babonneau et al., 2002). Cependant, durant les périodes de 

haut niveau marin, la dynamique sédimentaire et les processus d’érosion sont plus faibles 

énergétiquement que lors de périodes de bas niveau marin (Gaudin et al., 2006). Les 

écoulements gravitaires peuvent alors ne pas transiter jusque dans le bassin profond, et leurs 

particules peuvent être stockées dans la partie supérieure des canyons (Exemple : Canyon de 

Capbreton (Gaudin et al., 2006)). 

De plus, sur les marges continentales exposées aux évènements de type Mousson, les apports 

sédimentaire sont fortement atténués en période de bas niveau marin. Ces apports existent bien 

qu’ils soient réduits. L’activité du canyon et alors moindre (Vagner, 2001). En effet, dans le cas 

de marges « tempérées », et en période aride, les périodes de bas ou de haut niveau marin sont 

généralement associées à des apports fluviatiles relativement faibles, ce qui implique 

relativement une faible activité du canyon (Exemple : Canyon du Nil (Ducassou et al., 2009)). 

Par contre, en période humide et durant l’augmentation du niveau marin ou durant une période 

de haut niveau marin, les canyons sont très actifs du fait de la grande décharge sédimentaire 

fluviatile (Ducassou et al., 2009). Les périodes d’activité des canyons durant les maximums 

glaciaires révèlent une cyclicité de 100000 ans au cours des derniers 400000 ans (Baztan et al., 

2005). 

Un canyon est inactif si ce transit particulaire n’est pas régulier voire absent, dans le cas d’un 

canyon dont la tête est localisée sur le rebord du plateau continental ou confinée à la pente 

continentale, ou si elle est déconnectée de sa source d’apports dès le début de la remontée du 

niveau marin relatif (Twichell et Roberts, 1982 ; Berné et al., 1999). On parle de « fossilisation 

du canyon » si le flux en particules diminue sensiblement, ou s’arrête dans le canyon. Lors du 

bas niveau marin suivant, la tête du canyon peut retrouver une connexion directe avec 

l’embouchure du fleuve et redevenir actif. Les écoulements gravitaires génèrent alors l’incision 

du thalweg (Exemple : Canyon Bourcart dans le Golfe du Lion (Baztan et al., 2005). Dans le cas 
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de canyons n’ayant aucune relation avec un système fluviatile subaérien, les canyons sous-

marins peuvent demeurés inactifs même durant les périodes de bas niveau marin. Il n’y aura 

donc pas d’incision du thalweg par des courants de turbidité, et le canyon sera rempli par des 

accumulations sédimentaires (Baztan et la., 2005).  

Les canyons peuvent cependant préserver leur morphologie via d’autres sources d’apport 

sédimentaire, tels que la sédimentation induite par courants de surface ou profonds ou des 

transports en masse (Exemple : Canyon du Cap Timiris (Antobreh et Krastel, 2006)). Outre les 

variations eustatiques, les conditions locales propres à chaque marge continentale sont des 

facteurs tout aussi importants dans l’activité des canyons sous-marins (McHugh et al., 2002). En 

effet, dans certaines conditions, tel le changement de la morphologie et de l’inclinaison de la 

pente ou l’instabilité des sédiments, il semble que de grands mouvements en masse puissent 

continuer à transiter le long des canyons durant tout le cycle eustatique, même en périodes de 

hauts niveaux marins. 

2.3.7 Intérêts d’étudier les canyons sous-marins 

L’étude des canyons sous-marins et des processus qui leur sont associés, au-delà de l’intérêt 

scientifique, constitue une étape nécessaire pour l’aménagement et l’exploitation du milieu 

marin. 

En premier lieu, ils constituent des écosystèmes à part, car leurs eaux froides et profondes 

renferment une riche biodiversité encore peu connue (Yoklavich et al., 2000). P. Puig et al. 

(2019) ont cartographié la distribution des communautés de coraux d'eau froide dans 27 Canyons 

sous-marins en mer Méditerranée. 

Toutefois, les avalanches sous-marines qui s’y produisent de manière épisodique peuvent être à 

l’origine de destruction d’ouvrages anthropiques posés sur le fond marin, comme les câbles 

téléphoniques ou les pipe-lines, mais également générer indirectement des tsunamis sur le 

littoral. 

Les canyons actifs sont des laboratoires naturels pour comprendre les dynamiques du transport 

sédimentaire continentaux, leur transport et leur conséquences sur l’écosystème benthique et la 

chimie de la colonne d’eau (Khripounoff et al., 2003 ; Puig et al., 2014). 

Les canyons sous-marins présentent également un atout majeur pour l’exploitation du milieu 

marin avec le développement de l’offshore pétrolier profond. Les grands éventails sédimentaires 

sous-marins en pied de pente des canyons constituent des réservoirs potentiels en hydrocarbures. 
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Ils sont aujourd’hui largement exploités dans le golfe du Mexique, ou sur les marges ouest 

africaines par exemple (Jobes et al., 2011). 

Les canyons sous-marins sont des structures érosives, leur présence rend certaines zones 

vulnérables à l’érosion, ils sont des puits à sédiments et ils captent les sédiments de la dérive 

littorale (Biscara et al.,  2013).  

Chaque étude liée aux canyons sous-marins présente des intérêts pour la gestion des zones 

côtiers, la protection environnementale et le développement socio-économique et touristique des 

territoires littoraux à long terme.  
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L’Algérie septentrionale est composée de diverses unités litho-stratigraphiques et 

structurales d’origines variées, qui forment la chaîne alpine d’Afrique du Nord (chaîne des 

Maghrébides), fait partie de l’orogénie alpin péri-méditerranéen (Durand-Delga, 1969) d’âge 

Tertiaire. Ces ensembles géologiques et structuraux seront présentés en premier lieu, leur 

situation actuelle permet de contraindre les scénarios d’évolution géodynamique de la région que 

nous verrons par la suite. 

3.1 Les grands ensembles géologiques et structuraux de l’Algérie du Nord 

Le nord de l’Algérie est bordé par deux orogènes majeurs : l’Atlas et le Tell. La chaîne de l’Atlas 

(en Algérie l’Atlas saharien) est délimitée au sud par l’accident Sud Atlasique (Fig.3.1), et 

bordée par la plate-forme saharienne peu déformée au cours de l’histoire Méso-Cénozoïque du 

Nord de l’Afrique (Frizon de Lamotte et al., 2000). Cette chaîne montagneuse d’orientation NE-

SO constitue des reliefs marqués, les plus importants du Nord de l’Algérie. Plus au Nord, les 

Maghrébides aux reliefs  moins prononcé que l’Atlas saharien appartiennent à l’orogéne de type 

alpin péri-méditerranéen (Durand-Delga, 1969), c’est à dire dont l’histoire est liée à l’ouverture 

et la fermeture de la Téthys "Alpine". Cet orogénie s’étend sur plus de 2000 km depuis le sud de 

l’Espagne (Cordillère Bétique) à l’arc calabro-sicilien (Fig.3.1). Dans ce domaine en forme 

d’anneau très aplati, on distingue du côté africain : la chaîne du Rif au Nord du Maroc et la 

chaîne du Tell au Nord de l’Algérie et de la Tunisie (Fig.3.1). En Algérie, la chaîne des 

Maghrébides montre du nord au sud les domaines suivants : (1) les Zones Internes (Kabylide), 

(2) les nappes de Flyschs et (3) les Zones Externes (les nappes telliennes). 

3.1.1 Les Zones Internes 

Appelé aussi les Kabylides,  car la plus grande partie des séries le composant affleurent dans les 

deux régions de Kabylie : Grande et Petite Kabylie. Les zones internes affleurent de manière 

discontinue à terre. Les affleurements se retrouvent à l’Est dans la région d'Annaba (Edough) et 

se poursuivent à l’ouest par des éléments discontinus jusqu'au Cap Ténès. A l’ouest, cet 

ensemble disparaît à terre pour réapparaitre ensuite plus à l’ouest, dans le Rif marocain (Fig.3.1).  
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Figure 3. 1: Les principaux ensembles structuraux du nord de l’Algérie et du pourtour de la 

méditerranée occidentale ( Frizon de Lamotte et al., 2000 et Billi et al., 2011) 

Les Zones Internes peuvent être subdivisées en 2 sous-ensembles. 

A. Le socle kabyle (métamorphique) 

Le socle kabyle est composé de massifs cristallophylliens métamorphiques hercynien (gneiss, 

marbres, amphibolites, micaschistes et schistes (Bouillin, 1986)) et d’un ensemble sédimentaire 

paléozoïque (Ordovicien à Carbonifère) peu métamorphique. Ce domaine paléogéographique 

formait jusqu’à l’Éocène la marge nord de l’ancien océan téthysien (Bouillin, 1986). Ce socle 

affleure d’Ouest en Est dans les massifs : du Chenoua, d’Alger, de Grande Kabylie et de Petite 

Kabylie (entre Jijel et Skikda) (Fig.3.2). Ce dernier, avec 120 km de long et 30 km de large, 

constitue le plus large affleurement du socle kabyle en Algérie. Le socle est par endroits 

recouvert en discordance par des dépôts détritiques (principalement des molasses 

conglomératiques) d’âge Oligocène supérieur Miocène inférieur, appelés Oligo-Miocène 

Kabyle (Géry et al., 1981) (Fig.3.2). Les massifs internes des Maghrébides ont donc constitué 

une zone haute de la fin du Paléozoïque à l’Oligocène supérieur. Le socle kabyle est bordé au 

sud par les unités mésozoïques et cénozoïques de la Dorsale Kabyle.  
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Figure 3. 2: Carte géologique simplifiée du nord de l’Algérie, extraite de la carte géologique du 

nord de l’Algérie, échelle 1/500000 (M.G. Bétier, 1952) 

B. La dorsale kabyle (chaine calcaire) 

Ce domaine est exceptionnellement étroit et ne dépasse jamais quelques km de largeur. Le 

premier affleurement de la dorsale kabyle en Algérie est situé au cap Ténès (Fig.3.2). On la 

retrouve ensuite dans le massif du Chenoua puis au Sud Est d’Alger où elle constitue 

d’importants reliefs sur plus de 125 km de long (massifs de Larba, du Bou Zegza et du 

Djurdjura). Elle apparaît ensuite au Nord de Constantine (Dj. Sidi Dris) et on la suit sur 90 km 

jusqu’au Sud d’Annaba (Zit Emba). La dorsale kabyle se présente sous forme d’écailles d’âge 

permo-triasiques à Eocène moyen (Lutétien). Du point de vue lithologique, ces formations 

comprennent des calcaires du Lias et de l’Eocène, des dolomies du Trias au Lias inférieur et des 

grès du Permo-Trias. Vers le côté sud, un contact anormal sépare la Dorsale kabyle du domaine 

des flyschs. Les formations du domaine interne chevauchent le domaine des flyschs et le 

domaine externe tellien.  
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3.1.2 Nappes de Flyschs 

Composée essentiellement de conglomérats et autres matériaux détritiques, qui affleurent dans 

les zones littorales sur 800 km entre Mostaganem et Bizerte (Tunisie). Les nappes de flyschs 

correspondent à des dépôts mis en place par des courants de turbidité à partir du Crétacé dans 

l’ancien océan téthysien (Bouillin, 1986). Deux ensembles de flyschs se distinguent : les flyschs 

massyliens et les flyschs mauritaniens qui se seraient déposés du Crétacé Inférieur à l’Éocène 

Supérieur, dans le sillon "maghrébin" (Bouillin et al., 1970). Ce sillon correspondait au bassin 

étroit séparant la marge méridionale européenne (Zones Internes) de la marge africaine 

(Tellienne) (Fig.3.3).  

A. Les flyschs maurétaniens 

Sont relativement épais et occupent une position interne dans le domaine des flyschs. Ils sont 

composés d’alternances de bancs argileux, calcaires et gréseux. La série débute pas des 

radiolarites rouges du Dogger-Malm et se termine par des niveaux conglomératiques du 

Paléocène.  

B.  Les flyschs massyliens  

Occupent une position externe dans le domaine des flyschs et comportent une série pélito-

quartzitique d’âge Crétacé inférieur surmontée par une série pélito-micro-bréchique d’âge 

Crétacé supérieur. Ces flyschs sont à affinité africaine et étaient alimentés par les zones externes 

(Tell) contrairement aux flyschs mauritaniens qui seraient d’affinité européenne. (Bouillin et al., 

1970 ; Bouillin, 1986) (Fig.3.3).  

La convergence des plaques Europe et Afrique induit la fermeture du domaine océanique et 

l’accrétion des flyschs à la marge africaine. Leur position actuelle au nord des massifs de 

Kabylie, de même que celle des séries à affinités telliennes qui les accompagnent résulte du 

rétro-chevauchement et de l’effondrement tardif du système tellien. 
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Figure 3. 3: Reconstituion paléogéographique des marges africaine et européenne  à la fin du 

Crétacé  (Bouillin, 1986) 

3.1.3 Les  Zones Externes 

Appelées aussi nappes telliennes, correspondent aux séries allochtones du Tell, imbriquées les 

unes dans les autres et représentent les dépôts sédimentaires composées principalement de 

marnes d’âge Trias au Miocène inférieur, provenant de la paléo-marge africaine et charriées 

parfois sur une centaine de kilomètres vers le sud (Bracène, 2001). Le matériel triasique 

essentiellement évaporitiques se retrouve souvent à la base de certaines unités allochtones et 

souligne des contacts anormaux. Au Miocène, l’inversion de la marge tellienne induit le 

découplage des séries méso-cénozoïques et leur déplacement vers le sud pour constituer des 

nappes de charriage. Les nappes telliennes s'étendent de l'Oranie jusqu'à la Tunisie (Fig.3.2) et 

chevauchent l'Atlas saharien avec des pendages nord (Bracène, 2001 ; Bracène et Frizon de 

Lamotte, 2002). D’un point de vue paléographique, il est admis que les Zones Externes dans les 

Magrébides constituaient la paléo-marge septentrionale du continent africain et donc la marge 

sud de la Téthys Alpine aujourd’hui inversée (Frizon de Lamotte et al., 2011).  

Pour résumé, les Zones Internes formaient la marge Nord du bassin océanique de la Téthys 

alpine, et le Tell Externe sa marge Sud. Les séries de Flyschs se déposaient alors dans le bassin 

téthysien (Fig.3.3). 

Enfin, signalons que des formations sédimentaires d’âge Miocène à Quaternaire recouvrent en 

discordance les différentes unités décrites précédemment, et sont déposées postérieurement aux 

grands chevauchements des zones internes, des nappes de flyschs et des nappes telliennes, 

formant de grands bassins « post-nappes » tels que la Mitidja et le bassin du Cheliff, orientés 

OSO-ENE et les bassins de Constantine et de la Soummam.  
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Ces bassins littoraux sont comblés par les sédiments des transgressions marines miocènes à 

quaternaires. Les sédiments miocènes « post-nappes » sont constitués de conglomérats et de 

molasses alors que les sédiments pliocènes sont typiquement composés de marnes. Les 

sédiments quaternaires sont généralement composés d’alluvions des fleuves dans les bassins 

néogènes ou d’anciennes plages quaternaires le long de la côte. L’ensemble de ces sédiments est 

actuellement légèrement déformé à terre, là où la tectonique récente (plio-quaternaire) s’exprime. 

En effet, on a retrouvé de nombreuses terrasses marines plio-quaternaires surélevées (Saoudi, 

1989 ; Maouche et al., 2011 ; Pedoja et al., 2013 ; Authemayou et al., 2017) le long du littoral, et 

en particulier à l’ouest d’Alger (Sahel d’Alger). 

Au sein des bassins « post-nappes » littoraux, s’est mis en place un magmatisme calco-alcalin et 

alcalin d’âge miocène (9 à 16 Ma) et quaternaire (1 Ma) (Bellon, 1981 ; Chazot et al., 2016). Ces 

roches magmatiques sont présentes dans les zones côtières à l’ouest d’Oran, dans l’algérois 

(régions de Cherchell, Dellys et Thénia), autour de la baie de Bejaia, dans le massif de Collo, et 

entre Skikda et Annaba (Fig.3.2).  

