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A- IMAGE NATURELLE, B- IMAGE MEB ; 14 : LENTICULINA GIBBA (D'ORBIGNY, 1839), A- IMAGE NATURELLE, 

B- IMAGE MEB ; 15 : NONION FABA (FICHTEL & MOLL, 1798), A- IMAGE NATURELLE, B- IMAGE MEB ; 16 : 

ELPHIDIUM INCERTUM (WILLIAMSON, 1858), PHASE 1 (A- IMAGE NATURELLE), PHASE 2 (IMAGE NATURELLE) ; 

17 : DISCORBINELLA BERTHELOTI (D'ORBIGNY, 1839), PHASE SPIRALE (A- IMAGE NATURELLE), PHASE 

OMBILICALE (IMAGE NATURELLE) ; 18 : HYALINEA BALTHICA (SCHRÖTER, 1783), A- IMAGE NATURELLE, B- 

IMAGE MEB ; 19 : CRIBROELPHIDIUM ALBIUMBILICATUM ? (WEISS, 1954), PHASE 1 (A- IMAGE NATURELLE), 

PHASE 2 (IMAGE NATURELLE) ; 20 : ELPHIDIUM OCEANENSE (D'ORBIGNY IN FORNASINI, 1904), PHASE 1 (A- 

IMAGE NATURELLE), PHASE 2 (IMAGE NATURELLE) ; 21 : PLANORBULINA MEDITERRANENSIS (ORBIGNY, 1826), 

PHASE 1 (A- IMAGE NATURELLE), PHASE 2 (IMAGE NATURELLE) ; 22 : GYROIDINA ORBICULARIS (ORBIGNY IN 

PARKER, JONES & BRADY, 1865), PHASE SPIRALE (A- IMAGE NATURELLE), PHASE OMBILICALE (IMAGE 

NATURELLE) ; 23 : ELPHIDIUM LESSONII (ORBIGNY, 1839), PHASE 1 (A- IMAGE NATURELLE), PHASE 2 (IMAGE 

NATURELLE) ; 24 : ROSALINA GLOBULARIS (ORBIGNY, 1826), PHASE SPIRALE (A- IMAGE NATURELLE), PHASE 

UMBILICAL (IMAGE NATURELLE) ; 25 : ASTERIGERINATA MAMILLA (WILLIAMSON, 1858), PHASE SPIRALE (A- 

IMAGE NATURELLE), PHASE UMBILICAL (IMAGE NATURELLE) ; 26 : BOLIVINA SP. (ORBIGNY, 1839), A- IMAGE 

NATURELLE, B- IMAGE MEB ; 27 : QUINQUELOCULINA SP. (LINNAEUS, 1758), A- IMAGE NATURELLE, B- IMAGE 

MEB ; 28 : UVIGERINA SP. (ORBIGNY, 1826), A- IMAGE NATURELLE, B- IMAGE MEB ; 29 : BULIMINA GIBBA 

(FORNASINI, 1902), A- IMAGE NATURELLE, B- IMAGE MEB ; 30 : TEXTULARIA SP. (DEFRANCE, 1824), A- IMAGE 

NATURELLE, B- IMAGE MEB ; 31 : MILIAMMINA SP. ? (HERON-ALLEN & EARLAND, 1930), A- IMAGE 

NATURELLE ; 32 : TEXTULARIA PSEUDOGRAMEN? (CHAPMAN & PARR, 1937), A- IMAGE NATURELLE, B- IMAGE 

MEB ; 33 : RZEHAKINA SP. (CUSHMAN, 1927), IMAGE NATURELLE ; 34 : INDET SP. 1, A- IMAGE NATURELLE, B- 

IMAGE MEB ; 35 : GLOMOSPIRA SP. (RZEHAK, 1885), A- IMAGE NATURELLE, B- IMAGE MEB ; 36 : CIBIDOIDES 

SP. ?, A- IMAGE NATURELLE, B- IMAGE MEB ; 37 : STILOSTOMELLA SP. (GUPPY, 1894), A, B, C, D, E- IMAGE 

NATURELLE ; 38 : LAGENA SP. (WALKER & JACOB, 1798), A- IMAGE NATURELLE, B- IMAGE MEB ; 39 : 

GLOBIGERINA BULLOIDES (D'ORBIGNY, 1826 ; F. PLANCTONIQUE), A- IMAGE NATURELLE, B- IMAGE MEB ; 40 : 

PARAGLOBOROTALIA SP. ? (CIFELLI, 1982 F. PLANCTONIQUE) A- IMAGE NATURELLE, B- IMAGE MEB ; 41 : 

GLOBOROTALIA MENARDII ? (ORBIGNY IN PARKER, JONES & BRADY, 1865 ; F. PLANCTONIQUE), A- IMAGE 

NATURELLE, B- IMAGE MEB ; 42 : ORBULINA UNIVERSA (ORBIGNY, 1839 ; F. PLANCTONIQUE), A- IMAGE 

NATURELLE, B- IMAGE MEB ; 43 : GLOBOTRUNCANA LINNEIANA ? (ORBIGNY, 1839 ; F. PLANCTONIQUE), A- 

IMAGE NATURELLE, B- IMAGE MEB ; 44 : GLOBIGERINITA GLUTINATA (EGGER, 1893 ; F. PLANCTONIQUE), A- 

IMAGE NATURELLE, B- IMAGE MEB ; 45 : HASTIGERINA PELAGICA ? (ORBIGNY, 1839 ; F. PLANCTONIQUE), A- 

IMAGE NATURELLE, B- IMAGE MEB ; 46 : VERNEUILINULLA PROPINQUA ? (BRADY, 1884 ; F. PLANCTONIQUE), 

A- IMAGE NATURELLE, B- IMAGE MEB ; 47 : GLOBIGERINITA UVULA (EHRENBERG, 1861 ; F. PLANCTONIQUE), 

A- IMAGE NATURELLE, B- IMAGE MEB ; 48 : HETEROHELIX SP. (EHRENBERG, 1843 ; F. PLANCTONIQUE) ; A- 

IMAGE NATURELLE, B- IMAGE MEB ; 49 : INDET SP. 2, IMAGE NATURELLE ; 50 : INDET SP. 3, IMAGE 
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Bien que la zone côtière constitue une portion relativement mineure de la surface terrestre de 

notre planète, elle accueille plus de 60 % de la population mondiale, et des milliards d’habitants 

dépendent des ressources que ces régions génèrent (Nicholls et al., 2007). Le littoral abrite 

aujourd’hui les plus grandes métropoles urbaines, tels que Tokyo (Japon), Manille (Philippine) 

et New York (États-Unis). Cette pression anthropique est responsable de la dégradation de cet 

espace, à travers la surexploitation des ressources naturelles, la bétonisation du cordon dunaire, 

l’érosion côtière, l’urbanisme linéaire et la pollution (Snoussi et al., 2008). À cause de ce 

développement côtier non contrôlé, l’aléa de submersion marine, provoquée par les ondes de 

tempête et les tsunamis, est aujourd’hui parmi les catastrophes naturelles les plus coûteuses en 

termes de dégâts économiques et humains. En 2004, le tsunami de Sumatra a provoqué la mort 

de 165 708 personnes en Indonésie, et des pertes économiques estimée à 4,46 milliards de 

dollars américains (EM-DAT Public). En 2005, les États-Unis ont enregistré des pertes 

économiques estimées à 125 milliards de dollars américains à cause du cyclone de Katrina, 

ainsi que la mort de 1 833 personnes (EM-DAT Public). Avec l’augmentation prévue du niveau 

marin moyen, provoquée par le réchauffement climatique, ces événements de submersion 

risquent de devenir de plus en plus fréquents (GIEC, 2014). Des projections estiment que les 

pertes mondiales (annuelles) liées aux inondations côtières devraient passer de 6 milliards de 

dollars US en 2005 à 52 milliards de dollars US en 2050 (Hallegatte et al., 2013). 

Les études historiques et géologiques sur les événements de submersions marines peuvent 

fournir des informations précieuses sur leurs caractéristiques (type, hauteur des vagues, distance 

d’inondation, dégâts enregistrés…) et leurs intervalles de récurrence, qui peuvent et doivent 

être intégrées dans les plans de gestion des côtes et des risques, afin de réduire les dommages 

et la mortalité (Raji, 2014). En se basant uniquement sur des données instrumentales, la région 

Sumatra-Andaman a été considérée, avant 2004, comme zone à faible risque de tsunami 

(Berninghausen, 1966; Jankaew et al., 2008). Après l’événement de 2004, de nombreux 

chercheurs (Satake and Atwater, 2007; Monecke et al., 2008) ont commencé à rapporter des 

preuves géologiques de l’occurrence d’autres événements de tsunamis dans la région, ce qui a 

invité les décideurs à revoir leurs stratégies de gestion du risque liée aux événements de 

tsunami. 

L'état actuel des connaissances sur les submersions marines le long de la côte Atlantique 

Marocaine est basé principalement sur de rares enregistrements textuels et instrumentaux, ce 

qui est insuffisant pour déchiffrer le comportement de ces événements de basse fréquence, mais 

à fort impact (Raji et al., 2015). Au cours des 10 dernières années, plusieurs sites côtiers ont été 
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investigué, à la recherche de traces sédimentaires laissées par des submersions marines, en 

espérant pouvoir les dater, dans un but de combler le manque d’informations vis-à-vis de ce 

risque naturel. Cette approche géologique a permis d’identifier des traces sédimentaires de ces 

événements, sous forme de (1) méga blocs (ou boulders) répartis sur les plages de Larache 

(Mhammdi et al., 2015), Rabat-Skhirate (Mhammdi et al., 2008 ; Medina et al., 2011), Sidi 

Moussa (Mellas, 2012) et Safi (Theilen-Willige et al., 2013), ou sous forme de (2) sédiments 

fins (typiquement de la taille du sable) sur la côte de Rabat-Skhirate et Tahaddart (Chahid et 

al., 2016 ; El Talibi et al., 2016), les lagunes de Oualidia-Sidi Moussa (Leorri et al., 2010; 

Mellas, 2012) et l'estuaire du Loukous (Mhammdi et al., 2015). Malgré ces efforts, ces études 

restent peu nombreuses comparées aux côtes Atlantiques ibériques, qui sont confrontées 

pourtant aux mêmes catastrophes naturelles. Le manque de données chronologiques pour la 

majorité de ces études est un point handicapant, qui rend difficile l’estimation des périodes de 

retour de ces événements.  

L’estuaire de Tahaddart a été choisi comme zone d’étude afin d’identifier et dater de nouveaux 

dépôts de submersion marine, et d’enrichir davantage la base de données sur ces événements 

extrêmes. Les caractéristiques morphologiques de l’estuaire font de cet environnement, un 

espace idéal pour l’enregistrement sédimentaire des événements extrêmes marins. C’est un 

environnement qui se situe au niveau de la mer, et qui est protégé de la dynamique marine par 

une barre sableuse peu élevée, mais submersible en cas d’onde de tempête ou de tsunamis. De 

plus, les travaux menés dans le secteur ont montré la présence en surface de dépôts de 

submersion, ce qui y a tendance à soutenir le choix de ce site (Genet, 2011; El Talibi et al., 

2016). 

Trois missions de terrain ont été effectuées sur la partie bassin-versant et la zone côtière de 

l’estuaire de Tahaddart, ce qui a abouti à la collecte de plusieurs échantillons de sédiment de 

surface et de cinq carottes sédimentaires. Ces prélèvements seront étudiés suivant une approche 

multiproxy, en combinant des analyses granulométriques, géochimiques et microfaunistiques 

(foraminifères). Les archives sédimentaires seront datées grâce au 210Pbex,
 137Cs et 14C. Les 

objectifs de ce travail sont les suivants : 

1. Identifier, grâce aux échantillons de surface, les sources de sédiments susceptibles de 

contribuer au remplissage sédimentaire de l’estuaire ;  

2. Déterminer les phases majeures de l’évolution paléoenviromentale de l’estuaire de 

Tahaddart, au cours de la période holocène ; 
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3. Identifier et dater des paléo-dépôts de submersion marine présent dans les carottes 

sédimentaires. 

Le manuscrit de thèse s’articule autour de cinq chapitres : 

Le chapitre I présente un état de l’art sur les niveaux marins extrêmes en milieux côtier. Il 

expose leurs conditions de formations et leurs impacts sur la zone côtière. Il traite également le 

rôle des archives historiques et géologiques dans la compréhension du risque liée à ces 

catastrophes naturelles. 

Le chapitre II est réservé à la compréhension du risque de submersion marine le long de la 

côte atlantique marocaine. Dans un premier temps, il présente les enjeux démographiques et 

économiques présents sur cette côte. Il expose ensuite le contexte géologique et climatique dans 

lequel se trouve le pays, afin d’expliquer la source des ondes de tempête et des tsunamis qui 

touchent la côte atlantique marocaine. En fin de chapitre, il sera présenté une synthèse des 

études historiques et géologiques sur les événements de submersion qui ont touché les côtes 

marocaines. 

Le chapitre III est séparé en deux grandes parties. La première présente les caractéristiques 

géologiques, climatiques et hydrologiques de l’estuaire de Tahaddart, qui est notre zone 

d’étude. La deuxième partie dévoile la stratégie d’étude, en commençant par les missions de 

terrain destinées à la collecte des sédiments de surface et des carottes, jusqu’aux analyses en 

laboratoire, où nous allons présenter en détail la méthodologie des analyses granulométriques, 

géochimiques et microfaunistiques de foraminifère. 

Le chapitre IV dévoile, dans un premier temps, les résultats des analyses granulométriques, 

géochimiques et microfaunistiques (foraminifère) obtenus sur les échantillons de surface. Il 

présente ensuite les résultats recueillis à partir des carottes en adoptant les mêmes méthodes 

analytiques, mais soutenus par des données de 14C, 210Pbex et 137Cs. 

Le chapitre V est réservé à la discussion des résultats. Nous essayerons de mettre en lien les 

faciès qui composent chaque carotte, et de déterminer les environnements de dépôts dans 

lesquels ils ont été mis en place. Sur la base de ses résultats, nous émettrons un scénario de 

l’évolution paléoenviromentale de l’estuaire durant la période holocène, et nous essayerons 

d’identifier et de dater les dépôts potentiels de submersion marine. 

En dernier, nous essayerons de synthétiser les principaux résultats acquis durant ce travail. Nous 

présenterons les perspectives futures de recherche et quelques recommandations. 
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I. NIVEAUX MARINS EXTREMES EN MILIEU COTIER : GENERALITES 
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I.1 INTRODUCTION 

L’espace côtier est soumis de manière naturelle à des événements de submersions marines 

générés par des ondes de tempêtes et des tsunamis. Le développement de la population et des 

activités humaines le long ou à proximité des littoraux, rend ces dernières vulnérables à cet aléa 

côtier. Le tsunami de 2004 a causé des dégâts humains et matériels dans 14 pays autour de 

l’océan Indien. L’Indonésie a été la plus touchée, avec environ 165 708 morts (et disparus), 

ainsi que des pertes économiques estimées à 4,46 milliards de dollars (EM-DAT Public). Un an 

plus tard, l’ouragan Katrina frappe de plein fouet les côtes américaines dans le golfe du 

Mexique, entraînant la mort de 1 833 personnes et des pertes économiques estimées à 

125 milliards de dollars US (EM-DAT Public). Ces deux événements ont été accompagnés par 

une couverture médiatique importante, ce qui a permis à la population mondiale de réaliser 

l’importance d’étudier ces événements de plus près. 

Afin d’avoir une bonne compréhension du risque lié à ces événements extrêmes, il est 

nécessaire de comprendre la chaîne des processus responsables de leurs formations. Ce chapitre 

sera réparti en trois sections. Dans la première, nous présenterons les processus responsables 

des submersions marines associées aux tsunamis, aux ondes de tempêtes et aux météotsunamis. 

La deuxième partie sera consacrée aux impacts physiques que peuvent avoir ces vagues 

extrêmes sur les côtes meubles et rocheuses, en décrivant aussi les conséquences sociales, 

économiques et environnementales que peuvent générer ces événements. Dans la troisième 

section, nous présenterons le rôle des archives historiques et géologiques dans l’étude des 

événements de submersion. Dans cette dernière partie, nous détaillerons davantage l’approche 

géologique, en présentant les traceurs ou proxys utilisés dans la discipline. 

I.2 TYPES DE SURCOTES ET CONDITIONS DE LEUR FORMATION 

I.2.1 Ondes de tempête 

I.2.1.1 Définition et caractéristiques 

L’onde de tempête (appelée aussi surcote) est une augmentation anormale et temporaire du 

niveau marin près de la côte, générée par le passage d’une dépression atmosphérique. Une onde 

de tempête est provoquée principalement par des cyclones tropicaux et extratropicaux. Les 

cyclones tropicaux (appelés ouragan en Atlantique, typhon dans la partie ouest du Pacifique, et 

cyclone en océan Indien) sont des systèmes dépressionnaires intenses qui se forment au-dessus 

des eaux tropicales, dont la température dépasse les 26 °C (Zehnder, 2020). Les cyclones 

tropicaux sont très puissants, malgré une faible extension spatiale (500±200 km). La vitesse du 
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vent peut atteindre les 300 km/h, et la pression atmosphérique au centre du système peut 

descendre à 900 hPa. L’échelle de Saffir-Simpson permet de classer les ouragans en fonction 

de la vitesse du vent qu’ils génèrent, et de proposer une estimation de la surcote associée à 

chaque classe. Par exemple, un ouragan de catégorie 5, avec une vitesse de vent supérieure à 

250 km/h, génère une surcote supérieure à 5,5 m (http://www.nhc.noaa.gov). 

Les cyclones extratropicaux se forment dans les latitudes moyennes (Tableau I.1). Ils génèrent 

des vents moins rapides comparés aux cyclones tropicaux, mais restent des événements 

dangereux pour la zone côtière. L’onde de tempête, qui accompagne un cyclone extratropical, 

dure 2-5 jours et affecte des zones côtières sur plusieurs centaines de kilomètres, comparée à 

celle produite par un cyclone tropical, qui dure de quelques heures à une demi-journée, et touche 

une zone côtière inférieure à 200 km (Gonnert et al., 2001; von Storch and Woth, 2008). Il faut 

signaler qu’il existe d’autres types de systèmes dépressionnaires, tels que les dépressions 

polaires et les cyclones subtropicaux méditerranéens (les medicanes) ; le processus de 

formation de l’onde de tempête reste toutefois le même. 

Tableau I.1 - Caractéristiques de l’onde de tempête causée par un cyclone tropical (ouragan et typhon) et 

extratropical (Gonnert et al., 2001; von Storch and Woth, 2008). 

Paramètres Cyclone tropical Cyclone extratropical 

Diamètre 500±200 km 1 000±500 km 

Amplitude de l’onde de 

tempête 

Large – l’ouragan Camille a 

provoqué une surcote de 

7,5 m à Gulfport, Mississipi, 

en 1969. 

Réduit – les ondes de tempête 

de 5 m et plus sont rares. 

Durée de l’onde de tempête Quelques heures, à une demi-

journée 

2-5 jours 

Longueur de la côte 

affectée par l’onde de 

tempête 

Petite, inférieur à 200 km Plusieurs centaines de 

kilomètres 

Géométrie de la tempête Compact et pratiquement 

symétrique 

Une géométrie mal définie et 

étendue. 

 

I.2.1.2 Facteurs à l’origine de l’onde de tempête 

I.2.1.2.1 Vent 

Lorsque les vents, générés par un cyclone tropical ou extratropical, sont perpendiculaires à la 

ligne de côte, ils appliquent une force tangentielle sur la surface de l’eau, ce qui provoque un 

déplacement des masses d’eau superficielles vers le littoral. Ces masses d’eau sont bloquées 

par le continent et s’accumulent, contribuant ainsi à la surcote (Figure I.1). 
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Lorsque le vent souffle parallèlement à la ligne de côte, il contribue de manière indirecte à 

l’onde de tempête à travers le setup d’Ekman. Les masses d’eau, qui se déplacent dans la même 

direction que celle du vent, sont déviées vers la droite dans l’hémisphère nord (ou vers la gauche 

dans l’hémisphère sud), avec un angle théorique de 45° (Ekman, 1905). Cette déviation est due 

à l’effet Coriolis, qui est en relation avec la rotation de la Terre sur elle-même. Le déplacement 

de la couche superficielle de l’eau provoque un déplacement des couches sous-jacentes avec 

une déviation supplémentaire, jusqu'à atteindre une certaine profondeur (colonne d’Ekman). 

Dans les eaux profondes, le transport net de l’eau est dévié de 90° par rapport au sens du 

déplacement du vent (Ekman, 1905). Dans l’Hémisphère Nord, lorsque le sens de déplacement 

du vent est parallèle à la ligne de côte, et que cette dernière est située sur sa partie droite, les 

courants marins générés par ce vent seront déviés de 90° et vont contribuer à la surcote (setup 

d’Ekman ; Kennedy et al., 2011). Ce phénomène a été démontré par Kennedy et al. (2011). Ces 

auteurs ont observé des niveaux anormaux d’eau le long de la côte de Louisiane et du Texas, 

12-24 heures avant l’arrivée de l’ouragan Ike (2008). Ces auteurs ont attribué cette 

augmentation au transport d’Ekman, produit par des vents qui soufflait parallèlement à ces 

côtes. 

 

Figure I.1 - Blog diagramme expliquant la contribution du vent aux événements de surcotes (dans l’hémisphère 

sud) (CSIRO, 2020). 

I.2.1.2.2 Pression atmosphérique 

Les tempêtes sont des systèmes dépressionnaires (caractérisés par une basse pression 

atmosphérique), ce qui signifie que la contrainte de la colonne d’air sur la surface libre d’eau 

est moins importante. L’effet de baromètre inverse implique que chaque diminution de 1 hPa, 

par rapport à la pression atmosphérique normale (1 013 hPa), est compensée par une 

augmentation du niveau marin de 1 cm (Doodson, 1924). La tempête Xynthia, qui a touché les 

côtes françaises en 2010, avait une pression minimale de 970 hPa, donc 43 hPa de moins que 

la pression normale (1 013 hPa), ce qui a contribué de 43 cm à la surcote (Baumann, 2017). La 
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pression au centre de certains cyclones tropicaux peut descendre jusqu'à 900 hPa, et donc 

contribuer d’un mètre à la surcote (Bertin et al., 2017). 

Le niveau d’eau total mesuré durant un événement de submersion ne représente pas seulement 

l’onde de tempête ; d’autres facteurs peuvent contribuer à l’augmentation du niveau marin et 

rendre la submersion plus importante. 

I.2.1.3 Facteurs contribuant à l’onde de tempête 

I.2.1.3.1 Marée 

La rencontre entre une onde de tempête et une marée de vive-eau peut être très dévastatrice 

pour certaines régions à fort coefficient de marée. L’ouragan de Saxby Gale, qui a touché en 

1869 CE la baie de Fundy au Canada, illustre bien ce cas. La région se caractérise par un 

coefficient de marée impressionnant, qui peut atteindre les 12 m. L’arrivée de l’ouragan de 

Saxby Gale (de catégorie 2) a coïncidé avec une marée haute, ce qui a conduit à une inondation 

des zones côtières situées autour de la baie (Desplanque and Mossman, 1999). Un autre exemple 

est celui des submersions marines qui ont touché les côtes hollandaises et le nord-est de 

l’Angleterre en 1953 CE. L’origine de cette surcote est due à une tempête extratropicale qui a 

coïncidé avec une marée haute de vive-eau, tuant plus de 2000 personnes (Jonkman and 

Kelman, 2005). À cause de cette tempête, le plan Delta a été mis en place par les Pays Bas, à 

travers la construction de plusieurs ouvrages de protection contre ce type d’événement. Le 

terme marée de tempête (storm tide) est utilisé lorsque la hauteur de l’eau mesurée représente 

l’onde de tempête et la marée astronomique. 

 

Figure I.2 - Schéma de la zone de déferlement des vagues montrant les principaux facteurs contribuant à la surcote 

(DSE, 2012 the state of Victoria, departement of sustainability and environment). 
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I.2.1.3.2 Déferlement des vagues proches de la côte 

Le setup/run-up des vagues participe également à la surcote. Lorsque le vent de tempête souffle 

sur une surface d’eau libre, il génère aussi des vagues qui vont se déplacer jusqu'à la côte et 

déferler par la suite. Ce déferlement permet de rajouter quelques dizaines de centimètres à la 

surcote (Bertin et al., 2015). Le run-up des vagues représente l’altitude maximale atteinte par 

la vague après son déferlement (jet-de-rive). Il est influencé par la hauteur initiale des vagues 

et la morphologie de la plage (Bertin et al., 2015). 

I.2.1.3.3 Apports en eaux douces 

Au niveau des embouchures de rivières (delta ou estuaire), l’apport des eaux douces depuis le 

bassin-versant est un élément à prendre en considération dans le calcul du niveau d’eau total. 

Avant l’arrivée d’une tempête, le bassin-versant reçoit une forte pluviométrie qui peut remonter 

rapidement le niveau d’eau dans les rivières. L’écoulement de ces eaux en excès vers 

l’embouchure du fleuve peut contribuer à l’augmentation du niveau marin au moment de la 

surcote. 

I.2.2 Tsunamis 

Un Tsunami (en japonais 津波, litt. « Vague du port ») est une série de vagues de grandes 

longueurs d'onde, générées suite à une perturbation à grande échelle et de courte durée de la 

surface libre d’eau (Van Dorn, 1987). Cette perturbation est causée par des processus 

géologiques, tels que les séismes, glissements de terrains ou éruptions volcaniques. 

I.2.2.1 Caractéristiques hydrodynamiques des tsunamis 

En eau profonde, les vagues de tsunamis se caractérisent par de grandes longueurs d’onde et 

une faible hauteur. Elles peuvent voyager plusieurs centaines de kilomètres, avec des vitesses 

supérieures à 700 km/h, ce qui les rend indétectables par les navires en pleine mer (Fine et al., 

2005). En s’approchant de la côte, les vagues de tsunamis interagissent avec le fond marin peu 

profond, leur période et leur vitesse diminuent, tandis que leur amplitude augmente. En 1960, 

des vagues de tsunamis, générées au large des côtes chiliennes, ont atteint le Japon en 24 heures, 

traversant le Pacifique sur plus de 16 800 km (Sawai et al., 2016) ; la côte nord-est du pays a 

enregistré des vagues d'une hauteur allant jusqu'à 5 mètres (Shiki et al., 2008). En océan Indien, 

le tsunami de 2004 avait des hauteurs d’environ 1 m en eau profonde, et de 13 m lorsqu’il est 

arrivé sur les côtes de Sumatra, de Thaïlande et du Sri Lanka (Gower, 2005; Lay et al., 2005). 
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Figure I.3 - Diagramme montrant les différents stades d’un tsunami depuis la source jusqu'à son arrivée sur la côte 

qui caractérise les vagues de tsunamis (Rodriguez, 2017). 

L’intensité du tsunami est décrite par deux paramètres : la distance d’inondation et le run-up 

des vagues. Le premier indique la limite de pénétration du tsunami à l’intérieur des terres par 

rapport à la ligne de côte. Le deuxième représente la hauteur atteinte par les vagues durant la 

submersion, et est calculé à partir d'un niveau de mer de référence (USGS ; Figure I.3). Durant 

le tsunami de 2004, la hauteur des vagues dans le district de Lhok Nga, en Indonésie, mesurait 

près de 30 m, et les crêtes atteignaient 51 m au-dessus du niveau de la mer (Paris et al., 2010a). 

Des témoins présents dans la zone au moment de l’inondation ont indiqué que les vagues ont 

pénétré jusqu'à 5 km à l’intérieur des terres (Umitsu et al., 2007). 

I.2.2.2 Causes 

I.2.2.2.1 Les séismes 

Les tsunamis d’origine sismique sont causés par des séismes sous-marins, à travers le 

décrochement vertical d’une faille (normale ou inverse), qui déplace verticalement la colonne 

d’eau située au-dessus. Ces séismes sont localisés, en grande partie, dans les zones de 

convergence de plaques (zone de subduction). Depuis 1900, 80 % des tsunamis enregistrés à 

l’échelle mondiale sont d’origine sismique (base de données NGDC/WDS). 

On citera deux exemples connus de tsunamis d’origine sismique (Figure I.4) : 
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i/ Le tsunami de 2004 dans l’océan Indien, qui a été produit par un tremblement de terre de 

magnitude 9,1, et dont l’épicentre est localisé à environ 250 km au nord-ouest de Sumatra, sur 

la limite de plaque Indo-Australienne (McKee, 2005). Le tsunami a pris entre 15 minutes 

(Sumatra) et 7 heures (Somalie) pour atteindre plusieurs zones côtières autour de l’océan Indien 

(Farrell et al., 2015). La hauteur des vagues était de 2-3 m sur les côtes africaines (Kenya) et de 

10-15 m à Sumatra, qui représente la région la plus proche de l’épicentre (Farrell et al., 2015). 

Cet événement a causé le décès d’environ 230 000-280 000 personnes, ce qui représente le plus 

grand nombre de décès jamais enregistrés par un tsunami (Diacu, 2009). Les déplacés sont 

estimés à 1,69 million de personnes (Farrell et al., 2015). 

ii/ Le tsunami de 1960 sur les côtes chiliennes qui a été produit par un séisme de magnitude 

9,5 (Farrell et al., 2015). La rupture est le résultat du mouvement de la marge ouest de la plaque 

sud-américaine par rapport à la plaque de Nazca en subduction au large des côtes chiliennes. 

Ces dernières ont été touchées par les vagues de tsunamis 10-15 minutes après le séisme, avec 

des hauteurs maximales de 25 m (Farrell et al., 2015).  En termes de dégâts causés par 

l’événement, les rapports estiment que les décès sont estimés entre 2 183 et 6 000 personnes 

(Farrell et al., 2015). Le nombre de déplacés est d’environ deux millions de personnes (USGS, 

2007). 

I.2.2.2.2 Les glissements de terrain sous-marins 

Dans cette catégorie, les vagues de tsunami sont créées par des effondrements sous-marins, ou 

par l’arrivée de glissement de terrain aérien en mer. Un des événements de tsunamis les plus 

remarquables est celui de l’île volcanique de Fogo au Cap-Vert. L’éruption de ce volcan, il y a 

70 000 ans, a induit l’effondrement de son flanc (est) en mer, ce qui aurait formé une 

gigantesque vague marine de près de 300 mètres de hauteur (Ramalho et al., 2015). Des blocs 

de boulders (de 700 tonnes) ont été retrouvés sur l’île de Santiago, à 650 mètres de la côte, entre 

150 et 200 mètres au-dessus du niveau de la mer (Ramalho et al., 2015). 

I.2.2.2.3 Les éruptions volcaniques 

Les éruptions volcaniques sont accompagnées par des explosions qui peuvent produire des 

vagues de tsunamis. L’exemple le plus connu est celui de l’éruption du volcan du Krakatau en 

Indonésie, le 27 août 1883 CE, et qui a produit plusieurs vagues de tsunamis, avec des hauteurs 

maximales de 37 m (Farrell et al., 2015). Ces dernières ont submergé complètement les îles 

situées au large du volcan, avec une destruction de toutes les installations humaines se trouvant 

sur la zone littorale (Farrell et al., 2015). Le tsunami de Krakatau a été enregistré par 35 
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marégraphes, installés autour de l’océan Indien, de l’océan Atlantique et de l’océan Pacifique. 

On retrouve également dans la littérature, l’explosion de l’île volcanique de Santorini, dans la 

mer Egée (Grèce) en 1650 BCE, qui a dévasté la zone côtière de la Crête et qui serait à l’origine 

de la disparition de la civilisation minoenne (Bruins et al., 2009; Nomikou et al., 2016). 

 

Figure I.4 - Principales sources de tsunami (https://www.dnr.wa.gov/programs-and-services/geology/geologic-

hazards/Tsunamis#understanding-tsunamis.3). 

I.2.2.2.4 Autres sources 

Les tsunamis peuvent être causés également par la chute de corps extraterrestres en mer, tels 

que les comètes ou astéroïdes. Il en va de même pour les icebergs qui se détachent d'un front 

de glace et tombent dans la mer, ou des blocs de roche qui tombent du sommet d’une falaise 

(MacAyeal et al., 2011). De nombreuses évidences scientifiques démontrent qu’un grand corps 

extraterrestre a impacté la Terre à la limite crétacé-tertiaire au Mexique (cratère du Chixulub). 

Cet astéroïde a provoqué un méga tsunami, dont les traces sédimentaires ont été rapportées dans 

plusieurs régions autour du monde (Bourgeois et al., 1988; Morgan et al., 2016). 

https://www.dnr.wa.gov/programs-and-services/geology/geologic-hazards/Tsunamis#understanding-tsunamis.3
https://www.dnr.wa.gov/programs-and-services/geology/geologic-hazards/Tsunamis#understanding-tsunamis.3
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I.2.3 Météotsunamis 

Les météotsunamis sont des vagues similaires d’un point de vue physique, aux vagues de 

tsunamis, mais qui sont générés par des processus météorologiques, tels que les ondes de gravité 

atmosphériques, les sauts de pression, les passages de front, les grains de vent, les coups de 

vent, les typhons, les ouragans et autres sources atmosphériques (Glossaire de tsunami 2019). 

L’impact d’un météotsunami reste moins important comparé à un tsunami d’origine sismique. 

Selon les pays, les météotsunamis ont différentes appellations : « Rissaga » dans les Îles 

Baléares (Monserrat et al., 1991), « Abiki » au Japon (Hibiya and Kajiura, 1982), « Marubbio » 

en Italie (Candela et al., 1999). Les hauteurs de vagues peuvent atteindre plus de 3 mètres ; 

l’événement de « Rissaga » aux Baléares, le 15 juin 2006, a été estimé à 4-5 m d’amplitude. 

Plus d’une centaine de navires ont été endommagés et 35 d’entre eux ont été coulés (Jansa et 

al., 2007). 

Les météotsunamis peuvent être confondus avec les seiches, qui sont des oscillations 

stationnaires du niveau d’eau dans des zones plus ou moins confinées telles que les ports, baies, 

estuaires ou lagunes. Le mouvement des seiches ressemble à celui de l’eau dans une baignoire 

après agitations. Ces oscillations durent plusieurs heures (quelques minutes pour les 

météotsunamis), et sont causées par des phénomènes d’origine sismique (petites secousses 

telluriques) ou atmosphérique (vents et variations de la pression atmosphérique). 

I.3 IMPACTS SUR LE DOMAINE COTIER 

I.3.1 Impact physique 

Les événements extrêmes marins peuvent avoir un impact physique direct sur la zone côtière. 

Juste après un événement de tempête ou de tsunami, il est possible d’observer des modifications 

physiques, qui peuvent être mineures, sous forme d’érosion légère et de dépôts de washover, 

ou majeures, avec un changement géomorphologique important de la zone côtière. 

I.3.1.1 Les côtes meubles 

Les côtes meubles sont constituées par des accumulations de matériel sédimentaire non 

consolidé (vase, sable ou galet). Ce sont des systèmes fragiles, très dynamiques, qui changent 

de manière continue grâce à l’action des vents, des vagues et des courants marins. Dans le cas 

des événements extrêmes, ces changements peuvent être brusques et majeurs. 

- Impact de l’onde de tempête 

https://fr.wikipedia.org/wiki/S%C3%A9isme
https://fr.wikipedia.org/wiki/S%C3%A9isme
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L’impact physique des tempêtes sur les côtes sableuses a été étudié dans plusieurs régions 

autour du monde, surtout sur les côtes est et sud-est des États-Unis (Liu and Fearn, 1993b). En 

2005, l’ouragan Katrina a laissé son empreinte sur la morphologie des côtes sableuses du golfe 

du Mexique (Fritz et al., 2007). Les modifications, les plus spectaculaires, ont été observées sur 

les îles sableuses de Chandeleurs, qui ont été complètement inondées durant cet événement 

(Fearnley et al., 2009). Les données LIDAR (Light Detection And Ranging) acquises avant et 

après l’ouragan ont permis à ces auteurs de quantifier l’ampleur de ces changements. La hauteur 

sur l’ensemble des îles a diminué en moyenne de 1,4 m ; le trait de côte, quant à lui, a reculé de 

250 m en moyenne, avec la disparition complète de certaines îles.  

Masselink et al. (2014) ont réalisé une synthèse sur les différents facteurs, qui contrôlent la 

réponse des côtes sableuses aux événements de tempêtes, mettant en évidence deux groupes de 

paramètres : un premier en relation avec les conditions météorologiques, et un deuxième qui 

rassemble les caractéristiques morpho-sédimentaire et océanographique de la côte. 

