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RESUME
Une coupe stratigraphique du Messinien supérieur, épaisse de 72 m et
composée essentiellement de gres fins et marnes bleues, a été échantillonnée
pres du village de Bouzghaia (bassin du Chélif, Algérie). L’étude magnétique
des 51 échantillons récoltés a permis d’isoler, selon les échantillons, une ou
deux composantes d’aimantation portées par la pyrrhotite et/ou par la magné-
tite. Quatre zones & polarité normale ont été isolées. La base de la coupe est
composée d’une zone 2 polarité normale « polluée » par des composantes
mixtes. La limite Messinien-Zancléen est caractérisée par une zone de polarité
normale assez longue (210 Ka), suivie par des zones a polarité inverse. Le
MOTS CLEs  sommet de la coupe est formé par les marnes du « Trubi », caractéristiques du
Magnétostratigraphie, Pliocene inférieur. Cette étude a permis de préciser en outre la limite
durée de la crise messinienne,  Messinien-Pliocene et la durée de interruption des apports marins dans le
Méditerranée, . L. , . . .. N R
bassin du Chelif ~ bassin méditerranéen occidental qui est ici de I'ordre de 700 Ka. La vitesse de
Algérie.  sédimentation déduite de la coupe est d’environ 4 cm/Ka.
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ABSTRACT

Magnertostratigraphic constrains on the duration of the marine communications
interruption in the Western Mediterranean during the upper Messinian.

An upper Messinian stratigraphic section, about 72 m thick, and composed
mainly of fine-grained sandstones and of blue marls, has been sampled near
the Bouzghaa village (Chelif basin, Algeria). A magnetic study conducted on
51 samples shows, according to the samples, one or two components of mag-
netization carried either by pyrrhotite and/or magnetite. Four normal polarity
zones were isolated. The base of the section is composed of a normal polarity
zone disturbed by mixed components of magnetization. The Messinian-
Zanclian limit is characterized by a long normal polarity zone (about 210 Ka),
followed by a reversed polarity zone. The top of the section constituted by
blue marls of the “Trubi” Formation is characteristic of the lower Pliocene.
This study allowed to precise the Messinian-Pliocene limit and the duration
of the marine communications interruption in the Western Mediterranean
during the upper Messinian which is here around 700 Ka. In the section the

Chelif basin,
Algeria.

INTRODUCTION

En Méditerranée les dépots massifs d’évaporites
d’4ge Messinien (5-6 Ma), une époque relative-
ment récente a I'échelle géologique, ont corres-
pondu 2 une crise majeure dans 'environnement
de la région. Cet événement a suscité de nom-
breuses recherches qui ont confirmé 'ampleur de
la crise. Plusieurs problémes importants n’ont
cependant pas encore trouvé de solutions, en
particulier ceux liés a la quantification des
contraintes (Schmalz 1969). La premiere corréla-
tion magnétostratigraphique proposée (Langereis
1984) & partir des coupes situées en Créte est en
contradiction avec les données magnétobiostrati-
graphiques compilées 4 I’échelle mondiale
(Berggren er al. 1985) puisqu’elle postula un
décalage du niveau stratigraphique inexplicable
dans la migration des faunes marines alors que la
Méditerranée est encore largement en connection
avec I'Atlantique (Feinberg 1983 ; Moreau ez al.
1985). Depuis ces premiers travaux, la méme
équipe (Krijgsman e al. 1995, 1999) a sensible-
ment modifié les corrélations proposées. 1l y a
maintenant un meilleur accord entre ce qui est
observé dans les divers océans. Il n’y a cependant
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sedimentation rate is close to 4 cm/Ka.