Au niveau de notre zone d’étude, on constate que la plupart des formations géologique font 

partie du domaine externe (domaine Tellien) (Fig.3.2), sauf à l’extrême Est (Cap Ténès) là on 

retrouve des formations qui font partie de la dorsale Kabyle et des nappes de flyschs. Les nappes 

de flyschs sont composées essentiellement de conglomérats et autres matériaux détritiques d’âge 

crétacé à éocène, alors que les nappes telliennes sont composées principalement de marnes d’âge 

triasique à néogène.  

3.1.4 Le domaine offshore 

La couverture sédimentaire de l’offshore algérien est décrite dans plusieurs travaux (Hsü et al., 

1973 ; Auzende, 1978 ; El Robrini, 1986 ; Domzig, 2006 ; Matougui, 2008 ; Medaouri et al., 

2012 ; Medaouri et al., 2014). En Méditerranée Occidentale, un caractère remarquable de cette 

couverture est l’existence d’une série d’âge messinien (Miocène terminal), déposée dans les 

zones de bassin pendant la crise du même nom et qui correspond à une ou plusieurs phases 

d’assèchement de la Méditerranée. Cette série messinienne contient des dépôts salifères dont les 

propriétés mécaniques favorisent la mobilité syn-sédimentaire et les phénomènes de diapirisme. 
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A. La série infra-salifère (Miocène supérieur) 

La série infra-salifère repose sur un substratum ou socle acoustique qui, suivant les zones, 

correspond à des entités géologiques différentes. Il serait par exemple de type socle Kabyle 

(AlKaPeCa : pour Alboran, Kabylie, Peloritan Calabre) au niveau de la partie Est de l’offshore 

algérien, de type flysch dans la partie Ouest (Domzig et al., 2006). Les signatures sismiques et 

magnétiques indiquent, toutefois, que le socle acoustique est hétérogène formé de roches 

métamorphiques ou volcaniques (Medaouri et al., 2012). Cette série sédimentaire correspond aux 

niveaux Tortonien à Langhien voire Burdigalien (Gorini et al., 2005 ; Medaouri et al., 2012). 

Elle est recoupée par le forage HBB1 réalisé au large de Tlemcen (Fig.3.4). 

Dans la partie occidentale de la marge algérienne, la série infra-messinienne est composée d’une 

séquence syn-rift d’âge Burdigalien à Tortonien contemporaine de l’ouverture de la méditerranée 

occidentale. Cette série est surmontée par des dépôts post-rift du Tortonien à l’actuel. La série 

salifère messinienne connue à l’échelle de la Méditerranée est absente à l’ouest de la ride de 

Yusuf (offshore algérien). Dans cette zone, le Messinien, traversé par le Forage HBB-1, a un 

facies silico-clastique, carbonaté avec des traces de gypse et d’anhydrite (Medaouri et al., 2012), 

au-dessus la série du Pliocène est composée essentiellement d’argiles. 

 

Figure 3. 4: Coupe sismo-stratigraphique type de la partie sud-orientale du bassin d’Alborán 

calée au puits HBB-1 (d’après Medaouri et al., 2012) 
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Il est composé par trois unités ayant des faciès sismiques différents (Fig.3.5) : une unité dite des 

évaporites inférieures à la base (Lower unit), l’unité évaporitique principale qui est mobile 

(Mobile Unit) et les évaporites supérieures au sommet (Upper Unit). Au-dessus, les dépôts sont 

attribués au Plio-Quaternaire (El-Robrini, 1986) (Fig.3.5). 

 La série des évaporites inférieures (Lower Unit :LU) 

Elle correspond à un faciès sismique lité faiblement réflectif et marque le début de la série 

évaporitique messinienne. Selon El-Robrini (1986), elle n’est pas présente le long des différentes 

marges Méditerranéennes et lorsqu’elle est présente, elle est souvent masquée par le sel sus-

jacent. 

 La série salifère messinienne (Mobile Unit : MU) 

Cette série présente un faciès transparent, sans litage. Elle est composée d’halite et de sel 

potassique d’après le forage Glomar Challenger (Auzende, 1978). Son toit est marqué par un fort 

réflecteur sismique très caractéristique. Son épaisseur est très variable car elle a tendance à fluer 

vers les zones superficielles et forme souvent des diapirs. 

 La série des évaporites supérieures (Upper Unit : UU) 

Elle est caractérisée par un faciès sismique lité, régulier, et continu avec de forts réflecteurs et 

correspondent à une alternance de niveaux marneux et gypso-anhydritique (Jenyon, 1986) qui 

moulent les dômes salifères sous-jacents. 
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Figure 3. 5: coupe sismique grand-angle montrant les principales unités stratigraphiques et 

structurelles de la marge Ouest algérienne (Badji et al., 2014) 

Cette série est épaisse et elle présente un facies sismique lité, régulier, d’intensité moyenne. La 

base de cette série présente parfois des niveaux plus clairs, probablement pliocène. Le Plio-

Quaternaire se retrouve épais en aval des canyons et forme parfois de larges deltas profonds 

(deep-sea-fan), avec des rides sédimentaires typiques comme le Deep-seafan de Kramis (aussi 

appelé Deep-see-fan d’El Marsa) (El-Robrini, 1986 ; Domzig et al., 2006; Mauffret, 2007 ; 

Matougui, 2008). Cet éventail sédimentaire est alimenté par le canyon de Kramis. Dans la plaine 

bathyale, de nombreuses rides révèlent les effets du diapirisme salifère (Gaullier et al., 2008). 

Les similitudes lithologiques importantes existantes entre les blocs internes d’Espagne, du 

Maroc, d’Algérie et d’Italie ont incité Bouillin (1986) à proposer une origine commune à ces 

domaines. Tous ces blocs sont considérés comme issus de la dislocation d’un même paléo-

domaine sud européen communément appelé AlKaPeCa, pour Alboran-Kabylies-Péloritain-

Calabre.  

3.2 Histoire géodynamique de la Marge Algérienne 

Les différents éléments structuraux de la chaîne Maghrébides, résultent d’une évolution 

géodynamique complexe. La formation de la Méditerranée occidentale a été, de tout temps, 

l’objet de débats et le demeure, malgré les nombreux travaux réalisés. Différents modèles 

d’évolution géodynamique de la Méditerranée occidentale, au cours du Cénozoïque, ont été 

proposés : des théories « pré tectonique » à des théories « post tectonique » des plaques.  

Elle est considérée dans les travaux anciens, avant l’avènement de la théorie de la tectonique des 

plaques, comme résultant des mouvements verticaux, provoquant un effondrement des zones 

actuelles, qui sont immergées en Méditerranée occidentale, laissant seulement des reliques 

émergées, discontinues, des zones internes (Durand-Delga, 1969). La présence des flyschs était 

alors expliquée par une orogenèse qui aurait mis à nu des socles anciens, dont l’érosion aurait 

produit la quantité de matériel détritique retrouvée dans les flyschs. Les nappes telliennes, quant 

à elles, furent attribuées à une mise en place de manière gravitaire (Kieken, 1974). Cette 

cinématique est expliquée par un effondrement du centre de la Méditerranée occidentale. 

Par la suite, avec l’avènement de la tectonique des plaques, l’introduction du concept de 

mouvements horizontaux entre les plaques (convergence, subduction, divergence), des 
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hypothèses mixtes (effondrement et mouvements horizontaux) ont été émises par plusieurs 

auteurs dont Glangeaud (1968) qui propose un modèle d’évolution géodynamique, à savoir 

l’existence d’une distension au Trias qui écarte les Kabylie du continent européen, formant ainsi 

le bassin Algéro-provençal. A l’Oligocène, le rapprochement entre l’Europe et l’Afrique permet 

alors l’expulsion des flyschs et la création des nappes telliennes. A l’Oligocène supérieur, la 

surrection de la Téthys provoque le glissement des séries Eocènes et Numidiennes. A la fin du 

Miocène, une grande partie de la Méditerranée Occidentale est émergée, puis au Plio-

Quaternaire, se seraient produit un effondrement catastrophique du bassin méditerranéen et le 

retour des eaux. Cette hypothèse mixte sera rapidement écartée dès lors que des profils sismiques 

auront montré la profondeur du socle, bien trop faible pour être triasique. Néanmoins, elle 

introduit pour la première fois le concept du déplacement des Kabylie par le sud avec l'ouverture 

concomitante du bassin Algéro-provençal. 

Les dernières hypothèses, actuellement les plus réalistes, utilisent les développements de la 

théorie de la tectonique des plaques, d’où l’appellation « mobilistes ». Dès 1969, des auteurs 

(Ryan, 1969) suggèrent des ouvertures de bassins en Méditerranée Occidentale par dérive de 

blocs, et présence de dorsale. Le Pichon et al. (1971) suggèrent d’ailleurs que le socle est de 

nature océanique. Auzende (1978) proposent un modèle d’évolution géodynamique impliquant la 

fermeture des bassins océaniques mésozoïques téthysiens par subduction de ceux-ci, et 

l’ouverture conjointe du bassin Algéro-provençal. Il explique en outre le paradoxe 

« compression-distension » par la création du bassin en arrière-arc derrière une subduction, par 

analogie avec les bassins arrière-arc dans le Pacifique. Il déduit un début de subduction du Sud 

vers le Nord vers 76 Ma. 

Plusieurs modèles d’ouverture ont été proposés pour expliquer l’ouverture du bassin de la 

Méditerranée occidentale. Les reconstitutions à partir des anomalies magnétiques de l’Atlantique 

Nord (Olivet et al., 1984 ; Dewey et al., 1989) mettent bien en évidence les mouvements de la 

plaque africaine depuis le Mésozoïque. D’autres auteurs s’appuient essentiellement sur les 

données géologiques terrestres (Wezel, 1970 ; Cohen, 1980) et d’autres proposent des modèles 

beaucoup plus globaux, ne tenant pas forcément compte de l’ensemble des données géologiques 

disponibles (Dercourt, 1970 ; Tapponnier, 1977). Ainsi l’apparition de techniques telles que la 

sismique-réflexion et la sismique-réfraction apportent de précieuses données sur la structure des 

bassins en Méditerranée Occidentale. On identifie une épaisseur sédimentaire relativement peu 
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importante (environ 6 km) au-dessus du socle (comparée à d’autres zones telles que l’Atlantique 

Nord), et la présence d’une grande quantité de sel d’âge messinien, selon des forages en 

Méditerranée Occidentale (Ryan et Hsü, 1973 ; Hsü et al., 1973), dont la base s’avère être un 

excellent marqueur stratigraphique. Dès lors, on soupçonne un âge miocène pour le bassin, étant 

donné la faible épaisseur de sédiments infra-messiniens. La sismique-réfraction permet d’obtenir 

des vitesses de propagation pour chaque interface, et ainsi une estimation de la nature du socle : à 

savoir océanique, pour le bassin algérien (Falhquist et Hersey, 1969). Pour contraindre l’âge du 

bassin, les résultats des interprétations des profils sismiques sont utilisés ainsi que les datations 

du volcanisme dans le bassin (13-20 Ma) et des études paléo-magnétiques (Westphal, 1976) ce 

qui amène à proposer un âge Oligo-Miocène pour le bassin algérien. 

3.3 Scénario d’ouverture du bassin Algérien depuis le Mésozoïque 

L’évolution géodynamique des bassins est mise en relation avec la cinématique des plaques 

Afrique - Europe. La convergence Afrique - Europe, depuis l’Oligocène, induit l’ouverture du 

bassin Algéro-provençal, en position de bassin d’arrière arc, par analogie avec les bassins 

arrière-arc dans le Pacifique (Auzende et al., 1978). La migration des blocs AlKaPeCa d’origine 

européenne vers le sud (Andrieux et al., 1971 ; Bouillin, 1986), l’accrétion des flyschs, le 

charriage des nappes telliennes et finalement celui des blocs AlKaPeCa sur la marge africaine.  

L’enchaînement des événements (Figure 1.13) qu’on va décrire dans les prochaines lignes est 

une synthèse des dernières études sur l’évolution de la marge. Ces faits sont actuellement admis 

par la plupart des auteurs, même s’il subsiste des désaccords sur certains points, notamment au 

niveau des âges des événements, de la position initiale du micro-bloc (AlKaPeCa), ou de leurs 

déplacements (ampleur, direction) : 

 La Téthys occidentale s’ouvre à la fin du Trias et pendant le Jurassique (Frizon de 

Lamotte et al., 2000). 

 À partir de la fin du Crétacé, la Téthys maghrébine est progressivement subduite sous le 

continent eurasien (Bracène et Frizon de Lamotte, 2002). 

 A partir de la fin de l’Oligocène (Fig.3.6.a), un prisme d’accrétion (formé des unités de 

flyschs) se développe entre les Kabylies et la marge africaine. Ces flyschs correspondent 

aux dépôts du Numidien où des dépôts du socle cristallophyllien sont retrouvés remaniés 

sous forme de conglomérats (Raymond, 1976). 
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 Le retrait de la subduction de la Téthys provoque la séparation de l’AlKaPeCa du 

continent eurasien. A l’arrière de la subduction, l’ouverture de bassins océaniques 

entraîne la dérive du domaine AlKaPeCa vers le sud-est (Fig.3.6.b) et (Fig.7) (Frizon de 

Lamotte et al., 2000). 

 Le début de l’ouverture du bassin algérien fait l’objet de plusieurs hypothèses ; les plus 

anciens sédiments forés sur la marge algérienne indiquent un âge Langhien (14,7 Ma) 

(Burollet et al., 1978 ; El-Robrini, 1986), elle aurait alors précédé la principale phase 

d’extension en milieu ductile d’âge Burdigalien (20 à 16 Ma) (Monié et al., 1992 ; 

Saadallah et Caby, 1996). Mais, d’autres travaux suggèrent que l’ouverture du bassin 

algérien est intervenue entre 9 à 8 Ma, après la collision datée à 18 Ma (Carminati et al., 

1998a). 

 L’ouverture du bassin algérien se termine, selon les auteurs, soit au moment où les 

Kabylie sont totalement accrétées à la plaque africaine, c’est-à-dire au Tortonien (11 à 7 

Ma) (Roca et al., 2004), soit entre 18 et 13 Ma (Vergès et Sabat, 1999 ; Frizon de 

Lamotte et al., 2000 ; Rosenbaum et al., 2002, Mauffret et al., 2004), indiquant la 

poursuite de la convergence entre les blocs ALKaPeCa et la marge africaine, 

accompagnée d’une migration de la déformation vers le Sud et des mouvements 

décrochant ont entraîné le bloc Alboran vers l’ouest (Mauffret et al., 2004) et son 

accolage au Rif et aux Bétiques. 
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Figure 3. 6: Reconstruction cinématique du bassin  Algérien entre 30 et 5 Ma, dans le contexte 

de l'évolution de la Méditerranée occidentale (Bouyahiaoui et al., 2015) 
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Figure 3. 7: Évolution du bassin Est algérien depuis la fin de l’Éocène début Oligocène proposé 

par Frizon de Lamotte et al. (2000). 

Une étude récente (Schettino et Turco, 2006) basée sur les anomalies magnétiques et les données 

sismiques propose une reconstruction assez précise, qui tient compte des contraintes géologiques 

(Fig.8). Il s'avèrerait alors que les blocs ALKaPeCa, plus ou moins jointifs au départ, dérivent 

indépendamment les uns des autres, ce qui entraînerait des déformations orthogonales à la 

direction principale d'extension. Il faut toutefois rester prudent puisque cette reconstruction est 

basée sur la supposition que la collision des Kabylie eut lieu à 19 Ma, ce qui n'est pas certain, vu 

les divergences des différents auteurs. 
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Figure 3. 8: Reconstitution paléogéographique de la méditerranée occidentale depuis 

l’Oligocène, montrant la migration des de la subduction vers le sud et l’ouverture des bassins 

arrière-arc et l’évolution spatiale du domaine AlKaPeCa. Lignes rouges: centres d'extension. 

Lignes noires: failles décrochantes. Flèches: direction et magnitude du mouvement relatif. 