Dans le cas des cyclones tropicaux, les paramètres météorologiques correspondent aux : (i) 

variations de pression et de vitesse soutenue du vent, (ii) la vitesse et la trajectoire de l’ouragan, 

et (iii) la chronologie de l’évènement de tempête par rapport au cycle de marée (Masselink et 

al., 2014; Goslin and Clemmensen, 2017). Les ouragans de grande taille impactent de larges 

zones côtières. Une tempête, qui se déplace lentement, donne plus de temps à la surcote et aux 

vagues pour se former, et avoir ainsi un impact physique plus violent sur la côte. Claudino-

Sales et al. (2008) ont montré que l’ouragan Denis (2005) avait plus d’impact sur la 

morphologie des îles sableuses de Santa Rosa dans le golfe du Mexique, que l’ouragan Ivan 

(2004), sachant que ce dernier se déplaçait plus rapidement que l’ouragan Denis (22 km/h 

contre 13 km/h). Les conditions optimales pour observer des niveaux d’eau extrêmes seraient 

d’avoir un ouragan caractérisé par des vents violents (catégorie 5), dont le déplacement est lent 

au-dessus d’un plateau continental large et peu profond (Wang and Cheng, 2015). Les tempêtes 

extratropicales sont capables aussi de générer des surcotes et des vagues extrêmes, mais leurs 

modes de formation sont relativement différents par rapport à celui des tempêtes tropicales. 

Les propriétés morpho-sédimentaires et océanographiques de la zone côtière comprennent (i) 

la topographie de la plage, (ii) la texture du sédiment et sa disponibilité, (iii) la présence ou non 

de couverture végétale sur la partie dunaire, (iv) le régime de marée et (v) la bathymétrie du 

plateau continental (Morton and Sallenger, 2003; Masselink and Gehrels, 2014). Au large, la 

bathymétrie du plateau continental influence la formation et la propagation des vagues 

extrêmes, ainsi que l’onde de tempête (Wang and Cheng, 2015). Les zones côtières avec un 
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plateau continental étroit et profond, sont confrontées à des ondes de tempêtes moins 

importantes, mais à des vagues plus extrêmes ; au contraire, celles qui disposent d’un plateau 

continental large avec une faible pente, seront plus impactées par l’onde de tempête, que par 

les vagues extrêmes (Wang and Cheng, 2015). Après leurs formations, les vagues perdent une 

grande partie de leur énergie avant d’arriver à la côte, à cause des processus de friction avec le 

fond marin (Lentz et al., 2013). La morphologie de la plage et du cordon dunaire joue également 

un rôle dans la capacité du système (dune/plage) à résister aux niveaux d’eau extrêmes. Les 

plages larges avec une faible pente, ont la capacité de dissiper plus l’énergie des vagues, 

comparées à celles qui sont étroites, avec une pente aiguë. Les zones côtières qui disposent d’un 

cordon dunaire continu, avec une hauteur et une largeur importantes, ont plus de chance de 

résister aux niveaux d’eau extrêmes, surtout avec la présence d’une couverture végétale, qui va 

limiter les processus d’érosion (Priestas and Fagherazzi, 2010). 

- L’échelle d’impact de Sallenger 

Dans le but d’évaluer la vulnérabilité physique des îles sableuses face aux événements de 

tempêtes, Sallenger (2000) a proposé une échelle composée de 4 niveaux d’impacts (Figures 

I.5 et I.6). Ces derniers sont établis en comparant les données de topographie côtière (DHaut et 

DBas), avec celles des hauteurs d’eau prévue en cas de tempête (RBas et RHaut). Le niveau d’eau 

RBas correspond à la somme de la marée, de l’onde de tempête et du set-up des vagues, tandis 

que Rhaut représente la hauteur maximale atteinte par les eaux marines dans la zone de swash 

(run-up inclu). DHaut représente l’élévation de la première ligne de défense des plages contre les 

tempêtes (il peut s’agir de la berme de plage ou du sommet de la dune). DBas correspond au pied 

de la dune. Quand cette dernière est absente, DBas n’est pas défini. En prenant en considération 

comment RBas et RHaut varient en fonction de DBas et DHaut, les quatre régimes d’impacts sont 

définis comme suite : 

 

Figure I.5 - Les quatre régimes d’érosion de Sallenger (2000) (adaptée à partir de USGS, 2008). 
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Régime de jet-de rive (RHaut < DBas) : Ce régime décrit des niveaux d’eau ne dépassant pas le 

pied de la dune (DBas). Les vagues se contentent de réorganiser les sédiments présents sur la 

zone intertidale (estran). Après la tempête, la plage est réalimentée en sédiments de manière 

naturelle et récupère progressivement sa forme pré-tempête. On peut dire qu’il n’y a pas de 

changement net dans la morphologie de la côte (Figure I.5). 

Régime de collision (DBas < RHaut < Dhaut) : Lorsque la hauteur d’eau est supérieure au pied de 

la dune (DBas), mais ne dépasse jamais son sommet (Dhaut), les vagues se retrouvent en collision 

directe avec la dune et commencent à l’éroder, laissant derrière elles des escarpements de dunes. 

Les modifications morphologiques dans ce régime sont plus durables que celles produites par 

le régime de jet-de-rive (Figure I.5). 

Régime d’overwash (RHaut > DHaut) : L’overwash commence lorsque les vagues arrivent à 

dépasser le sommet de la dune (ou berme), et à déborder vers l’intérieur des terres. Ce 

débordement des eaux marines conduit à la mise en place des dépôts de washover sur une 

distance maximale de 100 m (Figure I.5). 

Régime d’inondation (RBas > DHaut) : Représente l’impact maximal que peut avoir une tempête 

sur les îles sableuses. Dans ce régime, la côte est totalement inondée par les eaux marines avec 

une profondeur d’eau équivalente à la différence entre RHaut et RBas. L’inondation amène aussi 

des quantités importantes de sable vers l’arrière-plage sous forme de washover. Le matériel 

sédimentaire est déplacé à l’intérieur des terres sur des distances plus importantes comparées 

au régime d’overwash (estimée à 1 000 m ; Figure I.5). 

 

Figure I.6 - Photos de zones côtières illustrant les différents régimes d’impact figurant dans le modèle de 

(Sallenger, 2000). A : Érosion de dunes côtières dans le parc de North Beach dans le Grand Haven (Copyright : 

NWS survey). B : impact de l’ouragan Dennis (1999) sur les barres sableuses de Core Banks en Caroline du Nord 

(Copyright : USGS). C : île de Dauphin totalement inondée durant l’ouragan Katrina en 2005 (Copyright : USGS). 

Le modèle de Sallenger (2000) est simpliste, mais utile pour une évaluation rapide de la 

vulnérabilité physique des côtes sableuses face aux événements de tempêtes. Il faut signaler 

que les quatre régimes, qui composent l’échelle de Sallenger (2000), ne sont pas fixes et ne sont 

pas forcément en relation avec l’intensité de la tempête. Il est possible de basculer d’un régime 
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de swash vers un régime d’inondation, sans que cela soit expliqué par une augmentation dans 

l’intensité de la tempête (Sallenger et al., 2006). Plant et Stockdon (2012) ont modifié l'échelle 

de Sallenger (2000) en appliquant une approche statistique pour quantifier les changements qui 

touchent la morphologie des plages et des dunes, en particulier les variations en termes 

d’élévation des dunes, ainsi que la position du cordon dunaire et du trait de côte. Ces auteurs 

suggèrent qu’en plus des quatre paramètres proposés par Sallenger (2000), la largeur initiale de 

la plage et des dunes joue un rôle important dans la réponse physique des îles sableuses face 

aux événements de tempêtes. 

- Impact des tsunamis 

L’impact physique des tsunamis sur les côtes sableuses est similaire à celui des ondes de 

tempête. La submersion marine, l’érosion des sédiments et leurs overwashs à l’intérieur des 

terres, sont tous des processus communs à ces deux événements. L’impact physique des 

tsunamis va dépendre lui aussi des propriétés hydrodynamiques des vagues, et des 

caractéristiques morpho-sédimentaires de la côte (Dawson et al., 1996; Jaffe and Gelfenbuam, 

2007). Cependant, de par leurs grandes longueurs d’onde, les tsunamis ont une capacité de 

pénétration à l’intérieur des terres plus importante en comparaison aux ondes de tempêtes 

(Mastronuzzi et al., 2013). Dans le cas des tsunamis provoqués par un séisme, les vibrations 

sismiques peuvent provoquer une fissuration des dunes et des plages, ce qui favorise l’overwash 

des eaux marines et des sédiments vers l’arrière-pays (Minoura and Nakaya, 1991). Il faut 

signaler aussi que les courants de retour (backwash), souvent chenalisés, peuvent être très 

puissants, et entraîner également des modifications morphologiques importantes de la zone 

côtière. Les tsunamis de grande échelle sont capables de réorganiser complètement la 

morphologie de certains sites côtiers. Andrade (1992) a détecté les effets du tsunami de 1755 

CE sur la morphologie de la côte et des îles sableuses de Ria Formosa au Portugal. L’auteur 

signale une submersion généralisée de la lagune durant cet événement, des ruptures dans la 

barre sableuse avec formation de grands dépôts de washover, ainsi que la réorganisation du 

système de drainage à l’intérieur de la lagune. 

I.3.1.2 Les côtes rocheuses 

Les événements extrêmes marins ont aussi un impact physique sur les côtes rocheuses, qui se 

traduit principalement par la mise en place de dépôts de boulders (Figure I.7). Ces derniers ont 

été observés dans différents types de côtes rocheuses : sommet de falaise (Cox et al., 2019), 

platiers rocheux (Mhammdi et al., 2008) et récifs coralliens (Goto et al., 2010). L’action des 
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vagues extrêmes sur ce type d’environnement conduit au détachement et au transport de blocs 

(de différentes tailles) vers l’intérieur des terres. La disposition de ces derniers reste très 

variable ; sous forme de blocs isolés, ou arrangé en forme d’amas et/ou imbriqué, parallèle à la 

ligne de côte (Scardino et al., 2020). Des exemples de dépôt de boulders ont été recensés dans 

plusieurs zones côtières autour du Monde : Maroc (Mhammdi et al., 2008; Medina et al., 2011), 

France (Regnauld et al., 2010), Japon (Goto et al., 2010) ; Algérie (Maouche et al., 2009), Chili 

(Abad et al., 2020), Écosse (Hall et al., 2010; Scheffers et al., 2010) et Hawaii (Noormets et al., 

2002; Richmond et al., 2011). 

 

Figure I.7 - A : dépôts de boulders arrangés sous forme de rempart dans l’île de Inishmore en Irlande (Photo prise 

par drone par Peter Cox). B : Dépôt de boulders organisés sous forme d’amas sur la côte de Rabat-Skhirate au 

Maroc (Brill et al., 2020). C : Bloc de boulder (780 tonnes) isolé au sommet d’une falaise côtière dans l’île 

d’Inishmore en Irlande (Cox et al., 2019). 

Les dépôts de boulders permettent d’estimer un ensemble de paramètres qui caractérisent les 

vagues responsables de leurs mises en place, en termes de hauteur, période, direction et vitesse 

de propagation (Paris et al., 2010b). La direction de propagation peut être estimé à travers 

l’orientation de l’axe principal des boulders (l’axe le plus long), qui est généralement 

perpendiculaire au courant (Nichols, 2009) ; les boulders imbriqués sont caractérisés par un 
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pendage orienté vers la source du courant (Figure I.8; Nichols, 2009). Goto et al. (2010) ont 

étudié un champ de boulders mis en place par le tsunami de 2004, dans la zone intertidale du 

cap de Pakarang, en Thaïlande. Ils ont trouvé que la majorité des boulders dans ces champs 

avait l’axe long orienté N-S, qui correspond à une direction de propagation des vagues E-O, ce 

qui est compatible avec la direction obtenue par la modélisation (Goto et al., 2010). Des 

équations hydrodynamiques ont été élaborées pour estimer l’énergie nécessaire aux vagues pour 

transporter les boulders, en se basant sur leurs caractéristiques physiques (diamètre, volume, 

poids et distance par rapport à la source). Les premières équations ont été proposées par Nott 

(2003) ; elles permettent de déterminer la hauteur minimale nécessaire aux vagues pour 

déplacer un boulder. 

 

Figure I.8 - A : coupe transversale de dépôt de boulders en forme imbriqué, le sens de pendage des boulders est 

vers la source du courant. B : dessin schématisant une vue aérienne d’un dépôt de boulder. L’axe long est parallèle 

à la direction du courant. Le boulder présente un pendage vers la source du courant (Nichols, 2009 ; Terry et al., 

2013). 

Il existe une grande difficulté pour déterminer l’origine d’un dépôt de boulders, à savoir si cette 

origine est associée à une tempête ou un tsunami, surtout dans des zones côtières confrontées 

aux deux types d’événements (Etienne and Paris, 2010; Switzer and Burston, 2010). Ceci a 

conduit à de mauvaises interprétations pour certains dépôts, et à un grand débat dans la 

littérature, qui est comparable à celui sur les dépôts de washover (Hall et al., 2010). Cela dit, 

quelques caractéristiques générales ont été proposées dans la littérature pour faire la distinction 

entre les deux événements. Morton et al. (2007) signalent que les dépôts de boulders issus des 

tempêtes se présentent généralement sous la forme de rempart et/ou d’amas au plus près de la 

ligne de côte. Ce type d’accumulation de boulders a été rapporté par Hall et al. (2008) et 

Hansom et al. (2008) sur le sommet de quelques falaises situées sur les îles nord britanniques. 

Les événements de tsunamis ont tendance à produire des champs plus larges de boulders et une 

dominance de blocs isolés ; la distance de transport des boulders, par rapport à la ligne de côte, 
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est plus importante (Watt et al., 2012). Nott (2003) considère qu’il est possible de faire la 

différence entre les deux types de dépôts grâce aux équations hydrodynamiques ; d’autres 

chercheurs pensent que cette approche n’est pas aussi simple (Switzer and Burston, 2010). 

En ce qui concerne la datation des dépôts de boulder, deux approches sont proposées dans la 

littérature pour dater les dépôts de boulder. La première concerne les dépôts relativement 

récents, et consiste à analyser un ensemble de photos, images aériennes et images satellitaires 

à haute résolution, prises à des dates différentes sur une même zone côtière (Goto et al., 2011). 

Ceci permet de suivre le déplacement des boulders déjà existants, et d’identifier la mise en place 

de nouveaux blocs. Concernant les dépôts anciens, il est nécessaire d’utiliser des méthodes de 

datation classiques. Les mesures 14C réalisées sur des organismes attachés aux boulders peuvent 

indiquer leurs âges, en supposant que ces organismes sont morts au moment du détachement 

du bloc (Hall et al., 2006; Costa et al., 2011). Les boulders contenant des coraux peuvent être 

datés par résonance de spin électronique  (Scheffers and Kinis, 2014). D’autres études utilisent 

le taux de couverture des boulders par les lichens pour estimer l’âge de mise en place 

(Matthews, 2012). Sur les îles Shetland au nord de l'Écosse, Hall et al. (2008) ont estimé que 

70 ans est le temps minimum nécessaire au lichen noir Verrucaria maura pour coloniser plus 

de 50 % de la surface du boulder. 

I.3.2 Impacts économiques, environnementaux et sociaux 

Dans leur état naturel, les zones côtières sont relativement résilientes face aux événements 

extrêmes marins. Elles peuvent subir des modifications morphologiques, mais sont capables de 

retrouver progressivement leurs états naturels. L’impact anthropique sur le paysage côtier peut 

diminuer fortement la résilience de cet environnement vis-à-vis des ondes de tempêtes et des 

tsunamis. On peut citer, par exemple, le cas des dunes côtières, qui représentent un moyen de 

défense naturelle contre les évènements de submersions, et qui sont souvent réduites ou 

supprimées pour augmenter la largeur des plages, ou pour fournir une vue sur la mer aux 

résidences touristiques (Nordstrom, 1994). 

L’impact économique, sociétal et environnemental des tempêtes peut être très important et 

provoqué par différents facteurs (Figure I.9) : 

i/ Vents violents : Les vents associés à un ouragan de catégorie 5 dépassent les 250 km/h. En 

zone rurale, ces vitesses sont capables de raser des troncs d’arbres et détruire entièrement les 

cultures. En ville, ces vitesses de vent sont capables d’endommager les toits des maisons, 

renverser complètement des voitures. Les débris en mouvement ou en suspension dans l’air 
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peuvent couper les lignes de courant électrique, et briser les fenêtres et les portes des maisons, 

et ainsi permettre au vent et à la pluie de pénétrer à l’intérieur des habitats. 

ii/ Fortes pluies : les zones affectées par les tempêtes connaissent de fortes pluviométries avant, 

pendant et après le passage de la tempête. La durée des précipitations est très variable ; elle peut 

durer quelques heures, comme persister pendant plusieurs jours. Lorsque le volume d’eau que 

reçoivent ces zones dépasse la capacité des systèmes de drainage naturel et artificiel, on peut 

observer des inondations, des coulées de boues et des glissements de terrain. 

iii/ Ondes de tempête : L’ouragan provoque une onde de tempête capable de submerger la 

zone côtière. Si l’espace est fortement urbanisé, des pertes économiques et humaines 

importantes peuvent être provoquées. 

 

Figure I.9 - A : un morceau de contreplaqué a traversé un palmier au cours de l’ouragan d’Andrew (1992), 

(Copyright : NOAA). B : vagues de tempête affectant Port William (Copyright : David Baird). C : vue aérienne 

des inondations qui ont touché la ville de la Nouvelle Orléans au cours de l’ouragan Katrina en 2004 (Photographie 

de Kyle Niemi). 

Les dégâts engendrés par les tsunamis sont liés à : l’impact des vagues, l’inondation, l’impact 

des débris flottants (arbres, voitures, bateaux…), l’érosion et la force des courants (Glossaire 

de Tsunami, 2019). L’impact des vagues, suivi par la force des courants, sont capables d’éroder 

les fondations des bâtiments et d'entraîner leurs effondrements. Les objets transportés à la 

surface de l’eau par le tsunami, deviennent à leur tour des objets dangereux capables de percuter 
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tout ce qui se trouve sur leurs chemins. Les courants de retours (backwash) entrainent à leur 

tour différents objets vers la mer. 

I.3.2.1 Impacts sur l’économie 

Un pays impacté par une tempête ou un tsunami déclare souvent des dégâts économiques très 

importants, qui peuvent atteindre des milliards de dollars US. D’importants financements sont 

nécessaires, pour la prise en charge des blessés et des personnes qui ont perdu leurs lieux 

d’habitation. Une grande partie de ces dépenses couvrent les travaux de nettoyage et de 

reconstruction des infrastructures endommagées. L’état se voit aussi dans l’obligation de 

soutenir financièrement les entreprises qui trouvent des difficultés à reprendre leurs activités à 

cause de la destruction des locaux, des stocks, du réseau de transport, de pertes de personnel. 

Certains états pauvres se retrouvent endettés pour couvrir ces dépenses. Les aides humanitaires 

arrivent à amortir un peu ces dépenses, mais cela reste insuffisant. 

Au cours de la période 1998-2017, les ouragans qui ont touché les îles Caraïbes et les États 

Unis d’Amérique ont causé les plus grandes pertes économiques de toutes les catastrophes liées 

au Climat. En 2017, trois ouragans ont infligé des dégâts économiques estimés à 245,5 milliards 

de dollars US (Wallemacq, 2018). Les tsunamis sont des événements rares comparés aux 

tempêtes, mais qui peuvent être catastrophique pour l’économie d’un pays. Le gouvernement 

japonais a estimé les dégâts du tsunami de 2011 à environ 210 milliards de dollars US (EM-

DAT Public). L’accident de la centrale nucléaire de Fukushima Daichii a aggravé les pertes 

économiques de ce pays. 

I.3.2.2 Impact sur la société 

L’impact social se manifeste, tout d’abord, à travers le nombre de décès (ou disparus) et blessés 

durant un événement de tempête ou de tsunami. Les familles de ces personnes se retrouvent 

dans des situations difficiles financièrement et psychologiquement. Les dégâts matériels subis 

par les villes et villages entraînent des pertes d’emplois, ce qui diminue les ressources 

financières des familles, ainsi que leurs accès aux besoins de base (nourriture, soins et 

éducation). Le seul moyen de subsistance pour ces familles est basé sur les aides fournies par 

les pouvoirs publics et par les aides humanitaires. Le choc psychologique provoqué par la perte 

des personnes proches accompagne les familles durant plusieurs années. Le tsunami de 2004 a 

impacté 18 pays autour de l’océan Indien, causant la mort de plus de 250 000 personnes en une 

seule journée (Ramalanjaona, 2011). En outre, environ 1,2 million de personnes se sont 
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retrouvées sans abri. Un an après le tsunami, beaucoup étaient encore logées dans des logements 

temporaires (ADPC, 2005). 

I.3.2.3 Impact sur l’environnement 

L’impact environnemental des tempêtes ou tsunamis n’est signalé que plusieurs jours après 

l’événement, ou passe même inaperçu pour la population (Figure I.10). Les écosystèmes 

naturels terrestres subissent un premier impact direct lié aux vagues et aux courants marins. En 

2004, les autorités indonésiennes ont déclaré que certaines localités avaient perdu 90 % des 

mangroves et des forêts côtières à cause du tsunami ; Elles ont déclaré aussi qu’environ 30 % 

des récifs coralliens, 25 à 35 % des zones humides et 50 % des plages sableuses situées sur la 

côte ouest avaient été endommagées (https://www.deepseanews.com/2011/03/from-the-

editors-desk-the-environmental-impacts-of-tsunamis/). 

Le deuxième impact est celui de la pollution liée à l’activité industriel. Les inondations peuvent 

libérer des polluants associés à ces activités dans l’environnement. Ces polluants contaminent 

les sources d’approvisionnement en eau (rivières et nappe phréatique) et en nourriture (forêt et 

terrains agricoles), et peuvent conduire ainsi à des problèmes de santé pour la population. Aux 

États-Unis d’Amérique, des réservoirs de carburant situés sur la côte du Texas ont été 

endommagés par l’ouragan Harvey en 2017. Les fortes pluviométries ont induit un déversement 

de 548 868 litres de carburant et polluants toxiques dans l’environnement 

(https://www.denverpost.com/2017/09/09/oil-gas-tank-failures-hurricane-harvey-pollution/). 

Dans un accident similaire en 2019, les Bahamas ont déclaré le déversement de 5 millions de 

gallons de pétrole dans l’environnement au cours de l'ouragan Doriane 

(https://weather.com/news/news/2019-10-09-oil-spill-bahamas-equinor-dorian). L’accident le 

plus dévastateur a été celui de la centrale nucléaire de Fukushima Daichi au Japon. En 2011, 

des inondations provoquées par les vagues de tsunami ont arrêté le système de refroidissement 

de la centrale, conduisant à la fusion des cœurs des réacteurs 1, 2 et 3, ainsi que la surchauffe 

du réacteur 4. Cet accident a provoqué la libération de volumes importants de rejets radioactifs 

dans l’environnement. Le gouvernement japonais a classifié l’accident de Fukushima comme 

un accident majeur, de niveau 7, équivalent à la catastrophe de Tchernobyl en 1986 (Champion, 

2015). 

Les rejets des produits chimiques ne concernent pas seulement les installations industrielles ; 

les voitures, les bateaux et tout ce qui est moyen de transport, peuvent libérer dans 

l’environnement des produits chimiques, tels que l’essence, le propane, l’antigel, etc. Les 

https://www.deepseanews.com/2011/03/from-the-editors-desk-the-environmental-impacts-of-tsunamis/
https://www.deepseanews.com/2011/03/from-the-editors-desk-the-environmental-impacts-of-tsunamis/
https://www.denverpost.com/2017/09/09/oil-gas-tank-failures-hurricane-harvey-pollution/
https://weather.com/news/news/2019-10-09-oil-spill-bahamas-equinor-dorian
https://fr.wikipedia.org/wiki/Fusion_du_c%C5%93ur_d%27un_r%C3%A9acteur_nucl%C3%A9aire
https://fr.wikipedia.org/wiki/R%C3%A9acteur_nucl%C3%A9aire
https://fr.wikipedia.org/wiki/Catastrophe_nucl%C3%A9aire_de_Tchernobyl
https://fr.wikipedia.org/wiki/1986
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courants marins associés à ces événements peuvent provoquer une remise en suspension de 

sédiments déjà pollués sur les côtes, des déplacements de micro- et macrodéchets flottants ou 

présents sur le fond (dont des munitions) (Nakada et al., 2018). 

 

Figure I.10 - A : des réservoirs de stockage submergés par la tempête Harvey (2017), et appartement à la raffinerie 

d'Exxon Mobil à Baytown, Texas (Photo prise par Tom Fox du journal “The Dallas Morning News”). B : images 

satellitaires montrant la décharge d’eau de crue polluée à la mer au cours de l'ouragan Florence (2018) (Image de 

Joshua Stevens, utilisant des données Landsat de l'U.S. Geological Survey, provenant du site web de la NASA). 

C : bâtiments endommagés de la centrale nucléaire de Fukushima Daiichi, dans le nord-est de la préfecture de 

Fukushima, au Japon (Copyright : Tokyo Electric Power Co.-Kyodo News/AP). 

I.4 IMPORTANCE DES ARCHIVES HISTORIQUES ET GEOLOGIQUES POUR LA RECONSTITUTION 

DES SUBMERSIONS MARINES DU PASSE 

La faible fréquence des ondes de tempête et des tsunamis à l’échelle d’une vie humaine, rend 

difficile l’évaluation correcte du risque lié à ces aléas côtiers, surtout pour les événements de 

tsunamis, qui peuvent avoir des périodes de retour de plusieurs centaines d’années. Les registres 

(ou catalogues) de tempêtes ou de tsunamis, quand ils sont présents et qu’ils couvrent une 

période suffisamment longue, permettent d’investiguer les gammes d’intensité des événements 

et de définir leurs périodes de retour (Dominey-Howes, 2002). Ces registres s’ils sont complets, 
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peuvent aider les décideurs dans l’aménagement des zones côtières, le développement de codes 

et de normes de construction, l’élaboration et le déploiement de systèmes d'alerte précoce et 

être utilisés dans la sensibilisation du grand public par la vulgarisation et l'éducation. Ces 

catalogues sont construits sur la base d’informations collectées à partir d’archives historiques 

et géologiques. 

I.4.1 Archives historiques 

Les archives historiques peuvent prendre différentes formes, incluant les mythes, les annales, 

les chroniques, les journaux, les lettres, les épistolaires, les récits de voyageurs, l'historiographie 

ancienne, l’histoire locale, les archives institutionnelles et administratives, la cartographie 

historique, les sources iconographiques (peintures, dessins, gravures en relief et autres 

représentations artistiques), les photographies, les films, les sources ethnographiques et 

anthropologiques (Figure I.11 ; Hay, 2005; Guidoboni and Ebel, 2009). Les informations 

collectées grâce à ces archives peuvent indiquer la localisation des événements extrêmes, leurs 

intensités, la hauteur des vagues produites, le nombre total des morts et blessés, ainsi qu’une 

description des dommages observés. La collecte de ces données est un travail laborieux qui 

donne des résultats intéressants lorsqu’il est mené par des équipes multidisciplinaires (Hay, 

2005).  La fiabilité de ces sources d’informations est un aspect auquel les chercheurs doivent 

faire attention, car il est possible que certains événements soient exagérés, voir inventés pour 

des raisons politiques ou religieuses (Scheffers, 2015). Afin d'évaluer la qualité d'un document, 

Scott (1991) recommande d’évaluer son authenticité, sa crédibilité, sa représentativité et son 

sens. Concernant l'authenticité, Scott (1991) se réfère à la question de savoir si des sources 

incontestables ont été utilisées et si les preuves peuvent être considérées comme authentiques. 

Il est important de soulever des questions sur la crédibilité d'un document source pour aider à 

déterminer si les preuves fournies ont été déformées de quelque manière que ce soit et si elles 

sont exemptes d'erreurs (Scott, 1991). Tout en tirant des conclusions à partir des documents 

sources, il est également important de se demander si les preuves représentent le sujet de 

l'enquête. Enfin, les éléments de preuve doivent être "clairs et complets" par rapport à leur 

signification (Scott, 1991). 

Les zones côtières de certains pays sont très riches en documentation sur les événements 

extrêmes marins. Les registres chinois, composés de documents officiels et de gazettes locales, 

fournissent une documentation exceptionnelle sur l’activité des typhons au cours du dernier 

millénaire (Chaumillon et al., 2017). Le travail de Lee et Hsu (1989) a permis d’inventorier 571 

événements de typhons durant la période 957-1909 CE. On peut citer également le travail de 
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Lau et al. (2010), qui a permis de construire une base de données sur les événements de tsunamis 

qui ont touché la côte sud de la Chine durant la période 1076-2009 CE. Le Japon dispose 

également d’une longue documentation sur les inondations en relation avec les tsunamis et les 

tempêtes. Tsuchiya et Kawata (1988) ont étudié les ondes de tempêtes qui ont touché la zone 

d’Osaka, à travers des archives historiques couvrant les dernières 1 200 années. Leurs analyses 

ont permis d’identifier 53 ondes de tempête durant cette période, avec un temps de retour de 

150 ans pour les événements majeurs. 

 

Figure I.11 - Quelques sources historiques contenant des informations sur les événements extrêmes marins A : des 

piétons aux États-Unis marchant dans une rue inondée après l’ouragan Galveston en 1900 (copyright : bibliothèque 

Rosenberg). B : observations du niveau de la mer à Cadix, 1900, archives de l'Instituto Geográfico Nacional de 

Madrid (Bradshaw et al., 2015). C : extrait d’un document historique Japonais décrivant les dommages causés par 

un tsunami (Makino (1968) in Goto et al., 2010). 



47 

 

I.4.2 Archives géologiques 

L’approche géologique contribue à l’extension des registres d’événement extrêmes au-delà de 

la période historique. Elle permet également de confirmer (ou infirmer) l’existence de certains 

événements déjà présents dans les archives historiques textuelles. Des études pionnières ont 

utilisé les dépôts sédimentaires de submersion marine pour reconstituer les tempêtes extrêmes 

du passé en zone littorale. L'étude des tempêtes historiques et préhistoriques, dont l’approche 

est nommée « Paleotempestology » par Liu et Fearn (2000), s'est consacrée à l'étude des 

cyclones tropicaux en Australie tropicale (Chappell et al., 1983; Chivas et al., 1986; Hayne and 

Chappell, 2001; Nott, 2004) et le sud et l'est des États-Unis (Liu and Fearn, 1993a, 2000; Collins 

et al., 1999; Donnelly et al., 2001, 2004; Donnelly and Woodruff, 2007; Scileppi and Donnelly, 

2007). Cette branche scientifique relativement nouvelle était principalement appliquée aux 

événements de la zone intertropicale. D’autres travaux ont été menés depuis, aux latitudes 

moyennes et élevées. En région méditerranéenne par exemple, Sabatier et al. (2008) et Dezileau 

et al. (2011) ont identifié, grâce à des archives sédimentaires prélevées dans les lagunes du golfe 

d’Aigues-Mortes en France, trois événements de tempête majeure au cours des 300 dernières 

années, datés à 1742, 1839 et 1892 CE. Il apparaît que ces trois dépôts de submersion sont des 

événements beaucoup plus puissants que la tempête de 1982 CE, évènement qui représentait 

jusqu’à cette découverte, la référence la plus récente en terme d’extrême dans cette région. 

D’autres travaux ont été menés sur d’autres façades océaniques aux latitudes moyennes et 

élevées (Woodruff et al., 2009; Sorrel et al., 2012; Chaumillon et al., 2017). Goslin et 

Clemmensen (2017) ont présenté une synthèse des structures sédimentaires laissées par les 

ondes de tempêtes dans les côtes meubles régressives et transgressives, à savoir les 

escarpements de tempête (storm scarps), les crêtes de plages (beach ridges) et les dépôts de 

washovers (Figure I.12). Ces auteurs décrivent dans ce travail, les caractéristiques de chaque 

structure sédimentaire, comment la caractériser et l’identifier, et pointent aussi les limites de 

l’utilisation de l’approche paléotempestologique.  

Concernant cette fois-ci la reconstitution des paléotsunamis, un des plus beaux exemples 

présentant un intérêt pour ce type d’approche géologique, nous vient de la région de Sumatra-

Andaman. Cette région avait été considérée comme zone à faible risque de tsunami en se basant 

sur des données instrumentales récentes (Berninghausen, 1966; Jankaew et al., 2008). 

Cependant, à la suite du tsunami de 2004, de nombreux chercheurs (Satake and Atwater, 2007; 

Monecke et al., 2008) ont commencé à rapporter des preuves géologiques d’autres événements 
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de tsunamis dans la région, ce qui a entraîné une réévaluation du risque liée à ces événements 

dans cette zone.  

Pour répondre aux objectifs de notre travail, nous avons choisi d’étudier les archives 

géologiques présentes  dans des environnements côtiers topographiquement bas, plus ou moins 

protégés, tels que les estuaires et les marais côtiers (2,3 et 4 dans la Figure I.12), à la recherche 

de dépôts de washover (C dans Figure I.12). Ce qui reste de ce chapitre, sera donc une synthèse 

des méthodes (ou proxys) géologiques utilisées dans l’identification des dépôts de washover 

dans les environnements côtiers de faible énergie. 

 

Figure I.12 - Illustration schématique des systèmes de barrières côtières transgressives et régressives. Les traces 

d’impacts physiques des tempêtes sont : A- les crêtes des plages, B- les escarpements des tempêtes, C- les dépôts 

de washover. Les sous-environnements des barres côtières : 1- succession de crêtes de plages, 2- marais salants 

lagunaires, 3- lac côtier saumâtre, 4- lac côtier d’eau douce, 5- chenal principal de marée et les caractéristiques 

sédimentaires des deltas du flot et du jusant, 6- bermes de plages, 7- barres de swash, 8- avant-plage, 9-socle 

(Goslin and Clemmensen, 2017). 

I.4.3 Proxys d’identification des dépôts de haute énergie marines 

Les environnements côtiers protégés, de type lagunes, marais salants et lacs côtiers, sont des 

environnements idéaux pour la recherche de dépôts de submersions marines. Ces 

environnements disposent en effet d’un espace de sédimentation (accomodation space), qui leur 

permet d’accueillir les dépôts de washover, et de les préserver durant plusieurs milliers 

d’années. Grâce à des carottages ou tranchés, il est possible d’explorer la stratigraphie de ces 

environnements à la recherche de ces dépôts (Figure I.13). Les études multidisciplinaires 

effectuées sur les dépôts récents de washover ont permis d’établir une liste de critères 
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sédimentologiques, géochimiques et micropaléontologiques, pour identifier ces dépôts à 

l’échelle géologique. 

I.4.3.1 Sédimentologie 

Comme il a été mentionné précédemment, les environnements côtiers protégés, de type 

estuaires, lagunes et lacs côtiers, sont caractérisés par une sédimentation principalement fine, 

ce qui permet aux sédiments sableux déposés durant la submersion marine de créer une 

anomalie granulométrique dans la stratigraphie locale (Figure I.13). Ce changement brusque de 

granulométrie est un premier critère d’identification, qui est simple à observer à l’œil nu (Figure 

I.13; Morton et al., 2007). De manière générale, ces dépôts peuvent se présenter sous la forme 

d’un seul banc sableux (single beds ; Figure I.14), ou se composer de plusieurs bancs 

superposés (multiple bed ; Figure I.14), qui illustrent plusieurs phases sédimentaires d’un même 

événement de submersion. Lors de leurs investigations des dépôts de tsunami mis en place 

durant le second glissement de Storegga en Écosse, Shi et al. (1991) ont remarqué que ces 

dépôts étaient composés de plusieurs couches sableuses à granoclassement normal. Selon ces 

auteurs, le glissement de terrain avait provoqué plusieurs vagues de submersion, ce qui y a 

entraîné la formation de ce type de dépôt multibancs. Le granoclassement des dépôts de 

washover est souvent normal, car il reflète une diminution progressive de l’énergie des vagues 

durant la submersion (Morton et al., 2007). Un granoclassement inverse peut être observé 

également, mais reste très rare (Morton et al., 2007). Par exemple, des dépôts sédimentaires 

appartenant au tsunami de 2004 ont été rapportés avec un granoclassement inverse : en 

Thaïlande au nord du cap Pakarang, Phang-nga (Higman et al., 2006), et dans le parc national 

de Lamson, Ranong (Choowong et al., 2008). 
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Figure I.13 - Photo d’une bande littorale située près de Rhodanthe, Caroline du Nord après l’ouragan Isabelle en 

septembre 2003. Avant la tempête (à gauche), le sable de plage occupe l’espace entre l’océan et la route. Après la 

tempête (à droite) le sable a été transporté par les vagues à l’intérieur des terres pour atteindre les lacs. Illustration 

réalisée par Stephanie Freese. Photographie fournie par l’USGS. 