pas encore de consensus général sur la chrono-
logie du Messinien (Conesa ez al. 1999) et il faut
admettre que le brusque changement d’environ-
nement provoqué par la crise du Messinien reste
mal contraint dans sa durée (Miiller & Mueller
1991). L’importance du déficit en eau du bassin
méditerranéen a cette époque est encore imprécis
et ses conséquences dans les différentes zones de
la Méditerranée mal élucidées (Benson et al.
1991). Notons a ce sujet que le sondage « off-
shore » Habibas 1 (Cravatte 1977) (Fig. 1A) foré
A la limite des eaux territoriales marocaines et
algériennes a traversé une série messinienne épais-
se de 1250 m qui montre une quasi-continuité
des organismes marins jusqu'au Pliocéne ce qui
contraste évidemment avec la situation observée
en Méditerranée orientale. Enfin les mécanismes
mis en jeu responsables de I'isolement du bassin
méditerranéen ont parfois fait appel a I'eusta-
tisme combiné a I'évolution tectonique de la
région, mais aucune démonstration satisfaisante
de cette hypothése n’a pu étre encore apportée.

La magnétostratigraphie constitue un outil pré-
cieux pour tenter de résoudre ces problemes chro-
nologiques, c’est pourquoi plusieurs études
paléomagnétiques ont été menées en Crete

GEODIVERSITAS * 2003 * 25 (4)
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(Hilgen & Langereis 1988, 1993 ; Langereis &
Dekkers 1992). En Méditerranée orientale, d’im-
portantes épaisseurs de gypse et d’hallite se sont
déposées au cours de cette période mais de nom-
breux probléemes sont apparus dans les coupes
magnétostratigraphiques. Il existe d’abord des
complications tectoniques liées a la plasticité du
gypse, et méme si les dép6ts sont continus, il n’a
pas été possible de faire des mesures magnétostra-
tigraphiques réellement continues. D’une fagon
générale, ce type de dép6t apparait peu propice
aux mesures paléomagnétiques en partie 2 cause
des probleémes de recristallisation tres fréquents
dans ce matériau. Et méme si les minéraux por-
teurs de rémanence sont présents et stables, il
n’est pas possible de conserver 'enregistrement
du champ magnétique terrestre sur une aussi
longue durée. La situation de la partie occidentale
de la Méditerranée est trés différente de celle de la
Méditerranée orientale. L, les dépots évapori-
tiques sont réduits ou compleétement absents
(voir Log Habibas 1, Fig. 1A) et il y a parfois
continuité des dépdts messiniens sans présence de
dépot salifere. Cette particularité peut étre aisé-
ment expliquée si l'on tient compte de la configu-
ration de la Méditerranée a cette période. Sa
partie occidentale étant alors en contact (inter-
mittent ?) avec I'océan Atlantique par I'intermé-
diaire du seuil du Nekor (Maroc) et la zone
d’Alméria (Espagne), tandis que sa partie orien-
tale était beaucoup plus confinée puisque les eaux
océaniques auraient di franchir un seuil supplé-
mentaire situé entre la Sicile et la Tunisie (Hsii ez
al. 1973, 1978). L'ensemble de ces arguments
montre que la magnétostratigraphie du Messi-
nien devrait @ priori trouver des conditions plus
favorables en Méditerranée occidentale qu’en
Méditteranée orientale. Et ceci en particulier en
Algérie nord-occidentale ol les dépots du
Miocene supérieur forment de tres belles séries
qui ont été érudiées depuis de nombreuses années
(Arambourg 1959, coupe du Sig). Il n’y a cepen-
dant pas eu jusqu’a présent d’études paléomagné-
tiques dans ces formations. C’est pourquoi nous
avons mené une étude magnétostratigraphique
dans une épaisse série de marnes messiniennes
post-évaporitiques en Algérie occidentale.

620

CADRE GEOLOGIQUE

Le bassin du Chélif est un bassin en compres-
sion d’age Mio-Plio-Pleistocene a axe de direc-
tion générale E-W. Il s’est structuré pendant les
dernieres étapes de I'orogeéne alpine (Perrodon
1957). On note une subsidence tardi-tecto-
nique vers 17 Ma, puis une phase d’extension
autour de 10-12 Ma responsable des coulées
andésitiques et des intrusions doléritiques
visibles a I’est et au nord du bassin. Ceci peut
étre mis en relation avec Pouverture du bassin
arriére-arc nord-algérien (Lepvrier & Magné
1975).