(Schettino et Turco, 2006) 

3.3.1 Apport de la tomographie sismique 

L’ancrage du concept de roll-back de subduction (retrait du panneau plongeant ou slab) est 

particulièrement renforcé par le développement des méthodes de tomographie. En effet, ces 

méthodes ont permis d’imager dans le manteau des anomalies liées à la présence de matériel plus 

dense. Ces anomalies interprétées comme la trace d’une lithosphère subduite sous la 

Méditerranée occidentale témoignent de la disparition de l’océan Téthysien (Lucente et al., 1999 

; Spakman et al.,1993 ; Piromallo et Morelli, 2003 ; Spakman et Wortel, 2004). 

L’imagerie a montré la présence d’un matériel dense s’aplatissant horizontalement à la transition 

manteau supérieur - manteau inférieur (≈640 km) sous les bassins arrière-arc à l’arrière des zones 
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du retrait de la subduction (Van der Hist et al., 1991). Cet aplatissement serait le résultat de la 

résistance à la pénétration du slab dans le manteau inférieur. Et c’est ce qui semble être observé 

dans la Méditerranée occidentale (Fig.3.9) (Spakman et Wortel 2004). 

Ce résultat a été considéré comme élément supplémentaire en faveur de l’ouverture des bassins 

de la Méditerranée occidentale par le roll-back. Des morceaux de slab sont actuellement observés 

à l’Est et l’Ouest de la méditerranée occidentale, sous l’arc de la Calabre et sous l’arc de 

Gibraltar (Ouest du domaine d’Alboran) (Fig.3.9). Ces deux slabs sont caractérisés par des 

pendages opposés respectivement vers l’Ouest et vers l’Est. 

Les fragments de slab sont généralement interprétés comme initialement issus d’une même et 

unique zone de subduction. Néanmoins, sous le nord de l’Afrique l’empreinte de ce slab semble 

disparaitre excepté sous une partie de la marge Est africaine (Spakman et Wortel, 2004). Afin 

d’expliquer l’absence d’un panneau subduite à pendage nord sous la marge africaine (Fig. 3.9), 

différentes études proposent une rupture du slab et/ou une déchirure lithosphérique sous la marge 

centre africaine au Miocène Moyen suite à la collision des blocs AlKaPeCa avec l’Afrique, 

permettant ainsi le retrait des fragments de slab vers l’Ouest (Gibraltar) et vers l’Est (Calabre) 

(Lonergan et White, 1997 ; Carminati et al., 1998a) (Fig. 3.9 et Fig 3.10). 

La partie occidentale de la marge africaine pourrait correspondre à la zone ou le roll-back du slab 

déchire la lithosphère entre la plaque continentale et la plaque océanique en subduction 

(Fig.3.10) (Gutscher et al., 2004), et que la tomographie semble confirmer. Govers et Wortel 

(2005) ont déjà prédit l’existence des traces de déchirure du slab et la formation de la marge dans 

le contexte STEP-fault (Subduction-Transform Edge Propagator). Ainsi, la marge à l’ouest de 

l’Algérie aurait subi une déchirure NE-SO à cause du retrait du slab vers Gibraltar (Fig. 3.10), ce 

qui a permis la migration du bloc Alboran vers l’ouest, laissant la partie de la marge occidentale 

Algérienne avec une morphologie linéaire et une pente très abrupte. Donc notre zone d’étude 

s’inscrit dans le cadre d’une marge de type STEP, déjà abordée en détail dans le chapitre 1. 
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Figure 3. 9: Images tomographies à travers (a) le détroit de Gibraltar, la mer d’Alboran et le 

bassin algérien et (b) le bassin Liguro-Provençal, la Corse, le bassin Tyrrhénien et la Calabre 

(Spakman et Wortel, 2004) 

 

Figure 3. 10: Modèle géodynamique pour la mer d’Alboran. (Gutscher, 2004) 



Chapitre 3 : Contexte géologique et géodynamique 

101 

 

L’évolution de la Méditerranée occidentale et la rupture progressive du slab sous la marge 

africaine est aussi argumenté par le témoignage en surface du magmatisme Néogène. A terre 

comme en mer, il existe des témoins de l’activité volcanique le long de la marge algérienne pour 

la plupart de nature Calco-alcaline et d’âge Oligo-Miocène (Girod, 1977 ; Maury et al., 2000) . 

Ce volcanisme est présent dans une étroite bande côtière sous forme d'épandages, de coulées 

volcaniques ou d'injections associées aux grands accidents tectoniques (Abassene, 2016). Ce 

volcanisme pourrait être associé à une zone de subduction de la plaque Europe sous la plaque 

Afrique et contemporaine de l'ouverture du bassin océanique nord-africain. Des épanchements 

volcaniques alcalins sont aussi enregistrés durant le Pliocène et le Pléistocène dans l’Oranie (Fig. 

3.11). Ce volcanisme mis en place dans un contexte géodynamique compressif serait lié à 

l’existence d’accidents transverses orientés NW-SE (Thomas, 1985). Par ailleurs, la présence 

d’épanchements calco-alcalin dans l’ouest de l’Oranie (Fig.3.2 et Fig.3.11) a servi d’argument en 

faveur d’une subduction au Nord-Ouest du Maghreb, qui absorberait le rapprochement Europe-

Afrique. 

Le magmatisme calco-alcalin serait post-collision car il recoupe ou surmonte soit les unités 

géologiques de la plaque africaine, soit le socle Kabyle ou bien les nappes du Tell (Maury et al., 

2000). Il dériverait de la fusion partielle d’un manteau lithosphérique métasomatisé par des 

fluides ou des magmas hydratés provenant d’une plaque océanique subduite, suivie d’une 

contamination crustal modérée à forte. 

Dans la zone de Mostaganem (Fig.3.2 et Fig.3.11) le magmatisme n’est pas connu. Il y aurait 

donc un gap dans la distribution du magmatisme calco-alcalin le long de cette partie de la marge 

algérienne. Ainsi, le tronçon de la marge dans la zone de Mostaganem peut déjà révéler un 

fonctionnement différent par rapport au reste de la marge. 

 



Chapitre 3 : Contexte géologique et géodynamique 

102 

 

 

Figure 3. 11: Répartition du magmatisme néogène et quaternaire du Maghreb. (Maury et al., 

2000) 

L’architecture actuelle de la marge et du nord de l’Algérie résume l’histoire géologique de cette 

zone depuis le début du Tertiaire. Elle montre la juxtaposition de domaines crustaux liés à la 

formation de la marge et au collage des blocs AlKaPeCa au continent africain (Fig.3.12). Cette 

coupe transversale montre la position structurale des différents ensembles tectoniques déjà cités. 

Les blocs AlKaPeCa (socle cristallin et dorsale calcaire) chevauchent les flyschs, les zones 

externes, l’avant-fosse (fore deep) et l’avant-pays atlasique (Bracène et Frizon de Lamotte, 2002 

; Roca et al., 2004 ; Benaouali et al., 2006). 
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Figure 3. 12: Coupe schématique à travers le nord de l’Algérie le long du méridien de la Grande 

Kabylie (Roca et al., 2004) 

3.4 Sismicité et déformations actuelle de la marge  

L’actuelle limite de plaque entre l’Afrique et l’Europe, présente des régimes tectoniques variés 

évoluant de transtensif à l’Ouest à compressif vers l’Est, en passant par des mouvements 

décrochant et transpressifs. Le Nord de l’Algérie, apparaît comme l’une des zones la plus active 

sismiquement de la Méditerranée occidentale, les séismes sont principalement localisés dans le 

nord de l‘Algérie (dans le Tell), sur une bande de 70 à 100 km de la côte ou en mer (sous la 

marge). Son histoire récente est marquée par plusieurs grands séismes meurtriers : le séisme d‘El 

Asnam en 1980 (Ms 7.2) a fait plus de 3000 morts, celui de Boumerdès en 2003 (Mw 6.7) plus 

de 2000 morts et des dégâts considérables. 

À terre, la sismicité s’exprime surtout le long des bordures des bassins néogènes qui longent la 

côte : bassin de la Mitidja ou du Chélif (Yielding et al., 1981 ; Meghraoui et al., 1996 ; Yelles 

Chaouche et al., 2006) . Seuls quelques séismes sont enregistrés le long du front Sud-Atlasique 

avec des magnitudes faibles, inférieures à 4 (Fig.3.13). La sismicité de la marge est caractérisée 

par la faible profondeur de ces séismes et sa localisation sous la marge ou proche des côtes 

(Fig.3.13). 

 

Figure 3. 13: Carte de distribution des séismes algériens. Les couleurs des cercles correspondent 

aux profondeurs des hypocentres (catalogue NEIC de 1973 à 2012). (Leprêtre, 2013) 
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L’analyse des séismes récents (période instrumentale) comme celle des séismes historiques, 

souligne l’importance de la menace sismique que constitue l’offshore algérien (séismes d’Alger 

en 1716, d’Oran en 1790, de Djidjelli en 1856 ou de Boumerdès en 2003). Les mécanismes aux 

foyers suggèrent un  raccourcissement NW-SE à NNO-SSE en Algérie orientale et centrale dont 

la vitesse est estimée à 5-6 mm/an (Nocquet et Calais, 2004), alors que la partie la plus 

occidentale indique plutôt des mécanismes en décrochement de direction E-W à NNO-SSE 

(Fig.3.14). La géodésie montre un taux de raccourcissement de 2,7 mm/an dans la région de 

Mostaganem (Serpelloni et al., 2007), avec une déformation en mer est très faible, et l’essentiel 

du raccourcissement affecte le Tell et l’Atlas comme en témoigne en particulier la sismicité 

(Fig.3.13). 

 

 

Figure 3. 14: Carte des mécanisme aux foyers des séismes de Méditerranée occidentale (Billi et 

al., 2011). La couleur rouge désigne les failles normal, vert failles inverse, bleu failles 

décrochantes et en noir inconnue selon le catalogue CMT de Harvard de 1976 à 2009. 

La convergence entre l’Afrique et l’Europe est à l’origine de nombreux séismes au Nord de 

l’Algérie. Ceci atteste que la marge algérienne est loin d’être purement passive, puisqu’elle 

enregistre des séismes pouvant atteindre une magnitude de 7. Néanmoins la faible profondeur 
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des hypocentres montre également que nous ne sommes pas non plus dans le cas d’une marge 

active. La géodésie comme les mécanismes aux foyers des séismes, témoignent du régime 

compressif auquel est soumise actuellement la marge.  

Conclusion   

La marge algérienne est actuellement en position de marge passive subissant de la 

compression. Cependant certains auteurs proposent  que cette marge entamerait une nouvelle 

subduction (Auzende, 1978), ou alors qu’un prisme d’accrétion serait en cours de formation au 

pied de la marge (Roca et al., 2004). 

Le nord de l'Algérie est jalonné de structures actives, sur une bande côtière d'environ 100 Km de 

large. Les structures actives à terre sont principalement des plis failles de direction ENE-OSO, et 

à pendage nord-ouest. Quelques failles décrochantes à terre ont également été repérées, 

notamment dans la partie occidentale de Ténès à Oran. Certains auteurs ont attribué un rôle 

important à ces indices de décrochement à l’échelle de la marge, invoquant des modèles de la 

marge en blocs rotatifs transpressifs (Morel et Meghraoui, 1996) ou encore des bassins 

losangiques (Mauffret et al., 1987). 

La structuration de l’arrière-pays de la marge du Dahra occidental  semble  se poursuivre en mer. 

En effet, il est fort probable que les failles et  plis ne s’interrompent  pas brusquement à la côte, 

et que l'on retrouve une certaine continuité de ces structures au-delà du trait de côte.  

Par ailleurs, les accidents de direction NW-SE, et plus particulièrement les accidents qui se 

situent dans le prolongement  des caps  Ivi, Kramis et Megraouana, sont dans le prolongement 

des canyons  sous-marins. D’autre part,  la morphologie générale de certains canyons  est 

souvent perturbée par de brusques changements de leurs directions. Ces changements de 

direction sont à priori le résultat de l’activité  des grands accidents E-W  qui se situent sur le 

continent. 
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Ce chapitre aborde l’origine et la nature des données utilisées dans le cadre de ce travail. Il 

présente également les techniques et les approches employées pour l’analyse de ces données afin 

de répondre aux objectifs fixés au préalable. 

4.1 Données de la Campagne MARADJA 1 en 2003 (MARge Active el DJAzaïr, el 

Djazaïr) 

Cette campagne, la première à acquérir des données de haute résolution sur la marge algérienne, 

eut lieu du 21 Août au 18 Septembre 2003 à bord du Suroît, navire de l’IFREMER (Fig.4.1). La 

zone couverte allait des îles Habibas (ouest d’Oran) à Dellys (est d’Alger), avec une plus forte 

densité de profils dans la zone touchée juste avant la campagne par le séisme de Boumerdès du 

21/05/2003. 

 

 

Figure 4. 1: Principe d’acquisition des données bathymétriques et de réflectivité acoustique 

(technique des faisceaux croisés), et photo des navires N/O Le Suroit 



Chapitre 4 : Données et Méthodes 

108 

 

Notre travail s’appuie essentiellement sur les données de la  campagne : MARADJA 1 en 2003 

(Marge Active Al Djazaïr), qui est une opération de recherche dont l’objectif général est 

d’étudier le risque sismique et gravitaire en Algérie du Nord par un examen détaillé de la 

géomorphologie sous-marine et des structures de sub-surface.  

Les données acquises furent de deux types : bathymétrie multifaisceaux ainsi que la réflectivité 

associée. 

4.1.1 La bathymétrie 

Les systèmes d’acquisition de bathymétrie multifaisceaux furent de 2 types : Kongsberg Simrad 

EM 300 et EM 1000 (Utilisation combinée avec EM 300 seulement sur le plateau continental) 

(Tableau 4.1), selon que le navire se trouvait en haut/moyen fond (bassin profond et pente) ou 

petit fond (plateau continental), respectivement. 

Tableau 4. 1: Tableau des caractéristiques des deux sondeurs Ifremer utilisés lors de la 

compagne MARADJA 2003 

Sondeur EM 300 

 

EM 1000 

 
 

Constructeur 

 

Kongsberg Simrad (N) Kongsberg Simrad (N) 

 

Antennes 

 

 

Planes horizontales 

 

 

Circulaires 

 
 

Plage de profondeur 

 
20 - 4000 m 0 - 1500 m 

 

Fréquence 

 
32 kHz 95 kHz 

 

Nombre de faisceaux 

 
135 60 

 

Ouverture angulaire 

 
140° 150° 

 

Largeur des faisceaux 

(émission x réception) 

 

1 x 2° 

 
3,3 x 3,3 ° 
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Ces sondeurs utilisent la technique des faisceaux croisés et leur portée peut aller jusqu'à 5 fois la 

profondeur d'eau. Pour l'EM300, le sondeur principalement utilisé pendant MARADJA 2003, il 

est optimale pour des profondeurs de l'ordre de 1000 à 3000 m. Sa précision verticale peut 

atteindre 2 mètres pour le faisceau central  et sa résolution est au maximum ~25 mètres. 

Ainsi, nous voyons qu’avec les données bathymétriques provenant de l’EM300 nous ne pourrons 

guère produire de Modèle Numérique de Terrain (MNT) avec une maille inférieure à 25 m, grâce 

à une très bonne précision verticale, il est en théorie possible avec l’EM300 de distinguer des 

reliefs de quelques mètres de haut. 

4.1.2 La réflectivité 

La réflectivité (ou imagerie) est obtenue grâce au sondeur multifaisceaux (dans notre cas, EM300 

et EM1000, mais je n’ai utilisé que les données de réflectivité de l’EM300 car ce sont celles qui 

concernent la pente et le bassin profond). Ces données de réflectivité locale représentent 

l’amplitude du signal reçu et sont en fonction du degré de dispersion que l’onde des 

multifaisceaux subit lorsqu’elle rencontre le fond. Contrairement à la bathymétrie, la précision 

est meilleure aux faisceaux extrêmes qu'à la verticale du sondeur. La réflectivité donne donc des 

indications sur la nature du fond. 