Il est également possible de retrouver dans les dépôts de submersion des structures 

sédimentaires de types rip-up clastes et mud-draps (Dawson, 1994; Moore et al., 1994; Goff et 

al., 2001). Les rip-up clasts sont généralement positionnées à la base du dépôt ; ce sont des 

agglomérations de particules fines qui ont été arrachées d’un substratum constitué de matériel 

fin par la force des courants marins lors de la submersion (Morton et al., 2007). Morton et al. 

(2007) et Jaffe et al. (2008) ont montré que les dépôts de cyclone ne présentent pas de rip-up 

clasts à cause de la turbulence et de l'agitation vigoureuse et prolongée des vagues de tempête, 

qui désagrège et disperse les clasts. Cependant, Phantuwongraj et al. (2013) ont documenté la 

présence de ces structures à la base d’un dépôt de tempête dans le Laem Talumphuk en 

Thailande. La base du dépôt peut contenir aussi des graviers et des coquilles imbriqués qui 

indiquent le sens des courants lors de la mise en place du dépôt (Goff et al., 2001). Les mud-

draps sont des couches de sédiments fins, riches en matière organique, qui chapotent les dépôts 

de submersion (Scheffers, 2015). Lorsque les vagues marines atteignent leurs distances 

maximales de pénétration, et que leurs vitesses sont nulles, les conditions hydrodynamiques 
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sont idéales pour la sédimentation de ces couches fines (Dawson and Shi, 2000; Scheffers, 

2015). 

 

Figure I.14 - Comparaison entre dépôts de tsunami avec une seule couche (Single Bed) et avec plusieurs couches 

(multiple beds). A : couche de sable déposée par le tsunami de Grands Banks (1929) dans une tourbière localisée 

dans la baie de Taylors (Newfoundland, Canada), B : séquence sédimentaire déposée par le tsunami de 2004 dans 

la zone côtière de Banda Aceh (Indonésie) ; la séquence est composée de cinq couches sableuses avec un 

granoclassement normal (Dawson and Shi, 2000; Wassmer et al., 2010). 

Dans les zones estuariennes et lagunaires, les événements de crues peuvent laisser une signature 

sédimentaire similaire aux dépôts de tempêtes ou de tsunamis. Ceci peut conduire à des 

situations de mauvaise interprétation de certains dépôts. Toutefois, il est possible de discriminer 

les sédiments provenant du bassin-versant par rapport à ceux provenant du domaine marin en 

réalisant une étude de l’origine du matériel sédimentaire. Ceci est possible grâce à des études 

géochimiques ou minéralogiques des sédiments de surface du bassin-versant et de la zone 

littorale. L’analyse des minéraux lourds a permis à El Talibi (2016) de confirmer la source 

marine d’un dépôt de tsunami retrouvé dans l’estuaire de Tahaddart, au Maroc. Les dépôts de 

tsunami avaient des concentrations en minéraux lourds similaires à celles des sédiments de 

surface présents sur le cordon dunaire, riches en pyroxène, andalousite, staurolite et zircon (El 

Talibi, 2016). 

Sur un transect crosshore, l’épaisseur des dépôts de tempêtes ou de tsunamis diminue 

généralement en s’éloignant de la ligne de côte. La distance de pénétration du sédiment à 

l’intérieur des terres va dépendre de l’intensité des vagues, de la topographie locale (pente) et 

la rugosité du sol (Sato et al., 1995). La limite de pénétration des dépôts de washover à 

l’intérieur des terres a été un des critères pour différencier, dans une même séquence 
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stratigraphique, entre les dépôts de tempête et les dépôts de tsunami. Avec les mêmes hauteurs 

de vagues, les dépôts de tsunami arrivent à pénétrer plus à l’intérieur des terres en comparaison 

aux dépôts de tempête à cause de leurs grandes longueurs d’onde (Costa and Andrade, 2020). 

La continuité du dépôt est aussi un facteur qui n’est pas toujours présent. Les dépôts peuvent 

être discontinus à cause des variations topographiques et des processus post-dépôt 

(principalement l’érosion) (Spiske et al., 2019). 

- Les processus post-dépôts 

Spiske et al. (2019) ont synthétisé un ensemble de processus post-dépôts d’origine naturelle et 

anthropique, qui affectent les dépôts de tsunami. Ces processus peuvent s’appliquer également 

aux dépôts de tempêtes. Ces auteurs présentent trois processus post-dépôts d’origine naturelle, 

qui peuvent intervenir en même temps ou de manière individuelle : l’érosion, la compaction et 

la bioturbation. (i) L’érosion, sous ces différentes formes (éolienne, fluviale ou par les vagues), 

peut diminuer l’épaisseur du dépôt ou le faire disparaître complètement (Spiske et al., 2013). 

Les dépôts épais ont plus de chance de résister à l’érosion (Spiske et al., 2013). Dans le cas des 

dépôts de tsunamis, les processus d’érosion peuvent être amplifiés (ou atténués) par des 

phénomènes de soulèvement (ou affaissement) associée à l’activité tectonique. L’affaissement 

assure un enfouissement rapide des sédiments, et fournit ainsi des espaces de sédimentation 

supplémentaire (accommodation space), tandis qu’un soulèvement des dépôts pourrait exposer 

ces derniers à l’érosion (Spiske et al., 2019). (ii) La compaction est le résultat de la charge des 

sédiments sus-jacents au dépôt de submersion marine. Ce processus naturel entraine une 

réduction de l’épaisseur réelle du dépôt, ainsi qu’une modification (ou disparition) de certaines 

structures sédimentaires, telles que les laminations observées entre les différents bancs. (iii) La 

bioturbation est causée par l’activité des organismes vivants (végétaux ou animaux) dans le 

sédiment, en le mélangeant. Nichol et Kench (2008) ont observé une bioturbation dans des 

sédiments déposés par le tsunami de 2004 dans les îles Maldives. où ils ont noté que des crabes 

et des insectes, ont mélangé les dépôts de tsunamis avec d’autres sédiments environnants 

(Nichol and Kench, 2008).  

Les dépôts de submersion marine, située dans des zones côtières urbanisées, sont confrontés à 

des processus post-dépôts d’origine anthropique. Environ 30 % des sédiments mis en place par 

le tsunami de 2004 dans la baie de Patong, ont été prélevés par la population locale pour 

remettre les sols en état de culture (Szczuciński, 2012). Au Pérou, les habitants des régions 

affectées par le tsunami de Pisco-paracas (2007), ont utilisé le sable déposé par les vagues pour 
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fabriquer du ciment afin de reconstruire les bâtiments endommagés par l’événement (Spiske et 

al., 2013). 

I.4.3.2 Géochimie 

La première utilisation de la géochimie dans l’étude des dépôts de submersions marines 

remonte aux travaux de Minoura et Nakaya (1991). Ces derniers ont combiné ce proxy avec la 

sédimentologie pour analyser des séquences sédimentaires lagunaires prélevées dans la 

péninsule de Tsugaru (préfecture d’Aomori, Japon), afin d’identifier des dépôts de tsunami 

historiques. La chimie des eaux interstitielles des sédiments a montré que les dépôts de tsunamis 

étaient plus riches en ions de sel (Na+,K+,Cl−,Ca2+ et Mg2+) et en carbonates, comparés aux 

dépôts lagunaires autochtones (Minoura and Nakaya, 1991). Avant le tsunami de 2004, la 

géochimie n’était pas une approche utilisée dans l’analyse des dépôts de submersions marines. 

Ceci s’explique par le manque d’expertise en géochimie des spécialistes qui travaillaient sur le 

sujet à cette époque, et qui étaient en grande majorité des sédimentologues ; ou bien que ces 

derniers pensaient que la géochimie n’était pas nécessaire pour démontrer la source marine de 

ces sédiments, et que cela pouvait être vérifié par l'analyse des microfossiles (Chagué, 2020). 

Après le tsunami de 2004, de nouvelles disciplines ont commencé à s’intéresser aux dépôts de 

tsunami, notamment la géochimie. Les deux synthèses bibliographiques de Chagué-Goff (2010) 

et Chagué-Goff et al. (2011) sont venues montrer à la communauté scientifique ce que la 

géochimie peut apporter à cette thématique de recherche. D’autres travaux, notamment ceux de 

Sabatier et al. (2010, 2012), vont montrer que cette approche est également applicable aux 

dépôts de tempête. 

Le tsunami de 2004 va permettre aux géochimistes de tester leur méthodologie sur des dépôts 

récents. Ces premiers travaux étaient orientés vers l’étude de la chimie des eaux interstitielles 

des dépôts, afin d’évaluer l’impact environnemental des tsunamis sur l’espace côtier. En effet, 

lors d’une submersion, l’eau de mer, qui est enrichie naturellement en ions de sel (Cl-, Ca2+, 

Mg2+,…), va entraîner une salinisation des terres agricoles, et des ressources d’eau potable 

(Szczuciński et al., 2005, 2007). Au niveau des zones côtières urbanisées, les vagues extrêmes 

sont capables de transporter des sédiments marins riches en contaminants. Sujatha et al. (2008) 

ont analysé la géochimie des sédiments collectés trois semaines après le tsunami de 2004 dans 

le district de Nagapattinam en Inde. Les résultats ont montré que ces dépôts étaient plus riches 

en polluants (éléments traces métalliques, phosphates, nitrates…), comparés à des sédiments 

collectés sur le même site durant des études antérieures. Cette approche environnementale n’est 
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appliquée que sur des dépôts récents de submersion marine car le temps de résidence des ions 

de sel et des polluants dans le sédiment est relativement court.  

Grâce à la géochimie, il est possible d’identifier les dépôts de submersion à travers leurs 

compositions minéralogiques. Toutefois, l’utilisation de ce proxy nécessite avant tout une 

cartographie géochimique des sources de sédiments (marin et continental) arrivant à la zone 

prospectée (estuaire, lac côtier, lagune) car très dépendante de la géologie régionale (Dezileau 

et al., 2011; Sabatier et al., 2012). Ce traçage des sources facilitera l’analyse géochimique des 

séquences sédimentaires, afin de pouvoir démontrer l’origine marine des dépôts de tempête et 

de tsunami lorsqu’ils sont présents. Le calcium (Ca), strontium (Sr) et magnésium (Mg) sont 

des indicateurs de présence de carbonates dans le sédiment (bivalves, gastéropodes, 

foraminifères, diatomées et ostracodes…) (Croudace and Rothwell, 2015). Le titane (Ti), 

zirconium (Zr) et fer (Fe), sont associés aux minéraux lourds (Chagué-Goff, 2010; Chagué-

Goff et al., 2011); le silicium (Si) est utilisé comme indicateur de silicates tels que le quartz 

(Cuven et al., 2013; Yu et al., 2016). Dans l’estuaire de Boco do Rio au Portugal, Font et al. 

(2013) ont observé des concentrations importantes en Ca et Sr dans un dépôt de tsunami 

appartenant à l’événement de 1755 CE (Site PO-4 ; Fig. 2p), qui indiquent sa richesse en 

carbonates détritiques et biogéniques. Ces auteurs estiment que ce dépôt est composé d’un 

mélange d’argiles estuariennes remobilisées et de sédiments dunaires. Le zirconium a été utilisé 

par Dezileau et al. (2011) et Sabatier et al. (2012) comme traceur géochimique de la source 

marine dans les lagunes palavasiennes (France). Ce même élément a été utilisé par Degeai et 

al. (2015), comme traceur de la source terrigène ou du bassin-versant dans la lagune du Bagnas 

(située 30 km au sud des étangs palavasiens). Cette différence de traçage de source à partir du 

zirconium est liée à la géologie régionale différente entre les deux sites d’étude. Dans le cas des 

étangs palavasiens, le bassin-versant est principalement carbonaté d’âge jurassique et le 

zirconium est principalement présent dans les sables marins dont l’origine initiale est associée 

aux apports du Rhône et du Vidourle. Dans la lagune du Bagnas, le bassin-versant est plus vaste 

et couvre des terrains géologiques de l’ère primaire, riches en roches plutoniques et 

métamorphiques. Dans ce cas, l’origine du zirconium provient de l’érosion de ces roches 

anciennes et arrive à l’étang du Bagnas via un transfert par le fleuve Hérault. Le zirconium peut 

donc être utilisé comme un traceur de la source marine ou de la source terrigène en fonction de 

la nature des roches du bassin-versant et des sédiments de la zone littorale. Ces travaux montrent 

très clairement qu’il faut faire très attention à l’utilisation de ces proxys géochimiques, et qu’ils 

ne peuvent pas être utilisés sans une connaissance de la géologie régionale et sans avoir 
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préalablement fait une étude sur le traçage des sources sur les sédiments de surface depuis le 

haut bassin-versant jusqu’à la zone littorale. 

Les processus post-dépôts peuvent altérer la signature géochimique initiale d’un dépôt de 

tempête ou de tsunami. Depuis le travail de Minoura et al. (1994), la chimie des eaux 

interstitielles des sédiments a été peu utilisée sur des paléo-dépôts de submersions marines  

(Chagué, 2020). La préservation de ces éléments dans le dépôt est conditionnée par la nature 

du sédiment, les processus de drainage (latéral et vertical) et les conditions climatiques locales 

(Chagué-Goff et al., 2017). Le sel contenu dans le sédiment est rapidement dilué à cause des 

précipitations et des mouvements des eaux de surface et/ou souterraines. Sur la côte 

indonésienne de la mer d’Adaman, Szczuciński et al. (2007) ont réalisé un suivi annuel de la 

salinité des sédiments sableux déposés par le tsunami de 2004. La teneur en sel dans ces dépôts 

avait diminué considérablement après la première saison pluviale, pour revenir, après quelques 

années, à son niveau initial (prétsunami) (Szczuciński et al., 2007). Les sédiments fins et riches 

en matière organique (M.O) conservent plus longtemps les ions de sel. Ces derniers peuvent 

interagir avec la M.O et prendre une forme organique, capable de se préserver sur des centaines, 

voire des milliers d'années (Biester et al., 2004; Shinozaki et al., 2016). Sur des séquences 

sédimentaires prélevées dans la tourbière de Petit Bog au Canada, Chagué-Goff et Fyfe (1996) 

ont détecté des niveaux riches en éléments halogènes (Cl, I et Br), qui correspondraient à des 

événements de paléo-submersion marine. Pour la partie minérale du sédiment, des processus 

diagénétiques et d'oxydo-réduction, liés à la circulation des eaux de surface et des eaux 

souterraines, pourraient conduire à la dissolution, mobilisation ou précipitation de nouveaux 

composés chimiques (Chagué-Goff, 2010; Donnelly et al., 2016). Malgré cela, la signature 

géochimique du sédiment, en relation avec sa partie minérale, est moins sensible aux 

transformations post-dépôts, comparée aux minéraux de sel. Chagué-Goff et al. (2012) ont 

montré que les dépôts sableux du tsunami de 2011 Tohoku- oki et de Jogan 869 CE avaient la 

même signature géochimique minérale, ce qui reflète la même source de sédiment pour les deux 

événements. 

Les outils d’analyses géochimiques sont différents en fonction des objectifs de l’étude. La partie 

eau interstitielle du sédiment peut être analysée grâce à la chromatographie ionique (e.g. 

Minoura and Nakaya, 1991), l’ICP-AAS (e.g. Minoura and Nakaya, 1991) et ICP-AES (e.g. 

Chagué-Goff et al., 2012). L’analyse de la partie minérale du sédiment peut être réalisée grâce 

à la fluorescence des rayons X (XRF). Cette approche assure des mesures rapides, à faibles 

coûts et sans détruire l’échantillon mesuré. Toutefois, les résultats XRF sont semi-quantitatifs 
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et peuvent être biaisés par plusieurs facteurs tels que l'humidité, la taille des grains, la matrice 

et la géométrie de la surface de mesure (Croudace et al., 2006). Pour corriger ces effets, les 

éléments mesurés peuvent être normalisés à d’autres éléments, tel que l’aluminium, le rubidium 

ou le potassium (Chagué, 2020). 

I.4.3.3 Les foraminifères benthiques 

Les foraminifères sont des organismes unicellulaires rhizopodes de la classe des 

« Foraminifera », du règne des « Protoctista » et de l’embranchement des 

« Granuloreticulosa ». Ils existent depuis l’âge Cambrien (Sen Gupta, 2003). Ces organismes 

sont de petites tailles (similaire aux grains de sable) qui occupent différents types de milieux 

marins, depuis les zones intertidales jusqu’aux fosses les plus profondes de l’océan (Murray, 

1991). Ils vivent soit sur le fond marin (forme benthique) ou en suspension dans la colonne 

d’eau (forme planctonique) (Murray, 1991).  La grande majorité des foraminifères est pourvue 

d’une coquille de protection (appelé également test) qui est secrétée par l’animal à partir des 

minéraux dissout dans l’eau (silice ou calcite), ou agglutinés à partir de différents débris 

présents dans son milieu de vie (sédiments, végétaux…). La classification de ces organismes 

est largement basée sur la composition et la forme de leurs tests. Il existe environ 10 000 espèces 

de foraminifères dans le monde, dont les plus dominantes sont les formes 

benthiques (Vickerman, 1992). L’écologie des foraminifères a montré que ces organismes sont 

très sensibles aux conditions environnementales dans lesquelles ils vivent, tels que la 

température, la salinité, le flux de nutriments et la nature du sédiment, etc. (Figure I.15; Murray, 

1991). La modification de ces paramètres entraîne une modification des assemblages de 

foraminifères présents dans le milieu, avec apparition ou disparition d’une ou plusieurs espèces 

(Murray, 1991). Par exemple, l’espèce Ammonia parkinsoniana préfère les environnements 

intertidaux (Hayward et al., 2004) quant à l’espèce Bolivina seminuda, elle préfère les 

conditions eutrophiques et hypersalines (Cushman, 1911). 

Grâce à leur petite taille, leur forte abondance et leur coquille fossilisable, les foraminifères 

sont considérés comme de bons indicateurs stratigraphiques, paléoécologiques et 

palaéoenvironnementaux (Alfred R. Loeblich and Tappaan, 1988; Hayward et al., 1999; Sen 

Gupta, 2003). Examiner les assemblages présents dans un niveau de haute énergie marine 

permet de déduire des informations sur la source du sédiment (la profondeur à partir de laquelle 

il a été transporté et la distance de transport) et sur les caractéristiques hydrodynamiques des 

vagues responsables de sa mise en place (vitesse d’écoulement, turbidité ; Mamo et al., 2009). 

Mamo et al. (2009)  ont synthétisé un ensemble de critères permettant d’identifier les dépôts de 
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submersion dans les environnements côtiers de faible énergie, parmi lesquels on peut citer :  (i) 

un changement dans la composition des assemblages (Hindson et al., 1996; Hindson and 

Andrade, 1999; Hawkes et al., 2007), où l’on observe par exemple, des foraminifères du plateau 

continental dans un environnement lagunaire ou estuarien ; (ii) une modification du nombre des 

populations (Cundy et al., 2000; Hawkes et al., 2007; Kortekaas and Dawson, 2007) ; (iii) une 

modification dans la taille des tests ou dans les ratios juvéniles/adultes (Guilbault et al., 1996); 

(vi) un changement dans le caractère taphonomique des tests (Hindson and Andrade, 1999; 

Hawkes et al., 2007). Sur les côtes du Kenya, Bahlburg et Weiss (2007) ont observé, dans des 

sédiments déposés par le tsunami de 2004, une forte abondance d’espèces benthiques vivant 

normalement sur le plateau continental à des profondeurs inférieur à 30 m (exp : 

Quinqueloculina sp. et Spiroloculina sp.), et des profondeurs de 80 m (exp : Amphistegina 

lessonii d’Orbigny, 1826). Dans des sédiments déposés par le tsunami de 2004 sur les côtes 

thaïlandaises et malaisiennes, Hawkes et al. (2007) ont été capables de différencier le dépôt 

d’uprush, caractérisé par un des radiolarites d’eaux profondes, du dépôt de backwash où se 

trouvaient des foraminifères de mangroves remobilisés. 

En termes de bonne pratique, le travail de Hawkes et al. (2007) est un bon exemple sur 

l’utilisation des foraminifères dans l’étude des dépôts de submersions marines (Mamo et al., 

2009). Ce travail présente une taxonomie des foraminifères à l’échelle de l’espèce, 

accompagnée de photos MEB (Microscopie Électronique à Balayage), qui permettent aux 

lecteurs de vérifier la taxonomie proposée par l’auteur. On retrouve également des données sur 

l’abondance relative de chaque espèce le long de l’archive, avec une analyse en cluster afin de 

déterminer les différents assemblages. Ces auteurs apportent également une attention à l’état 

des tests, à travers l’analyse de la taille et du niveau d’abrasion du test. L’ensemble des données 

sont présentées dans un seul diagramme avec d’autres proxys, tels que la granulométrie, la perte 

au feu, etc., afin d’expliquer les variations des assemblages de foraminifères observées le long 

de l’archive sédimentaire (Mamo et al., 2009). 
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Figure I.15 - Distribution des espèces dominantes de foraminifères benthiques dans les estuaires méso- à 

macrotidaux tempérés de la façade Atlantique (Debenay et Guillou (2002) dans Durand, 2017). 

Faire la différence entre les dépôts de tempête et de tsunami en utilisant les foraminifères est 

une tâche compliquée (Kortekaas and Dawson, 2007). On peut s’attendre à ce que les dépôts 

de tempête soient composés de matériels sédimentaires provenant de la partie « nearshore », 

avec une taxonomie représentative de ces milieux. Les dépôts de tsunamis seraient, plutôt, 

composés d’un large éventail de sédiments provenant du plateau interne jusqu’aux débris 

continentaux (Switzer and Jones, 2008). Pour cela, il est nécessaire de réaliser une cartographie 

de distribution des foraminifères sur les sédiments de surface (onshore et offshore), afin de 

déterminer la source du sédiment transporté durant la submersion (Pilarczyk et al., 2014). 

L’étude des assemblages des foraminifères en surface va permettre également d’éliminer les 

critères taphonomiques présents dans certaines espèces avant même d’être transporté durant la 

submersion (Pilarczyk et al., 2014). 

Les tests de foraminifères, contenus dans les sédiments de submersion, peuvent subir des 

changements liés aux processus post-dépôts (Pilarczyk et al., 2014). Par exemple, les 

foraminifères pourvus de tests calcaires ont un faible potentiel de préservation. Dans des dépôts 

mis en place par le tsunami de 2004, et collectés 4 ans après l’événement, Yawsangratt et al. 

(2012) ont constaté des traces de dissolution intense des tests de foraminifères calcaires. Ces 

problèmes taphonomiques peuvent être résolus grâce à la paléogénétique ; une nouvelle 
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approche qui vise à identifier les espèces de foraminifères présentes dans un sédiment grâce à 

leurs acides nucléiques (Szczuciński et al., 2016). 

I.4.3.4 Autres proxys 

D’autres proxys sont utilisés dans l’étude de dépôts de submersions marines, notamment 

l’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique (Wassmer et al., 2010), le radar géophysique 

(Buynevich et al., 2007), la microtomographie (Cuven et al., 2013), la tomographie de la 

résistivité électrique (Hadler et al., 2020). 

L’Anisotropie de Susceptibilité Magnétique (ASM), qui est appliquée, depuis plusieurs années, 

pour la détermination de la fabrique magnétique des roches, et récemment utilisée par Wassmer 

et al. (2010) sur des sédiments non consolidés de tsunamis. L’ASM, combinée à la 

granulométrie, fournie des informations sur les conditions hydrodynamiques dominantes durant 

la mise en place de ces dépôts de hautes énergies, surtout lorsqu’il n’y a aucune structure 

sédimentaire visible. 

Le radar géophysique (GPR) peut être utilisé au niveau des barres sableuses pour identifier 

l’escarpement de tempête (Storm Scarps). L’utilisation de cette approche, combinée à des 

méthodes de datations OSL, a permis à Buynevich et al. (2007) de dater quatre paléo-

escarpements de tempête dans une barre sableuse située à Hunnewell (Maine, États Unis). 

I.5 CONCLUSION 

Les événements de submersion marine sont provoqués principalement par des ondes de 

tempêtes et des tsunamis. Les ondes de tempêtes sont générées par des dépressions 

atmosphériques (tempête tropicale et extratropicale). Les tsunamis, quant à eux, sont causés par 

des phénomènes géologiques tels que les séismes sous-marins, les glissements de terrain et les 

éruptions volcaniques. 

En plus de la submersion marine, les ondes de tempêtes et les tsunamis déclenchent des 

processus d’érosion et de dépôts qui peuvent modifier considérablement la morphologie de 

l’espace côtier. Ces changements physiques sont très importants sur les côtes meubles 

comparées aux côtes rocheuses, et peuvent avoir des conséquences sociales, économiques et 

environnementales significatives. En terme de résilience, certains pays pauvres touchés par ces 

événements ont du mal à réparer ce qui a été détruit par un tsunami ou un cyclone. Le coût 

économique pour revenir à l’état initial est considérable. 



60 

 

Les archives historiques et géologiques sont de bons outils pour évaluer les risques liés aux 

événements de submersions. Ils permettent de catégoriser ces événements selon leurs 

puissances et périodes de retour, afin d’appliquer les mesures nécessaires pour s’y préparer et 

s’adapter le mieux possible. L’approche géologique est importante, car elle permet d’identifier 

des événements de submersion au-delà de la période historique et d’enrichir les catalogues de 

tempêtes et de tsunamis dans chaque zone côtière.  

Le chapitre suivant expose le cas du Maroc, qui figure parmi les pays africains les plus 

vulnérables aux événements de submersion marine.
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II. LE LITTORAL ATLANTIQUE MAROCAIN : UN ESPACE VULNERABLE AUX 

SUBMERSIONS MARINES 
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II.1 INTRODUCTION 

La côte atlantique marocaine s’étend sur environ 3 000 km. Ce domaine littoral est très convoité 

par la population et concentre de nombreuses activités économiques. Il contient les principales 

infrastructures du pays, tels que les ports, les industries et les complexes touristiques. De plus, 

la forte spéculation foncière rend le littoral très attractif pour les promoteurs immobiliers. Ces 

pressions anthropiques entraînent une dégradation de l’espace côtier, à travers la surexploitation 

des ressources naturelles, la bétonisation du cordon dunaire, l’érosion côtière, l’urbanisation 

linéaire et la pollution (Snoussi et al., 2008). 

La submersion marine est un aléa qui risque d’aggraver encore plus ce constat, et représente un 

vrai défi auquel le pays devra s’adapter. Malgré la rareté des événements extrêmes (tempêtes, 

tsunami) à l’échelle d’une vie humaine, les archives historiques montrent que les côtes 

marocaines ont déjà été confrontées dans le passé à ces aléas naturels. On peut citer par exemple 

le tsunami de 1755 CE, qui a ravagé la zone littorale marocaine. 

Dans ce chapitre, nous donnerons, d’abord un aperçu sur les enjeux de la côte atlantique 

marocaine et leurs importances pour l’économie du pays. Ensuite, nous expliquerons les 

processus à l’origine des ondes de tempêtes et des tsunamis sur cette côte, en présentant les 

contextes météo climatique et géologique qui caractérisent le Maroc. Enfin, nous donnerons, à 

partir de l’étude d’archives historiques, quelques exemples d’événements de submersion qui 

ont touché le pays. En termes de conclusion, nous donnerons une synthèse des travaux réalisés 

sur les paléo-dépôts de submersions marines au Maroc, et leurs intérêts pour la compréhension 

du risque lié à ces événements extrêmes. 

II.2 ENJEUX DE LA FAÇADE ATLANTIQUE MAROCAINE 

II.2.1 Enjeux démographiques 

En 2014, le littoral marocain abrite environ 11 millions de personnes, soit 1/3 de la population 

totale (Haut Commissariat au Plan, 2014; Mansour et al., 2020). La population urbaine domine 

très largement, avec 9,33 millions d’urbains et 1.6 millions de ruraux dans les communes 

littorales (Haut Commissariat au Plan, 2014; Mansour et al., 2020). Le transfert de la capitale 

du Maroc de Fès à Rabat au début du protectorat français (1912), a provoqué un déplacement 

progressif des pouvoirs économiques et politiques de l’intérieur du pays (Fès, Marrakech et 

Meknès) vers les villes côtières. Le processus d’urbanisation, s’est accéléré depuis 

l’indépendance du Maroc en 1965, avec le développement de grands centres urbains, tels que 

Casablanca, Tanger, Rabat, Kenitra, Safi, Agadir et Laayoune. La ville de Casablanca, qui 
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comptait en 1951 environ 683 000 habitants, abrite 3,36 millions d’habitants en 2014 (Haut 

Commissariat au Plan, 2014). La ville de Rabat, qui ne dépassait pas 50 000 habitants au début 

du siècle, voit sa population triplée en 1951, avec 203 000 habitants, pour atteindre en 577 827 

habitants en 2014 (Haut Commissariat au Plan, 2014). À proximité de ces pôles urbains, de 

nouvelles agglomérations se développent, tels que Témara et Skhirate au sud de Rabat, 

Bouskoura, Médionna, Ain-Harrouda et Nouasseur autour de Casablanca. 

II.2.2 Enjeux économiques 

Le littoral atlantique est un pôle structurant de l’économie marocaine. Il regroupe l’essentiel de 

l’activité touristique et industrielle. On retrouve les principales infrastructures portuaires du 

pays : le port pétrolier de Mohammedia, le port commercial de Casablanca et le port énergétique 

de Jorf-lasfar. Entre 1983 et 2000, le Maroc a dépensé près de treize milliards de dirhams pour 

l’aménagement des ports (Cherfaoui N., 2012 dans Mati et al., 2017). En 2019, l’axe 

Mohammadia-Casablanca-Jorf-Lasfar assure le transit d’environ 80,2 % du trafic des ports 

gérés par l’Agence National des Ports (Agence Nationale des Ports, 2019). L’ANP gère au total 

16 ports sur la côte Atlantique. La construction de nouvelles infrastructures est programmée, 

notamment les deux ports de Kenitra Atlantique et Dakhla Atlantique, ainsi que l’extension et 

l’amélioration de certains ouvrages déjà existants (Agence Nationale des Ports, 2019). 

Les grands complexes industriels sont localisés soit à l’intérieur des ports ou à proximité de ces 

derniers. L’axe Kenitra-Safi concentre environ 60 % des unités industrielles et 80 % des 

emplois dans le secteur (Nakhli, 2010). Parmi les grands projets déjà mis en place, on peut citer 

la raffinerie de Mohammedia (la seule du pays), et les deux grands complexes phosphatiers de 

Jorf-Lasfar et de Safi (Figure II.1). On retrouve également près des ports plusieurs zones 

franches, dotées d’avantages fiscaux pour attirer les investisseurs et les industriels. Le secteur 

de l’énergie profite de la proximité du littoral pour installer ses centrales thermiques. Les plus 

grandes unités sont situées à Jorf-Lasfar et Safi, avec des capacités respectives de 2 016 et 1 

386 MW d’énergie, respectivement (https://www.taqamorocco.ma/fr ; 

http://www.one.org.ma/). La centrale thermique de Tahaddart, qui fonctionne avec du gaz 

naturel, figure également parmi ces stations côtières (Figure II.2). Elle a produit 7,5 % de 

l’énergie électrique distribuée au Maroc en 2014 (https://eet.ma/). 

Le Maroc profite de sa large bande côtière pour mettre en place plusieurs stations de 

dessalement d’eau de mer. Ces projets viennent pour répondre à une demande en eau croissante 

dans un contexte marqué par une insuffisance et une raréfaction de plus en plus importante des 
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ressources en eaux. Plusieurs stations ont vu le jour à Laâyoune, Boujdour, Tan-Tan et 

Akhfenir. D’autres sont en projet dans le cadre du programme national d’approvisionnement 

en eau potable et d’irrigation 2020-2027, comme celles de Dakhla, Safi, Al Hoceima, Agadir 

ou Casablanca. Cette dernière, par exemple, prévoit de produire environ 300 millions de m3/an 

et alimentera en eau potable la métropole et sa région. 

 

Figure II.1 - Eléments du système productif au Maroc (Hakkou and Benmohammad, 2016). 

Le tourisme balnéaire au Maroc connaît une évolution rapide depuis deux décennies, marqué 

par la mise en place de plusieurs zones touristiques le long de la côte atlantique marocaine. 
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Cinq méga stations touristiques ont été programmées dans le cadre du plan Azure : Lixus, El 

Haouzia, Mogador, Taghazout et Plage Blanche (Figure II.2). 

 

Figure II.2 - A : vue aérienne du complexe touristique de Mazagan (https://www.mariefrance.fr/evasion/permis-

de-rever/decembre-au-maroc-394015.html) ; B : vue aérienne sur la raffinerie de Mohammedia 

(https://www.bladi.net/incendie-raffinerie-samir-mohammedia.html) ; C : vue aérienne de la centrale thermique 

de Tahaddart (https://eet.ma/). 

II.3 SOURCES DES SUBMERSIONS MARINES SUR LA COTE ATLANTIQUE DU MAROC 

Le contexte climatique et géologique dans lequel se trouve le Maroc, le rend vulnérable de 

manière naturelle aux événements de submersion, provoquée par les ondes de tempête et les 

tsunamis. 

II.3.1 Exposition aux ondes de tempêtes 

Les ondes de tempêtes qui touchent la côte atlantique marocaine, sont généralement produites 

par des cyclones extra-tropicaux qui se forment dans l’Atlantique Nord, entre les Açores et 

l’Islande. Les vents d’ouest induits par ces systèmes dépressionnaires génèrent des houles 

extrêmes qui voyagent jusqu’aux côtes marocaines. Durant leurs trajets, ces houles peuvent 

s’intensifier ou s’atténuer en fonction de l’état des vents et de la mer (El Messaoudi et al., 2016). 

https://www.mariefrance.fr/evasion/permis-de-rever/decembre-au-maroc-394015.html
https://www.mariefrance.fr/evasion/permis-de-rever/decembre-au-maroc-394015.html
https://www.bladi.net/incendie-raffinerie-samir-mohammedia.html
https://eet.ma/
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Ces houles extrêmes sont observées particulièrement durant la période hivernale. Selon les 

standards de la Direction de Météorologie Nationale (DMN), une vague est dite dangereuse 

lorsque sa hauteur dépasse les 4 mètres sur la côte Atlantique 

(Http://vigilance.marocmeteo.ma/). Plus rarement, des systèmes cycloniques tropicaux peuvent 

remonter jusqu'à la côte marocaine. Nous pouvons citer par exemple Vince (8 – 11 octobre 

2005), Delta (22 – 30 novembre 2005) et Leslie (11 – 14 octobre 2018). Ces systèmes 

cycloniques arrivent souvent en fin de vie sur les côtes marocaines (Mhammdi et al., 2020). 

II.3.2 Exposition aux tsunamis 

Le contexte géologique du Maroc et de ses environs rend le pays vulnérable également aux 

vagues de tsunamis. Plusieurs sources sont capables de produire ce type de vagues extrêmes : 

• La source majeure est le faisceau de failles transformantes des Açores-Gibraltar, qui est 

caractérisé par une activité sismique importante (Gutscher et al., 2006). Cette zone est 

un espace de rencontre entre la plaque africaine et celle de l’Eurasie, ce qui génère 

régulièrement des tremblements de terre sous-marins capables de produire des vagues 

de tsunamis (Poujol, 2017 ; Figure II.3). Le plus connus est le tsunami de Lisbonne en 

1755 CE qui a été généré dans cette zone sismique. Les deux derniers séismes du 

28 février 1969 (Ms : 7,8) et du 26 mai 1975 (Ms : 7,9) témoignent de la tectonique 

encore active de cette région (Mellas, 2012) ; 

• Une autre source, qui a été très médiatisée, est en lien avec le volcan de Cumbre Vieja 

dans les îles Canaries (Figure II.4). Une grande éruption de ce volcan pourrait provoquer 

un glissement de flanc, entraînant la chute de 150 à 500 km3 de roche dans la mer, ce 

qui pourrait générer un tsunami de grande amplitude (Ward and Day, 2001; Abadie et 

al., 2012). Selon des simulations numériques, les vagues de tsunami pourraient atteindre 

les côtes marocaines atlantiques en 1 h 30, avec un run-up de 10-25 m pour le scénario 

de 500 km3, et de 3-8 m pour celui de 150 km3 (Ward and Day, 2001; Abadie et al., 

2012). 

• L’impact des télétsunamis sur les côtes marocaines est un scénario à prendre en 

considération. De part leur grande longueur d’onde, les vagues de tsunami sont capables 

de voyager sur de longues distances et atteindre ainsi des zones côtières très éloignées. 

Des tsunamis générés sur l’autre rive de l’Atlantique sont capables d’atteindre les côtes 

marocaines. Le séisme de 1755 CE a provoqué des vagues de tsunami qui ont voyagé 

vers le nord jusqu'au Newfoundland et au Cornwall en Grande Bretagne (Huxham, 

1756), et vers le sud jusqu’aux Antilles, Barbades dans les Caraïbes, et les côtes 
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brésiliennes  (Kozak et al., 2005; Ruffman, 2006; Biguenet et al., 2021). Le séisme des 

Grands Bancs en 1929 CE au Canada a déclenché un tsunami qui a été observé de l’autre 

côté de l’océan Atlantique, jusqu’aux côtes du Portugal 

(Https://earthquakescanada.nrcan.gc.ca/historic-historique/events/19291118-en.php). 