A partir de I'observation des structures tecto-
niques et microtectoniques, Meghraoui (1982)
distingue les étapes suivantes dans 'histoire
néotectonique du bassin du Chélif :

1) au Serravallien supérieur et au Tortonien
inférieur, une phase distensive est a l'origine de
louverture du bassin du bas Chélif, de direc-
tion d’allongement NNW-SSE, et de la mise en
place de structures en horst et graben qui seront
comblées ultérieurement par des dépots sédi-
mentaires post-nappes. Les failles normales de
direction NE-SW 4 ENE-WSW rejouent en
failles décrochantes sénestres avec parfois méme
une composante en failles inverses, lors des
phases compressives ultérieures ;

2) au Tortonien supérieur et au Messinien, une
épaisse formation de marnes se dépose entre le
Tortonien supérieur et le Messinien comblant
ainsi les bassins préexistants. Ces dépdts font
suite 2 la transgression du Tortonien supérieur.
Cette période est caractérisée par une déforma-
tion plastique se traduisant par des mouvements
compressifs, contemporains du comblement des
bassins, entrainant la formation de plis de direc-
tion E-W 2 WNW-ESE ;

3) au Pliocene inférieur, une phase compressive
importante provoque la formation de pli de
direction N 110°. Elle devient paroxysmale apres
les dépots du Pliocene inférieur. Ce qui a pour
effet d’accentuer les structures plissées du
Tortonien supérieur et du Messinien. Les
anciennes failles normales rejouent alors en
décrochements sénestres ;

GEODIVERSITAS * 2003 * 25 (4)
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Atlantique

Données magnétostratigraphiques au Messinien supérieur d’Algérie
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Fic. 2. — Modéle paléogéographique de la Méditerranée occidentale au Messinien-Tortonien (modifié d’aprés Feinberg [1978] et
Benson et al. [1991]). Localisation du forage Habibas 1 (1) et de la coupe de Bouzghaia (2).

4) au Pliocene supérieur, un épisode compressif
N-S déforme les niveaux continentaux du Pliocéne
supérieur suivant des plis de direction E-W ;

5) au Quaternaire, une deuxi¢me phase compres-
sive importante associée 2 une direction de rac-
courcissement orientée NNW-SSE 3 NW-SE
plisse et déforme les niveaux du Quaternaire. Les
effets de cette compression quaternaire entrainent
la création de petits bassins allongés de direction
E-W et le rétrécissement N-S du bassin du
Chélif.

Les études néotectoniques entreprises depuis
quelques années montrent que la déformation
actuelle est principalement en compression et
résulterait d’'une direction de raccourcissement
NNW-SSE, associant failles inverses chevau-
chantes et failles décrochantes (Groupe de
Recherche néotectonique de ’Arc de Gibraltar
1977). Cette direction résulte de la convergence
entre les plaques Afrique et Eurasie (Philip &
Thomas 1977). Les vitesses de rapprochement
entre ces deux plaques, obtenues a partir de
'étude de I'expansion océanique de ’Atlantique,
permettent de proposer des valeurs de 0,5
2 1 cm/an en Méditerranée occidentale (Morel
& Meghraoui 1996) et de 2,5 cm/an en

GEODIVERSITAS * 2003 * 25 (4)

M¢éditerranée orientale (Minster & Jordan
1978).