Ainsi un fond à forte réflectivité correspond généralement à des fonds comportant des matériaux 

durs qui réfléchissent bien les ondes. Au contraire, un fond à faible réflectivité sera caractérisé 

par des matériaux hétérogènes, désorganisés, qui dispersent les ondes. Ainsi, les données de 

réflectivité seront très utiles pour la caractérisation des sédiments superficiels de par leur texture 

et leur nature. 

4.2 Les données GEBCO 

GEBCO (General Bathymetric Chart of the Oceans) est un groupe international d’experts qui 

travaillent sur le développement de données bathymétriques. Ils mettent à disposition les données 

bathymétriques globales des océans et des continents avec une résolution de 30 arc-secondes. 

Les données sont disponibles sur le site internet : http://www.gebco.net/, sous conditions de 

justification de l’utilisation des données fournies. 

Ce type de données est utilisé pour combler, dans la mesure du possible, les données 

bathymétriques manquantes notamment sur le plateau continental, dans les zones de têtes de 
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canyons. Elles m’ont donc permis de préciser la limite amont de têtes de canyons. Elles ont 

également permis d’effectuer une analyse morphométriques des bassins versants potentiellement 

associés aux canyons sous-marins. 

 

4.3 Méthodes d’analyse 

Les données bathymétriques récoltées nous ont permis d’élaborer des MNT avec une résolution 

de 25 m par pixel. A partir des MNT, il est possible d’obtenir des cartes en isobathes, on peut 

également obtenir des cartes bathymétriques 2D ou 3D à l’aide des SIG (Arc Gis), ceci permet 

de visualiser la morphologie du fond marin sous différentes perspectives, et ainsi d’appréhender 

au mieux l’évolution morphologique des différents corps sédimentaires. Il a été aussi possible de 

générer des profils longitudinaux et transversaux dans les canyons et sur les interfluves. Ces 

profils peuvent être visualisés directement sous l’interface Arc Gis (Arc Map et Arc Scéne). Les 

profils nous ont permis d’effectuer une analyse morphométriques détaillée de différents objets et 

d’observer les variations amont ‐ aval des morphologies, en comparant facilement les données et 

en les corrélant. Par exemple : 

 les profils bathymétriques des canyons et des interfluves ; 

 corréler la surface du canyon avec la pente ; 

 établir des relations possibles entre la largeur de la vallée principale et la profondeur 

d’incision dans les canyons ; 

 établir l’indice de sinuosité des canyons en fonction du gradient de pente ; 

 la profondeur d’incision en fonction du gradient de pente. 

 

Certaines des corrélations obtenues sont utiles et nécessaires à la compréhension de la formation 

et l’évolution des canyons sous‐marins.  

Pour cartographier les limites des canyons sous-marins, dans la zone d’étude, nous avons utilisé 

la méthode de numérisation manuelle, conformément à la méthode de  Heap et Harris 

(2008). Premièrement, nous avons généré des couches ombragées à partir des ensembles de 

données bathymétriques pour améliorer la topographie des caractéristiques du fond marin et 

aider à l'identification des limites des bassins versants (drainage) des canyons. 

Deuxièmement, nous avons numérisé ces limites manuellement sous forme de polygones sous 

SIG, sur les couches bathymétriques ombragées (Fig.4.2). 

https://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S0025322714002151#bb0255
https://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S0025322714002151#bb0255
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Figure 4. 2: Exemple de numérisation manuelle du canyon El Marsa sur une couche ombragée 

Après avoir cartographié tous les canyons sous-marins sur la marge Ouest Algérienne, nous 

avons appliqué les critères de filtrage suivants pour obtenir l'ensemble final de polygones de 

canyon: 

I. l'incision de la tête du canyon par rapport à l'interfluve environnant est supérieure à 

100  m ;  

II. la plage de profondeur entre la tête et le pied du canyon est supérieure à 1000  m.  
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Ces critères suivent l'étude de cartographie globale des canyons de Harris et Whiteway (2011), 

garantissent que l'ensemble des données (polygones) exclut les entités hors canyon telles que les 

vallées abyssales, les ravines de pente et les vallées de plateau peu profondes. 

Par la suite, on a classifié l’ensemble des canyons sous-marins en trois grands types de 

canyons selon la classification de Harris et Whiteway (2011) : 

- Les canyons de Type 1 incisent le plateau continental et sont connectés à un 

système fluviatile sur le continent. 

- Les canyons de Type 2 incisent le plateau continental mais ne sont connectés à 

aucun système fluviatile sur le continent. 

- Les canyons de Type 3 n’incisent pas le plateau continental, mais seulement la 

pente. 

Et enfin, une étude morphométriques a été effectuée on se basant sur les paramètres suivants : 

 La ramification : c’est un paramètre similaire à la « dendricité » d’un canyon, la 

différence étant que le premier nommé est exprimé en degré et que le second est en 

nombre de tributaires par km2. Ce paramètre consiste à définir un degré de ramification 

qui augmente en fonction de chaque bifurcation de thalweg (Fig.4.3). 

 

https://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S0025322714002151#bb0250
https://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S0025322714002151#bb0250
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Figure 4. 3: Degré de ramification associé à chaque bifurcation des tributaires du canyon. A 

gauche canyon El Marsa avec un maximum de 20, à droite canyon Salamadre avec un max de 5 

 Le profil longitudinal du thalweg : Le profil longitudinal du thalweg du canyon rend 

compte de sa forme et représente son évolution suivant une distance et une profondeur. Il 

permet d’analyser et de discriminer le type de profil (concave, convexe ou linéaire) 

caractérisant le canyon. Il permet également d’évaluer la longueur du canyon (Fig.4.4). 

En effet il existe une  relation étroite entre la forme du profil en long et la lithologie des 

terrains traversés et la tectonique (Goldrick et Bishop, 1995 ; Duval et al., 2004 ; Larue, 

2014).  

 Le gradient de pente du thalweg : Le gradient de pente ou inclinaison (α) se mesure à 

partir du profil longitudinal du thalweg. Il rend compte de l’inclinaison du thalweg par 

rapport à l’horizontale (α = arctan d/di), il est exprimé en degré (°) (Fig.4.4). 
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Figure 4. 4: Schéma illustrant les paramètres morphométriques étudiés : le profil longitudinal, le 

gradient de pente et l’indice de sinuosité 

 L’indice de sinuosité du thalweg : c’est le rapport entre la longueur curviligne du 

thalweg (L) et la distance en ligne droite (D) entre deux points (entre la tête et 

l’embouchure) (Fig.4.4). Sa valeur varie entre 1 (cas d’une ligne droite) et l’infini (cas 

d’une boucle fermée). Un thalweg simple est considéré rectiligne lorsque l’indice de 

sinuosité est inférieur à 1,3 et sinueux et méandriforme pour des valeurs supérieures à 

1,3. 

Indice de sinuosité = L/D (sans unité). 

 L’indice de concavité : Pour une même pente, la forme du profil longitudinal peut 

varier, pour évaluer et comparer les concavités, nous avons utilisé l'indice de concavité de 

W.B. Langbein (1964) : IC = 2A/H, avec A = différence d'altitude entre le profil à mi-

parcours et une ligne droite joignant les deux extrémités du profil, H = dénivellation entre 

la source et l'exutoire du drain (Fig. 4.5). Le profil tend à être rectiligne quand la valeur 

d’IC est proche de 0 ; à l'inverse, la concavité devient très forte quand la valeur approche 

de 1. Contrairement à l’indice IC qui traduit l’ampleur de creusement à mi-parcours du 

cours du canyon, l’indice SCI du A. Demoulin (1998) ; SCI = (S1/ (S1+S2)).100 évalue 

l’encaissement global sur la totalité du cours du canyon, exprimé en %, cet indice est 

obtenu en divisant la surface située entre la diagonale et le profil (S1) par la surface totale 

sous la diagonale (S1+S2) et en multipliant par 100. S2 est la surface située sous le profil. 

Pour comparer les profils en long des canyons de longueurs différentes, on a utilisés le 

graphique adimensionnel de A. Demoulin (1998), H/Ho (ratio des altitudes) et L/Lo (ratio 

des longueurs); H est l'altitude du cours d'eau au point mesuré, Ho est la dénivellation 

entre la source et l'exutoire, L est la distance à l'exutoire du point mesuré et Lo est la 

longueur total du canyon (Fig. 4.5). L’indice de concavité peut ainsi exprimer l’ampleur 

du creusement des cours des canyons et faciliter sa quantification, tandis que le graphique 

adimensionnel permet de comparer cette ampleur. 

 Le profil transversal des canyons : c’est le profil topographique établi 

perpendiculairement à la direction du thalweg. Il rend compte de la morphologie en V ou 

en U et aussi  de la présence de terrasses ou d’incisions axiales (Fig.4.6). 
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 La profondeur d’incision du canyon : La profondeur d’incision du canyon correspond 

en un point à la hauteur des flancs du canyon, donc à la distance entre le point le plus bas 

du canyon (thalweg) et le point le plus haut l’interfluve du canyon. 

 

 

Figure 4. 5: Mesure de la concavité du profil longitudinal, exemple pour canyon Ténès et El 

Abid 

 La largeur du thalweg et la largeur du canyon : On définit la largeur du thalweg, en un 

point, comme le fond du canyon délimité par la base de ses deux flancs (Fig.4.6). Cette 
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largeur est ainsi plus évidente à définir sur des morphologies de canyon en U. La largeur 

du canyon, en revanche, est en un point la largeur entre les interfluves du canyon 

(Fig.4.6). Un interfluve est considéré comme non affecté par l’érosion et reflète le 

véritable profil de la pente continentale. 

 

Figure 4. 6: Schéma illustrant les paramètres morphométriques étudiés : le profil transversal, la 

profondeur d’incision du canyon, la largeur du canyon et du thalweg. 

D’autres paramètres morphométriques ont été aussi mis en évidence tel que la profondeur à la 

tête du canyon, la distance de la tête par rapport à la ligne de rivage, la profondeur au pied du 

canyon et la surface et le périmètre du canyon. 

 



 

 

 

 

 

 

 

 

Chapitre 5 

Analyse morpho-bathymétrique de la marge Ouest 

Algérienne 
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La marge algérienne est située au sud du bassin Algéro-provençal et à la transition entre la marge 

transformante de la mer d'Alboran à l’ouest et la marge passive du bassin algérien à l'est (sur un 

linéaire côtiers de 300 km) la zone d'étude présente une orientation générale NE-SW, alors que le 

reste de cette marge est globalement orienté E-W (Fig.5.1). La marge nord algérienne (parfois 

appelée nord-africaine) a une morphologie atypique, caractérisée par un plateau continental très 

étroit (généralement moins de 10 Km, à l'exception de quelques baies) et une pente continentale 

avec une forte dénivelée (10° en moyenne, parfois plus de 20°), et un fond approximativement 

plat, situé aux environs de -2700 mètres (Auzende, 1978).  

 

 

 

Figure 5. 1: carte bathymétrique du bassin Nord Algérien montrant les principales orientations 

de la marge 
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La marge algérienne occidentale se subdivise en deux parties : la marge Albo-oranaise et la 

marge Algéro-oranaise; cette division en deux parties est essentiellement dû aux différences 

morphologiques flagrantes qu’elles présentent.  

La zone d’étude appartient à l’ensemble  Algéro-oranais, cette portion de marge algérienne  

présente des caractéristiques originales à l’instar de la marge algérienne dans son ensemble. En 

effet, sa pente continentale tire son originalité par la présence de nombreux canyons qui ne se 

rattachent à aucun système fluviatile pouvant donner naissance à des morphologies de ce type. 

D’autre part, dans sa partie la plus distale, à cheval sur le glacis, se développe un éventail sous-

marin (Deep Sea Fan de Kramis), dont l’origine est énigmatique, car la construction  de ce genre 

d’édifice, qui se met en place par les courants de turbidité, nécessite des quantités d’apports 

sédimentaires très conséquentes. 

Ce chapitre se focalisera sur la description des caractéristiques de la marge à travers une étude 

morphologique générale, incluant le plateau continental et la pente continentale. Elle permettra 

de localiser au mieux les canyons sous-marins et leur contexte de mise en place. 

5.1 Morphologie de la plate-forme continentale 

La marge Ouest algérienne est l’une des marges les plus escarpées de la Méditerranée 

occidentale. Elle se caractérise par un plateau continental exigu notamment en face des massifs 

élevés (Ténès et Dahra). Au large de Ténès, la marge est caractérisée par un plateau continental 

très étroit (2-5 km de large), sur le profile en long (Fig.5.3.b), on constate que le plateau 

continental est presque inexistant au niveau de la région de Ténès, la rupture de pente (transition 

plateau continental/pente continentale) se trouve entre 50 à 100 m de profondeur d'eau, elle est 

située près de la côte, un plateau continental très réduit en conséquence peu d’espace pour qu’il 

ait dépôts des sédiments ramenés par les cours d’eau ou ceux de la dérive littoral. Inversement la 

largeur du talus continental est remarquablement plus importante que celle de la région Ouest 

(Fig.5.2 et Fig.5.3.a). 

En revanche, en face des bassins néogènes, tel que le bassin du Chélif, le plateau continental 

devient plus étendu et peut atteindre une largeur qui dépasse les 30 km (Fig.5.2). La rupture de 

pente se trouve entre 100-300 m de profondeur d'eau est située loin de la côte, à l’inverse la 

largeur du talus continental est réduite (Fig.5.3.a). 
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Figure 5. 2: Carte topo-bathymétrique de la zone d’étude qui mis en évidence les 

caractéristiques morphologique de la marge (DSF K=Deep-Sea-Fan de Kramis). 

5.2 Morphologie du talus continental  

  Le talus de la marge occidental est caractérisé par une morphologie riche et 

complexe. Le talus de la marge occidentale  est découpé par de grands canyons s’écoulant  

globalement selon  deux directions : une direction sud-nord pour les canyons du secteur  oriental 

et une direction  sud Est à nord-ouest pour le secteur central. Le talus continental  possède une 

pente moyenne de 16%, il  s’étend entre les isobathes -120 m environ, (au niveau de  la rupture 

de pente  du plateau continental) et -2600  m environ,   niveau correspondant à l’apparition du 

glacis ennoyant le bas de la pente (Fig.5.2). La largeur du talus varie entre 25 à 35 km (Fig.5.3), 

là où le plateau continental est large ; le talus est réduit et il est taillé par des canyons confinés à 

la pente et vice-versa là où le plateau est réduit le talus prend de la largeur et sa pente diminue 

par rapport au précédent.   
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Figure 5. 3: Profiles longitudinaux des deux Coupe AA’ et BB’ (l’emplacement des deux coupe 

est mentionné sur la Fig.5.2) 
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5.3 Les canyons sous-marins de la marge ouest Algérienne 

L’étude morphologique de la marge ouest algérienne a permis de mettre en évidence une 

trentaine de canyons sous-marins plus ou moins grands sur l’ensemble de la marge, de tailles et 

morphologies différentes. 

Pour des raisons de clarté, il est nécessaire de faire un bilan et un choix de la toponymie que nous 

allons employer  dans ce qui suit. En effet, depuis leur découverte   (en particulier depuis les 

travaux de Rosfelder (1954) et Leclaire (1970)), les canyons de la marge algérienne étaient très 

mal connus de par leurs positions très aléatoires et  leurs morphologies très approximatives.  Sur 

la marge ouest Algérienne, seuls six canyons étaient répertoriés, le canyon Kalah, le canyon 

Colompi, le canyon d’El Marsa, le canyon Kramis et le canyon de la Guelta et le canyon des 

moules vers l’extrême ouest à Oran (Fig.5.4). 

 

Figure 5. 4: Carte bathymétrique et topographique du nord-ouest de l'Algérie (Carte 

COI/UNESCO, 1981). Intervalle des courbes  en mer: 50, 100 puis tous les 200 m. 

La couverture bathymétrique (Fig.5.5) de la région a montré une morphologie très complexe et 

détaillée, et a permis de positionner avec exactitude les canyons.  En outre, certains d’entre eux, 

bien individualisés et  entaillant nettement le rebord du plateau, n’ont jamais  reçu  de nom d’où 

la nécessité de les nommer provisoirement.  
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Les noms des canyons ont été attribués en utilisant la carte topographique de la région et 

correspondent à une toponymie locale.  