 

Figure II.3 - Sismicité entre la période 1987-2017, montrant des séismes avec des magnitudes supérieures à 3 

(Baptista, 2020). 

 

Figure II.4 - Simulation de propagation d’un tsunami provoqué par l’effondrement d’une partie du volcan de 

Cumbre Vieja dans les îles Canaries (Abadie et al., 2020). 

https://earthquakescanada.nrcan.gc.ca/historic-historique/events/19291118-en.php
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II.4 LE RISQUE DE SUBMERSION MARINE SELON LES ARCHIVES HISTORIQUES ET LES DONNEES 

DE MODELISATIONS 

II.4.1 Les données historiques 

II.4.1.1 Catalogue des tempêtes 

Les catalogues des ondes de tempêtes sur la côte marocaine couvrent seulement le dernier 

siècle. Le registre des tempêtes proposé par Mhammdi et al. (2020) est une synthèse des houles 

extrêmes, qui ont touché la côte atlantique marocaine entre 1905 et 2018 CE (Tableau II.1). Ce 

registre rassemble plusieurs bases de données marégraphiques, dont les principales sont celles 

de Simonet et Tanguy (1956) et El Messaoudi et al. (2016). Le travail de Simonet et Tanguy 

(1956) contient des données de vagues collectées par le service de physique du globe de 

l’institut scientifique chérifien, à partir de plusieurs ports durant la période 1928-1952. El 

Messaoudi et al. (2016) présentent une liste de quelques événements majeurs de tempête 

enregistrés par la direction de météorologie nationale entre 1966 et 2014. Ce catalogue contient 

d'autres événements compilés par Minoubi et al. (2013) pour la région de Safi durant les hivers 

1948-1949, 1965-1966, 1973-1974 et 1985-1986 CE. 

Tableau II.1 - Historique des tempêtes sur la côte Atlantique Marocaine présenté par Mhammdi et al. (2020). 

AEMET : « Agencia Estatal de Meteorologia, Spain ».  

Date 

Jour/mois/année 

Nom 

 

Hmax 

(m) 

Période Orientation Référence 

23-25/03/2018 Hugo    AEMET 

14-15/03/2018 Giselle    AEMET 

09/03- 

11/03/2018 

Felix    AEMET 

28/2-03/03/2018 Emma    AEMET 

28/02-1/03/2017  >7   Belkhayat et al. (2017);  

MTTP (2014) 

05-07/01/2014 Hercules 13.62 21.60 320° El Messaoudi (2016) 

21-22/08/2012 Gordon  14  AEMET 

27/02/2010 Xynthia    El Messaoudi (2016) 

31/01/2009     AEMET 

04/01/2008  15.85 18.80 320° El Messaoudi (2016) 

22-28/11/2005 Delta    Beven et al. (2008) 

AEMET (Martin Leon et al.) 

3 

08-11/10/2005 Vince    Beven et al. (2008)  

AEMET4 

19/01/2005  12 17 330° El Messaoudi (2016 

13/04/2003  11.28  14 313.6°  El Messaoudi (2016 

11/03/2003  11.14 19.3 324.8° El Messaoudi (2016 

27/12/2002  10.04 14.4 324.8° El Messaoudi (2016 

14/11/2002  11.52 11.7 331.9° El Messaoudi (2016 
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16/02/2002  11.25 15.6 347.3° El Messaoudi (2016 

08/01/1996  7.5 18.5 308° El Messaoudi (2016 

16/02/1995  6.6 17 305° El Messaoudi (2016 

17-19/02/1986     Minoubi et al. (2013 

01-03/02/1986     Minoubi et al. (2013 

03-06/01/1986     Minoubi et al. (2013 

28/02/1978  8 19 300° El Messaoudi (2016) 

??/12/1973  7  NW? Minoubi et al. (2013 

21/02/1966  10 15-20 283-WNW Minoubi et al. (2013);  

El Messaoudi (2016) 

28/12/1951 6.7 Nd Nd Nd El Messaoudi (2016) 

02-03/02/1949     Minoubi et al. (2013) 

19/12/1945  >7 18 

(Casa) 

W ; NW Simonet & Tanguy (1956) 

16/12/1942   >7  NW Simonet & Tanguy (1956) 

16/02/1941  >7  NW Simonet & Tanguy (1956) 

18/11/1940   >7  NW Simonet & Tanguy (1956) 

11/12/1938  >7  NW Simonet & Tanguy (1956) 

25-27/01/1937   >7 20 

(Rabat) 

W ; NW Simonet & Tanguy (1956) 

28/02/1935  >7  W Simonet & Tanguy (1956) 

13/03/1934  >7 13 

(Rabat) 

W Simonet & Tanguy (1956) 

04/01/1933  >7  W ; NW Simonet & Tanguy (1956) 

07/12/1932  >7  W Simonet & Tanguy (1956) 

27/03/1932  >7  W ;NW Simonet & Tanguy (1956) 

11/11/1931  >7  NW Simonet & Tanguy (1956) 

19/03/1931  >7  SW Simonet & Tanguy (1956) 

14/01/1931  >7 17 NW Simonet & Tanguy (1956) 

04/01/1931  >7  Nw ;W ;SW Simonet & Tanguy (1956) 

01-02/02/1930  >7 18 NW ;W Simonet & Tanguy (1956) 

17/01/1930  >7  SW Simonet & Tanguy (1956) 

13/01/1930  >7  NW Simonet & Tanguy (1956) 

05/12/1929  >7  W Simonet & Tanguy (1956) 

21/11/1929  >7 19  Simonet & Tanguy (1956) 

19/02/1929  >7 17-20 W (Safi) Simonet & Tanguy (1956) 

25/10/1928  >7 20  Simonet & Tanguy (1956) 

10/04/1928  >7   Simonet & Tanguy (1956) 

26/02/1928  >7 17  Simonet & Tanguy (1956) 

/10/1913     Cherfaoui & Doghmi (2002) 

06/01/1913     Gallois (1920) 

Cherfaoui & Doghmi (2002) 

El Messaoudi (2016) 

??/12/1912     Cherfaoui & Doghmi (2002) 

Winter 1910- 

1911 

    Cherfaoui & Doghmi (2002) 

Winter 1909- 

1910 

    Cherfaoui & Doghmi (2002) 
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20/04/1905  10.4   El Messaoudi (2016) 

II.4.1.1.1 La tempête de 1913 CE 

La première tempête rapportée dans les archives marocaines est celle du 6 janvier 1913 CE, 

citée par Gallois (1920). Ce dernier signale dans son récit que la construction du port de 

Casablanca a subi un retard important à cause de cet événement (Figure II.5). Cherfaoui (2013) 

rapporte que, sur les premières quinzaines de janvier 1913 CE, une série de tempêtes a rabattu 

cinq voiliers avec leurs cargaisons sur les côtes marocaines ; le 9, le voilier « Los Emilios » 

échoue sur les rochers de Fédala. Le 10, le dundee français « Providence », s’est échoué à 

Oukacha ; le 12, le voilier grec « Nedjma », au même endroit ; le 16, le voilier danois 

« Castor », sur les Roches-Noires ; le 17, le voilier suédois « Olga » s’est également échoué sur 

les Roches-Noires. Le même auteur signale que dix mois plus tard, le 29 octobre 1913 trois 

navires qui n’ont pas eu le temps d’appareiller sombrent à l’entrée du port de Casablanca, 

entraînant la mort de huit personnes : le « Nana-Martini » (Allemand), le « Livia » (Espagnol) 

et le « Misolongion » (Grec) (Cherfaoui, 2013). La tempête a paralysé le port de Casablanca 

pendant 7 mois, et a amené les autorités, l’année suivante, à créer un service pour la surveillance 

de l’état de mer (Cherfaoui, 2013). 

 

Figure II.5 - Cartes postales illustrant l’impact de la tempête de 1913 CE sur le port de Casablanca 

(https://www.delcampe.net/fr/collections/). 
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II.4.1.1.2 Tempête tropicale Delta (22 au 28 novembre 2005 CE) 

La tempête Delta a été la 25e dépression tropicale enregistrée durant l’année 2005. Cette 

tempête a commencé à se former le 19 novembre à environ 1 500 km au sud des Açores. La 

trajectoire de la tempête était imprévisible dans un premier temps, avec un mouvement en forme 

de boucle dans un sens antihoraire, puis elle s’est déplacée vers le sud, avant de se diriger vers 

l’est en direction de l’Afrique. Le 27 et 28 novembre, la tempête frappe les îles Canaris avec 

des vents de 153 km/h, accompagnés par de fortes pluies (Longshore, 2008). Ces dernières ont 

provoqué plusieurs glissements de terrain et des inondations dans les deux îles de Tenerife et 

La Palma. Selon les médias espagnols, sept personnes ont perdu la vie et 13 autres sont portées 

disparues (Longshore, 2008). Des pertes supérieures à 360 millions de dollars US ont été 

enregistrées, principalement dans les cultures et les stocks de pêche (Longshore, 2008). La 

tempête est arrivée sur la côte marocaine le 29 novembre avec des vents de 93 km/h et une 

pression centrale de 992 hPa. Elle a fourni des précipitations à l’intérieur du pays avant de se 

dissiper (Longshore, 2008). Aucun dommage n’a été rapporté de la part des autorités 

marocaines par rapport à cette tempête. 

II.4.1.1.3 Cyclone extratropical Hercules (6 au 7 janvier 2014 CE) 

La tempête du 6 au 7 janvier 2014 a été un événement exceptionnel sur la côte Atlantique 

Marocaine. Impressionnés par les dégâts provoqués par cette tempête, certains médias locaux 

ont qualifié les vagues produites par cet événement de mini-tsunami. La population a été surtout 

marquée par les blocs de boulders projetés par les vagues sur la corniche de la mosquée Hassan 

II à Casablanca (Figure II.6). 

Les houles extrêmes qui ont touché la côte marocaine entre la ville de Larache et Sidi-Ifni, sont 

associées à une dépression atmosphérique de 935 hPa dans l’océan Atlantique positionnée à 

50°N ; 37°O le 5 janvier, 2014 CE. La dépression a provoqué des vents violents compris entre 

60-120 km sur un fetch de 3 000 km, et une hauteur significative de houle de 15 m à la source. 

Les houles qui ont touché la côte Marocaine étaient de direction nord-ouest, avec des hauteurs 

de 5-9 m, et une période d’environ 20 secondes (El Messaoudi et al., 2016). La houle a été 

amplifiée par une marée haute le 7 janvier 2014. Le marégraphe de Mohammedia a enregistré 

une hauteur maximale de 13,6 m. Les conditions météorologiques sont revenues à la normale 

dans la matinée du 8 janvier 2014 (Mhammdi et al., 2020). 
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Figure II.6 - Aperçu des dégâts provoqués par la tempête de 2014 sur le littoral Atlantique Marocain. A : Bloc de 

boulders projetés par les vagues sur la route principale de Salé 

(https://www.yabiladi.com/articles/details/22237/maroc-aussi-touche-vagues-deferlantes.html). B : Bouée de 

signalisation déposée par la mer sur la plage de Mohammedia (ANP, 2014) ; C : Restaurant affecté par les vagues 

à Casablanca (https://www.yabiladi.com/articles/details/22237/maroc-aussi-touche-vagues-deferlantes.html). 

Le Ministère de l’Équipement, du Transport et de la Logistique a publié un rapport spécial sur 

les dégâts constatés au niveau des infrastructures portuaires du pays, sans donner de chiffres 

sur le coût des dégradations. Les dégâts sont conséquents sur les infrastructures de protection 

et d’exploitation du port de Jebha, Larache, Kenitra, Skhirate, Mohammedia, Casablanca, Jorf 

Lasfar, Safi, Essaouira, Agadir et Sidi Ifni (METL, 2014). Les incidents les plus significatifs 

ont été relevés au niveau des ports de Mohammedia, Safi et Essaouira. Belkhayat et al. (2017) 

ont investigué, de leur côté, les effets de cette tempête entre Casablanca et Rabat. Sur les 

plateformes rocheuses de Rabat-Salé, les vagues ont inondé des lotissements situés à plus de 

200 m de la côte. Sur les deux plages de Temara et Skhirate, des murs et des escaliers ont été 

brisés et déplacés ; environs 30 maisons ont été endommagées, 2 se sont effondrées et 17 villas 

ont été partiellement inondées (METL, 2014). 

https://www.yabiladi.com/articles/details/22237/maroc-aussi-touche-vagues-deferlantes.html


73 

 

II.4.1.2 Catalogue des tsunamis 

Le premier catalogue de tsunamis au Maroc a été proposé par Kaabouben et al. (2009), qui est 

basé sur le modèle GITEC (Genesis and Impact to Tsunamis in the European Community). Il 

est construit à partir d’informations collectées dans des catalogues sismiques, des observations 

directes, des témoignages écrits contemporains et des données disponibles dans les pays voisins 

tels que l’Espagne et le Portugal (Leone et al., 2012). Ce registre recense, depuis 382 CE, un 

total de 14 événements tsunamigènes d’origine sismique, avec différent degré de fiabilité. Sept 

événements de tsunami ont touché la côte atlantique : 382 CE, 22 mai 881 CE, 1er novembre 

1755 CE, 31 mars 1761 CE, 25 novembre 1941 CE, 28 février 1969 CE et 26 mai 1975 CE 

(Tableau II.2). 

Il existe d’autres catalogues intégrant des évènements de tsunami sur une surface spatiale plus 

importante, notamment celui du EMTC2.0 (Euro-Mediterranean Tsunami Catalogue) 

disponible en carte interactive sur ArcGIS, et qui représente une version améliorée de l’EMTC 

publié en 2014. Ce catalogue contient 293 événements de tsunami qui ont touché les côtes 

européennes depuis 6150 BCE (Maramai et al., 2014). On retrouve également la base de 

données NGDC (National Geophysical Data Center), qui répertorie les tsunamis à l’échelle 

mondiale. Elle contient plus de 2000 événements avec différents degrés de validité. Ces 

événements sont rassemblés à partir de sources scientifiques et universitaires, de catalogues 

régionaux et mondiaux, de données de marégraphes, de données de capteurs d'océan profonds, 

de rapports d'événements individuels et de travaux non publiés. 

Tableau II.2 - Catalogue de tsunami Marocain proposé par Kaabouben et al. (2009). 

Année Moi

s 

Jour Heu

re 

Min

ute 

Longitu

de 

Latitu

de 

Zone source Magnitude Fiabilité Sour

ce 

382     -10.00 36.00 Sud-ouest de 

l'Ibérie 

 2 3,4 

881 5 22     Méditerranée 

occidentale 

 4 1 

1522 9 22 10  -02.66 36.97 Méditerranée 

occidentale 

6,5 4 1 

1680 10 9 7  -04.60 36.80 Méditerranée 

occidentale 

6,8 4 1 

1733     -  Méditerranée 

occidentale 

 0 19 
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1755 11 1 10 16 -10.00 36.50 Sud-ouest de 

l'Ibérie 

8,7 4 1,3,

5,6,

7,8 

1761 3 31 12 15 -13.00 34.50 Faille de Gloria 8,5 3 2,9 

1790 10 9 1 15 -00.60 35.70 Méditerranée 

occidentale 

6,7 1 1 

1856 8 21 21 30 +05.72 36.83 Méditerranée 

occidentale 

 0 20 

1941 25 11 18 04 -18.98 37.42 Faille de Gloria 8,2 4 6,10 

1969 2 28 2 40 -10.57 36.01 Sud-ouest de 

l'Ibérie 

7,9 4 11,1

2,13

,14,

15,1

6,17 

1975 5 26 9 11 -17.56 35.98 Faille de Gloria 7,9 4 11,1

8 

1980 10 10 12  +01.68 36.28 Méditerranée 

occidentale 

5,8 0 20 

2003 5 21 18 44 +03.08 36.80 Méditerranée 

occidentale 

7,0 0 21,2

2,23 

 

II.4.1.2.1 1er novembre 1755 CE 

Le tsunami du 1er novembre 1755 CE, connu également sous le nom de tsunami de Lisbonne, 

est l’un des événements naturels le plus dévastateurs que l’Europe et l’Afrique du Nord aient 

connus. Des sismologues ont estimé la magnitude du séisme à environ 8,5 ± 0,3 (Martínez 

Solares and López Arroyo, 2004), en se basant sur les dégâts rapportés dans les textes 

historiques. Son épicentre le plus probable est à environ 200 km au sud-ouest du cap Saint-

Vincent (Baptista et al., 1998). 

Sur la côte atlantique marocaine, un grand travail de recueil et d’analyse de documents 

historiques, concernant cet événement, a été effectué par plusieurs chercheurs, notamment El 

Mrabet (2005), Kaabouben et al. (2009) et Blanc (2009) (Figure II.7). Des dégâts sont constatés 

dans plusieurs villes, notamment Tanger, Asilah, Larache, Rabat-Salé, El Jadida, Safi et Agadir. 

Les valeurs de run-up ont été estimées entre 2,5 et 23 mètres. Le train d’onde a pénétré à 

l’intérieur de certaines villes jusqu’à 2 km, tels que Tanger et Salé. Mellas (2012) estime que 

cet évènement a provoqué plus de 1 000 morts sur la côte marocaine. Blanc (2009) a mis en 

https://fr.wikipedia.org/wiki/Cap_Saint-Vincent_(Portugal)
https://fr.wikipedia.org/wiki/Cap_Saint-Vincent_(Portugal)
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évidence des confusions et des incertitudes dans plusieurs documents historiques. Une 

confusion entre le séisme tsunamigène du 1er novembre 1755, et deux autres événements qui se 

sont produits la même année : le séisme rifain du 18 au 19 novembre (selon des sources 

européennes) et celui du 27 au 28 novembre (selon des sources marocaines). Mellas et al. 

(2012) signalent une incohérence dans certains manuscrits entre les hauteurs de run-up et les 

dégâts observés dans les villes d’El Jadida (23 m), de Tanger (15 m) et de Safi (15 m). 

 

Figure II.7 - A : une partie de la lettre de Soyris (1755) mentionne l'apparition de "3 vagues successives de 75 

pieds", c’est-à-dire d'environ 24 m (Omira et al., 2012) ; B : simulation du tsunami de 1755 (Omira et al., 2012) ; 

C : extrait d’une page de « Nashr al-matâni » d’Al-Qadiri (1712-1773) décrivant les effets du tremblement de terre 

de 1755 CE dans plusieurs localités marocaines (Cherkaoui et al., 2017) ; D : peinture montrant l’impact du 

tsunami de 1755 CE sur la ville de Lisbonne. 

II.4.1.2.2 25 novembre 1941 CE 

Un séisme avec une magnitude de 8,2 a été généré par la faille de Gloria le 25 novembre 1941. 

Les hauteurs de vagues enregistrées sur la côte marocaine sont de 0,25 m pour Casablanca et 

de 0,45 m pour Essaouira (Mogador) (Kaabouben et al., 2009). Debrach (1946) et Rothé (1951) 

signalent que des câbles sous-marins de Brest-Casablanca et Brest-Dakar ont été endommagés 
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par la force du séisme, ce qui met en évidence un glissement de terrain sous-marin prèt des 

côtes marocaines et sénégalaises (Baptista et al., 2016). 

II.4.1.2.3 28 février 1969 CE 

Un séisme de magnitude 8 a été généré au large de Lisbonne le 28 février 1969 (Grandin et al., 

2007). Le journal marocain « Al Alam » a rapporté dans son numéro du 1 et 2 mars 1969, 

qu’une agitation de la mer avait été observée par les habitants des villes de Rabat et de Salé. 

Une amplitude de 0,9 m a été mesurée par le marégraphe du port de Casablanca (Kaabouben et 

al., 2009).  Pas de dégâts majeurs rapportés sur les côtes marocaines.  

II.4.2 Modélisation numérique 

Les simulations numériques permettent d’évaluer le degré d’exposition des zones côtières aux 

événements de submersion marine, et d’identifier celles qui sont particulièrement vulnérables. 

Sur la côte atlantique du Maroc, des simulations numériques de propagation de vagues de 

tsunamis ont été réalisées sur certaines villes, tels que Casablanca (Omira et al., 2010), El Jadida 

(Omira et al., 2013), Asilah (El Moussaoui et al., 2017), Rabat-Salé (Atillah et al., 2011; Renou 

et al., 2011) et Tanger (Benchekroun et al., 2015), avec comme scénario de référence le tsunami 

de 1755 CE. Ce dernier est bien documenté du point de vue historique, et renvoi à un événement 

catastrophique pour le pays, capable d’interpeller les décideurs vis-à-vis du risque lié à cet aléa. 

Ces simulations sont basées sur le modèle COMCOT-Lx (Cornnell Multi‐grid Coupled 

Tsunami Model) (Liu et al., 1995). Il permet de modéliser (i) la génération des vagues de 

tsunami suite à une déformation du fond marin par un séisme, (ii) la propagation et 

l’amplification des vagues, et (iii) l’inondation de la zone côtière. Le code du programme a été 

modifié par une équipe de l’Université de Lisbonne dans le cadre des projets européens 

TRANSFER et NEEAREST (Omira et al., 2010). 

À travers des modélisations régionales, Leone et al. (2012) ont estimé des temps d’arrivées 

entre 51 min (Rabat) et 66 min (Ceuta) pour des ondes de tsunami générées depuis la faille de 

Horseshoe. Le zonage d’inondation sur la côte marocaine montre une distance de pénétration 

maximale au niveau des rivières et des zones lagunaires, avec une valeur maximale de 6 km 

dans la lagune de Moulay Bousselhame (Leone et al., 2012). Les villes les plus exposées sont 

Casablanca, El Jadida, Assilah, Rabat et Salé. La hauteur d’eau maximale d’inondation 

correspond à 14,4 m dans le boulevard de la corniche à Anfa (Casablanca) (Leone et al., 2012). 

Les simulations réalisées à l’échelle locale (ville), avec une meilleure résolution spatiale, ont 

permis de reproduire les vitesses et les distances des inondations, et ont permis de comprendre 
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les processus d’endommagement des infrastructures et la distribution des zones concentrant le 

plus de victimes sur la côte (Leone et al., 2012). A Casablanca, Omira et al. (2010) estiment 

que le run-up des vagues varie entre 1 et 15 m, et la distance maximale de pénétration des 

vagues est de 1,5 km. L’étude estime également qu’environ 50 % des bâtiments situés dans la 

zone d’inondation sont incapable de résister à l’impact du tsunami. Suivant la même approche 

dans la ville d’Asilah, Moussaoui et al. (2017) estiment que 41.6 % des bâtiments situés dans 

la zone d’inondation sont hautement vulnérables aux vagues de tsunami (Figure II.8). 

 

Figure II.8 - Simulation inondation de la ville d’Asilah pour des vagues de tsunami, et degré de vulnérabilité des 

constructions dans cette zone (El Moussaoui et al., 2017). 

Omira et al. (2013) ont modélisé l’impact du tsunami de 1755 CE sur la ville d’El Jadida, avec 

et sans structures de défense. Ces auteurs ont montré que l’impact du tsunami est important sur 

la ville, malgré les structures de protection déjà mises en place (brise-lames, mur de la Médina). 
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Ceci s’explique par (i) l’effet de shoaling qui est due au large plateau continental dans la zone, 

(ii) la topographie basse de la ville, ce qui permet aux vagues de pénétrer plus à l’intérieur des 

terres, (iii) la mauvaise conception des barrières maritimes et l'absence de structures de défense 

côtière pouvant ralentir l’inondation, et (vi) la forme des rues, perpendiculaires à la côte, qui 

facilite la pénétration des eaux marines à l’intérieur de la ville. 

L’ensemble des auteurs s’accordent sur l’insuffisance des données historiques concernant 

l’événement de 1755 CE sur les côtes marocaines. Leone et al. (2012) soulignent que la 

confrontation des résultats de modélisation avec les données historiques est nécessaire pour 

valider les scénarios adoptés. Certaines valeurs de run-up citées dans les archives historiques 

sont peu fiables. À El Jadida, Soyris (1755) rapporte des hauteurs de vague de 75 pieds 

(24,36 m) durant le tsunami de 1755, tandis que les simulations indiquent des valeurs de 6 m 

(Leone et al., 2012). 

II.5 CONTRIBUTION DES ARCHIVES GEOLOGIQUES DANS L’ETUDE DU RISQUE LIEE AUX 

SUBMERSIONS MARINES 

Les registres de tempêtes et de tsunamis au Maroc reposent principalement sur des données 

historiques. Ces derniers couvrent une échelle de temps relativement courte, et non suffisante 

pour avoir une estimation correcte de la période de retour de ces événements, et du vrai risque 

qu’ils représentent pour la population. De nombreux auteurs s’accordent sur la nécessité 

d’étudier les archives géologiques côtières marocaines pour combler ce manque d’informations, 

car ils peuvent dévoiler l’existence d’événements non renseignés par les archives historiques 

(Kaabouben et al., 2009; Mhammdi et al., 2020).  

Malgré la richesse des travaux sur le Quaternaire côtier marocain, peu d’études ont été 

consacrées aux dépôts de tempête et de tsunami. Gigout (1957) avait mentionné dans ces 

travaux la présence de quelques blocs rocheux sur le littoral de Rabat-Skhirate. Le premier vrai 

travail sur un dépôt sédimentaire de haute énergie marine a été celui de Mhammdi et al. (2008), 

avec un objectif de réexaminer les blocs mentionnés par Gigout (1957), et d’évaluer leurs 

relations potentielles avec le tsunami de Lisbonne de 1755 CE. D’autres études viendront après, 

notamment celles de Medina et al. (2011), Mellas (2012), Raji et al. (2015) et El Talibi et al. 

(2016). Cependant, le nombre d’études reste très faible comparé aux côtes espagnoles et 

portugaises, qui sont confrontées pratiquement aux mêmes aléas côtiers. 
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Cette partie est une synthèse des travaux réalisés jusqu'à présent sur les côtes marocaines, afin 

de répertorier l’ensemble des sites contenant des dépôts de haute énergie marine (Figure 

II.9 ;Tableau II.3).  

 

Figure II.9 - Position géographique des dépôts de submersion marine sur la côte Atlantique et Méditerranéenne du 

Maroc. 

II.5.1 Façade Atlantique 

II.5.1.1 Zone littorale de Safi 

À environ 12 km au sud de la ville de Safi, Theilen-Willige et al. (2013) ont signalé la présence 

de quelques blocs de boulders. Ces derniers sont localisés sur la plateforme intertidale, avec un 

arrangement sous forme d’arc courbé vers l’océan, ou bien adossé directement sur les falaises 

présentes dans ce secteur. D’autres blocs ont été observés dans des positions renversées ou 

dressées avec des traces de strie à la surface comme preuve de leurs déplacements par les 

vagues. Selon ces auteurs, le poids de certains blocs dépasse les 1 000 tonnes. 

II.5.1.2 Lagunes de Oualidia et de Sidi Moussa 

Sur le tronçon littoral entre la ville de Safi et El Jadida, deux dépôts de washover, ainsi que des 

blocs de boulders ont été répertoriés par Leorri et al. (2010) et Mellas (2012) dans la lagune de 

Oualidia et de Sidi Moussa. Le dépôt de washover dans la lagune de Oualidia est situé à environ 

900 m au Nord de la passe principale (Figure II.10). Il fait environ 200 m de largeur sur 120-

130 m de longueur. Deux carottes et un tranché ont été effectués par Mellas (2012) dans le 

washover afin de le caractériser en profondeur. Les analyses sédimentologiques et 

micropaléontologiques de ces archives ont montré que ce dépôt de washover est constitué de 

sables grossiers bien triés, carbonatés, et sans matière organique, ainsi que quelques 
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foraminifères benthiques marins (C. lobatulus, A. Beccarii, et E. Crispum). Ce dépôt repose en 

discontinuité sur des sédiments fins lagunaires autochtones. Un deuxième dépôt sableux a été 

signalé par Mellas (2012) sur la rive Est de la lagune sans préciser sa position exacte. Du point 

de vue chronologique, aucune datation n’a été réalisée sur ce dépôt de washover. Cependant un 

âge 14C équivalent à 2275 ± 35 BP a été déclaré par Mellas (2012) pour le dépôt situé à l’Est. 

Selon le même auteur, ce dépôt serait la trace sédimentaire d’un tsunami d’âge romain (216-

218 BC), rapporté par Luque et al. (2002) et Silva et al. (2005) sur la côte atlantique ibérique. 

 

Figure II.10 - Images satellitaires du washover de la lagune d’Oualidia (Google Earth). 

Le washover de Sidi Moussa est situé à environ 1 km au Nord de la passe principale. Il mesure 

150 m de longueur sur 130 m de largeur (Mellas, 2012 ; Figure II.11). Ce dépôt a été également 

étudié en profondeur à travers des carottages. Les résultats sédimentologiques et 

micropaléontologiques montrent la présence d’une succession de niveaux sableux grossiers 

d’une épaisseur variable (10 à 110 cm) et très coquillers. Ces dépôts reposent sur des sédiments 

vaseux lagunaires de type slikke. Selon Mellas (2012), ces dépôts seraient le résultat de 

plusieurs vagues de haute énergie marine (tsunamis ou tempêtes). On retrouve à la surface du 

washover plusieurs boulders isolés ou en amas (environ 20 blocs), distribués parallèlement à la 

ligne de côte et caractérisés par leurs formes allongées avec un axe principal de 0,65-3,5 m (axe 

A). Le volume important de ces blocs (entre 0,23 et 9,0 m3) suggère une mise en place par un 

événement de haute énergie. Pas de renseignement chronologique sur l’âge de ces dépôts.  
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Figure II.11 - Images satellitaires du Washover de la lagune de Sidi-Moussa (Google Earth). 

II.5.1.3 Littoral de Rabat-Skhirate 

Sur le littoral de Rabat-Skhirate, deux types de dépôts de hautes énergies ont été mis en 

évidence : des boulders et des dépôts dunaires fins. L’étude de Mhammdi et al. (2008) avait 

pour objectif de rétudier de manière qualitative les blocs identifiés par Gigout (1959). Au total, 

quatre sites ont été étudiés, à savoir la plage de Harhoura, de Témara, du Val d’or et le sud de 

la plage de Skhirat (Figure II.12). D’après ces auteurs, les boulders se sont détachés de la falaise 

active lors d’un événement (ou plusieurs événements) marin(s) de haute-énergie, puis 

transportés sur des distances variables, de quelques mètres à 300 m. La forme de ces boulders 

est généralement plate, avec une longueur maximale (Axe A) de 9,8 m à Val d’Or. Le poids de 

ces structures est estimé entre 4 et 100 tonnes. On les retrouve sous forme de bloc unique, de 

train de blocs imbriqués ou sous forme d’agglomérat chaotique. L’étude de Medina et al. (2011) 

apporte davantage de résultats, surtout sur le volet quantitatif. Cette étude s’est focalisée sur les 

sites de Val d’Or, de Harhoura et de la Cité Yacoub El Mansour. La direction d’inclinaison et 

d’imbrication des boulders dans le secteur de Rabat est variable (N, NW et W). La distance de 

déplacement de ces boulders sur la côte de Rabat atteint les 150 m. Les équations 

hydrodynamiques indiquent que pour déplacer ces boulders, il est nécessaire d’avoir des vagues 

avec une amplitude de 5 à 11 m, qu’on peut rencontrer dans des événements de tsunamis 

(Medina et al., 2011). 
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Figure II.12 - Blocs de boulders observés sur le littoral Rabat-Skhirat (Brill, 2019). 

Un autre travail réalisé par Chahid et al. (2016) a permis de mettre en évidence d’autres dépôt 

de haute énergie dans le secteur de Rabat-Skhirat. Ces auteurs ont étudié deux coupes 

stratigraphiques dégagées dans deux formations dunaires Holocène localisées à Harhoura et 

Skhirate. La coupe de Harhoura est positionnée à 20 m de la ligne de rivage et mesure environ 

2 m d’épaisseur. Elle est constituée d’une succession de dépôts sableux massifs, composés de 

sables mal classés et coquilliers, similaires au sable présent sur la plage actuelle. Ces niveaux 

interprétés par les auteurs comme des niveaux de hautes énergies, sont séparés par des horizons 

de sols jeunes riches en gastéropodes et en coquilles marines (Chahid et al., 2016). Cette coupe 

se caractérise aussi par la présence de plusieurs amas de blocs encastrés, ce qui renforce l’aspect 

événementiel des dépôts qui forment cette coupe. Les datations 14C, réalisées sur cette coupe, 

situent ces dépôts de hautes énergies entre 9900 et 2200 cal BP (Chahid et al., 2016). La 

deuxième coupe est localisée à Skhirate, au Nord de l’embouchure de l’oued Cherrat. Les 

auteurs décrivent un deuxième cordon dunaire formé par une succession de calcarénites peu 

consolidées, mises en place par des d’événements marins de hautes énergies. La structure 

sédimentaire et la texture de ces niveaux sableux (litages, figures de charge, lits de coquilles et 

galets) sont tous des indicateurs d’une origine liée au déferlement d’une houle avec dépôt de 

washover (Chahid et al., 2016). L’édification du cordon dunaire a été estimée entre 4000 

et 8000 Cal., BP grâce aux datations 14C (Chahid et al., 2016). Les auteurs signalent que cette 

formation dunaire repose sur deux autres formations consolidées plus anciennes (paléosol et 

grés de plage). La présence de blocs de calcarénite cimentée à leurs surfaces est un indicateur 

d’un dépôt événementiel de haute énergie (Chahid et al., 2016). 

À travers une comparaison d’images Google Earth, acquisses avant et après la tempête de 2014 

sur le cordon dunaire de Skhirate, nous pouvons constater la formation d’un washover dans ce 
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secteur (Figure II.13). Les traces de ce washover ont disparu quelques mois après à cause des 

activités agricoles. 

 

Figure II.13 - Comparaison entre deux images satellitaires prisent sur le littoral de Rabat-Skhirate avant 

(14 décembre 2013) et après la tempête de janvier 2014 (7 février 2014).  

II.5.1.4 Estuaire du Loukkos (Larache) 

L’estuaire de l'oued Loukkos a fait l’objet de plusieurs missions de carottage, notamment en 

2004 durant la mission de CARLA (Mhammdi et al., 2015). Des analyses granulométriques, de 

susceptibilité magnétique et de teneur en carbone ont été réalisées par Mhammdi et al. (2015) 

sur une des carottes collectées durant cette mission (CARLA-11). Ils montrent la présence d’un 

niveau sableux riche en coquilles marines piégées dans des sédiments fins estuariens. Vu la 

distance qui sépare la carotte de la ligne de rivage (6 km), ces auteurs attribuent ce dépôt à un 

événement de tsunami, avec un âge estimé entre 3000 et 5000 BP. Cet âge a été donné en se 

basant sur des datations réalisées par Carmona et Ruiz (2009) sur des terrasses fluviales 

avoisinant l’archive CARLA-11. 

Toujours dans le même secteur, des dépôts de boulders ont été mis en évidence par Medina et 

al. (2011). Ces boulders sont de petites tailles comparées à ceux de Rabat-Skhirat, avec un 

volume et un poids maximal respectif d’environ 10,7 m3 et 23,5 tonnes. Ces blocs sont en 

majorité adossés à la falaise en position imbriquée. 

II.5.1.5 Zone littorale entre Asilah-Cap Spartel 

Au niveau de l’estuaire de Tahaddart, El Talibi et al. (2016) ont identifié des traces 

morphologiques et sédimentaires d’un ancien événement de submersion marine sur des dunes 

côtières d’âge pléistocène. Selon ces auteurs, la forte turbulence des vagues durant la 

submersion, a provoqué une érosion des sédiments à la surface de ces dunes, et provoqué un 

remplissage des espaces interdunaires. En se basant sur des analyses AMS combinées à des 

mesures de granulométrie, ces auteurs ont tenté de reconstituer la direction des vagues associées 

à l’événement. Les résultats ont montré deux directions principales : N91°-171° et N280°-325°, 

ce qui correspond respectivement, selon ces auteurs, à la direction des vagues entrantes et 

https://www.google.com/search?q=5.1.4.+Estuaire+du+Loukkos&spell=1&sa=X&ved=2ahUKEwivjuK33PXsAhXuRRUIHY8sD-wQkeECKAB6BAgMECw
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sortantes. En prenant en considération les différentes sources possibles de tsunamis, ces 

directions de vagues pourraient très bien correspondre à celle du tsunami de Lisbonne en 1755 

CE. La hauteur des vagues est estimée entre 6 et 8 m pour cet événement. Pas de renseignement 

chronologique sur l’âge de ces dépôts.  