La déformation intracontinentale telle que la sug-
gere la sismicité et I'étude des mécanismes focaux
indiquent l'existence d’une collision plastique des
masses continentales selon un modele diffus sans
frontiere de plaque bien définie (Ouyed et al.
1981). L’absence probable d’une zone de subduc-
tion au nord de la marge nord-africaine et I'ab-
sence de séismicité observée dans la crotte
océanique du bassin « algéro-provencal » font
penser que les déformations résultant de la
convergence Europe/Afrique sont concentrées
pour une grande part sur la bordure nord-
africaine qui présenterait ainsi les caractéristiques
d’une collision de type continent-continent.
Philip & Meghraoui (1983) et Yielding (1985)
pensent que les pendages relativement élevés des
failles inverses observées sur la partie superficielle
de la crofite suggerent une initiation en failles
normales lors de la formation de la marge nord-
africaine, puis une réactivation en failles inverses
lors de mouvements compressifs causant le plisse-
ment des sédiments de surface. L'essentiel de la
déformation serait ainsi concentré sur la marge
nord-africaine.
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Les dépots du Messinien du bassin du Chélif doi-
vent étre replacés dans le cadre paléogéographique
de la Méditerranée occidentale (Fig. 2). Dans un
bassin de profondeur modérée (environ 1300 m)
(Idres et al. 1996, 1998), les dépots du Messinien
sont constitués par une petite épaisseur de marnes
bleues a laquelle succédent rapidement des diato-
mites (série « Beida » dans la terminologie régio-
nale) ou « Tripoli ». Cette série qui mesure une
centaine de metres d’épaisseur peut-étre surmon-
tée dans certains cas par des évaporites de faible
épaisseur (maximum 50 m). La suite des dépots
messiniens est représentée par des facies plus
variés, en général marneux, caractérisés par une
subsidence importante qui se poursuit sans inter-
ruption jusqu’au Plioceéne. La continuité de la
sédimentation entre le Miocene et le Pliocéne est
documentée en de nombreux points. Le début du
Pliocene est simplement marqué par le retour des
organismes marins mais le phénomene de subsi-
dence reste actif jusqu’a la fin du Pliocéne infé-
rieur qui est souvent représenté sous la forme de
marnes bleues tres fossiliferes (faciés Plaisancien).
Le forage « off-shore » Habibas 1 exécuté au
débouché ouest du bassin du Chélif résume bien
cette succession. Le Messinien est, en effet, repré-
senté par une série épaisse de 1300 m 2 domi-
nance marneuse qui a fourni des reperes
biostratigraphiques précis. « On-shore », les mar-
queurs planctoniques de la base du Messinien
sont présents a la base des « Tripoli » pres de la
localité de Sig (Saint Martin e al. 1992). Clest
également le cas du Pliocene inférieur qui est par-
faitement daté dans la région (Bessedik &
Belkebir 1985-1986).

PALEOMAGNETISME
ET MAGNETISME DES ROCHES

Les échantillons ont été prélevés par mini-carot-
tage le long de la route allant de Bouzghaia a la
ville de Ténes (Fig. 3). Nous avons profité des
travaux de réfection de cette route qui avaient lar-
gement dégagés les affleurements mio-pliocenes
pour effectuer I'échantillonnage depuis une lame
de gypse massif autrefois exploité en carriere pour
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la fabrication de platre jusqu’a I'entrée du village
de Bouzghaia. Les pendages de la série sont
orientés vers le sud et présentent une décroissance
importante (74° a4 10°) au fur et & mesure que
I'on monte dans la série.

51 carottes ont été prélevées le long d’une coupe,
orientée NN'W-SSE, sur une épaisseur d’environ
72 m. La section échantillonnée est formée de
marnes compactes dans lesquelles s’intercalent
des gres, des gres marneux ou des calcaires gré-
seux, attribués au Messinien. Le coeur du syncli-
nal est formé de marnes grises a bleu-vert du type
« Trubi » renfermant des nannofossiles calcaires,
caractéristiques du Pliocene inférieur (Fig. 3).

Les mesures de 'aimantation rémanente naturelle
(ARN) ont été faites soit a I'aide d’un magnéto-
metre Schonstedt DSM-1 ou d’un magnétometre
cryogénique LETI (Rennes) ou CTF (Paris), en
fonction des intensités d’aimantation.

AIMANTATION REMANENTE NATURELLE (ARN)

ET SUSCEPTIBILITE MAGNETIQUE

Les intensités de ’ARN mesurées sur ces échan-
tillons sont en général moyennes a faibles mais
néanmoins mesurables au magnétometre cryogé-
nique. Les résultats sont représentés en Figure 4.
Les intensités d’ARN et les susceptibilités magné-
tiques des échantillons présentent respectivement
une distribution bimodale (au voisinage de
2,8 X104 et 0,2 A/m) et unimodale (autour de
3,6 x 107* SI) (Fig. 4A, B). La dispersion des
directions de 'ARN est montrée dans la
Figure 4C. On distingue une répartition en
quatre groupes de polarité 2 tendance normale et
inverse ou a tendance mixte, polarisée en champ
inverse ou normal. Les directions de ’ARN
in situ ne sont donc pas exactement dans le
champ actuel mais sont réparties de facon hétéro-
gene. Il n'y a pas de relation directe entre la litho-
logie des bancs échantillonnés et ces groupes de
polarité bien qu’en général, les valeurs de TARN
et de la susceptibilité magnétique des marnes
soient plus importantes que celles des gres.