Pour un meilleur suivi de ce qui va être développé dans ce chapitre, il nous semble nécessaire de 

séparer la zone d’étude en trois secteurs. Un secteur oriental qui se développe de Cap Sirat au 

Cap Kramis, et un autre central  qui  s’étend du Cap Kramis au Cap Aiguille et le dernier à partir 

de Cap Aiguille à Cap Sigale (Fig.5.5). Vue le nombre important des canyons identifiés sur la 

marge on a décidé de présenter que les canyons qui ont une signature morphologique importante 

pour chaque secteur.  

 

Figure 5. 5: Carte bathymétrique ombrée montrant les principaux canyons cartographiés le long 

de la marge Ouest Algérienne avec délimitation des trois zones 

 

L’analyse de la carte bathymétrique  met en évidence deux grandes catégories de canyons : 

 ceux qui entaillent nettement le rebord du plateau continental ;   

 ceux dont la tête se situent plus en aval, à divers niveaux du talus continental.   
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5.3.1 Les canyons du secteur oriental  

Ce secteur s’étend sur 120 km linéaire, il est caractérisé par un plateau continental étroit, voire 

inexistant en face des massifs montagneux tel que celui de Ténès. A terre un réseau de drainage 

plus moins dense alimente la marge continentale en sédiments qui provient de l’érosion du 

continent (Oued Damous, Goussine, Allalah et Oued Tarzout). La particularité de ce réseau de 

drainage est la forme rectiligne de ces rivières, avec des bassins versants en forme d’entonnoir, 

ce qui leur confère un régime torrentiel. Ce caractère torrentiel favorise la formation des courants 

hyperpycnaux qui jouent un rôle dans le creusement des canyons (Mulder, 1997). A partir de la 

carte bathymétrique, neuf canyons ont été cartographiés dans ce secteur. Certains de ces canyons 

creusent profondément le plateau continental et semblent être connectés à un réseau de drainage 

terrestre (Exp : canyon Damous), d’autres creusent le plateau continental mais sans connexion à 

un réseau de drainage (Exp : canyon Ténès) (Fig.5.6) et enfin certains canyons n’incisent pas le 

plateau continental, mais seulement la pente (Exp : canyon îles Colompi). 
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Figure 5. 6: Carte physiographique montrant les principaux canyons avec leurs réseaux de 

drainage 

I. Le canyon Damous  

Ce canyon n’a jamais fait l’objet d’une quelconque étude, il va donc être décrit en détail. Ce 

canyon moins sinueux et rectiligne, se localise à moins de 3 km de la côte et semble être 

connecté à Oued Damous. Selon les données bathymétriques mise à notre disposition, ce canyon  

s’étend de -520 m jusqu’à -2500 m sur une longueur de 25 km; sa direction principale est S - N. 

La tête du canyon est constituée de deux branches ayant une largeur de 4000 m chacune. Du 

point de vue profondeur de creusement, la branche Est est plus profonde que la branche Ouest 

(Fig.5.7), ceci pourrait être vraisemblablement dû à la proximité d’oued Damous de la branche 

Est (Fig5.7), qui accentue le creusement dans la vallée de cette branche par les flux 

sédimentaires acheminés par l’oued Damous. D’ailleurs même sur le profil en long du canyon 

(Fig.5.8), on constate que la concavité est plus importante dans la branche Est (47%) que dans la 

branche ouest (41%). Les deux branches se rejoignent à une profondeur de -2300 m. De ce point 

de jonction, la vallée principale s’élargit progressivement de 6000 m pour atteindre  10 km à la 

zone d’embouchure du canyon, débouchant sur la plaine abyssale à plus de -2500 mètres de 

profondeur. Globalement, la vallée principale a un fond relativement plat, avec des flancs abrupts 

en amont, où les dénivelées peuvent atteindre plus de 300 m (pente de 25°), alors qu’elles 

diminuent progressivement vers l’aval (Fig.5.7). D’autre part, les sections transversales de la 

vallée principale (Fig.5.7, coupe BB’), montrent une dissymétrie des parois  de la vallée du  

canyon.   

En effet, la paroi Est est bien marquée par la présence des terrasses, alors que la paroi Ouest est  

très inclinée et a la particularité d’être creusée par de petites vallées tributaires. L’asymétrie des 

flancs de la vallée démontre que l’érosion est plus active sur le flanc Est que sur le flanc Ouest.  
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Figure 5. 7: Carte morphologique et physiographique du canyon Damous 

Le bassin versant du canyon Damous occupe une surface de 249 km2 et caractérisé par une forme 

allongée. Les flancs du canyon sont parcourus par de nombreuses ravines de différentes tailles et 

morphologies (ravines simples à des ravines hiérarchisées); les plus grandes atteignent des 

longueurs de l’ordre de 4 km. La présence de ces ravines  à tous les niveaux de la vallée du 

canyon, nous  renseigne  sur l’importance des glissements gravitaires qui leur ont donné 

naissance. Les parois du canyon présentent des cicatrises d’arrachement de tailles différentes 

surtout au niveau de la tête du canyon, preuve irréfutable des mouvements gravitaires qui 

affectent l’ensemble du canyon. 
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Figure 5. 8: Carte  montre la variation de pentes dans le canyon Damous et le profil en long des 

deux branches 

A partir du profil en long du canyon (Fig.5.8), on a calculé l’indice de concavité de W.B. 

Langbein (1964)  du canyon qui est de 0.71 (proche de 1), ceci reflète l’état de maturité du 

canyon qui se rapproche du stade d’équilibre. On remarque aussi que la branche ouest présente 

une rupture de pente (En Anglais : knickpoints) sur son profil en long, ces ruptures de pentes 

seraient liées soit aux phénomènes tectoniques ou bien à la variation lithologique (érosion 

différentielle) et dans certains cas à la confluence de deux tributaires (ravines, branches), ce qui 

augmente la puissance érosive dans le point de jonction. A partir de la Fig.5.9 (b), on constate 

qu’effectivement le knickpoints se localise dans le point de jonction de plusieurs ravines 

(tributaires) et d’ailleurs à partir de ce point de rupture la concavité du canyon devienne plus 

importante (Fig.5.8 profil en long de la branche ouest). 

Sur la Fig.5.9 (a) on ne constate que le canyon Damous présent un degré de ramification très 

élevé, le degré de ramification maximum est de l’ordre de 22 dans la tête du canyon. 
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Figure 5. 9: a) Degré de ramification du canyon, b) Vue 3D du canyon Damous avec localisation 

du knickpoints 

Le bassin versant d’oued Damous se trouve dans une région montagneuse, son relief favorise le 

développement d’un réseau de drainage très dense (supérieure à 2 km/km2).  Le bassin versant 

d’oued Damous occupe une superficie de 532 km2. Le cours principale de l’oued Damous draine 

la majeure partie du bassin, sa pente moyenne est de 2% sur une longueur de 43 km. Sur la 

Fig.5.10 on constate que 60 % des formations dominantes à l’intérieur du bassin versant d’oued 

Damous sont composé essentiellement de marnes d’âge triasique et 26 % sont des conglomérats 

et molasses et alluvions d’âge néogène et enfin 14 % sont des conglomérats et matériaux 

détritiques d’âge crétacé.  

L’érosion du bassin versant d’oued Damous fournira d’importantes quantités de sédiments 

grossiers et fins pour la marge, selon les travaux de Boudjadja et al. (2003) les apports solides 

d’oued Damous sont estimés à 1661*103 (t/an). Vue l’étroitesse du plateau continental dans cette 

zone (donc peu d’espace pour qu’il y’ait le stockage des sédiments sur la plate-forme), ces 
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produits d’érosion sont transférés directement vers le bassin profond en transitant par le canyon 

Damous sous forme de courants de turbidités, ce qui engendre l’érosion et l’entretien de la vallée 

du canyon. 

 

Figure 5. 10: Esquisse géologique du bassin versant d’oued Damous 

II. Canyon Ténès  

Ce qui singularise ce canyon est qu’il creuse profondément le plateau continental mais il n’est 

pas connecté à aucun réseau de drainage terrestre. Ce canyon se localise à 2 km de la ligne de 

rivage et présente une morphologie rectiligne avec une orientation S-N, il présente une seule 

branche principale très étroite à la tête avec une largeur qui ne dépasse pas les 500 m mais qui 

s’élargisse progressivement vers l’aval pour atteindre les 6 km avec un fond de vallée 

pratiquement en forme de V (Fig.5.11). Ce canyon s’étend de -500 m jusqu’à -2600 m sur une 

longueur de 22 km et présente un degré de ramification qui est égale à 15, il est moins ramifié 

par rapport aux canyons limitrophe (canyon Boucherat, Allalah) (Tableau.5.1). 
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Figure 5. 11: Carte morphologique et coupes à travers du canyon Ténès 

A partir du profil en long du canyon (Fig.5.12), on a calculé l’indice de concavité de W.B. 

Langbein (1964)  du canyon qui est de 0.81 (proche de 1), et un indice SCI= 46%, ceci reflète la 

maturité du canyon malgré l’absence d’un réseau hydrographique sur terre, ceci peut s’expliqué 

par les apports de la dérive littoral qui alimente la tête du canyon qui se situe près de la ligne de 

rivage. On remarque aussi sur le profil en long la présence des ruptures de pente (knickpoints), 

ces rupture de pentes sont liées soit aux phénomènes tectonique ou bien à la variation 

lithologique (érosion différentielle), cette fois ci on élimine l’hypothèse des confluences 

puisqu’il y’a qu’une seule branche.  
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Figure 5. 12: Profil en long du canyon Ténès 

Dans l’objectif de mettre en évidence l’influence des deux facteurs lithologique et tectonique, le 

profil en long est transformé en graphique semi-logarithmique (J.T. Hack, 1973 ; Goldrick et 

Bishop, 2007 ; Boulton, 2020 ; Camafort et al., 2020). La courbe obtenue prend la forme de 

tronçons rectilignes correspondant aux sections où le cours du canyon traverse des roches 

d’égale résistance à l’érosion et non tectoniquement perturbées. Les déviations vers l’aval par 

rapport à ces droites sont provoquées par des différences lithologiques (la pente est plus forte 

dans les roches dures). Sur une lithologie uniforme, la valeur moyenne de la pente est constante 

(puisqu’elle présente le même degré de résistance à l’érosion), tout changement de pente permet 

en effet d’évaluer l’influence tectonique le long du même support lithologique.  

Pour évaluer le rôle de la tectonique, on a transformé d’abord le profil en long du canyon Ténès 

en graphique semi-logarithmique, la courbe prend la forme de tronçons rectilignes (S1, S2, … 

S5) (Fig.5.13), puis on a superposé le profil de pente sur ce dernier. Nous avons constaté que les 

ruptures de pentes les plus prononcées se situent sur le même segment lithologique (Segment 1) 

(Fig.5.13), preuve de présomption de l’influence de la tectonique sur l’évolution du canyon. 
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Figure 5. 13: Graphe semi-logarithmique et variation de pente locale du canyon Ténès 

III. Canyon des îles Colompi 

Il se  localise à 6 km de la ligne de rivage, il n’est relié à aucun bassin versant, la tête du 

canyon se situe sur le talus continental et débute à -430 m profondeur jusqu'à -2550 m sur une 

longueur totale de 26 Km. Son cours supérieur (jusqu’à -1200m) est formé de deux méandres à 

grand rayon de courbure, alors que son cours inférieur  (1200-2500m) est rectiligne et avec une 

orientation NNW-SSE (Fig.5.14).  

La vallée principale est profonde de 400 m en moyenne, pour une largeur qui augmente de 

l’amont vers l’aval de 2.4 km à 5.6 km et une forme  qui évolue de V en U (Fig.5.14). Le talweg  

à un fond relativement plat, sa largeur varie de l’amont vers l’aval de 300 m à 1100 m. 
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Figure 5. 14: Carte morphologique et coupes à travers le canyon des îles Colompi 

Sur les coupes transversales AA’ et BB’ on constate que les flancs Est du canyon sont très 

abrupts que les flancs Ouest. A partir du profil en long du canyon (Fig.5.15), on a calculé 

l’indice de concavité de W.B. Langbein (1964)  du canyon qui est de 0.28 (proche de 0), et un 

indice SCI= 20 %, ceci indique que le canyon des îles Colompi est un canyon juvénile, et 

d’ailleurs même du point de vue degré de ramification le canyon des îles Colompi est très peu 

ramifié avec un degré qui est de l’ordre de 15. 

Le profil longitudinal du talweg (Fig.5.15) est marqué par trois ruptures de pente de l’amont vers 

l’aval. Un premier point d’inflexion apparaît à -1580 m à 11 km de la tête du canyon, il 

correspond au changement de pente entre  la zone de la tête de canyon et le début de la vallée, la 

pente y est de 13°, vers le bassin profond les deux autres ruptures sont à des profondeurs 

respectives de -1900 m et -2300 m, et peuvent être interprétées comme des cicatrices 

d’arrachement dans l’axe du canyon dû à un soulèvement tectonique ou à la variation 

lithologique (érosion différentielle).  
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Figure 5. 15: Profil en long du canyon îles Colompi 

Pour évaluer le rôle des deux facteurs lithologique et tectonique, on a procédé de la même 

manière avec le canyon Ténès. On a transformé le profil en long du canyon en graphique semi-

logarithmique, la courbe prend la forme de tronçons rectilignes (S1, S2, … S5) (Fig.5.16). On a 

superposé le profil de pente sur ce dernier et on a constaté que cette fois-ci les ruptures de pentes 

les plus prononcées se situent sur des segments lithologiques différents (Segment 1, 2 et 3) 

(Fig.5.16). La première rupture est située à la limite des deux segments 1 et 2, la deuxième 

rupture se situe entre la limite des deux segments 2 et 3.La dernière rupture se situe entre la 

limite du segment 3 et 4, ceci reflète l’influence de l’érosion régressive sur la formation et 

l’évolution du canyon des îles Colompi qui est déconnecté de tous apports sédimentaires 

terrigènes. 
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Figure 5. 16: Graphe semi-logarithmique et variation de pente locale du canyon îles Colompi 

5.3.2 Les canyons du secteur central  

La zone centre est caractérisée par un plateau continental plus large qui varie entre 5 à 30 km de 

largeur, surtout en face de la grande baie d’Arzew. Le système de drainage terrestre est plutôt 

rare, le plus grand bassin versant de la zone centre est celui de Chlef, long de 300 km, avec une 

pente douce, en moyenne de 1 à 2°, et draine un bassin avec une surface de 26750 km2 

caractérisé par une forme allongée. L’Oued Chlef se distingue par une forme sinueuse ce qui 

favorise l’accumulation des sédiments à l’arrière-pays. L’Oued Chlef prend naissance depuis 

l’Atlas Tellien et se diverse en face de la grande baie d’Arzew, c’est la principale zone source en 

sédiment de la région centre. 

A partir de la carte bathymétrique, onze canyons ont été cartographiés dans ce secteur. Certains 

de ces canyons creusent profondément le plateau continental mais sans être connectés à un 

réseau de drainage terrestre (Ex : canyon El Abid, Ferrat, Aiguille) (Fig.5.17), les autres canyons 

n’incisent pas le plateau continental, mais seulement la pente (Ex : canyon Kramis, Teddert, Ivi, 

Chlef, Salamandre,….). 
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Figure 5. 17: Carte physiographique montrant les principaux canyons cartographiés dans la zone 

centre avec le réseau de drainage à terre 

I. Le système Kramis 

Le canyon Kramis est atypique par rapport aux autres canyons de la région; sa particularité 

réside dans son orientation générale Est Ouest (Fig.5.18).  Dans le détail, le canyon du Kramis 

est dépourvu d’une tête distincte mais il est constitué d’un ensemble de canyons (tributaires). Ils 

s’associent à un corps principal qui lui ne possède pas de tête mais comporte en revanche 

l’embouchure du système (Fig.5.18). L’association de plusieurs tributaires sous-marines sera 

alors nommée « systèmes de canyons ». La majorité des tributaires du système semble atteindre 

le rebord du plateau continental. Elles se situent dans un seul côté sur toute la longueur du 

thalweg principal, ceci lui confère une forme générale de « râteau ». Le système Kramis est très 

encaissé dans sa partie amont. Le canyon Kramis est le plus long canyon de la zone d’étude, il 

est de l’ordre de 40 km, la vallée principale débute à  1000 m de profondeur et à 6.5 km de la 

ligne de rivage avec une forme rectiligne (indice de sinuosité = 1.01). 
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Figure 5. 18: Carte morphologique du système Kramis 

Du point de vue ramification, le canyon Kramis est très peu ramifié avec un degré de 

ramification qui est de l’ordre de 13, mais avec un indice de concavité très élevé qui est de 

l’ordre de 0.78, proche de 1,  et un indice SCI= 58 %, ceci reflète  le degré de maturité du canyon 

Kramis. 