 

Figure II.14 - Vue aérienne de la lagune de Boukhalef (Google Earth). 

Le tronçon littoral entre la centrale thermique de Tahaddart et cap Spartel a été prospecté par 

Genet (2011), puis par El Talibi et al. (2016). Ce tronçon est caractérisé par la présence de 

quelques étangs et marais. Leurs richesses en sédiments fins et leurs positions derrière un 

cordon dunaire peu élevé, permettent de les considérer comme des zones favorables à 

l’enregistrement sédimentaire des événements de submersion. Genet (2011) a réalisé des 

carottages manuels et des tranchées dans la lagune de Boukhalef et dans la périphérie du marais 

de Houara (Figure II.14). Le premier site n’a pas montré de résultats satisfaisants. Les carottes 

prélevées étaient peu profondes (2 m au maximum) et complètement dominées par des vases, 

sans aucune variation lithologique (Genet, 2011). Cependant au niveau du deuxième site 

(Houara), des tranchées dégagées par un chantier, ont dévoilé des niveaux sableux intercalés 

dans la stratigraphie locale et reposant en discontinuité sur un paléosol. La présence de rip-up 
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clast et de quelques passées argileuses (mud-draps), associée à des bioclasts d’origine marine, 

sont tous des indicateurs d’un dépôt de haute énergie marine (Genet, 2011). 

El Talibi (2016) a investiguée également l’embouchure de la rivière Boukadou, située au nord 

du Tahaddart. L’étude a porté sur trois tranchées, de 20 à 30 cm de longueur, orientées suivant 

un transect crosshore. Un niveau sableux est identifié sur l’ensemble des trois tranchées, et 

repose en discontinuité sur un paléosol. L’origine marine de ce niveau a été justifiée par sa 

richesse en bioclasts marins (foraminifères et mollusques), et par sa granulométrie, qui est 

similaire aux sédiments de plage actuels. De plus, ce dépôt devient moins épais en s’éloignant 

de la côte, ce qui traduit une diminution progressive de l’énergie des vagues qui ont déposé ce 

dernier (El Talibi, 2016). Aucune donnée chronologique n’a été renseignée pour ces deux 

dépôts. Néanmoins, les auteurs s’accordent sur l’événement de 1755 CE comme source 

potentielle de ces dépôts de haute énergie. 

II.5.2 Détroit de Gibraltar 

II.5.2.1 Marais maritime de Tanger 

Le marais maritime de Tanger fait partie des zones prospectées par Genet (2011). Il s’agit d’une 

petite plaine alluviale côtière d’environ 1 km de longueur sur 300 m de largeur, parcouru par 

un cours d’eau appelé l’Oued Mlaleh. Cinq carottes, avec une longueur de 1 à 3 mètres, ont été 

prélevées à l’intérieur de la plaine selon un transect cross-shore (Figure II.15). Ces archives 

dévoilent la présence de quelques niveaux de sable marins intercalés dans la stratigraphie fine 

du milieu. Genet (2011) pense qu’il s’agit de dépôts mis en place par des événements extrêmes 

marins. 
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Figure II.15 - Image satellite du marais maritime de Tanger, zone de prospection et de carottage réalisés par Genet 

(2011) et Mellas (2012) (Google Earth). 

II.5.3 Façade méditerranéenne 

II.5.3.1 Lagune de Nador 

La seule étude sur la façade méditerranéenne est celle de Raji (2014), réalisée dans la lagune 

de Nador. Au cours de cette étude, des carottes sédimentaires ont été collectées à l’intérieur de 

la lagune suivant des transects long-shore et cross-shore. L’analyse géochimique et 

sédimentologique de l’archive MC45 a montré la présence de trois niveaux sableux, d’origine 

côtière, intercalés dans la stratigraphie fine lagunaire (Figure II.16). Les données 

chronologiques (14C, 210Pbex et 137Cs) placent ces trois événements sur les derniers 500 ans. En 

se basant sur des archives historiques locales et régionales, Raji (2014) associent ces dépôts à 

la tempête de 1889 CE et aux deux tsunamis de 1790 CE et 1522 CE.  

En terme de bonnes pratiques, le travail de Raji (2014) reste un bon exemple à suivre dans 

l’étude des dépôts de submersion marine sur les côtes marocaines. L’approche multiproxy 

augmente les chances d’identification de ces types de dépôts dans les environnements côtiers 

de faible énergie. L’utilisation de différents radio-isotopes (137Cs, 210Pbex et 14C) permet 

d’affiner l’âge des dépôts de submersion. D’autre part, l’approche croisée entre l’étude 

d’archives sédimentaires et l’étude de profils sismiques a permis d’évaluer l’extension 

maximale des évènements de submersion les plus intenses sur l’ensemble de la lagune (Raji et 

al., 2018).  
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Figure II.16 - Carotte MC45 prélevée dans la lagune de Nador montrant des niveaux sédimentaires, déposés par 

des vagues extrêmes (Raji et al., 2015).
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Tableau II.3 - Tableau récapitulatif des paléo-dépôts de submersion marine identifiés sur les côtes Marocaines. 

Façade Site Latitude/longitude Type de dépôt Proxy appliquée Référence 

Façade 

Méditerranéenne 

Lagune de 

Nador 

35° 09′ 36″ N ;  

2° 50′ 24″ O 
Sédiments fins 

Géochimie (XRF core 

Scanner) 

Granulométrie laser 

Radiographie X 

Chronologie (14C, 210Pbex, 
137Cs) 

Micropaléontologie 

Étude des minéraux argileux 

Géophysique (sismique 

haute résolution) 

(Raji, 2014) 

(Raji et al., 2015) 

Détroit Gibraltar 

Marais 

maritime 

Tanger 

35°46'42.55" N 

  5°46'5.57" O 
Sédiments fins 

Granulométrie  

Morphoscopie 
(Genet, 2011) 

Façade Atlantique 

 

Asilah-Cap 

Spartel 

Briech 

35°34'15.22" N 

  5°59'9.94" O 

Sédiments fins 

Anisotropie de 

Susceptibilité Magnétique 

(ASM) 

Granulométrie 

Analyse 

micropaléontologique 

(El Talibi et al., 2016) 

Ain Ghemooute 

35°42'21.54"N 

  5°57'6.00"O 

Sédiments fins 

Anisotropie de 

Susceptibilité Magnétique 

(ASM) 

Granulométrie 

Analyse 

micropaléontologique 

(El Talibi, 2016) 

Houara 

35°39'52.04"N 

  5°58'5.74"O 

Sédiments fins 
Granulométrie  

Morphoscopie 
(Genet, 2011) 

Lagune de 

Boukhalef 
Sédiments fins 

Granulométrie  

Morphoscopie 
(Genet, 2011) 

https://fr.wikipedia.org/wiki/Lagune_de_Nador#/maplink/1
https://fr.wikipedia.org/wiki/Lagune_de_Nador#/maplink/1
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35°43'24.01"N 

  5°56'25.24"O 

Larache 

Estuaire Loukkous 

35°10'37.62"N 

 6° 5'47.87"O 

Sédiments fins 

Teneur en Carbonate  

Granulométrie 

Susceptibilité magnétique 

(MS) 

(Mhammdi et al., 2015) 

Littoral 

35° 5'50.00"N 

  6°12'33.00"O 

Boulders 

 
 (Medina et al., 2011) 

 

Rabat-Skhirat 

Val d’or 

33°54'25.24"N 

 6°59'30.95"O 

 

Boulders  
 

 

 

 

 

 

 

(Mhammdi et al., 2008) 

(Medina et al., 2011) 

(Chiguer and Medina, 2019) 

Harhoura 1 

33°56'53.00"N 

  6°56'5.00"O 

Boulders   

Cité yacoub el 

Mansour 

34° 0'3.81"N 

6°52'34.50"O 

Boulders   

Temara  

33°55'37.77"N 

 6°57'42.94"O 

Boulders   

Harhoura 2 

33°57'35.244" N 

-6°55'10.776"O 

Sédiments fins + 

boulders 

Granulométrie 

AMS 14C 

(Chahid et al., 2016) 
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Skhirate 

35°8'15.9" N 

-5°39'44.82" O 

Sédiments fins + 

boulders 

Granulométrie 

AMS 14C 

Lagune de 

Oualidia 

32°45'1.14"N 

 9° 1'33.02"O 
Sédiments fins 

Granulométrie 

Matière organique 

Calcimétrie 

(Mellas, 2012) 

(Leorri et al., 2010) 

(Lopes et al., 2010) 

 

Lagune de Sidi 

Moussa 

32°59'3.15"N 

 8°44'59.84"O 

Boulders + 

sédiments fins 

Granulométrie 

Matière organique 

Calcimétrie 

(Mellas, 2012) 

Safi 
32°11'18.77"N 

  9°15'30.70"O 
Boulders  (Theilen-Willige et al., 2013) 
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II.6 CONCLUSION 

Le Maroc concentre une grande partie de son économie sur sa côte atlantique. Plusieurs secteurs 

socio-économiques ont choisi de s’installer dans cet espace, tels que les ports, les zones 

industrielles et les complexes touristiques. Le nombre d’habitants, qui occupent l’espace côtier, 

a augmenté durant les dernières décennies, avec une forte concentration sur l’axe côtier de 

Kenitra-Safi. Ces enjeux démographiques et économiques devront faire face à de nombreux 

aléas côtiers dans le futur, dont la submersion marine. 

Le contexte météo-climatique et géologique dans lequel se trouve le Maroc, favorise 

l’occurrence des événements de submersions marines. Les archives historiques indiquent que 

la majorité des ondes de tempêtes, qui ont touché la côte atlantique, ont été provoquées par des 

dépressions extratropicales, qui circulent entre l’anticyclone des Açores et la dépression 

d’Islande. Les tsunamis, quant à eux, sont causés principalement par des séismes sous-marins, 

générés en grande partie par la zone sismique des Açores-Gibraltar. 

Les archives historiques marocaines sur les ondes de tempêtes et les tsunamis, sont peu 

nombreuses, ce qui ne permet pas d’évaluer de manière correcte le risque que représentent ces 

événements extrêmes. L’étude des événements de submersion suivant une approche géologique 

est une nouvelle pratique qui a commencé à se mettre en place au Maroc à partir de 2008. Les 

travaux réalisés jusqu'à présent ont permis d’identifier plusieurs sites côtiers contenant des 

traces sédimentaires d’événements de submersion. Malgré cela, le potentiel de ces sites reste 

peu exploité pour plusieurs raisons : 

• Un très faible nombre de projets traitant de cette thématique malgré son importance 

pour le pays ; 

• Une dominance des études sur les dépôts de surface, par rapport à celles en 

profondeur (par carottage), capables de couvrir une échelle temporelle plus 

importante ; 

• L’approche multiproxy est peu utilisée. Des méthodes d’analyse, tels que la 

géochimie, la micropaléontologie (foraminifère, ostracode), l’ASM et la 

géophysique, sont peu (ou pas) utilisés dans ces travaux ; il y a une nécessité d’avoir 

une approche pluridisciplinaire et d’inclure des chercheurs d’horizons scientifiques 

différents dans les futurs projets de recherche, afin d’affiner les reconstitutions 

historiques ; 
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• La majorité des paléo-dépôts de submersion, identifié jusqu'à présent, manquent de 

données chronologiques, ce qui complique la reconnaissance des événements 

responsables de leurs mises en place. Par conséquent, la corrélation chronologique 

entre des archives sédimentaires situées sur un même site, ou dans des sites 

différents (à l’échelle locale ou régionale), devient également une tâche difficile à 

réaliser. Cette approche fine de la chronologie est la seule qui nous permettra de 

mettre en évidence ou non des récurrences temporelles.  

Les conclusions obtenues à partir de ce chapitre ont orienté le choix de notre site d’étude et la 

stratégie du travail que nous avons adopté, cela sera présenté dans le chapitre suivant.
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III. PRESENTATION DE L’ESTUAIRE DE TAHADDART ET DE LA STRATEGIE 

D’ETUDE. 
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III.1 INTRODUCTION 

Ce chapitre est subdivisé en deux grandes parties. La première concerne la présentation du 

secteur d’étude, qui est l’estuaire de Tahaddart. Nous présenterons ses caractéristiques 

physiques, hydrodynamiques, géologiques et géomorphologiques, avec un aperçu sur les sites 

archéologiques présents dans la zone.  

La deuxième partie de ce chapitre concerne la stratégie d’étude. Nous présenterons les objectifs 

des missions de terrain, ainsi que les caractéristiques des prélèvements réalisées dans l’estuaire 

de Tahaddart et sur sa partie bassin-versant (sédiments de surface et carottes). Nous dévoilerons 

également le protocole suivi dans les analyses granulométriques, géochimiques, 

microfaunistiques (foraminifère benthique) et géochronologique (14C, 210Pbex et 137Cs). 

III.2 PRESENTATION DE L’ESTUAIRE TAHADDART 

III.2.1 Situation géographique 

L’estuaire de Tahaddart est la plus grande zone humide de la péninsule tingitane (Figure III.1). 

Il est localisé au Nord de la côte atlantique marocaine, entre la ville de Tanger et Asilah 

(latitude : 35°34'N / longitude : 06°00'W). L’estuaire s’étend sur une superficie de 11 000 ha. 

Il est délimité au Nord par le Charf El Akab, au Sud par l’oued Gharifa, et s’étend sur 7 km à 

l’Est le long des deux vallées des oueds Mharhar et Hachef, jusqu’à inclure quelques lacs de 

barrage situés en amont. La zone est classée par le gouvernement marocain comme Site 

d’Intérêt Biologique et Ecologique (SIBE L11) depuis 1996. Il est aussi reconnu comme zone 

RAMSAR depuis 2005 sous le nom du « complexe du Bas Tahaddart ». Administrativement, 

la zone est rattachée à la préfecture de Tanger-Asilah, au sein de la région de Tanger-Tétouan-

Al Hoceima. 
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Figure III.1 - Situation géographique de l'estuaire de Tahaddart (Google Earth). 

III.2.2 Cadre géologique et géomorphologique 

L’estuaire de Tahaddart est situé dans la partie nord occidentale de la chaîne du Rif. L’arrière-

pays repose sur deux ensembles structuraux de cette chaîne : le domaine des flychs et le 

domaine externe. Le premier est représenté par les nappes numidiennes, et le deuxième 

rassemble l’unité de Tanger, la nappe du Habt et le Prérif interne (Figure III.2; Durand-Delga 

and Kornprobst, 1985). Sur ces deux ensembles reposent des formations post-nappes allant du 

Tortonien au Quaternaire (Nachite et al., 2010). 

Nappe du Habt : Cette nappe est formée par des terrains marneux ou marno-calcaires datés du 

Crétacé-Eocène. Ces derniers sont surmontés par des dépôts d’âge Oligocène moyen à 

Aquitanien, et formés par des argilites sombres et des turbidites gréseuses à lits marneux (Suter 

and Fiechter, 1966). 

Unité de Tanger : cette structure, considérée comme para-autochtone, est datée du 

Cénomanien au Miocène inférieur (Durand-Delga et al., 1962; Wildi, 1983). Elle est divisée en 

unité externe et interne ; elle se compose de terrains marno-argileux à intercalations de calcaires 

en « boules jaunes » (Durand-Delga and Kornprobst, 1985). 

Prérif interne : Les dépôts du Prérif interne sont composés d’alternance de marnes à lits 

turbidites gréseuses et de bancs rocheux de turbidites gréseuses à inter-lits marneux (Durand-

Delga and Kornprobst, 1985). 
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Nappe des flyschs numidiens : Ce sont des nappes allochtones d’âge Crétacé-Miocène 

inférieur (Durand-Delga et al., 1962; Wildi, 1983). Le faciès dominant est une alternance de 

grès numidien et de pélites (Aquitanien) (Taaouati, 2012). 

Néogène : les formations post-nappes du Néogène affleurent dans la région d’Asilah et dans le 

bassin de Charf el Akab au Nord (Medioni and Wernli, 1978; Nachite, 1993). À Asilah, le 

néogène est composé de sables et d’argiles jaunâtres d’âge pliocène inférieur (Nachite, 1993). 

Ces derniers sont transgressifs sur la nappe de Habt ou l’unité de Tanger. Au Nord, à Charf el 

Akab, les dépôts néogènes sont creusés cette fois-ci dans l’unité de Tanger. Ils sont constitués 

de biocalcarinites passant latéralement vers des marnes bleues d’âge Tortonien supérieur et des 

sables quartzeux d’âge Pliocène inférieur (Medioni and Wernli, 1978). Le Pliocène supérieur 

est présent le long de la route de Cap Spartel, au niveau d’une petite falaise de 4 mètres de 

hauteur (Nachite and Bekkali, 2010). Ce dernier est constitué de marnes sableuses jaunes à 

bancs gréseux (Feinberg and Lorenz, 1970; Durand-Delga and Kornprobst, 1985). 

 

Figure III.2 - A : dessin montrant les principales formations géologiques de la chaîne du Rif (d'après Suter, 1980 

dans El Talibi, 2016). B : dessin montrant les principales formations géologiques de la péninsule de Tanger (El 

Talibi, 2016). 1 : Dépôt quaternaire. 2 : Néogène. 3 : Flysch Numidien. 4 : Prérif interne. 5 : Unité de Tanger. 6 : 

Nappe de Habt. 7 : Faille normale. 8 : Faille. 

Le Quaternaire : Le Quaternaire marin affleure de manière discontinue le long de la côte entre 

Asilah et Cap-Spartel. Il est représenté par des dunes, des terrasses marines et des glacis 

d’abrasion (Durand-Delga and Kornprobst, 1985). Le Quaternaire ancien est constitué de 

niveaux gréseux lumachéliques assez bien cimentés. Il s’étend depuis la grotte d’Hercule 
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jusqu'à la plage de Cap Spartel, et représente l’affleurement quaternaire le plus important dans 

la région (Nachite and Bekkali, 2010). Le Quaternaire moyen affleure également de manière 

discontinue dans le même secteur ; il est formé par des calcaires biodétritiques et des grès fins 

à ciment calcaire d’âge Ouljien (Durand-Delga and Kornprobst, 1985). Le Quaternaire récent 

est formé par des dunes vives ou consolidées de sable (Durand-Delga and Kornprobst, 1985). 

Du point de vue géomorphologique, l’estuaire de Tahaddart est une plaine alluviale, séparée de 

l’océan atlantique par un cordon dunaire rectiligne peu élevé (<7 m). Ce cordon est orienté 

NNE-SSW et en grande partie boisé. Il est surplombé par quelques collines basses isolées au 

niveau de Charf El Akab, Houara et du village de Briech. Ces collines sont recouvertes par une 

végétation forestière ou pré-forestière (Site RAMSAR). La zone côtière entre la rivière 

Tahaddart et la forêt de Charf el Akab a été récemment reboisée entre 1964 et 1966 (Ionesco 

and Stefanesco, 1967). L’ensemble (cordon + collines) assure la protection de l’arrière-pays 

contre l’action des vagues provenant de l’océan atlantique (Figure III.3). À l’intérieur de 

l’estuaire, on retrouve les trois zones caractéristiques des marais maritimes : (i) le chenal de 

marée principal qui est submergé en continu par les eaux marines. (ii) La zone de slikke qui 

correspond à l’espace de balancement des marées ; elle est traversée par des chenaux qui 

drainent les vasières durant le jusant ; on peut différencier la basse slikke avec une pente 

relativement accentuée (8 % à 12 %), et un talus noirâtre et luisant, de la haute slikke avec des 

pentes de 4 à 6 % en moyenne (Amharak, 2006). (iii) La zone de schorre qui occupe la partie 

la plus haute de la zone intertidale, où se développe une végétation dense et halophile (Figure 

III.3) ; cette zone est submergée uniquement lors des marées de vives eaux (Pascual et al., 2007; 

Taaouati et al., 2015). L’estuaire se caractérise aussi par la présence de quelques Merjas 

(étangs) et Dayas (marais) temporaires. Les plus connues sont celles d’Oulad Khalouf au Sud, 

Hwwara au Nord et Mlalah du bas Tahaddart au Nord-Est (Figure III.3) 
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Figure III.3 - Carte d'occupation du sol du complexe du bas de Tahaddart dessinée par N. Dakki 

(https://rsis.ramsar.org/fr/ris/1476?language=fr). 



99 

 

 

Figure III.4 - Unités morphologiques de l’estuaire de Tahaddart (Amharrak, 2006). 

III.2.3 Paramètres météo-marins 

III.2.3.1 Vent 

La zone est confrontée à deux régimes de vent, provenant de l’Est et de l’Ouest. Les vents d’Est, 

appelés localement « Chergui », se manifestent en particulier durant le printemps et l’été 

lorsque l’anticyclone subtropical provenant du Sahara est subsident sur la Méditerranée. Ce 

sont des vents continentaux, chauds et très violents. Ils soufflent par rafales avec des vitesses 

qui peuvent atteindre les 50 km/h pendant 2 à 3 jours, plusieurs fois par mois (El Gharbaoui, 

1981). Le deuxième champ de vent, est appelé localement « Gharbi », et provient du secteur 

ouest. Ce sont des vents maritimes, humides. Ils sont à l’origine de précipitations durant 

l’automne et l’hiver. Leur origine est expliquée par l’activité de l’anticyclone des Açores durant 

cette période de l’année. Les données de la plateforme « Puertos del Estado » (entre la période 

1958-2020) montrent la même répartition des vents, avec des vents provenant de l’Est 

(continentaux) et de l’Ouest (maritimes ; Figure III.5). En termes de vitesse moyenne, les vents 

les plus violents sont ceux de l’Est avec des valeurs dépassant les 8 m/s. 

III.2.3.2 Pluviométrie 

La pluviométrie dans la péninsule tingitane est très irrégulière dans le temps et à caractère 

torrentiel. La moyenne pluviométrique annuelle est de 765 mm (Achab, 2011). Les ¾ de ces 

précipitations se concentrent pendant la période d’octobre-février avec un maximum en 

décembre, tandis que l’été (juin-septembre) est quasiment sec (Amharak, 2006).  

III.2.3.3 Houle et marée 

Il existe peu d’études sur le climat des houles le long de la côte atlantique marocaine (Mhammdi 

et al., 2020). En général, cette côte est soumise à des houles provenant du secteur SSW à NNW 

avec une prédominance du secteur W-NW (Charrouf, 1991). Les données issues de la 

plateforme « Puertos del Estado » au niveau du point SIMAR 5042004 montrent que le littoral 
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de Tahaddart reçoit la majorité de ses houles selon la direction Ouest-Nord-Ouest. Les hauteurs 

de vagues significatives varient entre 0,2 et 2 m, et leurs périodes entre 8 et 14 secondes (Figure 

III.5). Durant la période hivernale, la hauteur et la période des vagues dépassent respectivement 

les 4 m et 14 secondes. Il est nécessaire de signaler que les données de houle issues de la 

plateforme « Puertos del Estado » reposent sur des modèles numériques estimés sur la période 

1958-2020, avec un pourcentage de certitude d’environ 98 %. 

La marée dans le secteur d’étude est semi-diurne, méso-tidale avec un marnage entre 1 à 3 m 

(ONE, 2002). L’influence de la marée pénètre jusqu’à 13 km à l’intérieur de l’estuaire 

(Guelorget and Lefebvre, 1995). 

 

Figure III.5 -  Rose des houles (A : hauteur ; B : période) et des vents (C) issue de la plateforme « Puertos del 

Estado », calculée sur la période 1958-2020. Données récoltées sur le point SIMAR 5042004. 

III.2.3.4 Courants marins 

Le plateau continental atlantique de la péninsule tingitane est fortement influencé par les 

échanges entre l’atlantique et la Méditerranée à travers le détroit de Gibraltar (Amharak, 2006). 

Les courants généraux océaniques sont représentés par le courant des Canaries, qui longe la 

côte atlantique marocaine avec une direction Nord-Sud. La vitesse de ce courant est de 0,25 à 

0,75 m/s et peut localement atteindre 2 nœuds (≈ 1 m/s) sous l’effet de l’alizé de Nord Est 

(Taaouati, 2012). An niveau du golf de Cadix, ce courant forme un gyre orienté dans le sens 

anticyclonique (Cirac et al., 1989 dans Taaouati, 2012). 

La côte atlantique marocaine est connue également par des remontées importantes d’eau 

profondes « upwelling », qui résultent de l’interaction entre le courant des Canaries et les vents 

d’alizés. Les eaux de surface sont poussées vers le large par les alizés et sont remplacées par 
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des eaux profondes, froides et riches en nutriments. La vitesse du déplacement vertical des 

masses d’eau est entre 0,001 et 0,1 cm/s (Boje and Tomczak, 1978). 

III.2.4 Hydrologie du bassin versant 

Le bassin-versant du Tahaddart totalise une superficie de 1 200 km2, avec une altitude 

maximale de 941 m (au niveau de Jbel Sehâne). Il est subdivisé en deux sous-bassins séparés 

par la colline de Haouta Bern Mediar (Figure III.6) : i/ La partie nord du bassin est drainée par 

l’oued Mharhar avec une longueur de 65 km, sur lequel est construit le barrage Ibn Battouta 

(1997) et deux petits barrages collinaires (Boukhalef en 1989 et Saboun en 1991). (ii) La partie 

sud du bassin est drainée par l’oued Hachef avec une longueur de 58 km, sur lequel est construit 

le barrage du « 9 avril 1947 » en 1992. Ces deux cours d’eau se rejoignent à 4 km de la côte 

pour former le fleuve Tahaddart (Figure III.6). 

Les cours d’eau ont un régime d’écoulement saisonnier et torrentiel, avec des débits soutenus 

en hiver, et des étiages extrêmement bas vers la fin de l’été (Karst, 1957). Le réseau de 

ruissellement de surface est dense et important, favorisé par l’abondance des précipitations et 

un terrain fortement accidenté et imperméable, dominé par des formations marno-argileuses 

(Tahiri et al., 2014). En termes d’apports terrigènes depuis le bassin-versant, environ 90 % de 

ces apports arrivent à l’estuaire en suspension tandis que 10 % sont transportés par charriage 

(Boughaba, 1992). Une valeur de 600 000 t/an a été estimée par Boughaba (1992) pour la rivière 

de Tahaddart et deux petits cours d’eau situés au Sud (Rharifa et Lehlou). 
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Figure III.6 - Image Google Earth montrant le relief du bassin-versant du Tahaddart, avec le réseau hydrographique 

et la position des barrages. 

III.2.5 Évolution paleoenvironemenale 

III.2.5.1 Remplissage sédimentaire au cours de l’Holocène 

L’évolution Holocène de l’estuaire de Tahaddart est un sujet qui, à notre connaissance, n’a pas 

été traité jusqu'à présent. L’étude de Ouid Baba (1988) est la seule à avoir donné un aperçu très 

général sur le remplissage sédimentaire de l’estuaire durant la période Holocène. L’auteur a 

bénéficié de six carottes sédimentaires, de longueur comprise entre 29 et 38 mètres, fournies 

par l’entreprise chargée de l’installation du réseau d’antennes de la station radio « Voice Of 

America » (V.O.A) sur la plaine fluviale du Hachef. Pour des raisons techniques, Ouid Baba 

(1988) signale que seulement quelques échantillons ont été analysés dans chaque archive. Par 

exemple, sur la carotte C1, qui mesure environ 29 m, seulement six échantillons de sédiments 

ont été prélevés pour des analyses de granulométrie, de minéralogie et de géochimie. Ces 

prélèvements sont répartis inégalement sur la carotte. 

Les archives étudiées par Ouid Baba (1988) montrent la même succession sédimentaire. Sur 

l’archive C1, l’auteur décrit de la base vers le sommet : 
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1. Une zone basale, en dessous de 20 m de profondeur, riche en produits détritiques et 

pélitiques, et qui correspond probablement au substratum de la séquence sédimentaire ; 

2. Une zone médiane, positionnée entre 20 et 7 m de profondeur, caractérisée par une 

granulométrie sableuse et riche en bioblastes carbonatés. Ce changement de faciès décrit 

un changement dans les conditions de dépôt et un passage d’un milieu fluviatile, vers 

un milieu marin de haute énergie. Selon Ouid Baba (1988), cette partie pourrait 

correspondre à des sédiments déposés durant la dernière remontée du niveau marin ; 

3. Une zone sommitale, au-dessus de 7 m, dominée par des sédiments fins (90 %), 

correspondant vraisemblablement à la zone de slikke et qui constitue la fin du 

comblement de l’estuaire. 

Aucune donnée chronologique n’a été fournie par l’auteur pour positionner dans le temps ces 

phases sédimentaires. La résolution avec laquelle sont analysées ces archives, ne permet pas de 

reconstruire avec précision la paléogéographie de l’estuaire Tahaddart et les variations du 

niveau marin. 

III.2.5.2 Données archéologiques 

L’estuaire de Tahaddart est riche en vestiges archéologiques qui témoignent de la présence de 

plusieurs civilisations dans la zone, depuis la préhistoire jusqu'à la période islamique. Ces 

installations humaines ont certainement été impactées par l’évolution paléoenviromentale de 

l’estuaire. De nombreuses missions archéologiques ont permis de localiser différents sites 

archéologiques au niveau des collines périphériques aux deux plaines fluviales du Mharhar et 

du Hachef, et le long du cordon dunaire séparant l’estuaire de Tahaddart de l’océan atlantique 

(Trakadas, 2015; Figure III.7). 
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Figure III.7 - Position des sites archéologiques autour de l'estuaire de Tahaddart, d’après Ponsich (1964). 

 

Figure III.8 - Aperçu des six bassins de production de sel et de garrum dans l’estuaire de Tahaddart. ((Ponsich 

1964: Pl. V dans (Trakadas, 2015)). 

Sur la partie sud de l’estuaire, on retrouve deux grands sites archéologiques : Zilil et Kouass. 

Le site de Zilil est situé à l’Est du village moderne de Dechar Jedid. En 1977, une mission 

franco marocaine dirigée conjointement par M. Lenoir et N. Khatib-Boujibar a permis de 
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retracer les étapes d’occupation du site, depuis la préhistoire jusqu'à la période romaine. Ces 

auteurs décrivent deux phases d’occupation maurétanienne (1 et 2) suivie par l’installation de 

la colonie de Iulia Costantia Zilil en 33-25 BCE (Depeyrot, 1999). Zilil fait partie des trois 

colonies installées par Auguste dans la partie occidentale du royaume de Maurétanie Tingitane 

(Depeyrot, 1999). Les fouilles archéologiques ont montré la présence de quartiers résidentiels, 

d’un grand temple et d’un théâtre, mais également d’une église paléochrétienne. Le site a été 

détruit par incendie au début du 5ème siècle CE (Depeyrot, 1999). Le site de Kouass, quant à 

lui, est situé à 8 km au nord de la ville d’Asilah, sur la bordure droite de l’oued Gharifa. Les 

fouilles archéologiques ont permis de dégager des ateliers de poterie d’époque préromaine, qui 

assuraient la production des amphores et des céramiques durant une longue période allant du 

VIème au Ier siècle BCE. Outre les ateliers de poterie, le site contient des usines de salaisons 

datées de l’époque impériale (I-IIème siècle CE), d’un aqueduc et d’une citerne (Bridoux et al. 

(2011, 2012) ; Figure III.8). Ponsich (1967) signale la présence d’un port sur ce site, dont la 

position n’est pas connue, qui a été utilisé pour l’exportation des produits fabriqués sur le site. 

Dans la partie nord de l’estuaire, autour de la plaine fluviale du Mharhar, on retrouve des 

complexes mégalithiques funéraires, identifiés en grande partie par Ponsich (1964) dans l’atlas 

de Tanger, notamment à El Mriès, Mers, Jorf el Ramra et Djebila, Dar Shiro, Dar Kebira, Aïn 

Dalhia (Figure III.7). Les bijoux que contenaient ces nécropoles étaient une preuve indiscutable 

de l’occupation phénicienne de la zone. 

Sur le cordon littoral qui sépare l’estuaire de Tahaddart de l’océan Atlantique, on retrouve deux 

sites archéologiques importants. (i) Sur la rive gauche de l’oued Tahaddart, près du pont  

Mohammed V, Hadacek a mis en évidence, en 1970, sur le sommet d’un complexe dunaire, un 

site cardial (Hadacek, 1979). Sur ce site, d’environ 10 hectares, se trouve du matériel 

archéologique, constitué de mobilier céramique et lithique, de parures sur des corps de thon 

parfois perforés, des foyers en cuvettes circulaires constitués de blocs calcaires. (ii) Un 

kilomètre au Nord de ce site, toujours sur la rive gauche de l’oued Tahaddart, Ponsich a mis en 

évidence, dans les années 1960s, six usines utilisées dans la salaison du poisson (Trakadas, 

2015). Des poteries extraites par Ponsich, puis réexaminées récemment par des étudiants de 

l’Institut National des Sciences de l'Archéologie et du Patrimoine (INSAP) ont montré une 

occupation Punico-mauritanienne à romaine (Figures III.7 et III.8 ; Trakadas, 2015).  
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III.3 STRATEGIE D’ETUDE 

Les travaux présentés dans cette thèse sont issus d’une collaboration entre des laboratoires de 

recherche français et marocains, avec la participation d’étudiants stagiaires, d’enseignants-

chercheurs et de techniciens de laboratoire (Tableau III.1). 

Tableau III.1 - Tableau récapitulatif du travail réalisé durant cette thèse ainsi que les collaborations mises en place. 

La couleur verte avec mention « Oui » indique les analyses réalisées personnellement durant la thèse. La couleur 

orange indique les noms des personnes qui ont participé aux analyses. La couleur noire précise les noms des 

laboratoires partenaires (GM : Géosciences Montpellier. M2C-Caen : Morphodynamique Continentale et Côtière 

de Caen. LPG-BIAF : Laboratoire de Planétologie et Géodynamique - Bioindicateurs Actuels & Fossiles. LGMSS 

– Laboratoire de Géosciences Marines et sciences du sol. CRAHAM : Centre Michel de Boüard – CRAHAM).
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Méthodes               Echa  TAH17-1 TAH17-2 TAH17-3 TAH17-4 TAH17-5 
Echantillons 

de Surface 

Mission de terrain 

Oui 

Laurent 

DEZILEAU - 

Jean-Philippe 

DEGEAI) 

Oui 

Laurent 

DEZILEAU - 

Jean-Philippe 

DEGEAI) 

Oui 

Laurent 

DEZILEAU - 

Jean-Philippe 

DEGEAI) 

Oui 

Laurent 

DEZILEAU - 

Jean-Philippe 

DEGEAI) 

Oui 

Laurent 

DEZILEAU - 

Jean-Philippe 

DEGEAI) 

Oui 

Ouverture des carottes 

Laurent 

DEZILEAU 

GM 

 
Oui 

M2C-Caen 

Laurent 

DEZILEAU 

GM 

Oui 

M2C-Caen 
 

Photographie Oui  Oui Oui Oui  

Granulométrie 
Oui 

GM 
 

Oui 

M2C-Caen 

Oui 

GM/ M2C-Caen 

Oui 

M2C-Caen 

Oui 

M2C-Caen 

Géochimie XRF 

portable 

Oui 

GM 
 

Oui 

CRAHAM 

Oui 

Tais Franchet 

GM 

Oui 

CRAHAM 

Oui 

M2C-Caen 

Perte au feu (400°C)   

Magalie 

LEGRAIN 

M2C-Caen 

Magalie 

LEGRAIN 

M2C-Caen 

Magalie 

LEGRAIN 

M2C-Caen 

 

Calcimétrie   
Oui 

M2C-Caen 

Oui 

M2C-Caen 

Oui 

M2C-Caen 
 

Microfa

une 
Foraminifère 

Oui 

LPG-BIAF 
 

Oui 

LGMSS 

Oui 

LGMSS 

Oui 

LGMSS 

Oui 

LGMSS 

Datatio

n 

210Pbex/
137Cs 

Oui 

(Préparation des 

échantillons) 

GM (Laurent 

DEZILEAU) 

 

Oui 

(Préparation des 

échantillons) 

GM (Michel 

CONDOMINES) 

Oui 

(Préparation des 

échantillons) 

GM (Michel 

CONDOMINES) 

  

14C LMC14   
LMC14 et 

POZNAN 
POZNAN  
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III.3.1 Échantillonnage 

Nous avons réalisé trois missions de terrain au cours de l’année 2017, partagées entre l’estuaire 

de Tahaddart et son bassin-versant : 

III.3.1.1 Mission de prospection (24 au 27 avril 2017) 

La première mission, réalisée entre le 24 et 27 avril 2017, avait pour objectif d’établir un 

premier contact avec le terrain, afin de récolter un maximum d’informations pour préparer les 

deux missions futures. Un essai de carottage manuel a été testé à l’intérieur de la vasière, en 

utilisant des outils traditionnels (tubes PCV, marteau), mais sans résultats, car les premières 

couches de sédiments étaient colmatées et peu humides. 