DESAIMANTATIONS

Des échantillons pilotes ont été désaimantés par

champs alternatifs jusqu’a 0,03 T (Fig. 4D, E).

GEODIVERSITAS * 2003 * 25 (4)
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Fic. 3. — Localisation géographique de la région étudiée représentant la coupe magnétostratigraphique notée A B dans le synclinal
de Bouzghaia. 1, alluvions récentes (Quaternaire) ; 2, alluvions des hautes vallées des oueds (Quaternaire) ; 3, terrasses élevées des
oueds (Quaternaire) ; 4, limons gris et calcaires blancs lacustres (Villafranchien inférieur) ; 5, grés jaunes a faciés astien (Pliocene) ;
6, marnes bleues (Plaisancien) ; 7, formation de base (Pliocéne inférieur) ; 8, marnes a gypse peu fossiliferes (Miocéne supérieur) ;
9, gypses massifs (Miocene supérieur) ; 10, marnes blanches ou noiratres, a foraminiferes planctoniques, a bancs de tripolis et silex

et a calcaires construits (Miocéne supérieur).

IIs montrent en général deux composantes d’ai-
mantation principale. Parfois la désaimantation
se produit le long d’un grand cercle, confirmant
I'existence de deux composantes magnétiques
dont les spectres de champs de blocage sont
superposés. La désaimantation par chauffe s’est
révélée efficace (Fig. 5A-F) et les techniques de
désaimantation thermiques standards ont été
appliquées a des groupes de huit échantillons par
série en utilisant un four amagnétique Schonstedt

TSD-1.

MINERALOGIE MAGNETIQUE

Des courbes d’acquisition d’aimantation réma-
nente isotherme (ARI) i saturation (ARIs) en
champ allant jusqua 1,2 T ont été réalisées sur
quelques échantillons pilotes, en utilisant un élec-
tro-aimant Brucker BE-10 (Fig. 5G). Deux types
de résultats sont obtenus : la courbe d’ARIs a
température ambiante présente une premiére

GEODIVERSITAS * 2003 * 25 (4)

saturation avant 0,1 T puis une deuxie¢me vers
0,4-0,5 T (Fig. 5G). Ce qui traduit la présence de
deux phases minéralogiques de coercivités
proches et faibles. La courbe d’ARI du méme
échantillon apres chauffe 4 550 °C montre un
comportement différent en appliquant un champ
induit H=0T (1,2 T) : le moment magnétique
passe de 4,49 x 104 A/m (3,41 x 10" A/m) 4
2,06% 102 A/m (1,16 A/m) et le plateau de satu-
ration situé entre 0,05 et 0,1 T a disparu. Ce type
de comportement a été également observé dans
d’autres sites du bassin du Chélif (Aifa ez al.
1992).

L’étude thermomagnétique a été réalisée a Iair
libre (milieu oxydant) (Fig. 6A) et sous vide
(milieu réducteur) (Fig. 6B) sur une poudre
extraite du méme échantillon afin d’identifier
les porteurs magnétiques. Une température de
Curie voisine de 580 °C a été isolée, montrant la
présence probable de la magnétite. Néanmoins,
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Fréquence N =51
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10
0.0 0.0001 0.0010

la forme de la courbe thermomagnétique, pré-
sentant des changements de pente entre 300 °C
et 400 °C (Fig. 6B), ce qui indique la présence
d’un minéral de type sulfure. Remarquons,
cependant, que sur la Figure 6A, il y a une perte