 Les sections transversales de la vallée principale du système Kramis ont une évolution amont 

aval de même type que les autres canyons de la région, qui est un élargissement  amont aval 

passant de 3 km de largeur à 7 km (Fig.5.19). La profondeur d’incision à l’amant est de l’ordre 

de 170 m qui passe à 220 m dans le corps du canyon et qui diminue vers l’aval 80 m (Fig.5.19). 
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Figure 5. 19: Coupes à travers la zone amant et l’embouchure de la vallée principale du système 

Kramis 

Sur son profil longitudinal (Fig.5.20), le canyon Kramis présente un point d’inflexion à une 

profondeur de -2200 m, délimitant ainsi deux segments de pente ; un segment amont à forte 

pente (supérieur à 6°) et un segment aval à pente nettement plus douce (inférieure à 1°). Ce point 

d’inflexion se localise dans la zone de confluence des deux vallées : principale et secondaire, il 

est caractérisé par une rupture de pente moins prononcée (Fig.5.20), donc il n y’as pas de relation 

avec l’activité tectonique. 
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Figure 5. 20: Profil en long et variation de la pente locale du système Kramis 

II. Le canyon Chlef 

Le canyon Chlef est l’un des canyons les plus courts de la région, il se développe sur une 

longueur de 17 Km ; il prend naissance à une profondeur de -500 m sur la pente continentale et 

se termine à une  profondeur de -2600 m. Son degré de sinuosité est de 1.11 ce qui lui confère un 

caractère  de canyon rectiligne. Ce canyon se localise à 18 km de la ligne de rivage avec une 

orientation globale SW-NE. Sur le côté Ouest du canyon une autre branche se connecte à la 

vallée principale à une profondeur de -2300 m pour former un talweg commun (Fig5.21). Les 

deux flancs Est et Ouest du canyon sont très affectées par des glissements régressifs. 

La vallée principale est très encaissée avec une profonde d’incision de 400 m en moyenne et à 

parois relativement abruptes. Le chenal  interne (ou talweg)  présente, contrairement aux canyons 

d’origine fluviatile, un élargissement inverse,  avec une section en forme U à l’amant qui se 

rétrécit vers l’aval et qui prend la forme V à l’intérieur du corps puis à nouveau vers 

l’embouchure, la vallée prend la forme U (Fig.5.21). La tête du canyon se présente sous forme 

d’un amphithéâtre qui draine les apports vers la vallée principale (Fig.5.22).   
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Figure 5. 21: Carte morphologique et coupes à travers canyon Chlef 

 

Figure 5. 22: Vue 3D du canyon Chlef 
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Le profil longitudinal du canyon se singularise des autres profils en long par sa forme convexe 

(Fig.5.23) et il est marqué par de nombreuses ruptures de pente de l’amont vers l’aval. Un 

premier pont d’inflexion apparaît à 750 m de profondeur, il correspond au changement de pente 

entre  la zone de la tête de canyon et le début de la vallée principale. La pente y est de 11°, en 

allant vers le bassin profond,  quatre autres ruptures de pente apparaissent, les deux premières  

sont à des profondeurs respectives de -1100 et -1600 m, pourrait être interprétées comme une 

éventuelle signature de l’activité tectonique qui affecte l’axe du canyon, puisque les ruptures de 

pentes les plus prononcées se situent sur le même segment lithologique (Segment 1). L’inflexion 

qui se localise à 2300 m de profondeur  correspond à un changement du profil longitudinal, dû à 

l’influence des glissements chenalisés qui affectent  le flanc gauche du canyon. Vers la zone 

d’embouchure, un autre point de rupture de pente moins prononcée est localisé à 2450 m de 

profondeur qui correspond au point de jonction de la branche Ouest avec la vallée principale du 

canyon. 

 

Figure 5. 23: Graphe semi-logarithmique et variation de pente locale du canyon Chlef 
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Le canyon Chlef présente un indice de concavité IC proche de zéro, il est de l’ordre de 0.075 et 

un SCI=1.34% ainsi qu’un indice de ramification très faible qui ne dépasse pas 9, ceci indique 

que le canyon Chlef est un canyon juvénile, malgré la présence du plus grand Oued en Algérie à 

l’amant du canyon (Oued Chlef), ceci pourrait s’expliquer par la largeur du plateau continental 

dans cette zone, qui dépasse les 18 km. Le plateau continental large expliquerait un espace de 

stockage de sédiments, donc, les sédiments transitent moins vers le large.  

III. Le canyon Cap Carbon 

Ce canyon incise profondément le plateau continental mais il n’est pas connecté à aucun réseau 

de drainage terrestre (Fig.5.24), il est localisé à 7 km de la ligne de rivage et présente une 

morphologie rectiligne avec une orientation SES-NWN, la tête du canyon se présent sous forme 

d’un entonnoir, elle est composée de deux branches  qui se rejoignes à 1700 m de profondeur 

pour former une seule vallée principale très étroite à l’amant avec une largeur qui ne dépasse pas 

les 400 m mais qui s’élargisse progressivement vers l’aval pour atteindre les 3 km avec un fond 

de vallée pratiquement plat et en forme de U (Fig.5.24). Ce canyon s’étend de -140 m jusqu’à -

2600 m sur une longueur de 18 km.  

Sur les coupes transversales (Fig.5.24), on constate que  la vallée principale du canyon a une 

évolution amont aval de même type que les autres canyons de la région, qui est un élargissement  

amont aval passant de 500 m de largeur à 3 km La profondeur d’incision à l’amant est de l’ordre 

de 90 m et qui passe à 250 m vers l’aval (Fig.5.24), on remarque aussi que les parois Ouest sont 

relativement abruptes que les parois Est. 
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Figure 5. 24: Carte morphologique et coupes à travers canyon Cap Carbon 

Sur le profil longitudinal du canyon Cap Carbon (Fig.5.25) aucune anomalie topographique n’a 

été décelée avec une forme concave et un indice de concavité IC= 0.67 proche du 1 et un SCI=  

43.1%. Ceci reflète la maturité du canyon Cap Carbon malgré l’absence d’un réseau 

hydrographique sur terre, preuve probable du rôle de la dérive littorale dans la distribution des 

sédiments dans la zone limitrophe du canyon. Le canyon n’aurait pas pu atteindre un degré de 

maturité pareille autrement. Par contre le canyon présente un degré de ramification qui est égal à 

10, il est moins ramifié par rapport aux canyons limitrophes (Tableau 5.1). 
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Figure 5. 25: Profil en long du canyon Cap Carbon 

 

5.3.3 Les canyons du secteur occidental 

La zone Ouest qui s’étend du cap Aiguille à cap Sirat sur un linéaire de 70 km   est caractérisée 

par un plateau continental étroit qui varie entre 2 km en face des caps à 10 km de largeur en face 

de la baie d’Oran. Le système de drainage terrestre est plutôt inexistant (Fig.5.26), la surface des 

bassins versants côtiers variée entre 40 et 76 km2, avec des pentes douce, en moyenne de 1°, et 

avec des formes allongées. Dans la zone occidentale, on a cartographié des canyons qui incisent 

le plateau continental jusqu'à une profondeur de 120 m (Ex : Canyon d’Oran). Ces derniers ne 

sont pas connectés à un réseau de drainage terrestre, il existe aussi des canyons confinés à la 

pente continentale (Ex : canyon Aîn El Turk, Falcon et le canyon des moules). Au totale six 

canyons ont été mis en évidence dans cette zone, et ont tous une orientation Sud-Nord (Fig.5.26). 
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Figure 5. 26: Carte physiographique montrant les principaux canyons cartographiés 

Ce canyon s’étend de -120 m jusqu’à -2500 m sur une longueur de 19 km, il incise profondément 

le plateau continental mais il n’est connecté à aucun réseau de drainage terrestre (Fig.5.27), il est 

localisé à 10 km de la ligne de rivage et présente une morphologie rectiligne avec une orientation 

S-N. La tête du canyon se présent sous forme d’une  grappe, elle est composée de deux branches, 

l’une à l’Est avec une morphologie simple et moins développée et l’autre à l’Ouest avec une 

morphologie complexe (Fig.5.27). Ces deux branches se rejoignent à 2400 m de profondeur au 

niveau de la zone d’embouchure pour former une seule vallée principale étroite avec une largeur 

qui ne dépasse pas les 6 km avec un fond de vallée pratiquement plat et en forme de V.  
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Figure 5. 27: Carte morphologique et coupes à travers canyon Oran 

Sur les coupes transversales (Fig.5.27) on constate que  la vallée principale du canyon Oran a 

une évolution amont aval différente des autres canyons de la région, malgré un élargissement  

amont aval, de 200 m de largeur à 2 km. La profondeur d’incision à l’amant est par contre de 

l’ordre de 200 m alors que vers l’aval elle ne dépasse pas les 50 m (Fig.5.27). 

Sur le profil longitudinal du canyon Oran (Fig.5.28) aucune anomalie topographique n’a été 

décelée avec une forme concave avec un indice de concavité IC= 0.75 proche de 1. Ceci traduit 

un bon encaissement à mi-parcours et un SCI=  37.38 %, donc un encaissement global moyen, 

ceci reflète un stade  de maturité moyen du canyon. Par contre un point d’inflexion à une 

profondeur de -2200 m a été mis en évidence, délimitant ainsi deux segments de pente ; un 

segment amont à forte pente (supérieur à 13°) et un segment aval à pente nettement plus douce 

(inférieure à 2°) (Fig.5.28). 
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Figure 5. 28: Profil en long du canyon Oran 

Le canyon Oran présente un degré de ramification qui est égale à 11, il est moins ramifié par 

rapport aux canyons de la zone orientale qui incisent le plateau continental et qui ne sont pas 

connectés à un réseau de drainage (Ex : canyon Ténès). 

I. Le canyon Falcon 

Il se  localisé à 4 km de la ligne de rivage, il n’est relié à aucun bassin versant, la tête du canyon 

se situe sur le talus continental et débute à -320 m profondeur jusqu'à -2560 m sur une longueur 

totale de 26 Km. La tête du canyon est de même morphologie que celle du canyon d’Oran, sous 

forme d’une  grappe, elle est composée de deux branches, les deux sont bien développées 

(Fig.5.29), ces deux branches se rejoignent à 2470 m de profondeur pour former une seule vallée 

principale moins profonde de l’ordre de 50 m et étroite avec une largeur qui ne dépasse pas les 6 

km et avec un fond de vallée pratiquement plat et en forme de V (Fig.5.29).  
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Figure 5. 29: Carte morphologique et coupes à travers canyon Falcon 

Sur les coupes transversales (Fig.5.29) on constate que  l’évolution de la vallée principale du 

canyon est de même tendance que celle du canyon Oran, avec une profondeur d’incision à 

l’amant est de l’ordre de 800 m alors que vers l’aval elle, ne dépasse pas les 50 m (Fig.5.29).  

Dans le détail, on remarque aussi que la largeur de la vallée est constante de l’amont vers l’aval 

et elle ne dépasse pas les 3 km de largeur (Fig.5.29). 

Le profil longitudinal du canyon Falcon (Fig.5.30) marque un point d’inflexion à une profondeur 

de -2250 m délimitant ainsi deux segments de pente ; un segment amont à forte pente (supérieur 

à 14°) et un segment aval à pente nettement plus douce (inférieure à 1°). Le profil longitudinal 

du canyon à une forme très concave avec un indice de concavité IC= 0.88 très proche de 1, un 

SCI=  68.15 %, ceci reflète l’état de maturité avancée du canyon, malgré l’absence d’un réseau 

de drainage. 
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Figure 5. 30: Profil en long du canyon Falcon 

I. Le canyon des moules 

Il s’étend de -680 m jusqu’à -2400 m sur une longueur de 24 km, il est localisé à 5 km de la ligne 

de rivage et présente une morphologie identique à celle du système Kramis (forme en râteau) 

mais avec une orientation différentes principalement  SE-NW. Ce canyon est confiné à la pente 

continentale  (Fig.5.31), la vallée principale est pratiquement plate et en forme de U (Fig.5.31). 

Le flanc Ouest du canyon semble être affecté par le glissement de ces parois, par contre le flanc 

Est, il est plus abrupt mais aucune cicatrice d’arrachement n’a été identifier. 
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Figure 5. 31: Carte morphologique et coupes à travers le canyon des moules 

Sur les sections transversales (Fig.5.31) on constate que  la vallée principale du canyon a une 

évolution amont aval de même type que les autres canyons du secteur orientale, qui est un 

élargissement  amont aval passant de 1.5 k m de largeur à 10 km de largeur vers l’embouchure. 

La profondeur d’incision à l’amant est de l’ordre de 150 m et elle augmente jusqu’à 700 m vers 

l’aval (Fig.5.31). 

Le profil longitudinal du canyon des Moules (Fig.5.32) a une forme identique aux précédents 

avec une forme très concave et marque un point d’inflexion à une profondeur de -2100 m 

délimitant ainsi deux segments de pente ; un segment amont à forte pente (supérieur à 5°) et un 

segment aval à pente nettement plus douce (inférieure à 1°). Le canyon des Moules présente un 

indice de concavité IC= 0.73 proche de 1, un SCI=  52.62 %, ceci reflète le degré de maturité du 

canyon, malgré que le canyon présente un indice de ramification faible qui est égale à 10. 