III.3.1.2 Prélèvements des sédiments de surface (20 au 21 septembre 2017) 

La deuxième mission était destinée à la collecte des sédiments de surface dans le bassin-versant 

de l’oued Tahaddart, ainsi que dans sa zone côtière (plages et dunes). Un total de 45 échantillons 

a été prélevé à l’aide de spatule et de sacs zip (Figures III.9 et III.10). Les coordonnées des 

échantillons ont été collectées à l’aide d’un GPS Garmin Oregon 750 et sont présentées dans le 

Tableau III.2. La collecte de ces échantillons a pour objectif de caractériser les sources de 

sédiments arrivant à l’estuaire de Tahaddart. Nous avons également considéré le sommet des 

carottes (0-5 cm) comme des échantillons de surface (E1, E3, E4 et E5). 

 

Figure III.9 - Echantillonnage de surface sur le bassin-versant (A) et la zone littorale (B) de l’estuaire de  

Tahaddart. 
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Figure III.10 - Position des échantillons de surface (cercles blancs) et des carottes sédimentaires (carrés rouges). 

Tableau III.2 - Coordonnées et types d’analyse menés sur les échantillons de surface (géochimie, granulométrie et 

foraminifères). 

Noms  

Cordonnées  Types d'analyse  

Latitude Longitude Géochimie Granulométrie Foraminifère 

3,3 35,386357 -5,799811 x     

4,1 35,382134 -5,731213 x     

5,2 35,351934 -5,718501 x     

6,1 35,484003 -5,694618 x     

7,1 35,513507 -5,690299 x     

8,1 35,54379 -5,693563 x     

9,1 35,523009 -5,733876 x     

10,1 35,516433 -5,771864 x     

11,1 35,468097 -5,81905 x     

12,1 35,419167 -5,84811 x     

15,1 35,523464 -5,949852 x     

15,2 35,523412 -5,949865 x     

16,1 35,563834 -5,914737 x     

16,2 35,563834 -5,914737 x     

16,3 35,562764 -5,916944 x     

17,1 35,615261 -5,917571 x     

18,1 35,694074 -5,834393 x     

19,1 35,670314 -5,790599 x     

20,1 35,666613 -5,749984 x     

22,1 35,640269 -5,699534 x     

23,1 35,624989 -5,67338 x     

24,1 35,586649 -5,640213 x     

25,1 35,429656 -5,856229 x     

L1 35,557304 -6,002592 x x x 
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L3 35,557169 -6,001879 x     

L5 35,55711 -6,001522 x x   

L6 35,557067 -6,001242 x x   

L7 35,556969 -6,000846 x x x 

L9 35,556906 -6,000006 x     

L10 35,556892 -5,999782 x x x 

L11 35,556887 -5,998112 x x   

L12 35,556832 -5,997286 x     

L13 35,557765 -5,997804 x x   

L14 35,557723 -5,997738 x x   

L18 35,579761 -5,982445 x x   

L19 35,579921 -5,982225 x     

L20 35,580821 -5,982883 x x   

L24 35,579223 -5,98605 x     

L25 35,578565 -5,98588 x x   

L27 35,574168 -5,987332 x x   

L28 35,573473 -5,987443 x     

L29 35,573484 -5,986797 x x   

L30 35,572894 -5,985956 x     

L31 35,570662 -5,986667 x     

L32 35,570662 -5,986667 x x   

E1 (TAH17-1) 35,575261 -5,985497 x x x 

E3 (TAH17-3) 35,567261 -5,985666 x x x 

E4 (TAH17-4) 35,570596 -5,976271 x x x 

E5 (TAH17-5) 35,574855 -5,984493 x x x 

 

III.3.1.3 Mission de carottage (25 au 30 septembre 2017) 

La troisième mission, réalisée entre le 25 et 30 septembre 2017, a permis la collecte des carottes 

sédimentaires. Cinq sites ont été carottés derrière le cordon dunaire, selon des transects cross-

shore et long-shore. Quatre sites sont localisés sur la rive gauche de la rivière Hachef (TAH17-

1, TAH17-2, TAH17-3, TAH17-5), et un site sur sa rive droite (TAH17-4 ; Figure III.11). Le 

diamètre des carottes est de 5 cm, et la longueur varie entre 3 et 7 m (Tableau III.3). La position 

des sites est récupérée à l’aide d’un GPS Garmin Oregon 750 et présenté dans le Tableau III.3. 
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Figure III.11 - Mission de carottage dans l'estuaire (septembre 2017). 

Tableau III.3 - Caractéristiques des cinq carottes sédimentaires prélevées dans l’estuaire de Tahaddart. 

Référenc

e 

Date de 

prélèvement 

Coordonnées géographiques Diamètre 

(cm) 

Profondeur 

(m) 
Latitude Longitude 

TAH17-1 26/09/2017 35°34'30.94"N 5°59'7.79"O 5 5 

TAH17-2 27/09/2017 35°34'57.22"N 5°58'36.32"O 5 5 

TAH17-3 28/09/2017 35°34'2.14"N 5°59'8.40"O 5 5 

TAH17-4 29/09/2017 35°34'14.15"N 5°58'34.58"O 5 7 

TAH17-5 30/09/2017 35°34'29.48"N 5°59'4.17"O 5 3 

L’ensemble des carottes est prélevé à l’aide d’un vibro-carottier du laboratoire Géosciences 

Montpellier. Les sédiments sont récupérés à partir du carottier fermé muni d’une gaine 

synthétique interne. Ce dernier pénètre le sol sur 1 m de profondeur à l’aide d’un marteau 

thermique de type Cobra TTe. Le carottier dispose à sa base d’une peau d’orange pour éviter la 

perte de l’échantillon. Le carottage est réalisé à des profondeurs supérieures à 1 m grâce à des 

rallonges de 1 m. L’extraction du carottier est assurée à l’aide d’un système hydraulique. Une 

fois les carottes prélevées, elles sont transportées au laboratoire Géosciences Montpellier et 

stockées dans une chambre froide en attendant les analyses en laboratoire. 

III.3.2 Méthodes analytiques 

III.3.2.1 Ouverture des archives, photographie et description des faciès 

Une fois au laboratoire, les carottes ont été coupées en deux parties dans le sens de la longueur. 

Une moitié a été conservée dans une chambre froide comme « archive », et l’autre moitié a été 

photographiée, puis sous-échantillonnée pour accomplir des analyses sédimentologiques, 
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géochimiques, géochronologiques et microfaunistiques de foraminifères. La charte de Munsell 

a été utilisée pour décrire la couleur du sédiment.  

III.3.2.2 Géochimie par pXRF 

La géochimie par fluorescence X mesure de manière semi-quantitative la concentration 

d’éléments chimiques de différents matériaux (sol, pièce de monnaies, tube PVC…). Cette 

méthode a la particularité d’être non destructive. Les mesures sont réalisées sur la carotte et ne 

prennent pas plus de 2 minutes par point de mesure. L’XRF portable (pXRF) est capable de 

mesurer jusqu’à 30 éléments chimiques, et dispose de plusieurs modes d’analyse selon les 

besoins de l’utilisateur. Les concentrations sont données en ppm ou en pourcentage. 

Deux pXRF de la marque NITON XL3t ont été mis à ma disposition dans le cadre de cette 

thèse. Un pXRF portable du laboratoire Géosciences Montpellier et un autre au Centre Michel 

de Boüard – CRAHAM à Caen. Les deux instruments sont de la même marque, ce qui permet 

une corrélation des résultats des différentes archives. Une formation sur l’utilisation du 

générateur FluoX portatif (NITON XL3t) a été assurée sur le site de Montpellier par Pr. Laurent 

Dezileau, et sur le site de Caen par Pr. Marie-Paule Bataille. 

Avant de lancer les mesures de géochimie, nous avons testé avec des standards les deux pXRF, 

dans le but d’évaluer leur qualité de mesures. Cette évaluation consiste à comparer les 

concentrations obtenues sur les standards, avec celles de référence. Les standards sont acquis 

auprès de différents organismes, notamment le NIST (SRM2709a), le laboratoire des mines et 

des sciences minérales de CANMET (TILL-4) et le laboratoire CRPG de Nancy (GS-N, BE-N, 

AC-E, DR-N, WS-E, AN-G, UB-N et DT-N). De plus, nous avons eu à notre disposition des 

standards supplémentaires, fournis par Pr. Michel Lopez (université de Montpellier ; 01-2018, 

02-2018, 05-2016, 07-2017 et 09-2017), qui proviennent de la mine de Villeveyrac. Nous avons 

choisi pour ces tests le mode minerais, et le temps de mesure a été fixé à 150 secondes. 

Les mesures pXRF ont été réalisées directement sur les demi-carottes TAH17-1, TAH17-3, 

TAH17-4 et TAH17-5. Afin d’éviter la contamination de l’appareil lors du changement de point 

de mesure, les demi-carottes ont été couvertes d’un film Ultralene (Richter et al., 2006). Nous 

avons choisi une résolution centimétrique pour avoir un profil géochimique à haute résolution. 

Concernant le paramétrage des appareils, nous avons utilisé le mode minerai, et fixé le temps 

de mesure à 150 secondes. 
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Figure III.12 - Analyse géochimique des échantillons de surface et des carottes. A : aperçu du pXRF NITON XL3t. 

B : couverture des demi-carottes avec un film ultralene avant mesure. C : mesure directe sur les archives. D : 

mortier à agate pour broyer les échantillons de surface. E : aperçu du pXRF en mode Fixe. F : emplacement des 

capsules dans le pXRF. G : aperçu de la capsule utilisée dans l’analyse des sédiments de surface. 

Les mesures pXRF sur les échantillons de surface, quant à elles, sont réalisées dans une boîte 

de protection aux rayons X (Figure III.12). Les sédiments sont, tout d’abord, séchés et broyés 

à l'aide d'un mortier en agate mécanique jusqu'à atteindre une fraction inférieure à 63 µm. Les 

échantillons broyés sont ensuite préparés dans des cubes d'échantillons XRF classiques 

recouverts d'un film d'ultralène (Figure III.12). Les mêmes paramètres d’analyses sont 

maintenus pour les sédiments de surface (150 secondes en mode minerai). 

III.3.2.3 Granulométrie laser 

Les analyses granulométriques ont été réalisées entre le laboratoire Géosciences Montpellier et 

le laboratoire M2C de Caen, avec un granulomètre laser de la marque Beckman-Coulter 
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LS13320. Les deux entités de recherche disposent du même appareillage, ce qui facilite la 

corrélation entre les résultats. Les analyses ont été réalisées sur les archives TAH17-1, TAH17-

3, TAH17-4 et TAH17-5. Nous avons maintenu une résolution centimétrique similaire à celle 

utilisée en géochimie. 

 

Figure III.13 - A : aperçu du granulomètre laser de l'Université de Montpellier. B : Schéma de fonctionnement 

d’un granulomètre laser (Grangeon, 2012). 

Le granulomètre laser mesure des particules de taille comprise entre 0,4 et 2 000 µm. Avant 

l’introduction de l’échantillon dans le module aqueux du granulomètre laser, il est tamisé à 

2 mm pour retirer les particules grossières qui peuvent perturber la mesure. Chaque mesure 

dure 90 secondes, répétée deux fois pour s’assurer de la bonne reproductibilité des résultats. 

Les échantillons riches en silt et en argile sont mis en suspension dans de l’eau désionisée 

pendant 24 heures avant l’analyse. L’ultrason est utilisé au cours de l’analyse afin d’assurer une 

dispersion des particules fines (Figure III.13). La quantité du sédiment nécessaire pour l’analyse 

dépend de la granulométrie du matériel analysé. Il est recommandé de maintenir une 

obscuration de mesure entre 8 et 15 %. 

Pour faciliter l’interprétation des résultats, la distribution granulométrique obtenue a été 

regroupée en trois fractions selon la classification de Friedman et Sanders (1978) : Argile 

(<2 µm), silt (2-63 µm) et sable (63-2 000 µm). L’ensemble des paramètres granulométriques 

(moyenne et indice de tri) sont calculés à l’aide du logiciel GRADISTAT (Blott and Pye, 2001). 

Le diagramme de Shepard (1954) est utilisé pour définir les faciès sédimentaires de chaque 

échantillon. 

III.3.2.4 Les foraminifères benthiques 

L’étude des foraminifères a été réalisée sur les carottes TAH17-1, TAH17-4, TAH17-3 et 

TAH17-5, dans les deux laboratoires LPG-BIAF et LGMSS. Des échantillons d’un centimètre 

d’épaisseur ont été prélevés dans ces archives en fonction de la variabilité lithologique. La 
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préparation des échantillons consiste, dans un premier temps, à mesurer leurs poids humide, 

puis sec après un passage dans l’étuve à une température de 40°C. Ensuite, chaque échantillon 

est lavé dans une colonne de tamis, constituée des tamis de 63, 125 et 150 µm. Un tamis 

supplémentaire de 500 µm est utilisé lorsque les sédiments sont très grossiers. Après lavage, 

les fractions 65-125 µm, 125-150 µm et > 150 µm, sont récupérées dans des piluliers en verre 

puis séchées à nouveau dans une étuve à une température de 40 °C. 

Dans un souci de gain de temps et afin de comparer nos résultats avec la littérature, seule la 

fraction supérieure à 150 µm a été investiguée. L’extraction et l’identification des foraminifères 

sont réalisées sous une loupe binoculaire avec un grossissement de x20 à x40 (Figure III.14). 

Les foraminifères sont extraits du sédiment à l’aide d’un pinceau, puis fixés avec une colle 

naturelle dans des cellules de Chapman (32 cases). Le nombre d’individus collectés dans chaque 

échantillon a été fixé à 100, selon les recommandations de Fatela et Taborda (2002). Un seuil 

minimal de 10 individus a été utilisé pour les échantillons avec une très faible abondance de 

foraminifère. L’interprétation des assemblages de foraminifères est basée sur l’écologie 

moderne des foraminifères benthiques présents dans l’estuaire de Tahaddart (Pascual et al., 

2007) et dans la marge atlantique marocaine (Mathieu, 1986), ainsi que quelques études 

réalisées sur la côte atlantique ibérique (Cearreta, 1998; Hindson et al., 1998; Trog et al., 2013; 

Camacho et al., 2016). Les références taxonomiques de chaque espèce de foraminifères sont 

présentées dans la légende de la Figure IV.10. Tous les comptages de foraminifères ont été 

convertis en abondances relatives. 

 

Figure III.14 - A : colonne de tamis (63, 125 et 150 µm) utilisée dans le lavage du sédiment. B : loupe Binoculaire 

pour le prélèvement des foraminifères contenus dans le sédiment. C : exemple de cellule de Chapman contenant 

des foraminifères. 

III.3.2.5 Teneur en carbonates 

La teneur en carbonates a été calculée grâce à un calcimètre Bernard au laboratoire M2C de 

Caen. Le principe consiste à mesurer le volume de CO2 dégagé après attaque par l’acide 

chlorhydrique (HCL) sur le carbonate de calcium (CaCO3) présent dans le sédiment (Fournier 

et al., 2012). Dans les conditions standards (c'est-à-dire à une t = 20° ; une pression 
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atmosphérique = 760 mm Hg ; un poids = 1 g), le pourcentage du CaCO3 est calculé selon 

l’équation suivante : 

Équation III.1 

%𝐶𝑎𝐶𝑂3 = 𝑉 × 0,4 

V = volume de dégagement gazeux en ml sous pression constante 

Dans les conditions non standards, l’équation nécessite l’introduction d’un coefficient 

correcteur K : 

Équation III.2  

%𝐶𝑎𝐶𝑂3 = 𝑉 × (
𝐾

𝑝𝑜𝑖𝑑𝑠
) 

K se calcule selon l’équation suivante : 

Équation III.3  

𝐾 = 0,4 × (
293

273 + 𝑡
) × (

𝑃

760
) 

Donc : 𝐾 =  
0,154×𝑃

273+𝑡
 

Avec : 

• 293 : température en kelvin correspondant à une température de 20 °C 

• 273 : température en kelvin correspondant à une température de 0 °C 

• t : température au moment de l’analyse en °C 

• P : pression atmosphérique en mm de Hg au moment de l’analyse 

• 760 : pression atmosphérique moyenne mm de Hg 

• 0,4 : constante 

Les analyses de carbone minéral ont été réalisées sur les carottes TAH17-3, TAH17-4 et 

TAH17-5. Les échantillons sont sélectionnés dans chaque archive en fonction des variations 

lithologiques. Pour chaque échantillon, deux mesures sont réalisées et une moyenne est retenue. 

Au cours de chaque analyse, les valeurs de température ont été récupérées à l’aide d’un 

thermomètre, tandis que la pression a été collectée depuis la station météorologique de 

Carpiquet (Caen, France). 
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III.3.2.6 Perte au feu (400 °C) 

La perte au feu est une méthode qui permet de déterminer le pourcentage de la matière 

organique contenu dans un échantillon de sédiment. Le principe consiste à mesurer le poids de 

ce dernier avant et après une combustion à haute température dans un four à moufle (400°C). 

Pour notre étude, les mesures de perte au feu ont été réalisées sur des sédiments prélevés sur les 

archives TAH17-3, TAH17-4 et TAH17-5. Les échantillons ont été sélectionnés en fonction 

des critères lithologiques. Le protocole d’analyse adopté est celui de Nelson et Sommers (1996), 

qui est détaillé dans la partie annexe du manuscrit.  

III.3.3 Méthodes de datation 

III.3.3.1 137 Cs et 210Pbex 

Les données radiochronologiques sur le dernier siècle ont été obtenues en mesurant les activités 

du 137Cs et du 210Pbex dans les premières couches de sédiment. Le Césium-137 (137Cs – Demi-

vie 30 ans) est un isotope radioactif artificiel issu de la fission de l’uranium. Sa présence dans 

une séquence sédimentaire peut avoir plusieurs origines : (i) la première est associée aux essais 

nucléaires atmosphériques réalisés entre 1945 et 1980 CE. Le 137Cs libéré est répartie sur 

l’ensemble de la planète par la circulation atmosphérique, puis rejoint la surface de la terre sous 

forme de retombées atmosphérique (pluie, aérosols). (2) La deuxième source est associée aux 

centrales nucléaires. Ces dernières libèrent du 137Cs dans la nature sous forme de rejet contrôlé 

ou à la suite d’accidents, comme celui de Tchernobyl en 1986 ou de Fukushima en 2011. Le 

137Cs est utilisé pour dater les sédiments superficiels dont l’âge est inférieur à 1945. Le profil 

d’activité du 137Cs en fonction de la profondeur présente généralement deux pics dont le plus 

important est celui de 1963 CE (maximum des tests nucléaires), suivi par celui de Tchernobyl 

en 1986 en Europe et ces environs proches. Ce dernier pic reste un événement local comparé 

au premier qui est global. 

Le 210Pb (T1/2=22,3 ans) est un élément radioactif naturel qui provient de la chaîne de 

désintégration de l’Uranium-238 (T1/2=4,5.109 ans). L’238U présent dans la croûte terrestre 

donne lieu au Radium-226 (T1/2=1620 ans) ; ce dernier se désintègre en Radon-222 (T1/2=3,8 

jours) sous forme d’un gaz inerte qui s’échappe en permanence vers l’atmosphère. Une fois 

dans l’atmosphère, le 222Rn se désintègre en 210Pb qui s’adsorbe sur des aérosols 

submicroniques (Gillette et al., 1972). Le temps de résidence du 210Pb dans l’atmosphère est de 

1 à 10 jours (Clyde H. Moore, 1973) ; il finit par rejoindre la surface terrestre sous formes de 

précipitations sèches et humides (Heyraud and Cherry, 1983). Cet apport atmosphérique va 
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alors constituer un excès (d’où̀ le nom de 210Pb en excès ou 210Pbex) par rapport à la quantité du 

210Pb déjà présente dans le sédiment et dont l'activité radioactive est en équilibre avec les autres 

nucléides de la chaîne de désintégration (Figure III.15).  L’utilisation du 210Pbex pour la datation 

des sédiments est maintenant une technique bien établie depuis les travaux de Goldberg (1963). 

Actuellement, il est largement utilisé dans d’autres domaines pour l’élaboration des modèles 

d’âge et notamment en domaine lacustre et lagunaire. Cette technique de datation est basée sur 

la détermination de l’activité du 210Pb dit « en excès », qui n’est présent que dans les sédiments 

récents (environ 100 ans). 

L’ensemble des mesures 137Cs et 210Pbex ont été réalisées au sein du laboratoire GM à l’aide 

d’un spectromètre Gamma de la marque CANBERRA BEGe 3825. Les échantillons ont été 

prélevés sur les premiers 30-40 cm des archives TAH17-1, TAH17-3 et TAH17-4, avec un pas 

d’échantillonnage d’environs 3-5 cm. L'activité du 137Cs en fonction de la profondeur a été 

calculée selon Robbins et Edgington (1975), tandis que le modèle CFCS (constant flux, constant 

sédimentation rate) a été utilisé pour le calcul du 210Pbex (Golberg, 1963; Krishnaswamy et al., 

1971). 
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Figure III.15 - B : modes de production et de migration du 210Pb jusqu’au sédiment final (modifié d’après Corbett 

et Walsh (2015)). C : Exemple de profil de 210Pb dans une carotte (trait rouge dans (B)). Le 210Pb en excès qui se 

désintègre progressivement avec la profondeur et le temps, et qui n’est pas renouvelé une fois enfouit (Baumann, 

2017). 

III.3.3.2 Carbone-14 

Le carbone-14 (14C – Demi-vie 5730 ans) est un isotope radioactif naturel du carbone. Il est 

produit à travers les rayons cosmiques, qui interagissent avec les atomes de l'atmosphère, et 

produisent du 14C à partir de l'azote. Le principe de datation par 14C suppose que chaque 

organisme vivant, durant son cycle de vie, absorbe toutes les formes de carbone qui existent 

dans la nature (12C, 13C et 14C). La proportion du carbone-14 par rapport au carbone total au 
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sein d’un organisme vivant est équivalente à celle de l’atmosphère. Après la mort de cet 

organisme, il arrête d’échanger du carbone avec le milieu extérieur et nous avons par la suite 

une désintégration naturelle du 14C selon une loi exponentielle connue. La datation de 

l’organisme vivant peut se faire à ce moment en calculant le rapport carbone-14/carbone total. 

La méthode la plus utilisée reste la spectrométrie de masse. Les âges conventionnels obtenus 

sont exprimés en année « Befor Present » (BP), en prenant comme référence 1950. 

Les datations 14C obtenues à partir d’organismes marins nécessitent des corrections 

complémentaires, en relation avec l’effet réservoir marin. De manière générale, les masses 

d’eaux superficielles échangent constamment du 14C avec l’atmosphère de manière à garder le 

même rapport 14C/12C dans les deux environnements. Lorsque ces masses d’eaux quittent la 

surface et descendent en profondeur, leur 14C n’est plus renouvelé, ce qui entraîne 

automatiquement une diminution du rapport 14C/12C par désintégration de 14C. Ces masses 

d’eaux peuvent rester en profondeur pendant des centaines d’années, puis remonter en surface 

avec un 14C qu’on peut qualifier de vieux, et qui sera intégré plus tard par les organismes marins. 

Ces derniers auront ainsi un âge radiocarbone plus ancien comparé à leurs âges réels. Cette 

différence d’âge, qui est due à l’effet réservoir marin, est estimée à 400 ans ; avec des variations 

locales qui dépendent : (1) de la présence ou non de zone d’upwelling, qui font remonter 

davantage les eaux pauvres en 14C ; (2) l’effet « eau dure » qui est dû à des apports en carbone 

ancien provenant de la dissolution des roches calcaires présente sur le continent ; (3) l’effet 

« eau douce » induit par des arrivées d’eaux douces, caractérisé par un 14C similaire aux 

conditions atmosphériques. Il est donc nécessaire d’appliquer, pour les dates 14C issu 

d’organismes marins, une correction globale estimée à 400 ans, ainsi qu’une correction locale 

(notée Delta R). Ces corrections peuvent se faire à l’aide de logiciels de calibration de type 

CALIB ou OXCAL (Stuiver et Reimer, 1993; Reimer et al., 2013). Les valeurs DeltaR peuvent 

être trouvées dans la base de données en ligne « Marine Reservoir Correction Database » 

(Reimer et Reimer, 2001). 

Pour notre étude, 36 échantillons répartis sur les trois archives TAH17-1, TAH17-4 et TAH17-

5, ont fait l’objet de datations 14C. Ces derniers sont composés, en grande partie, par des 

coquilles de mollusques. Les analyses ont été sous-traitées dans le laboratoire LMC14 de Paris 

et dans le Poznan Radiocarbon Laboratory (Pologne). 
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III.4 CONCLUSION 

L’estuaire de Tahaddart représente un environnement idéal pour l’étude des dépôts de 

submersions marines pour plusieurs raisons : 

• Sa configuration géomorphologique favorable à l’enregistrement sédimentaire des 

submersions marines. L’estuaire dispose d’un cordon dunaire peu élevé (< 7 m) qui 

est facilement submersible par les ondes de tempêtes et les tsunamis. Il est possible 

d’imaginer que même si l’arrière-pays est plus ou moins comblé aujourd’hui par des 

sédiments fluviatiles, il disposait dans le passé d’un espace de dépôt 

(accommodation space) plus important capable de recevoir davantage de sédiments 

de submersions. La granulométrie fine des sédiments va faciliter l’observation des 

dépôts sableux de haute énergie dans la stratigraphie locale. 

• Son aspect naturel malgré les pressions anthropiques que connaît la côte atlantique. 

Grâce aux deux conventions de protection qui ont été mises en place : SIBE et 

RAMSAR, l’estuaire de Tahaddart a relativement gardé son aspect naturel malgré 

les pressions anthropiques que connaît de manière générale le littoral atlantique 

marocain (Snoussi et al., 2008; Aitali et al., 2020). Les constructions anthropiques 

majeures dans la zone sont représentées par les voies de transport classiques (route 

nationale, autoroute et chemin de fer), ainsi que par la centrale thermique de 

Tahaddart. 

• Sa position géographique par rapport au golfe de Cadix va augmenter son exposition 

aux événements de tsunamis provenant de cette zone comparée à d’autres sites du 

littoral atlantique marocain. 

L’approche multiproxy est appliquée pour la première fois sur la côte atlantique marocaine. Les 

analyses géochimiques menées sur les sédiments de surface vont faciliter l’identification de 

différentes sources de sédiments arrivant à l’estuaire de Tahaddart. Les analyses géochimiques, 

sédimentologiques et micropaléontologiques sur les carottes devraient permettre d’étudier le 

remplissage sédimentaire de l’estuaire, et d’identifier les dépôts de submersions marines. 

L’organisation des carottes selon des transects cross-shore et long-shore est une stratégie pour 

suivre l’extension de ces dépôts de haute énergie à l’intérieur des terres. Les données 

chronologiques seront utilisées pour apporter la dimension temporelle à ces dépôts de tempêtes 

ou de tsunamis. 
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IV. RESULTATS 
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IV.1 CARACTERISATION DES SEDIMENTS DE SURFACE 

IV.1.1 Géochimie 

IV.1.1.1 Évaluation de la qualité des mesures 

Les Figures IV.1 et IV.2 présentent les concentrations du Fe, Ca, Sr, Zr, Rb, Ti, Al et Si 

obtenues sur les standards, en utilisant respectivement le pXRF du CRAHAM et de Géosciences 

Montpellier. Un digramme de corrélation a été tracé pour chaque élément chimique afin 

d’évaluer la relation entre les concentrations mesurées (en ppm) et celles de références (en 

ppm). Le pXRF de Caen montre des bons résultats sur l’ensemble des huit éléments, avec un 

R2 supérieur à 0,96. Le pXRF de Montpellier affiche, pour sa part, une bonne corrélation pour 

le Fe, Ti, Ca, Sr, Zr et Rb, avec un R2 supérieur à 0,95. Cependant, les résultats du Si et de l’Al 

sont moins satisfaisants, avec des valeurs respectives de R2 égale à 0,92 et 0,90. Pour ces deux 

éléments, le constructeur indique qu’il est possible d’améliorer leurs mesures en utilisant un 

balayage par l’hélium. Ce dernier est plus léger que l’air, ce qui va diminuer la limite de 

détection de ces deux éléments. De manière générale, nous pouvons dire que la qualité des 

mesures de ces deux instruments sur une large gamme d’éléments chimiques (lourds et légers, 

majeurs et traces) est acceptable pour notre étude, qui ne nécessite pas des mesures quantitatives 

précises. 
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Figure IV.1 - Diagramme de corrélation du Ca, Sr, Fe, Si, Al, Zr, Ti et Rb obtenu sur le pXRF du CRAHAM 

(Caen). 
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Figure IV.2 - Diagramme de corrélation du Ca, Sr, Fe, Si, Al, Zr, Ti et Rb obtenu sur le pXRF de Géoscience 

Montpellier. 
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IV.1.1.2 Analyse des sédiments de surface 

En général, les pXRF mesurent un large spectre d’éléments chimiques, allant jusqu'à 30 

éléments. Les deux appareils pXRF étaient capables de détecter 18 éléments chimiques sur les 

échantillons de surface : le zirconium (Zr), le strontium (Sr), le rubidium (Rb), le plomb (Pb), 

l'arsenic (As), le zinc (Zn), le cuivre (Cu), le fer (Fe), le manganèse (Mn), le chrome (Cr), le 

vanadium (V), le titane (Ti), le calcium (Ca), le potassium (K), le soufre (S), l’aluminium (Al), 

le silicium (Si) et le chlore (Cl). Les résultats obtenus ont fait l’objet d’une analyse en 

composante principale normée (ACP) afin d’explorer les corrélations qui existent entre les 

éléments chimiques, et entre les échantillons de surfaces (Figure IV.3). 

 

Figure IV.3 - Double présentation des variables et des individus sur les deux composantes F1 et F2. 
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Figure IV.4 - Pourcentage de variance expliqué selon les composantes. Nous avons sélectionné la première et 

deuxième composante (F1 et F2), qui expliquent respectivement 51,52 % et 15,41 % de la variance totale. 

 

 

 

 

Figure IV.5 - Projections des variables sur la première composante (F1). Sur l’axe des abscisses se trouve les 

éléments chimiques, et sur l’axe des ordonnées, les facteurs de corrélation. 

Figure IV.6 - Projections des variables sur la deuxième composante (F2). Sur l'axe des abscisses se trouve les 

éléments chimiques, et sur l’axe des ordonnées, les facteurs de corrélation. 
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Les deux composantes principales de l’ACP, F1 et F2, expliquent respectivement 51,52 % et 

15,41 % de la variance totale (Figure IV.4). La Figure IV.5 montre la projection des variables 

initiales sur la première composante (F1). Cette dernière différencie entre deux groupes 

d’éléments chimiques. Le premier est positivement corrélé avec F1. Il est formé par le Cu, Ti, 

Mn, Fe, V, Cr, Zn, Pb, Al, K et Rb. Le deuxième groupe d’éléments chimiques est anti-corrélé 

avec le premier. Il est composé par le Sr, Ca, As, Zr, Cl, S, P et Si. La Figure IV.6 présente la 

projection des variables sur la deuxième composante (F2). On constate une bonne projection de 

la part du Ca et Sr sur la partie positive de la composante. Le Si est anti-corrélé avec le Ca et le 

Sr. La projection des autres variables sur la composante F2 est très faible. 

À travers la Figure IV.3, nous constatons que la première composante de l’ACP (F1) sépare les 

sédiments de surface en fonction de leurs granulométries. Les échantillons positionnés sur le 

côté positif de l’axe, représentent les sédiments fins prélevés sur le bassin-versant. Ils sont 

mieux caractérisés par des éléments chimiques terrigènes, tels que le Fe, Rb, Ti et Al. Ceci est 

expliqué par la nature silico-clastique des roches qui composent le bassin-versant (Durand-

Delga & Kornprobst, 1985 ; Figure IV.7). Ceci est en accord avec des analyses de minéraux 

argileux réalisées par Ouid Baba (1988) sur des sédiments de surface collectés sur la partie 

vasière de l’estuaire de Tahaddart. L’auteur décrit une dominance de la kaolinite et de l’illite, 

qui représentent une source pour le Fe, Al, Ti, K et Mn. La fraction pélitique et argileuse 

représente également un support préférentiel sur lequel les éléments en traces, tels que le Rb, 

Pb, Cu, V, Cr et Zn, sont adsorbés (Ouid Baba, 1988). Par exemple, le Rb se trouve 

principalement dispersé dans les minéraux contenant du K, tels que la biotite, la muscovite, le 

feldspath et l'illite (Croudace et al., 2006). Les échantillons situés sur le côté négatif de la 

première composante (F1) représentent les sédiments collectés sur la partie plage et cordon 

dunaire. Ces derniers sont caractérisés par une granulométrie principalement sableuse, et sont 

associés au Zr, Sr, Ca, As, Si, Cl et S (Figure IV.3). Le Zr est lié à la présence de minéraux de 

zircon (ZrSiO4) dans le sédiment. Achab (2011) et El Talibi et al. (2016) avaient mentionné la 

présence de ce minéral dans des échantillons de sable collectés sur la plage de Tahaddart. Le 

Ca et Sr sont attribués aux débris de coquilles carbonatés présents dans le sédiment. La 

corrélation positive entre le Sr et le Ca confirme l’origine biogène des carbonates (Croudace 

and Rothwell, 2015). L’arsenic peut être associé à la pyrite détritique (Thomson et al., 2006). 

Le silicium est relié à la présence de grains de quartz, qui sont très dominants dans les sédiments 

côtiers (Achab, 2011; El Talibi et al., 2016). Le Soufre et le chlore sont probablement liés à la 
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présence de cristaux de gypse et de sel. Le S pourrait être lié également à la présence de pyrites 

authigènes. 

La deuxième composante (F2) sépare les échantillons en fonction de leurs richesses en 

carbonates. À partir de la Figure IV.3, on peut voir que les sédiments côtiers sont séparés en 

deux sous-groupes. Le premier situé sur la partie positive de l’axe. Il est riche en Ca et Sr, et 

représente les sédiments prélevés sur la partie plage de l’estuaire. Le deuxième sous-groupe, 

qui est situé sur la partie négative de l’axe, est appauvri en Ca et Sr. Il regroupe les échantillons 

collectés sur le cordon dunaire. En effet, l’absence de la fraction carbonatée dans les sédiments 

dunaires a entraîné systématiquement une augmentation relative du pourcentage du quartz dans 

ces derniers. C’est pour cette raison que le Si apparaît comme un élément discriminant pour ce 

deuxième sous-groupe (Figure IV.3). 
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Figure IV.7 : cartes des concentrations du calcium (A), strontium (B), zirconium (C), rubidium (D) et silicium (E) 

autour de l'estuaire de Tahaddart. 

IV.1.2 Granulométrie 

L’analyse granulométrique des sédiments de surface montre un contraste entre les sédiments 

côtiers et ceux de la vasière (échantillons collectés au sommet des carottes). Le premier est 

formé par du sable pur (80-100 %), fin à moyen (Moyenne 150-300 µm). Ce sont des sables 

modérément bien classés, avec une asymétrie vers les très grossiers (valeurs négatives). La 

classe modale est située autour de 250 µm (Figure IV.8). Les courbes de fréquence sont très 

leptokurtique (>7,40). Ces données sont en accord avec des mesures granulométriques 

effectuées par Achab (2011) sur des sédiments collectés à partir de la plage de Tahaddart. La 

partie vasière de l’estuaire, quant à elle, est caractérisée par des sédiments silteux argileux 

(Moyenne de 6-7 µm ; Figure IV.8). L’indice de tri indique un sédiment faiblement trié (So 

= 3-4). Les résultats des analyses sont présents dans la partie annexe du manuscrit.  



132 

 

Figure IV.8 : A : représentation des échantillons de surface sur le diagramme de Shepard 1957. B : Courbes de 

fréquence des échantillons de surface.  
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IV.1.3 Faunes modernes des foraminifères benthiques 

L’étude micropaléontologique de Pascual et al. (2007) a révélé les principales espèces de 

foraminifères benthiques occupant actuellement l’estuaire de Tahaddart. Ces auteurs ont utilisé 

des sédiments de surface collectés à différentes distances par rapport à la ligne de côte, en allant 

de l’embouchure du fleuve Tahaddart jusqu'à la partir interne de l’estuaire. Jusqu'à présent, le 

contenu des sédiments de plage en foraminifère n’a pas encore été investigué. Pour cette raison, 

trois échantillons de surface, localisés sur la partie plage de l’estuaire (L1, L7 et L10), ont fait 

l’objet d’une analyse microfaunistique afin de déterminer les assemblages de foraminifère qui 

dominent dans cet espace. 