624
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Fic. 4. — Histogrammes des intensités d’aimantation rémanente naturelle (ARN) (A) et des susceptibilités magnétiques (B) de la
coupe de Bouzghaia. Projection a aires égales des ARN in situ (C). Cercle ouvert (fermé) : projection sur I’hémisphére supérieur
(inférieur). Exemple de projections de la désaimantation par champs alternatifs (AF) de I’échantillon BM83A in situ : (D) projection a
aires égales (cercle ouvert [fermé] : projection sur I’'hémisphére supérieur [inférieur]) et (E) orthogonale (cercle ouvert [fermé] :
projection sur le plan vertical [horizontal]).

de poids importante : la courbe de refroidis-
sement passe largement en dessous. La chauffe a
I’air libre est moins claire & cause de cette perte de
poids méme corrigée de la sensibilité de 'appa-
reil. Une instabilité thermique s’est caractérisée
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Fic. 5. — Projection orthogonale des désaimantations thermiques d’échantillons (A-C) montrant la présence d’une ou de deux
composantes d’aimantation. La composante d’aimantation visqueuse est éliminée avant 200 °C, I'autre vers 330-400 °C. La compo-
sante d’aimantation isolée peut étre inverse (A, B) ou normale (C) ; cercle ouvert (fermé) : projection sur le plan vertical (horizontal) ;
courbes d’intensité de la rémanence (D) et de la susceptibilité magnétique (E) en fonction de la température de ces mémes échan-
tillons et leur projection a aires égales avant corrections tectoniques (F) ; cercle ouvert (fermé) : projection sur I’lhémisphére supérieur
(inférieur) ; les directions calculées sont différentes du champ actuel PF (35°N, 2°W). Courbe d’aimantation rémanente isotherme
(ARI) en fonction du champ induit a 1,2 T (G) indiquant la présence d’un minéral a forte coercivité ; cercle ouvert (fermé) : a tempéra-
ture ambiante (aprés chauffe a 550 °C) ; a température ambiante, la courbe présente deux types de minéraux, a coercivités faibles et
voisines ; a 550 °C, on peut distinguer deux types de coercivités, probablement en relation avec la présence de pyrrhotite et la
magnétite.
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Fic. 6. — Courbes thermomagnétiques a I'air libre (A) (A) et sous
vide (V) (B) sur une poudre du méme échantillon montrant la
présence de deux porteurs magnétiques. La courbe est
irréversible dans les deux cas, révélant la présence de deux
points de Curie a 350-400 °C et a 550-580 °C. Les pointillés
représentent un changement d’échelle de la sensibilité (A). Les
fleches indiquent le sens de la désaimantation thermique.

par une chute rapide de 'aimantation pendant
la chauffe, vraisemblablement produite entre
300 °C et 400 °C. Plutdt qu’une décroissance
continue, 'aimantation augmente au-dela de
440 °C jusqu’a un pic de température maximum
qui se situe vers 500-520 °C, puis décroit jus-
qu’au voisinage de zéro vers 540-580 °C selon
que l'on est a lair libre ou sous vide. L’aug-
mentation de I’aimantation au-dessus de 400 °C
observée semble devoir étre attribuée a une
aimantation chimique induite thermiquement
par la transformation de minéraux argileux fer-

626

riques (Woods ez a/. 2000). Notons également
que la décroissance de ’aimantation de la
magnétite résultante vers un point de Curie a
580 °C montre, au refroidissement, une réversi-
bilité de la portion de magnétite.

La transformation minéralogique suggérée dans
la gamme de températures 200-450 °C n’a pas
pu montrer si la magnétite est primaire ou non.
Les controles de température par refroidisse-
ment dans les gammes de températures 350-
150 °C, 450-350 °C et 550-450 °C n’ont pas
pu non plus le confirmer. La présence d’une
direction stable jusqu’a 300-450 °C (Fig. 5)
suggere clairement, en relation respective avec
la courbe thermomagnétique et la courbe
d’ARI, que la pyrrhotite (parfois sous forme de
pyrite) et la magnétite sont susceptibles d’étre
des porteurs primaires (Dekkers 1990 ; Menyeh
& O’Reilly 1991). Le changement de couleur
(du rouge vers le gris en général) a partir de
250 °C est en faveur d’un changement minéra-
logique, transformation probable de la pyrite en
pyrrhotite. Les observations qui ont été faites
sur lame mince en microscopie optique 2
réflexion par J. J. Chauvel révelent la présence
de goethite en faible quantité, de pyrite fine, de
quelques rhomboedres oxydés (probablement
hématitisés), mais également quelques traces de
magnétite.