Chapitre 5 : Analyse morpho-bathymétrique 

151 

 

 

Figure 5. 32: Profil en long du canyon des moules 

 

Le tableau 5.1 suivant résume les caractéristiques morphométriques de tous les canyons 

cartographiés dans notre zone d’étude. 
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Tableau 5. 1: Description des caractéristiques morphométriques des canyons de la marge Ouest Algérienne 

Nom 
du Canyon 

Surface 
vallée 

(km2) 

Pente 
Moyenne 

en (°) 

Distance 
à 

la côte 
(km) 

Prof à 
la 

Tête 
(m) 

Prof  
Terminal 

(m) 

Indice 
de 

sinuosité 

Degré 
de 

ramifi- 
cation 

Longueur 
du 

canyon 
(km) 

Indice de 
concavité 

IC 

Indice de 
concavité 

SCI (%) 

Type 
de 

Canyon  

Secteur Oriental 

Damous 106.50 5.55° 3 -520 -2500 1.08 22 25 0.71 47 1 

Goussine 80.98 5.94° 1.45 -90 -2620 1.033 20 24 0.8 49.44 1 

Boucherat 51.44 5.45° 3 -420 -2620 1.028 15 21 0.66 40.20 1 

Tenes 44.58 4.42° 1.9 -480 -2650 1.007 15 22 0.81 46 2 

Allalah 98.34 4.51° 1.2 -410 -2680 1.1 19 25.6 0.79 52.14 1 

Kalah  109.82 4.54° 3.5 -480 -2610 1.09 15 23.5 0.6 39.66 2 

Iles Colompi 23.80 4.25° 6 -430 -2540 1.11 15 26 0.28 20 3 

El Marsa 182.90 3.51° 2.5 -120 -2540 1.1 20 34 0.74 49.45 1 

Guelta 89.68 3.34° 8 -620 -2600 1.02 14 32 0.78 61.5 3 

Secteur Central 

Kramis 254.80 2.7° 6.5 -1000 -2600 1.01 13 38.7 0.776 58.4 3 

El Abid 45.42 5.9° 8.6 -240 -2620 1.04 7 23 0.21 20.19 2 

Teddert 20.76 5.8° 9.6 -900 -2620 1.06 6 22 0.18 5.86 3 

Ivi 37.17 7.3° 17 -800 -2620 1.08 9 17 0.13 15.04 3 

Chlef 26.92 6.54° 18 -640 -2620 1.11 9 17.2 0.075 1.34 3 

Salamandre 13.58 9.08° 25 -700 -2620 1.012 5 11.3 0.45 27.88 3 

Stida 7.67 10.2° 28 -440 -2620 1.02 5 12 0.25 12.52 3 

El Macta 13.81 10.8° 30 -320 -2600 1.03 9 15 0.53 35.73 3 

Carbon 14.55 8.2° 6.8 -140 -2600 1.04 10 18 0.67 43.1 2 

Ferrat 14.55 8.9° 3.9 -180 -2600 1.09 9 17 0.49 34.29 2 

Aiguille 9.02 9.5° 1.56 -200 -2320 1.06 11 16 0.62 35.77 2 

Secteur Occidental 
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Oran 25.32 7.3° 9.7 -200 -2480 1.1 10 19 0.75 37.38 2 

Falcon 82.47 5.2° 4 -320 -2560 1.11 15 26 0.882 68.15 3 

Ain El Turk 17.59 6.1° 7 -580 -2560 1.05 4 27 0.88 64.44 3 

Iles Plane 41.41 5.4° 6 -220 -2560 1.03 10 27.5 0.87 62.75 2 

Lindles 58.60 5.8° 7 -260 -2440 1.04 15 25 0.83 64.85 2 

Moules 54.61 4.6° 4.87 -680 -2380 1.05 10 24 0.73 52.62 3 

 

1 : Canyon incisent le plateau continental et sont connectés à un système fluviatile sur le continent 

2 : Canyon  incisent le plateau continental mais ne sont connectés à aucun système fluviatile sur le continent 

3 : Canyon n’incisent pas le plateau continental, mais seulement la pente 
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5.4 Activité des canyons 

L’activité d’un canyon est considérée comme active, lorsque des courants gravitaires, chargés en 

sédiments et érosifs, empruntent leur cours pour aller se déposer en pied de pente continentale. Il 

est inactif lorsqu’il est coupé des apports sédimentaires directs, il se comble lentement grâce à la 

sédimentation hémipélagique. L’activité d’un canyon dépend donc fortement de la localisation 

de la tête du canyon sur la marge continentale, de sa connexion avec un système fluviatile 

subaérien et de la variation des apports de la source au cours du temps. 

L’activité actuelle des canyons de la marge Ouest Algérienne peut être déduite grâce à 

l’interprétation de la carte de réflectivité, basée sur la variation des niveaux de gris. Ainsi, plus le 

niveau de gris est élevé (gris foncé) plus l’activité est importante et la surface du fond correspond 

à une aire où les sédiments sont remaniés et perturbés (avec des dépôts grossiers), et inversement 

lorsque les teintes tendent vers le blanc (gris clair), ceci indique une activité faible voire nulle, 

les sédiments de surfaces sont dans des environnements calmes (dépôts fins hémipélagique). 
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Figure 5. 33: Carte de réflectivité de la zone d’étude, le caractère sombre indique un fond 

rugueux et une activité relativement récente du canyon 

D’après l’analyse de la carte de réflectivité (Fig.5.33), nous pouvons estimer que les canyons du 

secteur oriental sont plus actifs, car ils sont caractérisés par les tons les plus sombres en terme 

d’imagerie ; ce qui indiquerait la présence d’un faciès grossier (galets, graviers) dans les fonds 

des canyons. Dans le cas des canyons du secteur central, on remarque que le canyon Kramis est 

marqué par de tons foncés (forte réflectivité) ; Ceci suggèrerait le dépôt de matériaux grossiers 

(galets, graviers)  dans le fond du canyon,  du fait de l’étroitesse du plateau continental (6.5 km 

entre l’embouchure de l’oued Kramis et la tête du thalweg), On peut supposer que pendant des 

fortes crues, le panache des sédiments se répandrait au niveau du thalweg. En revanche la 

majorité des canyons de la zone centre présentent une faible réflectivité voire nulle, qui est 

principalement localisée au pied de pente. Ceci indiquerait une très faible activité turbiditique 

donc une sédimentation hémipélagique dominante.  En se déplaçant vers l’Ouest, on observe que 

les canyons du secteur occidental sont marqués par de tons foncés (forte réflectivité) ; ce qui 

indique habituellement la présence d’un faciès grossier (galets, graviers) des fonds des canyons, 

cette activité  se prolonge jusqu'à la plaine abyssale, ce qui témoignerait de la force érosive des 

courants de turbidité qui traversent l’axe des canyons. 
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Ce chapitre est dédié tout d’abord à une analyse comparative des caractéristiques 

morphométriques des canyons de la Marge Ouest Algérienne sur lesquelles on appliquera une 

analyse statistique (ACP) et ensuite on discutera les facteurs de contrôle et les mécanismes 

engendrant l’initiation et l’évolution des canyons sous-marins.  

A partir de  l’analyse morphométrique, on constate que les canyons de la marge Ouest 

Algérienne présentent des changements dans leur configuration géométrique, d'Est en Ouest et 

du haut vers le bas du talus continental. 

6.1 Comparaison morphologique 

6.1.1 Profils topographiques longitudinaux 

Les profils longitudinaux traduisent généralement le degré de maturité des canyons incisant une 

marge continentale (Covault et al., 2011). Les canyons matures sont directement reliés à une 

embouchure terrestre et sont généralement caractérisés par un profil longitudinal concave (Goff, 

2001 ; Mitchell, 2005 ; Covault et al., 2011 ; Harris et Whiteway, 2011). Ils sont généralement 

associés à une marge active ou une jeune marge caractérisée par un angle de pente élevé et un 

plateau continental étroit favorisant les processus d'érosion (Covault et al., 2011). Au contraire, 

les canyons immatures ou juvéniles sont complètement déconnectés d'un bassin de drainage 

subaérien et adoptent généralement un profil longitudinal convexe vers le haut (Goff, 2001 ; 

Covault et al., 2011 ; Harris and Whiteway, 2011). Ils sont généralement associés à une marge 

passive réactivée en compression (Covault et al., 2011). Le degré de maturité des canyons 

pourrait donc être le marqueur de la déformation de la marge. 

En observant les profiles longitudinaux des canyons de la marge Ouest Algérienne, on constate 

d'abord que l'angle d'inclinaison moyenne des thalwegs est  très élevé (≥4°) pour l’ensemble des 

canyons, à l'exception des canyons El Marsa, Guelta et Kramis (<4°) (Tab.5.1). D’Est en Ouest, 

on peut distinguer deux catégories de profils longitudinaux caractérisant l'évolution des canyons. 

Dans le secteur Est de la marge, les canyons présentent des profils longitudinaux concaves, par 

contre l’interfluve est caractérisé par un profil longitudinal linéaire à convexe (Fig.6.1). L’indice 

de concavité SCI des canyons oscille entre 20 (Canyon îles Colompi) à 61% (Canyon Guelta), ce 

qui supposerait que les canyons auraient déjà atteint un état d'équilibre. Dans le détail, les 

canyons marquent la présence des Knickpoints dans leurs profils longitudinaux (perturbation du 

profil d'équilibre), qui pourrait s'expliquer soit une par déformation tectonique ou des 
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changements lithologiques dans l’axe du thalweg (Mitchell, 2006). Le fait marquant de ces 

knickpoints est leurs localisations entre la mi- pente et le pied de pente (entre  une profondeur de 

-1600 m à -2400 m). Il faudrait rajouter à cela  leurs dimensions importantes en hauteur et 

longueur, ceci évoquerait la possibilité d’un contrôle plutôt tectonique (soulèvement). Le rôle de 

la tectonique a été mis en évidence grâce aux profils semi-logarithmiques préconisé par J.T. 

Hack, 1973. Par contre, les knickpoints identifiés sur le canyon des îles Colompi seraient dû 

essentiellement à la variation lithologique. Les canyons  de la zone Est pourraient donc être 

interprétés comme des canyons matures caractérisant une jeune marge avec un angle de pente 

élevé et un plateau continental étroit favorisant les processus d'érosion. L’évolution est perturbée 

par l’activité tectonique. 

 

Figure 6. 1: Profils longitudinaux des canyons du secteur Est 

Dans le secteur central de la marge, les canyons et les interfluves présentent des profils 

longitudinaux convexes vers le haut et linéaire vers le bas (Fig.6.2), ce qui suggèrerait que les  

canyons n’aurait pas encore atteint un stade d'équilibre, à l’exception des canyons Kramis, 

Carbon, Ferrat et Aiguille qui sont caractérisés par des profils longitudinaux de forme concave.  
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Autrement dit, les autres canyons El Abid, Teddert, Ivi, Chlef, Salamandre et Stida  se 

rapprochent de profils à tendance convexe, typique des marges actives ou passives reprises en 

compression. 

 

Figure 6. 2: Profils longitudinaux des canyons du secteur central 

L’indice de concavité SCI des canyons du secteur central varie entre 1.34 (Canyon Chlef) à 58 % 

(Canyon Kramis). Ce contraste serait dû à plusieurs facteurs tels que : la distance du canyon par 

rapport à la ligne de rivage, le degré de ramification des canyons, le type de canyon. 

Les profils convexes actuels des canyons et de ses interfluves devraient être fortement contraints 

par la déformation et le soulèvement de la marge. Le long des profils convexes, les angles 

d'inclinaison de la tête et des parties du corps sont d’ordre de : 8-10°  pour la tête et 4-5° pour le 

corps, tandis que la zone d’embouchure est trop raide 6-7°. Cela supposerait que le bord 

supérieur portant la tête et les parties du corps des canyons auraient été soulevés sans trop de 

déformations, tandis que le bord inférieur portant  la zone d’embouchure auraient été inclinés 

vers le Nord avec une forte augmentation de l'angle de pente.  
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Toute modification du profil topographique général liée à une phase de soulèvement de la marge 

est censée générer un changement du profil d'équilibre d'un canyon et un retour au profil 

d'équilibre initial ; des processus régressifs à partir de la base de la pente continentale (Pratson et 

Coakley, 1996).  

Dans la partie Ouest de la marge, les profils longitudinaux des canyons et des interfluves 

présentent des formes concaves légèrement plus abruptes (Fig.6.3), l’indice de concavité SCI des 

canyons oscille entre 37 (Canyon Oran) à 68% (Canyon Falcon), c’est le secteur où on a 

enregistré un indice SCI le plus élevé, ce qui supposerait que les canyons auraient  atteint un 

stade de maturité très avancé. Ce secteur se singularise par deux points particuliers, tout d’abord 

la forme concave du profil en long de la pente continentale, selon Adams et Schlager (2000), les 

profils concaves présentent généralement une bordure de plateau continental raide et le transport 

sédimentaire sur la pente continentale se fait sous l’influence de la gravité. Le deuxième point est 

qu’aucun knickpoint n’a été identifié sur les profils en long.  

 

Figure 6. 3: Profils longitudinaux des canyons du secteur occidental 

Comme il ni y’a aucun knickpoint sur les profiles longitudinaux, on peut dire que la zone Ouest 

serait  peu ou pas affectée par la tectonique. Les canyons peuvent donc être interprétés comme 

des canyons matures indiquant une jeune marge et marqueraient une zone marginale peu affectée 

par la déformation/le soulèvement. 
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Sur la Figure 6.4, qui résume les principales structures actives le long de la côte algérienne 

(Domzig, 2006), on constate que la faille numérotée par le chiffre 2 qui se situe au large de 

Ténès (faille inverse aveugle longue de 90 km et située à 10 km de la ligne de rivage), traverse 

l’ensemble des cayons du secteur Est jusqu’à la limite du canyon EL Marsa. D’ailleurs, à partir 

de cette limite on constate que le profil en long des canyons  El Marsa et Guelta ne présentent 

pas des ruptures de pente (knickpoints) prononcée, ceci renforce d’avantage l’hypothèse de 

l’influence de la tectonique sur l’évolution des canyons dans ce secteur. A l’ouest on repère une 

signature tectonique décrochantes apparemment inactive, dans le prolongement de la ride de 

Yusuf, et se manifesterait notamment par une ancienne marge transformante (Domzig, 2006). 

 

Figure 6. 4: Modèle numérique de terrain ombré terre-mer synthétisant les principales structures 

actives le long de la côte algérienne et au large (Domzig, 2006) 

Selon Domzig (2006), ces accidents en compression discontinue, représentée par de nombreux 

segments actifs souvent en recouvrement partiel, orientés NE-SO à E-O, engendrent la formation 

de structures récurrentes, à savoir : (a) un bassin perché en rollover sur la pente, par le jeu d’une 

rampe à relativement fort pendage vers le sud  et/ou (b) un ou plusieurs bassins en piggy-back, 

par le jeu de rampes précédées de longs replats (jusqu’à 15-20 km de large) plus au large.  
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6.1.2 Profils topographiques transversaux 

Il rend compte de la morphologie en V ou en U, les morphologies en « V » sont plutôt typiques 

de phénomènes érosifs, tandis que les morphologies en « U » marquent l’élargissement du 

thalweg, qui favoriserait les phénomènes de dépôt des particules et donc la formation potentielle 

de rides sédimentaires. 

A partir de l’analyse morphométriques des sections transversales des canyons, on constate que 

les têtes des canyons présentent des morphologies en forme V (supposerait que l'érosion est 

encore très active) à l’exception des canyons Ténès et Chlef (Fig.5.19 et Fig.5.21) qui présentent 

des formes en U de l’amant vers l’aval, avec un élargissement des vallées de l’amant vers l’aval.  

Du point de vue morphologie des sections transversales des canyons, il n’existe pas une variation 

morphologique véritable sur l’ensemble des canyons de la marge étudiée. 

6.1.3 Indice de concavité SCI 

A partir du tableau 5.1, on constate que les canyons du secteur Est et Ouest présentent des 

indices SCI plus importants que ceux du secteur central, ceci serait dû essentiellement à la 

largeur du plateau continental, car les deux secteurs Est et Ouest se caractérisent  par un plateau 

continental réduit par rapport au plateau continental du secteur central qui est plus large à 

l’exception du canyon Kramis qui est marqué par un indice SCI élevé. 

6.1.4 Degré de ramification    

C’est le même constat avec l’indice de concavité SCI, les canyons du secteur Est et Ouest 

présentent des degrés de ramifications plus importants que ceux du secteur central, il existe donc 

une relation négative entre la largeur du plateau continental et le degré de ramification, à chaque 

fois que la largeur du plateau diminue le degré de ramification augmente. 

6.1.5 La longueur des canyons 

Concernant la longueur des canyons, on constate que les canyons du secteur Est et Ouest 

présentent des longueurs plus importantes que ceux du secteur central, à l’exception du canyon 

Kramis. Ceci serait dû non seulement à la morphologie du talus continental mais aussi à la 
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surface des vallées des canyons, sur le tableau 5.1. On remarque qu’il existe une relation positive 

entre la surface de la vallée et la longueur des canyons.  

Pour déterminer les affinités entre les canyons sous-marins et déduire les paramètres 

morphométriques les plus caractéristiques, nous avons soumis tous les paramètres physiques 

calculés pour les différents  canyons sous-marins une analyse en composantes principales.  

6.2 Analyse statistique des paramètres morphométriques 

L'analyse en composantes principales (ACP) est une technique statistique largement utilisée 

(Eslamian et al., 2010). Elle réduit le nombre de variables à celles qui sont les plus significatives 

parmi un ensemble de variables et est utilisée afin de trouver un lien entre les variables et les 

individus afin de les regrouper en régions homogènes. L'un des objectifs de l'ACP est d'obtenir 

des informations utiles à partir d'une matrice de données, et de fournir une représentation 

graphique des données pour faciliter l'analyse. La procédure mathématique de l'analyse en 

composantes principales est en fait une méthode statistique multi variable qui sert de traitement 

des données.  