Les trois échantillons étudiés (L1, L7 et L10) montrent une forte abondance des foraminifères 

benthiques et planctoniques. Les formes benthiques sont principalement d’origine marine, avec 

une abondance entre 200 et 600 ind/g (Figure IV.9). On retrouve comme espèce majeure (> 10 

% dans au moins une des stations), Ammonia beccarii (Moyenne = 22 % ; min et max = 21-

25 %), Quinqueloculina sp. (19 % ; 13-25 %), Cibicides pachyderma (10 % ; 7-14 %) et 

Bulimina gibba (7 % ; 4-10 %). Comme espèces secondaires (5-10 % dans au moins une des 

stations), nous avons Cassidulina laevigata (6 % ; 5-7 %), Lobatula lobatula (8 % ; 7-9 %), 

Elphidium sp. (4 % ; 3-8 %), Elphidium crispum (3 % ; 2-5 %) et Uvigerina sp. (5 % ; 2-7 %). 

Les foraminifères planctoniques ont une abondance entre 400 et 1 200 ind/g. Leurs écologies 

n’ont pas été traitées au cours de cette étude. 

L’état de conservation des tests est très moyen, marqué par des processus taphonomiques très 

poussés. Nous avons identifié sur les tests des traces de cassures, de dissolution, d’oxydation et 

de bioérosion, ce qui complique, dans certains cas, l’identification des individus à l’échelle de 

l’espèce. 

 

Figure IV.9 : pourcentage relatif des foraminifères benthiques présents dans les échantillons de surface collectés 

sur la plage de Tahaddart (L1, L7 et L10). En couleur bleue les espèces avec un pourcentage relatif supérieur à 

5 % dans au moins un échantillon. En rouge les espèces avec un pourcentage relatif inférieur à 5 % sur l’ensemble 

des échantillons. En noir l’abondance des foraminifères benthiques et planctoniques. 
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Figure IV.10 - Photos à la lumière naturelle et au MEB des foraminifères trouvés dans les échantillons de surface 

(1, 7 et 10) et les carottes TAH17-1, TAH17-5, TAH17-4 et TAH17-3. L’identification des espèces reste 

approximative étant donné l’état de conservation des coquilles. L’échelle correspond à 200 µm. 1 : Ammonia 
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beccarii (Linnaeus, 1758), phase spirale (a- image naturelle, c- image MEB), phase umbilical (b- image naturelle, 

d- image MEB) ; 2 : Ammonia tepida (Cushman, 1926), phase spirale (a- image naturelle, c- image MEB), phase 

umbilical (b- image naturelle, d- image MEB) ; 3 : Elphidium crispum (Linnaeus, 1758), a- image naturelle, b- 

image MEB ; 4 : Lobatula lobatula (Walker & Jacob, 1798), phase spirale (a- image naturelle, c- image MEB), 

phase umbilical (b- image naturelle, d- image MEB) ; 5 : Cibicides pachyderma (Rzehak, 1886), phase spirale (a- 

image naturelle, c- image MEB), phase umbilical (b- image naturelle, d- image MEB) ; 6 : Haynesina germanica 

(Ehrenberg, 1840), a- image naturelle, b- image MEB ; 7 : Entzia macrescens (Brady, 1870), phase 1 (a- image 

naturelle, c- image MEB), phase 2 (b- image naturelle, d- image MEB) ; 8 : Trochammina inflata (Montagu, 1808), 

phase spirale (a- image naturelle, c- image MEB), phase umbilical (b- image naturelle, d- image MEB) ; 9 : Hyaline 

sp. (Hofker, 1951), a- image naturelle, b- image MEB ; 10 : Valvulineria sp. (Cushman, 1926), phase spirale (a- 

image naturelle, c- image MEB), phase umbilical (b- image naturelle, d- image MEB) ; 11 : Cassidulina laevigata 

(Orbigny, 1826), phase 1 (a- image naturelle, d- image MEB), phase latérale (b- image naturelle, e- image MEB), 

phase 2 (c- image naturelle, f- image MEB) ; 12 : Nonion sp. (Montfort, 1808), phase spirale (a- image naturelle, 

c- image MEB), phase ombilicale (b- image naturelle, d- image MEB) ; 13 : Globocassidulina subglobosa (Brady, 

1881), a- image naturelle, b- image MEB ; 14 : Lenticulina gibba (d'Orbigny, 1839), a- image naturelle, b- image 

MEB ; 15 : Nonion faba (Fichtel & Moll, 1798), a- image naturelle, b- image MEB ; 16 : Elphidium incertum 

(Williamson, 1858), phase 1 (a- image naturelle), phase 2 (image naturelle) ; 17 : Discorbinella bertheloti 

(d'Orbigny, 1839), phase spirale (a- image naturelle), phase ombilicale (image naturelle) ; 18 : Hyalinea balthica 

(Schröter, 1783), a- image naturelle, b- image MEB ; 19 : Cribroelphidium albiumbilicatum ? (Weiss, 1954), phase 

1 (a- image naturelle), phase 2 (image naturelle) ; 20 : Elphidium oceanense (d'Orbigny in Fornasini, 1904), phase 

1 (a- image naturelle), phase 2 (image naturelle) ; 21 : Planorbulina mediterranensis (Orbigny, 1826), phase 1 (a- 

image naturelle), phase 2 (image naturelle) ; 22 : Gyroidina orbicularis (Orbigny in Parker, Jones & Brady, 1865), 

phase spirale (a- image naturelle), phase ombilicale (image naturelle) ; 23 : Elphidium lessonii (Orbigny, 1839), 

phase 1 (a- image naturelle), phase 2 (image naturelle) ; 24 : Rosalina globularis (Orbigny, 1826), phase spirale 

(a- image naturelle), phase umbilical (image naturelle) ; 25 : Asterigerinata mamilla (Williamson, 1858), phase 

spirale (a- image naturelle), phase umbilical (image naturelle) ; 26 : Bolivina sp. (Orbigny, 1839), a- image 

naturelle, b- image MEB ; 27 : Quinqueloculina sp. (Linnaeus, 1758), a- image naturelle, b- image MEB ; 28 : 

Uvigerina sp. (Orbigny, 1826), a- image naturelle, b- image MEB ; 29 : Bulimina gibba (Fornasini, 1902), a- image 

naturelle, b- image MEB ; 30 : Textularia sp. (Defrance, 1824), a- image naturelle, b- image MEB ; 31 : 

Miliammina sp. ? (Heron-Allen & Earland, 1930), a- image naturelle ; 32 : Textularia pseudogramen? (Chapman 

& Parr, 1937), a- image naturelle, b- image MEB ; 33 : Rzehakina sp. (Cushman, 1927), image naturelle ; 34 : 

Indet sp. 1, a- image naturelle, b- image MEB ; 35 : Glomospira sp. (Rzehak, 1885), a- image naturelle, b- image 

MEB ; 36 : Cibidoides sp. ?, a- image naturelle, b- image MEB ; 37 : Stilostomella sp. (Guppy, 1894), a, b, c, d, 

e- image naturelle ; 38 : Lagena sp. (Walker & Jacob, 1798), a- image naturelle, b- image MEB ; 39 : Globigerina 

bulloides (d'Orbigny, 1826 ; F. planctonique), a- image naturelle, b- image MEB ; 40 : Paragloborotalia sp. ? 

(Cifelli, 1982 F. planctonique) a- image naturelle, b- image MEB ; 41 : Globorotalia menardii ? (Orbigny in 

Parker, Jones & Brady, 1865 ; F. planctonique), a- image naturelle, b- image MEB ; 42 : Orbulina universa 

(Orbigny, 1839 ; F. planctonique), a- image naturelle, b- image MEB ; 43 : Globotruncana linneiana ? (Orbigny, 

1839 ; F. planctonique), a- image naturelle, b- image MEB ; 44 : Globigerinita glutinata (Egger, 1893 ; F. 

planctonique), a- image naturelle, b- image MEB ; 45 : Hastigerina pelagica ? (Orbigny, 1839 ; F. planctonique), 

a- image naturelle, b- image MEB ; 46 : Verneuilinulla propinqua ? (Brady, 1884 ; F. planctonique), a- image 

naturelle, b- image MEB ; 47 : Globigerinita uvula (Ehrenberg, 1861 ; F. planctonique), a- image naturelle, b- 

image MEB ; 48 : Heterohelix sp. (Ehrenberg, 1843 ; F. planctonique) ; a- image naturelle, b- image MEB ; 49 : 

Indet sp. 2, image naturelle ; 50 : Indet sp. 3, image naturelle. 

IV.2 DESCRIPTIONS DES CAROTTES SEDIMENTAIRES 

La description des carottes consiste à identifier les principaux faciès dans chacune d’entre elles, 

en se basant sur les caractéristiques visuelles du sédiment (couleur, texture…), associée aux 

mesures granulométriques, géochimiques (éléments XRF, CaCO3 et matière organique) et 

microfaunistiques de foraminifères. 

Les mesures pXRF réalisées sur les quatre carottes ont permis de détecter 25 éléments 

chimiques (Al, Si, P, S, Cl, K, Ca, Ti, V, Cr, Mn, Fe, Ni, Cu, Zn, Ga, Br, Rb, Sr, Y, Zr, La, Ta, 

Bi) dont six ont été pris en considération dans la description des carottes (Rb, Sr, Ca, Zr, Si, Cl 
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et S). Ces éléments ont été sélectionnés en prenant en considération la géochimie des sédiments 

de surface. Le Rb représente les sédiments fins provenant du bassin-versant. Le Ca et Sr sont 

utilisés pour détecter la présence de carbonate dans le sédiment. Le Zr est un indicateur de 

minéraux lourds. Le S et le Cl sont des bons indicateurs des environnements côtiers riches en 

matière organique. Étant donné que les mesures pXRF sont sensibles aux variations de 

granulométrie observées sur les carottes, nous avons normalisé l’ensemble des éléments 

chimiques par rapport au Rb, selon les recommandations de Davies et al. (2015). Les résultats 

sont présentés dans les Figures IV.13, IV.17, IV.21 et IV25.  

Un total de 50 espèces a été identifié sur l’ensemble des carottes à travers les analyses des 

foraminifères. Seules les espèces avec un pourcentage relatif supérieur à 5 %, dans au moins un 

échantillon, sont présentées dans les Figures IV.14, IV.18, IV.22 et IV.26. Selon les travaux de 

Mathieu (1986) et Pascual et al. (2007), les espèces ont été regroupées selon leurs 

environnements de vie, en espèces estuariennes (Ammonia tepida, Entzia macrescens, 

Trochammina inflata, Haynesina germanica, Cribroelphidium albiumbilicatum, Elphidium 

oceanense, Elphidum incertum) et marines (Ammonia beccarii, Quinqueloculina sp., Cibicides 

pachyderma, Elphidium sp., Elphidium crispum, Cassidulina laevigata, Lobatula lobatula, 

Bulimina gibba, Verneuilinulla propinqua, Textularia sp., Stilostomella sp., Uvigerina sp., 

Hyalinea balthica, Eponides repandus, Glomospira sp., Nonion faba et Valvulineria bradyana ; 

Figure IV.10). Le reste des espèces, avec un pourcentage relatif inférieur à 5 % sur l’ensemble 

des échantillons, est mis dans un troisième groupe nommé « autres espèces ». Les Figures 

IV.14, IV.18, IV.22 et IV.26 présentent également l’abondance des foraminifères planctoniques 

et benthiques (ind/g). 

IV.2.1 Carotte TAH17-1 

La TAH17-1 mesure cinq mètres de long. C’est la carotte la plus proche de la ligne de côte 

(environ 800 m), située directement derrière le cordon dunaire. TAH17-1 est composée de 

quatre faciès : 

IV.2.1.1 Faciès 1-1 (500-167 cm) 

Le faciès 1-1 peut être subdivisé en trois parties. La première est située entre 500-490 cm, elle 

est composée de petits graviers polygéniques émoussés (0,5-1 cm), incorporés dans une matrice 

de sable grossier coquillé, de couleur rouge jaunâtre (Hue 5YR 5/6 ; Figures IV.11 et IV.12). 

L’analyse granulométrique de la matrice montre une dominance de la fraction sableuse jusqu'à 

90-95 %, avec une légère présence des sédiments fins à hauteur de 5-10 %. Sa moyenne 
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granulométrique est de 350 µm, et l’indice de tri indique un sédiment mal classé (So = 2-4). La 

deuxième partie est située entre 490 et 245 cm. Elle est composée de sédiments sableux à sable-

silteux coquillés, de couleur brune jaunâtre clair (2.5Y 6/4 ; Moyenne = 300 µm ; Figures IV.11 

et IV.12). La fraction carbonatée est formée par des petits débris de coquilles marines, tels que 

Bittium reticulatum et Cerastoderma sp. Des structures sédimentaires de type rip-up clasts, sont 

visibles à environ 325 (dimensions variables) et 250 cm (2,5 × 3,5 cm). L’indice de tri considère 

cette partie comme moyennement bien classé (So = 2). La troisième partie du faciès, localisée 

sur les derniers 45 cm, est composée de sédiments silto-sableux très mal classés, de couleur 

brune grisâtre (2.5Y 4/2 ; Moyenne = 10 µm ; So = 3-5). Malgré la présence de sédiments fins, 

le pourcentage de sable reste supérieur à 70 %. 

Ces trois parties sont également visibles sur les courbes géochimiques. Les concentrations 

normalisées de Ca et de Sr sont élevées sur la première partie de ce faciès puis diminuent 

progressivement vers le sommet. Le Zr par contre est faible sur la base du faciès, puis augmente 

entre 490 et 245 cm, et finit par baisser sur les derniers 45 cm. Le Si est plus stable sur la 

première et deuxième partie de ce faciès, mais diminue vers le sommet. Les concentrations de 

Cl et de S sont faibles sur la majorité de ce faciès à l’exception des niveaux riches en rip-up 

clasts et sur les derniers 45 centimètres. 

Le contenu de ce faciès en foraminifère n’a pas été investigué sur sa partie basale à cause de sa 

granulométrie très grossière. Sur la deuxième partie du faciès, le nombre de tests est autour de 

200-250 ind/g, avec des valeurs maximales de 350 ind/g, enregistré sur les échantillons P317 

et P297. L’assemblage est dominé principalement par Ammonia beccarii (Moyenne = 25 % ; 

limites = entre 7 et 42 %) et Quinqueloculina sp. (16 % ; 0-26 %) comme espèces majeures, et 

Cibicides pachyderma (6 % ; 0-12 %) et Elphidium crispum (8 % ; 2-12 %) comme espèces 

secondaires. Les formes planctoniques de foraminifères sont présentes à hauteur de 100 ind/g, 

à l’exception des 3 échantillons P317, P297 et P277, où l’abondance augmente jusqu'à 350-400 

ind/g. La troisième partie du faciès est caractérisée par une réduction de l’abondance des 

espèces marines, et la présence de foraminifères estuariens (échantillons P137 et P210), à 

hauteur de 50 %, représentée par Ammonia tepida et haynsina germanica.  

IV.2.1.2 Faciès 1-2 (167-115 cm) 

Le faciès 1-2 est formé par une alternance de couches sableuses et silto-sableuses de couleur 

brune grisâtre foncée (2.5Y 4/2 ; Moyenne : 200-250 µm ; Figures IV.11 et IV.12). La partie 

basale de ce faciès, entre 245 et 133 cm, semble avoir été affectée par des processus de 
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bioturbation, ce qui y a fait perdre au sédiment sa structure d’origine. Les derniers 20 

centimètres n’ont pas été touchés par ces processus. Néanmoins, ils ont été déformés sur les 

bords à cause du frottement du sédiment sur les parois internes du tube PVC, durant le carottage. 

L’indice de tri indique un sédiment très mal classé (So = 4-8). La matière organique est présente 

dans le sédiment sous forme de débris finement dissimulés. 

L’augmentation des apports en sédiments fins dans cet intervalle, est traduite du point de vue 

géochimique par une élévation de la concentration du Rb, qui passe progressivement de 10 à 

60 ppm (Figure IV.13). On constate que les niveaux sableux sont marqués par de légers pics 

sur les courbes de Ca/Rb, Zr/Rb et Sr/Rb. Les profils de Cl/Rb et S/Rb, affichent des valeurs 

très importantes, probablement provoqués par la présence de la matière organique dans le 

sédiment. 

Le nombre de tests des foraminifères benthiques descend en dessous des 50 ind/g (Figure 

IV.14). Le pourcentage des espèces estuariennes diminue de 50 à 20-30 %. L’assemblage est 

dominé par Ammonia tepida (8 % ; 0-19 %) et Haynesina germanica (4 % ; 0-20 %) comme 

espèces dominantes sur la partie basale (entre 250 et 145 cm), qui seront remplacées vers le 

sommet par Entzia macrescens (3 % ; 0-13 %) et Trochammina inflata (3 % ; 0-16 %). Le 

pourcentage des espèces marines reste très important, surtout sur la partie sommitale du faciès. 

L’espèce Quinqueloculina sp. (1 % ; 0-5 %) sera remplacée par Bulimina gibba (14 % ; 5-

28 %). Ammonia beccarii maintient un pourcentage stable autour de 20 %. À cause des 

processus de bioturbations, il est difficile de faire la différence entre les niveaux sableux et 

vaseux de point de vue microfaunistique. L’abondance des foraminifères planctoniques est très 

fluctuante, et semble ne pas avoir de relation avec la lithologie du sédiment (165 ind/g ; 15-271 

ind/g). 

IV.2.1.3 Faciès 1-3 (115-87 cm) 

Le faciès 1-3 est séparé en deux parties (115-100 cm et 92-87 cm), en raison de la compaction 

qui a touché les segments 1 et 2 de la carotte (0-100 cm et 100-200 cm ; Figures IV.11 et IV.12). 

La structure du sédiment est chaotique, avec une granulométrie allant des argiles aux sables 

grossiers, marquée par la présence de quelques galets de tailles variables (entre 0,5 et 1 cm). 

L’indice de tri indique un sédiment très mal classé (So = 4-7). Le contact avec le faciès 1-2 est 

discontinu et érosif, marqué par un changement de la couleur du sédiment, qui passe rapidement 

du gris foncé vers du rouge jaunâtre (5YR 5/6), et également par la présence d’un rip-up clast 
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de couleur brune grisâtre foncée (dimensions 2,5 × 3,5 cm ; 2.5Y 4/2). Ce dernier a été 

probablement érodé des sédiments sous-jacents (faciès 1-2) lors de la mise en place de ce dépôt. 

De point de vue géochimique, ce faciès affiche des concentrations relativement importantes en 

Rb, avec des valeurs entre 40 et 70 ppm (Figure IV.13). Les deux rapports, S/Rb et Cl/Rb, sont 

relativement faibles, comparés au faciès 1-2. Les concentrations des indicateurs marins sont de 

manière générale très faibles, à l’exception du Zr, qui montre une petite augmentation vers le 

sommet du dépôt. 

Pour l’analyse des foraminifères, trois échantillons ont été collectés dans ce faciès (Figure 

IV.14). Les deux échantillons, situés sur la partie basale du dépôt (P106 et P109), sont dominés 

par Ammonia beccarii (17 % ; 0-30 %) et Bulimina gibba (16 % ; 0-34 %). Les foraminifères 

planctoniques sont présents dans ces deux échantillons, avec des valeurs respectives de 100 et 

200 ind/g. L’échantillon situé au sommet (P92) est complètement dépourvu de foraminifères 

benthiques, mais contient quelques tests de foraminifères planctoniques, à hauteur de 100 ind/g. 

IV.2.1.4 Faciès 1-4 (87-0 cm) 

Le faciès 1-4 forme le sommet de la carotte TAH17-1. Il est composé de silts-argileux de 

couleur brune jaunâtre foncée (10YR 4/4 ; Moyenne = 3-7 µm ; Figures IV.11 et IV.12). 

L’indice de tri indique un faciès moyennement classé (So = 3). On constate la présence de 

quelques traces de rouille liée à des accumulations d’oxyde de fer. La concentration du Rb 

augmente considérablement dans ce faciès, avec des valeurs égales à 90 ppm (Figure IV.13). 

Pour le reste des indicateurs géochimiques, les valeurs sont très faibles. Les deux échantillons 

collectés dans ce faciès (P50 et P1) montrent une absence totale des foraminifères (Figure 

IV.14). 
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Figure IV.11 - Présentation de la carotte TAH17-1, avec photos zoomées sur quelques segments (en cadre rouge) 

permettant d’observer les principaux faciès. 
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Figure IV.12 - Log schématique de la carotte TAH17-1 exposant les résultats de granulométrie (pourcentage des fractions granulométriques (F.G ; argile, silt et sable), la 

moyenne et l’indice de tri (So)). 
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Figure IV.13 - Profils géochimiques de sept éléments chimiques le long de la carotte sédimentaire TAH17-1. Les concentrations du Ca, Sr, Zr, Cl, S sont normalisées par rapport 

au Rb. 
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Figure IV.14 - Abondances relatives des principales (5 %) espèces de foraminifères benthiques dans la carotte 

TAH17-1 regroupées en espèces estuariennes et marines. Les espèces avec une abondance inférieure à 5 % sont 

classées dans la catégorie « autres espèces ». Les profils en noir représentent l’abondance absolue des 

foraminifères benthiques et planctoniques. Les cercles en rouge permettent de localiser la profondeur des 

échantillons investigués. 

IV.2.2 Carotte TAH17-5 

TAH17-5 mesure 3 m de long. Elle est située à environ 1 km de la ligne de côte. Cette carotte 

est composée de quatre faciès : 

IV.2.2.1 Faciès 5-1 (300-154 cm) 

Le faciès 5-1 occupe la partie basale de l’archive. Il est composé principalement de sédiments 

sableux coquillés mal classés de couleur brune jaunâtre clair (2.5Y 6/4 ; Moyenne = 280-

300 µm ; So = 2-4 ; Figures IV.15 et IV.16). En termes de structures sédimentaires, nous 

constatons la présence de clastes d’argiles dans les niveaux 290 et 134 cm, et de mud-draps à 

environ 279 et 271 cm. Le sédiment est très riche en débris de bioclastes, avec des taux de 

carbonates entre 30 et 32 %. Le pourcentage de matière organique est faible, et ne dépasse pas 

les 0,05 %. 

D’un point de vue géochimique, le faciès 5-1 est riche en indicateurs de sédiments marins. Les 

deux courbes de Ca/Rb et Sr/Rb affichent des valeurs importantes, qui sont en accord avec les 

mesures du CaCO3. La concentration en Zr est relativement constante, avec un rapport 

normalisé autour de 10. L’intervalle 230-225 cm est marqué par un pic de soufre et de chlore. 

Un autre pic de soufre est présent sur les derniers 10 cm (156-148 cm). Les concentrations du 

Rb sont très faibles, avec des valeurs en dessous des 20 ppm (Figure IV.17). 

Le faciès 5-1 montre une forte abondance des foraminifères benthiques marines, avec des 

valeurs comprises entre 150 et 500 ind/g (Figure IV.18). L’assemblage est dominé par Ammonia 

beccarii (19 % ; 16-23 %) comme espèce majeure, et Quinqueloculina sp.  (18 % ; 15-19 %), 

et Cibicides pachyderma (13 % ; 10-17 %), Lobatula lobatula (9 % ; 4-12 %) et Elphidium sp. 

(7 % ; 5-9 %) comme espèces secondaires. Ce faciès montre également une importante 

abondance en foraminifères planctoniques (600-1250 ind/g). 

IV.2.2.2 Faciès 5-2 (154-121 cm) 

Le faciès 5-2 est formé par une alternance de couches de sable et de sable silteux, de couleur 

brune grisâtre foncée (2.5Y 4/2 ; Moyenne = 150-200 µm ; Figures IV.15 et IV.16), avec une 

réduction de leurs épaisseurs en allant de la base vers le sommet de ce faciès. L’indice de 
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tri indique un sédiment très mal classé (So = 4 – 9). Ces couches sont relativement bioturbés, 

et montrent des signes de déformation sur les bords à cause du carottage. Le taux de matière 

organique augmente de la base (0,1 %) vers le sommet (0,25 %). Par opposition, la 

concentration du CaCO3 diminue de la base (10 %) vers le sommet (0,5 %). Ce faciès contient 

quelque rares bioclastes d’origine marine. 

Du point de vue géochimique, la richesse de ce faciès en sédiments fins, fait augmenter la 

concentration du Rb. Par opposition, les indicateurs géochimiques de sédiments marins (Sr, Ca 

et Zr) voient leurs concentrations décroitre (Figure IV.17). La courbe de S/Rb suit la même 

tendance que celle des traceurs marins, et diminue de la base vers le sommet. Le Cl ne montre 

pas de changement par rapport au faciès 5-1. 

Un seul échantillon de sédiment a été collecté dans ce faciès pour les analyses de foraminifères. 

L’abondance des formes benthiques décroît jusqu'à 100 ind/g (Figure IV.18). On constate une 

apparition des espèces estuariennes, représentées par Ammonia tepida (23 %) et Haynesina 

germanica (10 %). Le pourcentage des espèces marines diminue par rapport au faciès 5-1. Ces 

derniers sont représentés par Cibicides pachyderma (17 %), et Elphidium sp. (12 %). 

L’abondance des foraminifères planctoniques baisse également par rapport au faciès sous-

jacent (5-1), avec une valeur égale à environ 270 ind/g.  

IV.2.2.3 Faciès 5-3 (121-78 cm) 

Le faciès 5-3 est caractérisé par un sédiment sablo-silteux de couleur gris foncé (2.5Y 4), qui 

passe progressivement vers un faciès silto-sableux de même couleur (Moyenne = 30-150 µm ; 

So = 8-9 ; Figures IV.15 et IV.16). Le sédiment contient quelques galets arrondis, probablement 

d’origine fluviale. Le contact avec le faciès 5-2 est discontinu. Les analyses de perte au feu 

montrent une richesse du sédiment en matière organique, avec des taux entre 0,2 et 0,25 %. Le 

pourcentage du CaCO3 est très faible, et indique une absence de la fraction carbonatée. 

Les résultats de géochimie indiquent une source terrigène du sédiment. Tous les indicateurs 

géochimiques marins affichent des concentrations très faibles (Figure IV.17). Par opposition, 

le Rb voit sa concentration augmenter progressivement de la base vers le sommet de ce faciès. 

Les foraminifères sont dominés par des espèces benthiques. Le nombre total de tests atteint 70 

ind/g (Figure IV.18). L’assemblage est dominé par des espèces estuariennes, représentées par 

Entzia macrescens (50 % ; 19-81 %), et Trochammina inflata (21 % ; 19-23 %). La présence 

des tests d’espèces marines dans l’échantillon P112 est attribuée aux deux espèces Glomospira 
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sp. et Riyadhella sp. qui sont probablement des tests remobilisés d’anciens dépôts, vu l’état de 

conservation de ces derniers. 

IV.2.2.4 Faciès 5-4 (78-0 cm) 

Situé au sommet de l’archive, le faciès 5-4 est composé de sédiments silto-argileux mal à très 

mal classés, de couleur brune jaunâtre foncée (10YR 4/4 ; So : 3-5 ; Moyenne : 10-20 µm ; 

Figures IV.15 et IV.16). Les pourcentages de la matière organique et du CaCO3 sont très faibles. 

Les concentrations du Rb dans ce faciès sont très importantes, ce qui confirme une dominance 

des sédiments d’origine fluviatile (Figure IV.17). Les autres éléments chimiques restent en 

dessous du seuil de détection. Ce faciès est complètement dépourvu de foraminifères (Figure 

IV.18). 
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Figure IV.15 - Présentation de la carotte TAH17-5, avec photos zoomées sur quelques segments (en cadre rouge) 

permettant d’observer les principaux faciès.
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Figure IV.16 - Log schématique de la carotte TAH17-5 exposant les résultats de granulométrie (pourcentage des fractions granulométriques (F.G ; argile, silt et sable), la 

moyenne et l’indice de tri (So)), de calcimétrie (CaCO3) et de perte au feu (M.O).  
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Figure IV.17 - Profils géochimiques de sept éléments chimiques le long de la carotte sédimentaire TAH17-5. Les concentrations du Ca, Sr, Zr, Cl, S sont normalisées par rapport 

au Rb. 
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Figure IV.18 - Abondances relatives des principales espèces de foraminifères benthiques dans la carotte TAH17-

5 regroupées en espèces estuariennes et marines. Les espèces avec une abondance inférieure à 5 % sur l’ensemble 

des échantillons sont classées dans la catégorie « autres espèces ». Les profils en noir présentent l’abondance 

absolue des foraminifères benthiques et planctoniques. Les cercles en rouge permettent de localiser la profondeur 

des échantillons investigués. 

IV.2.3 Carotte TAH17-4 

La carotte TAH17-4 est située à environ 2 km de la ligne de côte, sur la rive gauche de la rivière 

Hachef (Figure IV.19). L’archive mesure au total 7 m de longueur, et est composée de quatre 

faciès : 

IV.2.3.1 Faciès 4-1 (686-495 cm) 

Le faciès 4-1 forme la base de l’archive TAH17-4. Il est composé de sables coquillés mal classés 

de couleur brune jaunâtre claire (10YR 6/4 ; Moyenne = 250-350 µm ; So = 2-4 ; Figures IV.19 

et IV.20), marqué par des niveaux de mud-draps à 585-593 cm, 573-576 cm et 652-659 cm. Les 

mesures du CaCO3 indiquent un pourcentage de carbonates entre 15 et 25 % sur les parties 

sableuses, et de 8 à 10 % dans les niveaux de mud-draps. Le taux de matière organique est en 

dessous des 0,15 %. 

Les courbes de Ca/Rb, Sr/Rb, Si/Rb et Zr/Rb, confirment l’origine marine du sédiment (Figure 

IV.21). Les concentrations du Rb restent très faibles, à l’exception des intervalles de mud-draps, 

où elles augmentent jusqu'à 50 ppm. 

L’abondance des foraminifères benthiques est très variable dans ce faciès, avec des valeurs 

entre 50 et 300 ind/g (Figure IV.22). Les échantillons collectés dans les intervalles sableux sont 

dominés par des espèces marines (>80%), telles que Ammonia beccarii (11 % ; 1-27 %), 

Quinqueloculina sp. (14 % ; 4-31 %), Cibicides pachyderma (8 % ; 2-18 %), Elphidium sp.  

(7 % ; 0-17 %) et Elphidium crispum (2 % ; 0-11 %). Les échantillons prélevés dans les niveaux 

de mud-draps (P654, P589 et P574) contiennent un mélange entre des espèces marines et 

estuariennes. Ces dernières occupent plus de 50 % de l’assemblage, et sont représentées par 

Ammonia tepida (17 % ; 0-39 %), Haynesina germanica (6 % ; 0-22 %) et Cribroelphidium 

albiumbilicatum (2 % ; 0-7 %). Le nombre de foraminifères planctoniques est également très 

fluctuant, et ne montre aucune tendance, ni de corrélation avec la lithologie du sédiment. Le 

nombre de tests varie entre 5 et 567 ind/g. 

IV.2.3.2 Faciès 4-2 (495-370 cm) 

Le faciès 4-2 est formé par une alternance de sédiments sableux de couleurs grises (10YR 5/1) 

et silto-argileux de couleur gris foncé (10YR 3/1 ; Moyenne = ~50µm ; Figures IV.19 et IV.20 

). Le taux de carbonate de calcium diminue de 16 à 4 %, par rapport au faciès 4-1, tandis que la 
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matière organique augmente de 0,1 à 0,3 %. Cette dernière se présente sous forme de lamelles 

millimétriques visibles à l’œil nu, située au sommet des intervalles silto-argileux. L’indice de 

tri indique un sédiment mal classé (So = 5-8). 

Du point de vue géochimique, la hausse des apports en sédiments fins comparé au faciès 4-1, 

est traduite par une augmentation des concentrations du Rb, qui augmente jusqu'à 60 ppm 

(Figure IV.21). Il est également marqué par une diminution des concentrations normalisées des 

traceurs marins, à savoir le Ca, Sr, Zr et Si. Le Cl et S baissent légèrement par rapport au faciès 

précédent. 

L’abondance totale en foraminifères benthiques est autour de 200 ind/g (Figure IV.22). La 

richesse du faciès en sédiment vaseux est traduite par une dominance des espèces estuariennes, 

avec Ammonia tepida (48 % ; 18-60 %) et Haynesina germanica (16 % ; 4-24 %) comme 

espèces majeures, et Elphidium incertum (2 % ; 0-6 %), Cribroelphidium albiumbilicatum 

(5 % ; 0-10 %), Entzia macrescens (3 % ; 0-7 %) et Trochammina inflata (1 % ; 0-3 %) comme 

espèces mineures. Les échantillons collectés dans les niveaux sableux contiennent un 

pourcentage assez important d’espèces marines, qui dépasse les 70 % dans le cas de 

l’échantillon P475. L’abondance des foraminifères planctoniques est restée importante dans les 

intervalles sableux, avec des valeurs entre 150 et 200 ind/g. 

IV.2.3.3 Faciès 4-3 (370-125 cm) 

Ce faciès est formé par des sédiments de couleur gris foncé (10YR 3/1), qui oscillent entre du 

silt-sableux et du silt argileux (Moyenne = 20-40 µm ; Figures IV.19 et IV.20). Il est marqué 

par la présence d’un niveau sableux coquillé, à environ 270 cm. Le pourcentage de matière 

organique est autour de 0,35 %. Le pourcentage du CaCO3 reste en dessous des 4 %, à 

l’exception du niveau sableux, où il augmente jusqu'à 13 %. L’indice de trie indique un 

sédiment très mal classé (So = 4-9) pour l’ensemble de l’unité. 

Comme prévu, les concentrations du rubidium sont très élevées dans cette unité (Figure IV.21). 

Les indicateurs géochimiques marins affichent des valeurs très faibles, à l’exception du niveau 

sableux situé à 270 cm. Les valeurs normalisées de Cl et de S restent pratiquement les mêmes 

que celles observées dans l’unité 4-2. 

Ce faciès est marqué par une augmentation de l’abondance des foraminifères benthiques, 

surtout dans les échantillons P341, P237 et P233, où les valeurs atteignent les 500 ind/g (Figure 

IV.22). Une grande partie des tests trouvés appartiennent à des espèces estuariennes, 

représentées par Ammonia tepida (45 % ; 0-57 %) et Haynesina germanica (20 % ; 0-33 %). 
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Les deux échantillons P267 et P266, collectés dans le niveau sableux, contiennent des tests 

appartenant à des espèces marines, tels que Ammonia beccarii, Quinqueloculina sp. et Lobatula 

Lobatula. Le sommet de ce faciès (échantillon P140), est marqué par une disparition des espèces 

calcaires hyalines, qui seront remplacées par des formes agglutinées, représentées par 

Trochammina inflata (11 % ; 0-90 %) et Entzia macrescens (3 % ; 0-10 %). 

IV.2.3.4 Faciès 4-4 (125-0 cm) 

La séquence sédimentaire TAH17-4 se termine avec le faciès 4-4. Ce dernier est dominé par 

des sédiments silto-argileux moyennement triés, de couleur brune jaunâtre claire (2.5Y 6/4 ; 

Moyenne = 4-6 µm ; So = 2-3 ; Figures IV.19 et IV.20 ). Le taux de matière organique est très 

faible, autour de 0,1 %. Les mesures du CaCO3 indiquent une absence des carbonates dans ce 

faciès. 

La géochimie est marquée par une dominance du rubidium, avec des concentrations similaires 

à celles observées précédemment (Figure IV.21). La concentration normalisée des autres 

éléments est en dessous des seuils de détection, avec des valeurs avoisinant le zéro. 

Cet intervalle ne montre aucun signe de présence de foraminifères benthiques ou planctoniques 

(Figure IV.22). 
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Figure IV.19 - Présentation de la carotte TAH17-4 avec photos zoomées sur quelques segments (en cadre rouge) 

permettant d’observer les principaux faciès.
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Figure IV.20 - Log schématique de la carotte TAH17-4 exposant les résultats de granulométrie (pourcentage des fractions granulométriques (F.G ; argile, 

silt et sable), la moyenne et l’indice de tri (So)), de calcimétrie (CaCO3) et de perte au feu (M.O). 
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Figure IV.21 - Profils géochimiques de sept éléments chimiques le long de la carotte sédimentaire TAH17-4. Les concentrations du Ca, Sr, Zr, Cl, S sont normalisés par rapport 

au Rb. 
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Figure IV.22 - Abondances relatives des principales (5 %) espèces de foraminifères benthiques dans la carotte 

TAH17-4 regroupées en espèces estuariennes et marines. Les espèces avec une abondance inférieure à 5 % sont 

classées dans la catégorie « autres espèces ». Les profils en noir présentent l’abondance absolue des foraminifères 

benthiques et planctoniques. Les cercles en rouge permettent de localiser la profondeur des échantillons 

investigués. 