Cette observation est en faveur de la présence d’au
moins deux porteurs magnétiques de types diffé-
rents ou d’'un méme porteur magnétique de gra-
nulométrie différente (les grains fins saturant plus
vite que les grossiers donnant ainsi naissance a deux
paliers de saturation) (Fig. 5G). Elle conforte aussi
la présence principale de deux composantes
d’aimantation citées plus haut (Figs 4 ; 5).

ANALYSE DES COMPOSANTES D’AIMANTATION
REMANENTE

Les composantes d’aimantation ont pu étre
séparées par la méthode des moindres carrés des
composantes principales (Kirschvink 1980).
L’essentiel des directions caractéristiques est
constitué de deux composantes : une composante
basse température (< 200 °C) et une composante
haute température (200-580 °C). 1l est possible
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d’isoler une ou deux composantes, acquises soit
dans un champ normal (N) soit dans un champ
inverse (R) (Fig. 5F). A part la composante vis-
queuse qui est détruite avant 100 °C, une autre
composante est désaimantée entre 180-250 °C
et/ou 400-450 °C selon la position stratigra-
phique de I’échantillon. L’aimantation réma-
nente est pratiquement éliminée vers 400-450 °C
pour la majorité des échantillons (Fig. 5D). La
température de déblocage des minéraux magné-
tiques porteurs de cette aimantation rémanente
est donc faible (aux alentours de 300-400 °C),
elle est caractéristique des minéraux de type sul-
fure (pyrrhotite).

11 existe des cas ol certains échantillons présen-
tent des comportements différents, liés peut-étre
a la minéralogie magnétique (présence d’au
moins deux porteurs) (Figs 4E ; 5C). Ces échan-
tillons peuvent donc avoir une, voire deux
composantes d’aimantation. Dans quelques
échantillons, une direction mixte a pu étre isolée,
elle peut étre le résultat de deux composantes
d’aimantation du type N et R qu’il est difficile de
séparer par les méthodes classiques, la méthode
des grands cercles (McFadden & McElhinny
1988) a donc été appliquée. C’est le cas de
'échantillon BM83A représenté sur la projection
A aires égales (Fig. 4D) qui montre une désaiman-
tation le long d’un grand cercle caractéristique de
ces composantes d’aimantation. La désaimanta-
tion & moins de 200 °C dans certains cas fait chu-
ter la rémanence de plus de 40 % de sa valeur
initiale suggérant la présence d’un minéral de
type goethite, confirmée par I'analyse des lames
minces.

ANALYSE DE LA COUPE
MAGNETOSTRATIGRAPHIQUE

La coupe magnétostratigraphique (Fig. 7) déduite
des mesures aprés corrections stratigraphiques
(déplissement) des composantes d’aimantation
isolées sur les échantillons étudiés montre quatre
zones de polarité normale réparties entre la base
de la coupe (proche de la platriere) (Fig. 3) et
Ientrée du village de Bouzghaia. Comme la
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coupe n’est affectée par aucune faille susceptible
de modifier la zonation de la polarité, il est pro-
bable que ces zones doivent étre considérées
comme significatives puisque les composantes
d’aimantation sont stables et portées par des
minéraux magnétiques stables. Nous n’avons pas
pu faire de test de pli, ni de test de polarité en rai-
son de lirrégularité de la fréquence de I’échan-
tillonnage liée a la disposition aléatoire des
tranchées de route. Les directions mesurées au
voisinage des inversions magnétiques sont com-
patibles avec ces résultats.