La méthode a été appliquée à 26 canyons (individus) et 11 variables (paramètres 

morphométriques) qui sont :  

1. La surface de la vallée des canyons (km2),  

2. La pente moyenne du l’axe du canyon(°),  

3. La distance de la tête du canyon à la ligne de rivage (km),  

4. La profondeur à la tête du canyon (m),  

5. La profondeur terminale du canyon (m),  

6. L’indice de sinuosité,  

7. Le degré de ramification,  

8. La longueur du canyon (km),  

9. L’indice de concavité IC, 

10. L’indice de concavité SCI, 

11. et enfin le type du canyon. 

L'analyse en composantes principales (ACP) montre que les deux premiers facteurs représentent 

un cumule d’information de 61.53% de la variance totale, avec 42.96% pour le premier facteur, 

18.57% pour le second. 
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Tableau 6. 1: Valeurs propres de la matrice de corrélation des paramètres morphométriques 

Axes  Valeur Propre Pourcentage des variables Cumulative 

1 4.72552 42.96% 42.96% 

2 2.04255 18.57% 61.53% 

 

L’analyse de la matrice de corrélation (Tableau 6.2 et Fig.6.5), montre que : 

 La surface (S) est très bien corrélée positivement avec la longueur du canyon et l’est 

moins négativement avec la pente globale (P), elle est aussi  moyennement corrélée 

positivement avec le degré de ramification et l’indice de concavité SCI.  

 Par contre la pente est très bien corrélée négativement avec la longueur du canyon et 

moyennement corrélée  positivement avec la distance à la ligne de rivage et aussi 

moyennement corrélée négativement avec le degré de ramification.  

 La distance à la ligne de rivage est bien corrélée négativement au degré de ramification, 

à la longueur du canyon et aussi à l’indice de concavité. 

 La profondeur à la tête du canyon et la profondeur terminale (au pied) ainsi que l’indice 

de sinuosité présentent des corrélations faibles à très faibles jusqu'à nulles, donc ces 

variables n’ont aucune influence. 

 Le degré de ramification est moyennement corrélé positivement avec la longueur et 

l’indice IC et aussi moyennement corrélée négativement le type du canyon. 

 La longueur du canyon est bien corrélée positivement avec l’indice de concavité SCI. 

 Il existe une très bonne corrélation entre l’indice IC et SCI.    

Tableau 6. 2: Matrice de corrélation entre les variables morphométriques 

 
S P D Pf.T Pf.P Sin Ram L IC SCI Type 

S 1.00 
          

P -0.70 1.00 
         

D -0.38 0.64 1.00 
        

Pf. T -0.21 0.26 -0.26 1.00 
       

Pf.P -0.08 0.08 -0.25 0.20 1.00 
      

Sin 0.02 -0.12 -0.25 0.17 0.14 1.00 
     

Ram 0.59 -0.56 -0.61 0.28 0.05 0.27 1.00 
    

L 0.81 -0.88 -0.59 -0.14 0.03 0.03 0.51 1.00 
   

IC 0.39 -0.37 -0.55 0.31 0.26 -0.18 0.48 0.52 1.00 
  

SCI 0.45 -0.43 -0.51 0.23 0.25 -0.19 0.44 0.61 0.95 1.00 
 

Type -0.26 0.18 0.58 -0.58 0.00 -0.12 -0.69 -0.16 -0.39 -0.26 1.00 
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S : Surface, P : Pente, D : Distance, Pf.T : Profondeur à la tête, Pf.P : Profondeur au Pied, Sin : 

Indice de sinuosité, Ram : Degré d Ramification, L : Longueur, IC : Indice de concavité, SCI : 

Indice de concavité en %, Type de canyon. 

 

Figure 6. 5: Projection des variables sur les plans factoriels 1 et 2 
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La projection des individus (canyons) sur le plan (1-2) (Fig.6.6), met en évidence trois  groupes 

de canyons :  

 Le premier groupe, localisé sur l’axe F1 dans le côté positif, formés par les canyons  

Damous, Allalah, El Marsa et  Kramis, occupent des superficies largement supérieures à 

celles des autres canyons, ce groupe de canyons évoluent de la même manière vis-à-vis 

des variables : surface, longueur, indice de concavité (IC et SCI) et le degré de 

ramification (Fig.6.6). 

 Le second groupe, localisé sur l’axe F1 dans le côté négatif, formés par les canyons  

Teddert, Ivi, Chlef, Salamandre, Stida, El Macta, sont plutôt les deux variables pente et 

distance qui contrôlent leurs évolutions (Fig.6.6). 

 Le troisième groupe, localisé sur l’axe F2 dans le côté positif, formés par les canyons  

Goussine, Carbon, Ferrat, Aiguille et Oran, se manifestent d’une manière identique par 

rapport aux deux variables pente et profondeur à la tête (Fig.6.6). 

 

Figure 6. 6: Présentation graphique des variables et des canyons sur le plan F1 et F2 
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6.2 Origine de la formation et évolution des canyons de la marge 

De tout temps, la notion de canyon sous-marin a été rattachée à la présence d’un réseau 

fluviatile, qui est le facteur essentiel de leur creusement et de leur évolution. Les canyons du 

secteur occidental sont des structures atypiques de par leur morphologie, ils ne sont connectés à 

aucun réseau fluviatile actuel et semblent être très actifs (siège de transit des courants gravitaires 

chargés de sédiments) d’où la nécessité de rechercher une origine autre que celle exclusivement 

fluviatile. 

L’initiation de la formation des canyons de la marge est intimement liée à l’histoire 

géodynamique de la région. En effet, comme vu précédemment,  les marges de type  STEP 

(Subduction Transform Edge Propagator)  se distinguent des autres marges par une pente 

continentale étroite et abrupte (3° à 9°; Le Pichon et Rayes, 1971; Scrutton, 1976). Selon S. 

Brothers et al. (2013) pour un angle de pente supérieur à 5° on aura des écoulements avec une 

énergie cinétique suffisamment élevée pour augmenter le pouvoir érosif des courants de 

turbidités,  donc on peut supposer que  l’édification de ces canyons est le produit d’une érosion 

importante par des glissements régressifs. 

Mc Grégor et al. (1982), Twichell et al. (1982), Farre et al. (1983), expliquent la formation des 

vallées sous-marines, sans invoquer les phénomènes tectoniques. Ainsi ils proposent que la 

formation des canyons gravitaires se fasse à partir de ravines créées sur la pente par des 

déstabilisations. Celles-ci fragilisent le matériel sus-jacent qui à terme, est lui aussi déstabilisé. 

Les ravines remontent la pente par érosion régressive dont certaines peuvent atteindre le plateau 

continental.  

De même manière, on peut aussi attribuer une origine gravitaire aux canyons du secteur central 

car ils ne sont connectés à aucun réseau fluviatile actuel, mais il y’a une différence importante 

entre la morphologie des canyons du secteur central à ceux du secteur occidental. Cette variation 

morphologique est due essentiellement à la largeur du plateau continentale. Dans le secteur 

occidental le plateau continental est réduit et les canyons ont atteintes le rebord du plateau ceci 

permet le captage des sédiments transporté par la dérive littoral. Biscara (2013) a démontré le 

rôle de la dérive littoral dans la migration et l’évolution  de la tête du canyon de Cap Lopez au 

Gabon. D’ailleurs les canyons du secteur occidental présentent un indice SCI plus important par 

rapport aux autres canyons de la zone d’étude malgré qu’ils soient complètement déconnectés 

d’un réseau de drainage. 
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Concernant le secteur oriental il y’a une forte corrélation entre la position actuelle des canyons et 

celle du réseau de drainage, donc il y’a une forte probabilité que l’origine de ces canyons est 

soient fluviatile. En revanche leur évolution est plutôt influencée par la tectonique compressive. 

Certains auteurs attribuent le creusement des canyons de la Méditerranée occidentale à la baisse 

du niveau marin de l’ordre de 200 m, au cours du Pléistocène. Dans notre zone d’étude on a des 

raisons de penser que plusieurs canyons ont été érodés durant cette période, car leurs tête actuelle 

se situe à environ -120 à -200 m de profondeur et n’ont aucuns liens avec un réseau de drainage, 

et présentent des coupes transversales en forme de V et sur la carte de réflectivité, ces canyons 

présentent une faible activité actuelle voire nulle, donc tous ces indices évoquent une possibilité 

de leurs creusement durant les périodes de baisse du niveau marin. Parmi ces canyons, on peut 

citer les canyons : Carbon, Ferrat, Aiguille et Oran.  

Cependant, la grande taille du canyon Kramis, dont la tête est à mi pente à 1000 m de 

profondeur, ne pourrait être uniquement attribuée à cette baisse de niveau, mais à une baisse de 

niveaux marins plus importants et plus anciens. En Méditerranée occidentale, la baisse du niveau 

marin la plus importante, est rattachée à l’événement messiniens, une baisse du niveau marin 

relatif de 1200 m à moins de 1500 m (Réhault, 1981 ; Clauzon et al., 1983). Cette baisse a 

provoqué une érosion significative du plateau et de la pente continentale (Ryan, 1976). 

L’assèchement du bassin Méditerranéen a aussi permis une érosion subaérienne du plateau, 

formant ainsi des paléo-vallées messiniennes. 

Dans les trois zones étudiées de la marge, les sections transversales des canyons passent de la 

forme en V à la forme en U, une telle évolution longitudinale a déjà été observée sur la zone 

marine de l'ouest de l'Ibérique (Arzola et al., 2008).  

Il a déjà été démontré que la tectonique influence l'emplacement des voies de passage des 

canyons (Antobreh et Krastel, 2006 ; Mountjoy et al., 2009). Sur la marge Algérienne, le canyon 

Kramis se différencie des autres canyons de la marge par son orientation Est – Ouest, on pense 

que le canyon a été creusé dans une zone d’effondrement liée à la présence d’une faille 

décrochantes, qui se situe entre deux domaines géologiques d‘âge et de nature différents 

(Domaines des zones interne et le domaine des zones externe).  

Par ailleurs, certains canyons de la marge sont encore relativement actifs. Cette activité est 

confirmée par les nombreux courants de turbidité enregistrés par la rupture de câbles de 

télécommunication sous-marins, lors des derniers séismes qui ont affecté la région. 
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Les courants de turbidités, qui sont relativement fréquents, interviendraient uniquement dans 

l’entretien de la morphologie en dépression des canyons, évitant ainsi leur remplissage éventuel 

par la sédimentation marine. 

On considère que la morphologie actuelle des canyons sous-marins de la marge Ouest 

Algérienne est le résultat de plusieurs facteurs, notamment la largeur du plateau continental,  les 

apports sédimentaires (la présence d’un réseau de drainage, la dérive littoral), les variations 

eustatiques du niveau de la mer, la crise de salinité messiniens, la morphologie de la marge (en 

STEP), la pente, la tectonique et l’histoire géodynamique de la marge. 
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Conclusion générale 

L’évolution morphologique de la marge Ouest Algérienne est étroitement liée à la 

présence des grands canyons qui entaillent profondément le plateau et le talus continental. A 

partir des données bathymétriques et des données d’imagerie provenant de l’EM 300, on constate 

que les canyons de la marge Ouest Algérienne, présentent des changements dans leur 

configuration géométriques, d'Est en Ouest et du haut vers le bas du talus continental. Différents 

paramètres agissent probablement simultanément dans le temps et dans l'espace pour contrôler la 

localisation des canyons, leur initiation et leur évolution sur la marge, notamment la largeur du 

plateau continental, les variations du niveau de la mer, l'apport sédimentaire, la morphologie de 

la marge, l’histoire géodynamique de la marge et la tectonique compressive. 

En conclusion, nous pouvons dire que : 

 Là où le plateau  continental est étroit voire inexistant avec des montagnes directement à 

l’aplomb, et, à terre, seulement de petits oueds longs d’à peine quelques kilomètres, telles que la 

zone de Ténès, on a un système de canyons très incisés, très dendritiques et ramifiés, ils sont très 

développés et apparemment très actifs. Leurs origine pourraient être associés à un système de 

drainage et seraient maintenus par des flux gravitaire pendant la transgression. Ces canyons 

présentent des profils topographiques longitudinaux concaves et sont désignés comme matures, 

car ils atteignent un profil longitudinal d'équilibre et caractérisent la morphologie d’une jeune 

marge. 

 Dans les zones ou le plateau continental est large, en face de la baie d’Arzew, la pente 

est singulièrement dépourvue de grands canyons actifs, alors qu’à terre, on est en face à l’un des 

plus grands fleuves d’Algérie, de part son réseau de drainage et sa longueur, le Chlef. La 

présence de la plate-forme continentale large joue probablement un rôle dans le piégeage des 

sédiments venant du continent, et l’atténuation de l’énergie venant du fleuve. Les canyons 

confinés au talus et déconnectés d'un système fluvial subaérien sont dans un premier temps 

formés par des mouvements de masse à la base du talus (générés par une déstabilisation associée 

à un soulèvement tectonique à la base du talus continental) et évoluent vers le haut du talus dans 

un deuxième temps sous forme d'érosion régressive. Ces canyons présentent un profil 

topographique longitudinal convexe, et sont désignés immatures ou  juvéniles  car ils n’ont pas 

encore atteint un profil longitudinal d'équilibre et caractérisent la morphologie d’une marge 

passive réactivé en compression.  



Conclusion générale 

172 

 

La largeur du plateau est le facteur le plus influant dans la formation et l’évolution des 

canyons sous-marins de la marge Ouest Algérienne. 

Les canyons connectés à un réseau de drainage présentent un degré de ramification plus 

important. 

Le rôle de la dérive littoral dans l’évolution des canyons sous-marins de la marge Ouest 

Algérienne. 

La tectonique compressif néogène affecte l’évolution des canyons, les variations des 

profils topographiques (concaves et convexes) peuvent être dues à une compression différentielle 

le long de la marge. 

Les canyons semblent être de bons marqueurs de la déformation des marges qui peut être 

reflétée par la déformation du profil longitudinal du canyon (tendance convexe). Nous pourrions 

ainsi, à partir de l'évolution morpho-structurale des canyons, corroborer l'hypothèse d'une 

déformation de la marge Ouest Algérienne s'accentuant vers l'est. 

Au final on constate qu’il existe une relation entre la morphologie de la marge et celle du littoral. 

Malgré la présence d’un apport sédimentaire plus moins important, ce qui favorise la formation 

des plages, on constate que le littoral Algériens est dépourvu des grandes plages par rapport à 

nos voisin Marocain et Tunisien, ceci est dû principalement à l’étroitesse du plateau continental, 

d’où la nécessité de préserver et valoriser notre patrimoine naturelle surtout en ce qui concerne 

les plages. De nos jours plusieurs plages sont devenues le lieu d’implantation des ports (Port de 

Cap Djinet, Tigzirt, Djendjen, et le future port d’El Hamdania).   

Concernant le risque géologique, la cartographie détaillée des canyons va beaucoup aider les 

décideurs à choisir les endroits de passage des câbles de télécommunication ainsi que les pipe-

lines, afin d’éviter les endroits là ou l’activité turbiditique est importante. 

 En perspectives  

Des profils sismiques à haute résolution le long de l'axe des canyons sont recommandés pour 

contraindre l'architecture interne des canyons afin de proposer un modèle d'évolution des 

canyons dans la marge étudiée. 

L’intérêt de placer des courantomètres et des pièges à sédiments à l’intérieur des canyons pour 

estimer l’influence du courant de turbidité sur l’évolution des canyons pourrait répondre à 

d’autres questions sur l’évolution des canyons sur la marge Algérienne.  
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Effectuer des forages au pied de la marge pour connaitre l’âge des différents faciès ainsi 

connaître plus précisément le début de formation des canyons sur la marge. 

Pour comprendre réellement comment la marge Algérienne a évolué, évolue, et pourrait évoluer, 

il faut prendre en compte ce qui se passe dans les régions adjacentes (le centre et l’Est), et 

améliorer progressivement nos connaissances.  
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