Depuis la base de la coupe o1 les échantillons
sont les plus nombreux, nous observons une
polarité mixte dans les gres fins puis normale
dans les marnes et mixte puis normale en remon-
tant la série. Une zone a polarité normale est bien
établie dans les marnes 2 la limite de la chrono-
zone C3An.1n et C3r du Messinien supérieur
(échelle de Berggren er al. 1995). Une autre zone
de polarité normale qui débute a la limite
Messinien-Pliocene est attribuée au début de la
chronozone C3n qui compte quatre zones a pola-
rité normale, dont la premiere (C3n.4n) est la
plus longue (environ 210 Ka). Le sommet de la
coupe qui se trouve a 'entrée du village est d’4Age
zancléen (Pliocéne inférieur), car il affleure juste &
proximité les marnes du « Trubi » caractéristiques
du Pliocene inférieur. Ces marnes du « Trubi »
forment le coeur du synclinal de Bouzghaia. La
zone 2 polarité normale située dans la chronozone
C3r est douteuse en raison de la mauvaise défini-
tion de la composante de I'échantillon BM61 qui
a montré, sur deux specimens de la méme carotte,
des composantes différentes, I'une a polarité
mixte dans un champ inverse, lautre 4 polarité
normale.

CONCLUSION

Notre étude a écé limitée par 'impossibilité de
retourner sur le terrain pour des raisons de sécu-
rité ; telle quelle, elle indique les bonnes qualités
« paléomagnétiques » des dépdts de la coupe de
Bouzghaia, elle apporte surtout des contraintes tem-
porelles précises sur 'épisode de sédimentation
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Fic. 7. — Coupe magnétostratigraphique dans le synclinal de Bouzghaia montrant les zones de polarité (1, normale ; 2, inverse ;
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continentale messinien observable dans le bassin
du Chélif. En fonction de ces données on établit
qu’une chute brutale de la ligne de cote (Fig. 1B)
se produit au-dessus de la chronozone C3An et
dure jusqu’aux environs de la limite Messinien-
Zancléen, soit 4 peu pres 700 Ka (Berggren ez al.
1995) avec disparition du caractere marin des
dépots du bassin du Chélif. Cette chute peut étre
supérieure 3 150 m dans certains endroits
(Cornée et al. 1994). Elle est confirmée par une
variation brutale du 830 (Hodell et al. 1986 ;
Clauzon et al. 1996). La mer continue alors a
parvenir de 'océan Atlantique (via le Corridor du
Rif ?) mais en moindre quantité, et ceci de fagon
intermittente, comme le montre la courbe eusta-
tique de cette période (Fig. 1B). Seules des zones
trés restreintes de la Méditerrannée occidentale
auraient pu conserver un caractére pleinement
marin (cf. la nature des dépéts dans le log du
sondage Habibas 1) (Kastens & Mascle 1990).
Ce modele possible est en accord avec les varia-
tions climatiques qui ont augmenté pendant cette
période (alternance de climats arides et glaciaires)
(Haq et al. 1980 ; Suc 1982 ; Hodell ez al. 1986 ;
Sabrier & Neurdin-Trescartes 1991 ; Suc ez al.
1995). Le retour de la sédimentation marine dans
le bassin du Chélif a lieu 1 Ia fin de la chronozone
C3n.2n, cest-a-dire au moment ol se déposent
les marnes du « Trubi », vers 4,5 Ma ou elle coin-
cide avec la « réouverture » de la Méditerrannée.
Dans la coupe de Bouzghaia la vitesse de sédi-
mentation s’ établit aux alentours de 4 cm/Ka
pendant la période d’isolement plus ou moins
complet de la Méditerrannée, avec un apport de
produits de la plate-forme externe (marnes) par-
fois entrecoupés de bancs de gres.

La durée de 700000 ans indiqués par la magné-
tostratigraphie fournit un cadre chronologique
plus précis que celui dont on disposait précédem-
ment pour dater les étapes de I'évolution paléo-
géographique et sédimentaire du Messinien
supérieur dans la partie occidentale du bassin
Meéditerranéen. La mise en évidence d’aimanta-
tions préservées dans les dépots érudiés est un
encouragement pour continuer ce type d’investiga-
tion. Toutefois 'analyse des bassins cotiers caracté-
risés par une baisse brutale du niveau marin devra
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étre complétée par des recherches sur les zones off-
shore qui ont subi une évolution différente.
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