IV.2.4 Carotte TAH17-3 

La carotte TAH17-3 est située à environ 900 m au sud de l’archive TAH17-1 et TAH17-5 

(Figure IV.23). Elle mesure 5 m de longueur, et elle est composée de quatre faciès. Il faut 

signaler ici que les résultats des analyses microfaunistiques ont montré que la carotte est 

dépourvue de foraminifères benthiques. Cependant, nous avons identifié quelques remplissages 

siliceux de tests de foraminifères planctoniques. 

IV.2.4.1 Faciès 3-1 (495-230 cm) 

Le faciès 3-1 forme la base de la carotte TAH17-3. Il est dominé par des sédiments sableux à 

sablo-silteux (Moyenne = 300 µm) de couleur allant du brune olive (2.5Y 4/4), vers du gris très 

foncé (2.5Y 3) sur les 40 derniers cm (270-230 cm ; Figures IV.23 et IV.24). L’indice de tri 

indique un sédiment mal à très mal classé (So : 2-7). Les données de perte au feu signalent une 

absence de matière organique (< 0,1%). Le pourcentage des carbonates est très faible également 

(<2%), à l’exception du niveau 457-460 cm, où la valeur atteint 6 %. Cette élévation est 

attribuée à la présence de quelques concrétions de roches carbonatées. 

Les profils normalisés de Si, Zr, S et Cl indiquent des concentrations faibles pour ces éléments 

sur l’intervalle 500-270 cm, qui augmentent par la suite sur les derniers 40 cm (270-230 cm ; 

Figure IV.25). La courbe de Ca/Rb expose deux intervalles riches en carbonates, situés entre 

460 et 457 cm, et entre 270 et 230 cm. Le premier niveau est lié à la présence de concrétions de 

roches carbonatées. Le deuxième niveau est lié probablement à des apports de sédiments 

marins. La légère présence de sédiments fins est traduite par une faible concentration en Rb, 

qui affiche des valeurs autour de 20 ppm, et qui diminue vers le sommet du faciès (270-230 cm). 

Le nombre de tests de foraminifères planctoniques trouvé dans ce faciès est d’environ 16 ind/g, 

formés uniquement de foraminifères planctoniques remobilisés (Figure IV.26). 

IV.2.4.2 Faciès 3-2 (230-113 cm) 

Ce faciès est dominé par du sable silteux très mal classé de couleur gris foncé (10YR 4/1 ; 

moyenne = 200 µm ; So = 6-11 ; Figures IV.23 et IV.24). Le contact avec le faciès sous-jacent 

est discontinu et érosif. Le pourcentage de matière organique est très élevé comparé à 

l’ensemble de l’archive, avec des valeurs avoisinant les 0,35 %. Le taux du CaCO3 est très 

faible, au-dessous de 1 %. 
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La concentration du Rb augmente dans ce faciès à cause des apports en sédiments fins (Figure 

IV.25). Les valeurs normalisées de Si, Ca, Zr, S et Cl sont relativement faibles sur cet intervalle 

sédimentaire, à l’exception d’un petit pic observé à environ 133 cm, qui correspond à un niveau 

sableux. 

IV.2.4.3 Faciès 3-3 (113-108 cm) 

Ce faciès est formé de sable grossier moyennement bien classé de couleur gris foncé (10YR 

4/1 ; Moyenne = 400 µm ; So = 4 ; Figures IV.23 et IV.24). Le contact avec le faciès 3-2 est 

érosif. Le taux du CaCO3 est au-dessous des 1 %. Des débris fins de matière organique sont 

responsables des valeurs élevées de matière organique (0,2 %). 

Du point de vue géochimique, cet intervalle est relativement enrichi en valeurs normalisées de 

Ca, Sr et Zr, ce qui indique une source marine du sédiment. Les rapports Cl/Rb et S/Rb affichent 

également des valeurs importantes, qui sont liées à la présence de la matière organique (Figure 

IV.25). 

IV.2.4.4 Faciès 3-4 (108-0 cm) 

Le sommet de l’archive TAH17-3 est dominé par des sédiments sablo-silteux argileux à silto-

argileux, de couleur brune olive (2.5 Y 4/4 ; Moyenne = 30-50 µm ; Figures IV.23 et IV.24). 

L’indice de tri montre des sédiments très mal classés (So = 6-8). Le taux de matière organique 

diminue un peu et reste dans les environs de 0,15 %. Pas de changement par rapport à la 

concentration de carbonates. Le taux du CaCO3 reste en-dessous de 1 %. 

Cette dominance des sédiments fins est traduite du point de vue géochimique par une forte 

concentration en Rb, et une presque absence des traceurs marins (Ca, Zr et Sr). Les valeurs 

normalisées de Cl et de S affichent également des valeurs presque nulles (Figure IV.25). 
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Figure IV.23 - Présentation de la carotte TAH17-3, avec photos zoomées sur des segments (en cadre rouge) 

permettant d’observer les principaux faciès.
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Figure IV.24 - Log schématique de la carotte TAH17-3 exposant les résultats de granulométrie (pourcentage des fractions granulométriques (F.G ; argile, silt et sable), la 

moyenne et l’indice de tri (So)), de calcimétrie (CaCO3) et de perte au feu (M.O). 
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Figure IV.25 - Profils géochimiques de sept éléments chimiques le long de la carotte sédimentaire TAH17-3. Les concentrations du Ca, Sr, Zr, Cl, S sont normalisées par rapport 

au Rb.
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Figure IV.26 : Valeur absolue des foraminifères planctoniques dans la carotte TAH17-3. Les cercles en rouge 

permettent de localiser la profondeur des échantillons investigués. 

IV.3 DONNEES CHRONOLOGIQUES 

IV.3.1 210Pbex et 137Cs 

Les activités du 210Pbex évoluent de manière classique, avec des valeurs maximales à la surface, 

puis une décroissance exponentielle en profondeur (Figure IV.27). Les valeurs de surface pour 

l’ensemble des archives varient entre 15 et 20 mbq/g, puis diminuent pour disparaître à 24 cm 

sur la TAH17-1, à 21 cm sur la TAH17-4, et à 35 cm sur la TAH17-3. Nous rappelons que les 

taux de sédimentation (TS), dans notre cas, sont calculés en se basant sur le modèle CF - CRS 
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(Flux Constant – Taux de Sédimentation Constant ; Golberg, 1963 ; Krishnaswamy et al., 

1971). Sabatier et al. (2008)  ont montré qu’il était possible d’utiliser ce modèle sur des 

intervalles sédimentaires lagunaires non perturbés par 1/la bioturbation (Cochran, 1985), 2/ les 

changements de granulométrie (Chanton et al., 1983) ou 3/ les événements instantanés (Smith 

and Walton, 1980; Arnaud et al., 2002). Le taux de sédimentation est calculé selon l’équation 

suivante (Équation IV.1) :  

Équation IV.1  

𝑆 =
210𝑃𝑏

𝑏
 

Avec  

S : taux de sédimentation 

210𝑃𝑏 : constante de désintégration radioactive de 210Pb égale à 0,03114 désintégration/an 

b : pente de la courbe exponentielle 

 

Les taux de sédimentation sur les carottes TAH17-1, TAH17-3 et TAH17-4 sont respectivement 

égales à 0,40, 0,38 et 0,74 cm/an (Figure IV.27).  

Pour l’ensemble des archives, le 137Cs présente des activités importantes près de la surface, avec 

des valeurs entre 4,4 et 5,5 mbq/g, et qui diminuent ensuite en fonction de la profondeur. Sur 

les carottes TAH17-1 et TAH17-4, l’activité du 137Cs reste stable sur les 10 premiers 

centimètres puis décroît jusqu’à disparaître à 21 cm (Figure IV.27). La carotte TAH17-3 expose 

un profil relativement différent, avec une même activité sur les premiers 20 cm (5mbq/g) puis 

une diminution progressive jusqu'à 36 cm. Nous avons utilisé l’apparition du 137Cs dans la 

colonne sédimentaire comme marqueur chronologique pour calculer le taux de sédimentation 

(TS) de chaque archive. Ce marqueur, comme on l’avait signalé précédemment, correspond au 

début des tests nucléaires atmosphériques en 1950. Le TS est obtenu alors en subdivisant la 

profondeur à partir de laquelle apparaît le 137Cs sur le nombre d’année qui s’est écoulé depuis 

1950 (dans notre cas 67 ans). Par conséquent, TAH17-1 et TAH17-4 affichent une valeur de 

TS égale à 0,31 cm/an, tandis que TAH17-3 affiche un TS de 0,53 cm/an. 

Les différences de TS obtenus par le 137Cs et le 210Pbex peuvent être expliquées par plusieurs 

facteurs : i) la remobilisation des sédiments par les courants de marée et ii) les facteurs 

anthropiques, liés à l’activité de production de sel dans le secteur de Tahaddart, et qui peuvent 

également remettre en suspension les sédiments déjà déposés. D’un point de vue spatial, on 

constate que le TS chez TAH17-3 est plus important comparé aux deux autres archives 

(TAH17-1 et TAH17-4).  



168 

 

 

Figure IV.27 - Profils d’activité du 137Cs et 210Pbex dans les sédiments carottés du TAH17-1, TAH17-4 et TAH17-

3. La carte montre la position des carottes (en cercle rouge) sur lesquelles les analyses 210Pbex et 137Cs ont été 

réalisées. 

IV.3.2 Carbone 14 

La chronologie radiocarbone des carottes TAH17-1, TAH17-5 et TAH17-4 est basée sur un 

total de 36 datations AMS. Les échantillons utilisés sont formés d’un morceau de bois, et de 

plusieurs coquilles marines appartenant à différentes espèces (Tableaux IV.1, Tableau IV.2 et 

Tableau IV.3).  

Les âges 14C ont été calibrés avec le logiciel Calib, en utilisant un delta R équivalent à 0 (plus 

d’explication dans la section V.2.1). Les résultats sont présentés dans les Tableaux IV.1, IV.2 

et IV.3. Nous constatons que l’archive TAH17-1 couvre les derniers ~6700 cal BP. La TAH17-

5 s’étend sur les derniers ~3700 cal BP. La carotte TAH17-4 a été mise en place durant les 

derniers ~700 ans. 

Des inversions d’âge 14C sont constatées dans les résultats. Ces inversions sont liées à la 

présence d’échantillons remobilisés, qui ne reflètent pas l’âge réel du sédiment à partir duquel 

ils ont été prélevés. Sur la carotte TAH17-1, deux échantillons sont potentiellement incorrects. 
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Il s’agit du SacA 54437 (261 cm ; 3809-4144 cal BP) et SacA 54440 (364 cm ;4392-7438 cal 

BP). Sur la carotte TAH17-4, nous avons huit dates acquises probablement à partir 

d’échantillons remobilisés. Il s’agit du Poz-122922 (216 cm ; 2699-2984 cal BP), SacA 54449 

(260 cm ; 876-1162 cal BP), SacA 54448 (267 cm ; 4910-5280 cal BP), SacA 54453 (409 cm ; 

949-1238 cal BP), SacA 54454 (480 cm ;4299-4660 cal BP) et SacA 54456 (515 cm ; 2343-

2676 cal BP), SacA 54457 (551 cm ; 686-946 cal BP) et SacA 54459 (686 cm ; 4138-4486 cal 

BP).  

Tableau IV.1 - Résultats des datations au radiocarbone dans la carotte TAH17-4. 

Code 

lab. 

Profondeur 

(cm) 

Espèce datée Age 14C 

(BP) 

Delta 13C Âges calibrés (2 

sigma) (cal BP) 

Poz-

122922 

216 Mactra sp. 3190±35 Non 

renseigné 

2699-2984 

SacA 

54450 

221 Mactra sp. 1105±30 -2,9 427-648 

SacA 

54446 

234 Bois 810±30 -28.80 674-748 

SacA 

54447 

234 Abra sp. + 

lignite 

1105±30 2,3 427-648 

SacA 

54449 

260 Mactra sp. 1615±30 -14,9 876-1162 

SacA 

54448 

267 Cardiidae 4975±30 -3,5 4910-5280 

Poz-

122923 

267 Cardiidae 1255±30 Non 

renseigné 

530-769 

SacA 

54452 

317 Indeterminée 1065±30 -3 377-630 

SacA 

54451 

325 Indeterminée 1125±30 -2,6 445-657 

SacA 

54455 

408 Limidae 1280±30 -4,6 542-793 

SacA 

54453 

409 Cardiidae 1695±30 0,3 949-1238 

SacA 

54454 

480 Bittium sp. 4490±30 2 4299-4660 

SacA 

54456 

515 Cardiidae 2910±30 -9,7 876-1162 

SacA 

54457 

551 Lutraria sp. 1440±30 -6,6 2343-2676 

SacA 

54458 

567 Cardiidae 1275±30 1,1 686-946 

SacA 

54462 

600 Ostrea sp. 1235±30 4 540-788 

SacA 

54460 

632 Ostrea sp. 1260±30 -2,7 515-745 
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SacA 

54461 

645 Ostrea sp. 1230±30 2,1 533-774 

Poz-

122924 

645 Indéterminée 1390±35 Non 

renseigné 

512-739 

SacA 

54459 

686 Bittium sp. 4360±30 2,9 653-910 

 

Tableau IV.2 - Résultats des datations au radiocarbone dans la carotte TAH17-5. 

Code 

Lab 

Profondeur 

(cm) 

Espèce 

datée 

Age 14C 

(BP) 
Delta 13C 

Âges calibrés (2 

sigma) (cal BP) 

Poz-

122926 
160 Indéterminée 665±30 

Non 

renseigné 

1-252 

Poz-

122927 
236 Indéterminée 3960±40 

Non 

renseigné 

3595-3959 

Poz-

122928 
283 Indéterminée 3830±40 

Non 

renseigné 

3444-3800 

 

Tableau IV.3 - Résultats des datations au radiocarbone dans la carotte TAH17-1. 

Code 

Lab. 

Profondeur 

(cm) 
Espèce datée 

Age 14C 

(BP) 
Delta 13C 

Âges calibrés (2 

sigma) (cal BP) 

SacA 

54435 
214 Mactra sp. 3090±30 -1,9 2554-2860 

SacA 

54436 
225 Mactra sp. 3195±30 -2,3 2707-2983 

SacA 

54433 
251 Ostrea sp. 3415±30 4,1 2933-3277 

SacA 

54437 
261 Bittium sp. 4105±30 -2,4 3809-4144 

SacA 

54434 
264 

Arcidae: 

Barbatia sp. 
3570±30 3,5 3150-3443 

SacA 

54438 
355 Cardiidae 4035±30 2,9 3706-4055 

SacA 

54440 
364 Mytilaster sp. 4545±30 -1 

4392-4738 

 

SacA 

54439 
376 Cardiidae 4095±30 

-1,9 

 
3795-4137 

SacA 

54444 
441 

Arcidae: 

Barbatia sp. 
4720±30 4,4 4588-4934 

SacA 

54445 
455 Bittium sp. 6900±30 3,5 7055-7372 

SacA 

54441 
474 Indéterminée 6535±30 1,7 6648-6977 

SacA 

54443 
477 Bittium sp. 6635±30 4,5 6757-7117 

SacA 

54442 
490 Indeterminée 6530±30 0,6 6643-6972 
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V. DISCUSSIONS 
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V.1 DEFINITION DES UNITES STRATIGRAPHIQUES 

L’ensemble des archives montrent une diminution progressive de la granulométrie du sédiment 

de la base vers le sommet. Le but de cette partie est d’établir une corrélation lithologique entre 

les faciès de chaque carotte, et de définir des unités sédimentaires à partir de ces derniers. 

Chaque unité sera un indicateur d’un environnement de dépôts particulier. 

V.1.1 Unité A : dépôt éolien 

L’unité A est présente uniquement sur l’archive TAH17-3, à travers le faciès 3-1 (Figure V.2). 

Elle est construite à partir de sédiments sableux très similaire aux sédiments de surface collectés 

sur le cordon dunaire. Le pourcentage de sable dans ce faciès est autour de 80-85 %, avec un 

très faible pourcentage de carbonate qui ne dépasse pas 1 %. L’analyse géochimique indique 

un appauvrissement du sédiment en Ca et Sr, ce qui est en accord avec les mesures de 

calcimétrie. L’analyse microfaunistique montre une absence des tests de foraminifères, à 

l’exception de quelques rares remplissages siliceux de coquille appartenant à des espèces 

planctoniques, provenant de l’érosion d’ancien dépôt marin dans la zone. L’unité A est 

probablement une extension stratigraphique des formations sableuses éoliennes qui couvrent 

des parties du cordon dunaire ancien. 

V.1.2 Unité B : dépôt marin 

Cette unité regroupe les faciès 1-1 (carotte TAH17-1), 5-1 (carotte TAH17-5) et 4-1 (carotte 

TAH17-4 ; Figures V.1 et V.2). Les sédiments qui forment ces faciès sont similaires, du point 

de vue sédimentaire, géochimique et microfaunistique, aux échantillons de surface collectés sur 

la plage de Tahaddart. Ils se composent de sable moyen coquillé, et relativement bien classé 

par l’action des vagues et des courants marins. Les concentrations de Ca, Sr et Zr sont très 

importantes, ce qui confirme la richesse du sédiment en carbonates biogènes et en minéraux 

lourds.  

Les tests de foraminifères benthiques retrouvés dans l’unité B appartiennent, en grande partie, 

à des espèces marines, représentées par Ammonia beccarii, Uvigerina sp., Bulimina gibba, 

Elphidium crispum, Elphidium sp., Cibicides pachyderma et Lobatulus lobatulus. Ces espèces 

correspondent en grande partie aux assemblages de foraminifères présents sur la marge 

atlantique marocaine (Mathieu, 1986). Ammonia beccarii et Elphidium crispum, par exemple, 

vivent dans des sédiments sableux, à des profondeurs entre 4 et 50 m (Mathieu, 1986). Le genre 

Uvigerina a une préférence pour les sédiments vaseux, dans des profondeurs supérieures à 

130 m (Mathieu, 1986). L’état de préservation des tests est très moyen. Ces derniers montrent 
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des signes de processus taphonomiques sous forme de cassures, d’usures et de dissolutions. 

Étant donné que ces tests ont été transportés depuis le domaine marin vers l’intérieur de 

l’estuaire, il est difficile de savoir si ces signes taphonomiques ont été acquis avant, durant ou 

après la phase de transport. L’unité B est très riche en remplissages siliceux de tests de 

foraminifères planctoniques, qui proviennent probablement de l’érosion d’anciens dépôts 

marins dans la zone.  

L’unité B contient des structures sédimentaires du type rip-up clasts et mud-draps. Les rip-up 

clasts sont des agglomérations de particules fines que nous avons retrouvées dans les faciès 1-

1 et 5-1. Ils sont considérés dans la littérature comme des indicateurs de dépôt d’événements 

extrêmes marins (Morton et al., 2007). Les mud-draps sont des couches fines de sédiments 

vaseux, riches en matière organique, que nous avons identifiée dans les faciès 5-1 et 4-1. Leur 

présence peut être liée à des événements extrêmes marins (Dawson and Shi, 2000; Scheffers, 

2015). Ils se mettent en place lorsque les vagues marines atteignent leurs distances maximales 

de pénétration, et que leurs vitesses sont très faibles, ce qui laisse le temps aux particules fines 

de sédimenter. Elles peuvent également avoir une origine fluviatile, et correspondre à des 

projections de sédiments fins lors d’événements de crues des deux rivières Hachef et Mharhar. 

V.1.3 Unité C : dépôt estuarien à forte influence marine 

L’unité C rassemble les faciès 1-2 (carotte TAH17-1), 5-2 (carotte TAH17-5) et 4-2 (carotte 

TAH17-4). L’alternance entre les couches sablo-silteuses et vaseuses indique un changement 

cyclique dans le régime sédimentaire. Les intervalles de sablo-silteux reflètent des conditions 

hydrodynamiques de haute énergie. Ils sont caractérisés par des concentrations importantes en 

traceurs géochimiques marins (Ca/Rb, Sr/Rb et Zr/Rb), et une concentration faible en traceurs 

terrigènes (Rb). L’assemblage de foraminifères benthiques dans ces niveaux est formé d’un 

mélange entre des espèces marines, tels que Ammonia beccarii, Quinqueloculina sp. et 

Bulimina gibba, et estuariennes, représentées par Ammonia tepida et Haynesina germanica. Les 

intervalles vaseux, quant à eux, reflètent des conditions hydrodynamiques très calmes. 

L’abondance des sédiments fins dans ces intervalles explique les concentrations élevées de Rb. 

Les tests de foraminifères trouvés dans ces niveaux appartiennent en grande partie à des espèces 

estuariennes, représentés par Ammonia tepida et Haynesina germanica. L’état de préservation 

des tests est moyen pour les espèces marines (similaires à celles trouvées dans l’unité B). Par 

contre, les tests de foraminifères estuariens sont bien conservés, surtout dans les intervalles 

vaseux. Un assemblage de foraminifères, similaire à celui de l’unité C, a été identifié par 

Pascual et al. (2007) dans des sédiments de surface collectés prêts de l’embouchure du fleuve 
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Tahaddart. L’assemblage était dominé par Ammonia tepida et Haynesina germanica, 

accompagné par des espèces à affinité marine tels que Rosalina globularis, Lobatula lobatula, 

Trilocula oblonga et Bulimina pseudoplicata. 

La couleur grise du sédiment est liée à la dégradation anaérobique de la matière organique. 

Cette dernière est présente, dans le faciès 4-2, sous forme de lamelles millimétriques qui 

chapeautent les intervalles vaseux (Figure IV.19). Dans les faciès 1-2 et 5-2, la matière 

organique est plutôt sous forme de particules fines présentent dans les intervalles vaseux. La 

dégradation anaérobique de la matière organique est probablement responsable des valeurs 

importantes de Cl et de S enregistrées dans cette unité. Le Cl inorganique (provenant de 

l’océan), peut interagir avec la matière organique pour former des composés organochlorés, qui 

peuvent se préserver dans le sédiment durant un intervalle de temps très important (Biester et 

al., 2004; Shinozaki et al., 2016). Le S (avec le Fe) est un indicateur des conditions redox 

(Croudace et al., 2006) ; dans les sédiments riches en matière organique, les deux éléments 

contribuent à la formation de sulfure de fer (pyrite) sous des conditions anoxiques (Hadler et 

al., 2018). 

L’unité C ressemble aux séquences sédimentaires rencontrées dans les chenaux de marée et sur 

la partie inférieure de la slikke. L’alternance entre les sédiments silto-sableux et vaseux est 

provoquée probablement par le cycle de marée. Les intervalles silto-sableux seraient déposés 

durant les phases de jusant et de flot (vélocité maximale des courants de marée), tandis que les 

intervalles vaseux sont déposés durant la phase d’étale (vélocité très faible des 

courants ; Tessier, 1993; Durand et al., 2016). Ce type de séquence peut correspondre 

également à des cycles de marée plus long, de type équinoxe (21 mars et 21 septembre) ou 

Saros (chaque dix-huit ans et onze jours ; Tessier, 1993; Durand et al., 2016). Selon Davis et 

Dalrymple (2010), les lamelles de matière organique observées dans le faciès 4-2 (carotte 

TAH17-4), correspondent à des tapis d’algue qui peuvent se développer dans la zone intertidale 

estuarienne. 

V.1.4 Unité D : dépôt estuarien à faible influence marine 

Cette unité regroupe les faciès 4-3 (carotte TAH17-4) et 3-2 (carotte TAH17-3). La dominance 

des sédiments fins indique un environnement davantage protégé de la dynamique marine. Ceci 

se traduit sur le plan géochimique par une élévation des concentrations de Rb, et une atténuation 

des indicateurs géochimiques marins (Ca/Rb, Zr/Rb et Sr/Rb). La couleur grise du sédiment 

signale une persistance des conditions anaérobiques dans le milieu, avec une quantité de matière 

https://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S0272771419301490#bib16
https://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S0272771419301490#bib26
https://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S0272771419301490#bib26
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organique plus importante comparé à l’unité C (comme l’indiquent les mesures de perte au feu). 

Les concentrations de soufre sont plus importantes, liées à une forte présence de pyrite dans le 

sédiment. 

L’état de préservation des tests de foraminifère est correct dans les faciès 4-3. Par contre, le 

faciès 3-2 est complètement dépourvu de tests de foraminifère. Ces derniers ont été 

probablement dissous durant la diagenèse précoce du sédiment (plus d’explication dans la 

section V.2.2). 

La présence des tests de foraminifères dans le faciès 4-3, indique que le milieu est toujours 

soumis à la dynamique marine, à travers les courants de marée. Les assemblages de foraminifère 

trouvés permettent de distinguer deux sous-environnements. Le premier occupe la partie basale 

du faciès 4-3 (entre l’échantillon 341 et 180). Il est composé de foraminifère à test calcaire, 

représenté par Ammonia tepida et Haynesina germanica comme espèces majeures, et 

Elphidium incertum, Cribroelphidium albiumbilicatum et Elphedium oceanense comme 

espèces secondaires. Cette partie correspond probablement à la partie supérieure de la zone de 

slikke, qui est toujours soumise au balancement de la marée. Le deuxième sous-environnement, 

situé au sommet (échantillon 140), est composé uniquement d’espèces agglutinantes (test formé 

par des petits débris de sédiments cimentés (agglutinés) par des protéines secrétées par 

l’animal), représentées par Trochammina inflata et Entzia macrescens. Ces dernières sont 

connues dans la littérature comme indicateur d’environnements de type schorre, et peuvent 

supporter des conditions de salinité et d’oxygène très importantes (Cearreta, 1998; Murray, 

2006). L’espèce Entzia macrescens (également nommée Jadamina macrescens) a été déjà 

décrite dans l’estuaire de Tahaddart comme indicateur de la zone de schorre  (Pascual et al., 

2007). La distinction entre ces deux sous-environnements dans l’unité D n’aurait pas pu être 

faite s’il y avait eu seulement la sédimentologie et la géochimie comme proxys pour caractériser 

ces environnements. Ceci montre l’importance des analyses de foraminifères benthiques dans 

les études paléoenvironnementales, surtout celles qui s’intéressent à la reconstruction du niveau 

marin. 
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Figure V.1 - Corrélation chronostratigraphique entre les unités stratigraphiques des carottes TAH17-1, TAH17-5 et TAH17-4 (transect cross-shore AA’). Les âges sont 

en cal BP (par rapport à 1950).  
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Figure V.2 - Corrélation chronostratigraphique entre les unités stratigraphiques des carottes TAH17-1 et TAH17-3 (transect long-shore BB’). Les âges sont en cal BP (par rapport à 

1950). 
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V.1.5 Unité E : dépôt de submersion 

L’unité E rassemble les faciès 1-3 (carotte TAH17-4), 5-3 (carotte TAH17-5) et 3-3 (carotte 

TAH17-3 ; Figure V.1). La structure du sédiment dans ces faciès est chaotique, avec une 

granulométrie allant de l’argile (en dessous de 2 µm) au gravier (20-2 mm). La base de ces 

dépôts est marquée par une surface d’érosion, qui les sépare par rapport aux unités sous-

jacentes. Le faciès 1-1 se distingue par la présence de rip-up clastes à sa base. Ces 

caractéristiques laissent penser que les faciès 1-3, 5-3 et 3-3 ont été déposés par des événements 

de hautes énergies marines. Une description détaillée de cette unité sera présentée dans la partie 

V.4.2. 

V.1.6 Unité F : dépôt fluviatile supratidal 

L’unité F regroupe les faciès 1-4 (carotte TAH17-1), 3-4 (carotte TAH17-3), 4-4 (carotte 

TAH17-4) et 5-4 (carotte TAH17-5 ; Figures V.1, V.2). La dominance des sédiments fins 

indique un environnement très calme. La couleur brune jaunâtre de cette unité est liée à 

l’exposition prolongée du sédiment à l’air libre, qui provoque une oxydation des minéraux de 

fer. La concentration du Rb dans l’unité F est plus importante comparée aux autres unités. Par 

contre, la concentration des traceurs marins est pratiquement en dessous des seuils de détection. 

Le pourcentage de matière organique est presque nul. L’absence des foraminifères benthiques 

démontre que le milieu n’est plus sous influence de la dynamique marine. Les courants de marée 

n’atteignent plus, ou exceptionnellement la zone de carottage. Les caractéristiques de l’unité F 

sont celles d’un dépôt de plaine d’inondation qui domine actuellement la zone. Le matériel 

sédimentaire provient de l’érosion des versants qui entourent la plaine, et/ou durant 

d’événements de crues des deux rivières Hachef et Mharhar. Sur l’archive TAH17-3, l’unité F 

est marquée par un pourcentage de sable plus important comparé aux autres carottes, ce qui 

pourrait correspondre à des apports de sables éoliens provenant du cordon dunaire. 

V.2 LIMITATIONS DE L’ETUDE 

V.2.1 Chronologie en milieux estuariens 

Établir un cadre chronologique pour des séquences sédimentaires estuariennes est souvent une 

tâche complexe, car les estuaires sont des espaces très dynamiques (ex. Colman et al. (2002)). 

C’est le lieu de rencontre entre les sédiments continentaux transportés par les fleuves, et les 

sédiments marins déplacés par les vagues et les courants de marée. Ceci donne naissance à des 

séquences sédimentaires difficilement interprétables de point de vue paléoenvironnementale. 
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De plus, les estuaires peuvent être confrontés à des événements extrêmes, de type tsunamis, 

tempête ou crues, qui peuvent éroder et remobiliser des sédiments déjà mis en place. Vient 

s’ajouter à cela l’action anthropique, capable de perturber encore plus les séquences 

sédimentaires, à travers différents types d’aménagements (ports, routes, projets touristiques, 

etc.). Au cours de notre analyse des quatre archives sédimentaires, nous avons pu remarquer la 

présence de plusieurs surfaces d’érosion, de hiatus et d’intervalles avec des taux de 

sédimentation importants (ex. unité E ; carotte TAH17-1, TAH17-3 et TAH17-5). La 

remobilisation du matériel sédimentaire, à cause de ces processus, pourrait expliquer les 

inversions d’âges 14C obtenus dans les carottes. 

Les âges 14C obtenus sur des échantillons marins (bivalves, gastéropodes) nécessitent des 

corrections par rapport à l’effet réservoir marin (générale et locale), ce qui rajoute encore des 

incertitudes sur le cadre chronologique de nos dépôts. Le facteur de correction générale (R) est 

déduit automatiquement à partir des logicielles de calibration, tels que Calib ou OxCal. Par 

contre, le facteur de correction régional (DeltaR) dépend de chaque zone côtière. Il est calculé 

à travers la comparaison des âges 14C obtenus sur des échantillons continentaux et marins 

contemporains (Martins and Soares, 2013). Selon la base de données « Marine Reservoir 

Correction Database » (http://calib.org/marine/), aucune étude n’a été réalisée sur la côte 

Atlantique marocaine pour déterminer ce facteur de correction régional. Nous avons tenté de 

calculer la valeur de Delta R en se basant sur un morceau de bois (SacA 54447) et une coquille 

marine (SacA 54446) collecté à 234 cm dans la carotte TAH17-4. Nous avons, premièrement, 

utilisé la courbe Intcal13 (Reimer et al., 2013) pour calibrer la date 14C obtenus sur le morceau 

de bois (1240 CE ; Reimer et al., 2013). Ensuite, la valeur ΔR est calculée en soustrayant l'âge 

du modèle marin, estimée à 1240 CE (1180 ± 24 yr 14C ; Reimer et al., 2013 ; Tableau V.1 ; 

Figure V.3), de l'âge 14C apparent de la coquille marine (1105 ± 30 yr BP ; Tableau V.1), ce qui 

correspond à -75 ± 20 ans. Cette valeur est très proche de celle proposée par Martins and Soares 

(2013) sur la côte Andalouse en Espagne (–108 ± 31 ans) pour les derniers 3 000 ans. Selon ces 

auteurs, la valeur négative de Delta R correspond à une faible présence des courants 

d’upwelling durant cette période. En d’autres termes, les organismes marins durant les derniers 

3 000 ans étaient moins en contacts avec des eaux de fond plus vieilles en 14C. Néanmoins, 

Martins and Soares (2013) avait observé que la valeur de DeltaR était positive à environ 5000 

BP, ce qui suggère que les conditions océanographiques prévalant dans la région durant cette 

période étaient différentes, caractérisées probablement par un renforcement des courants 

d’upwelling dans le golfe de Cadix. Ceci suggère une fluctuation significative des valeurs de 

http://calib.org/marine/
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DeltaR pendant l'holocène. Dans notre cas, la valeur de -75 ± 20 ans ne peut pas être utilisée 

pour calibrer les dates 14C antérieur à 3 000 ans. Par conséquent, nous avons préféré calibrer 

nos dates 14C seulement par rapport au facteur global (R), en attendant que d’autres travaux 

viennent apporter des réponses vis-à-vis cette problématique. 

Tableau V.1 - Estimation de l’âge réservoir en utilisant les deux échantillons SacA 54447 (coquille) et SacA 54446 

(bois) collectés dans la carotte TAH17-4. 

Code 

laboratoire 

Matériel 

daté 

Age 
14C 

(BP) 

Âge historique 

obtenu à l'aide 

de la courbe 

Intcal13 

Âge du 

réservoir 

marin R(t) 

(années) 

Âge du 

modèle 

∆R 

(années) 

(Marine13 

curve) 

SacA 

54447 

Coquille 

marine 

1105 

±30 

1240 CE 295 1180 ±24 -75 ±20 

SacA 

54446 

Morceau 

de bois 

810 

±30 

 

 

Figure V.3 - Visualisation graphique de la méthode utilisée pour l’estimation de la valeur de Delta R. La courbe 

de calibration Intcal13 est en couleur marron. La courbe de calibration Marin13 est en bleu. La ligne noire est la 

projection de l’âge historique 1240 CE sur les deux courbes Intcal13 et Marin13. La ligne verte à double flèche 

indique la valeur de R. La ligne violette à double flèche indique la valeur de DeltaR. 

Des problèmes de datations peuvent être liés également au mode de vie de certains organismes 

fouisseurs sur lesquelles sont réalisées les datations 14C. Par exemple, Bouchet et al. (2009) et 

Monge Soares and Matos Martins (2010) avaient signalé que l’espèce Scrobicularia plana, qui 

s’alimente de dépôts endo-benthiques, pouvait creuser des trous de 10-20 cm, ce qui a tendance 

à rajeunir des sédiments anciens, et causer des problèmes de datation. 

Malgré l’ensemble de ces incertitudes, la chronologie des carottes est cohérente et permet 

d’établir une reconstitution paléo-environnementale pour l’estuaire de Tahaddart. 
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V.2.2 Processus taphonomiques et leurs impacts sur les assemblages des foraminifères 

Le nombre de tests de foraminifères trouvés dans les carottes, varie entre 0 et 351 individus. Ce 

nombre reste faible comparé à d’autres archives sédimentaires estuariennes localisées sur les 

côtes atlantiques européennes (Ghosh et al., 2009; Moreno et al., 2014; Durand et al., 2016). 

La faible abondance des foraminifères benthiques observée dans chaque unité est liée en grande 

partie à des processus taphonomiques. 

V.2.2.1 Unités A et F (environnement fluviatile) 

Les unités A et F sont complètement dépourvues de test de foraminifères. Le sédiment qui 

compose ces unités a été mis en place dans un environnement continental. Par conséquent, il 

est parfaitement normal que ces unités soient dépourvues de tests de foraminifères. 

V.2.2.2 Unités C et D (environnement estuarien) 

Les unités C et D indiquent un milieu estuarien calme, riche en sédiments fins et en matière 

organique. On pourrait soupçonner dans un premier temps que le nombre réduit de tests dans 

ces deux unités soit lié aux conditions physico-chimiques du milieu, qui limiteraient le 

développement de ces organismes. Pour plusieurs espèces de foraminifère, il existe une gamme 

optimale d'apports en matière organique et en teneur d’oxygène dans leurs milieux de vie, pour 

qu’ils se reproduisent, soient compétitifs et atteignent leurs abondances maximales (Altenbach 

et al., 1999; Gooday et al., 2000; Jorissen et al., 2007; Caulle et al., 2014). Par exemple, la 

présence d’une quantité importante de matière organique dans le sédiment, pourrait entraîner 

une importante activité microbienne nécessaire à sa dégradation, et donc une grande 

consommation de l’oxygène présent dans le milieu, qui devient alors moins disponible pour les 

foraminifères (Talke et al., 2009). Néanmoins, les deux espèces dominantes dans les unités C 

et D, Ammonia tepida et Haynesina germanica, sont capables de survivre dans des conditions 

de dysoxie (Milieu avec peu d’oxygène, situé entre l’anoxie et l’hypoxie) ou d’anoxie (Moodley 

and Hess, 1992; Thibault de Chanvalon et al., 2015), ce qui écarte cette première hypothèse en 

relation avec les conditions environnementales du milieu. 

La deuxième hypothèse, qui est la plus probable, est de considérer que le nombre réduit de 

foraminifère dans le sédiment, comme résultats des processus taphonomiques post mortem. 

Berkeley et al. (2007) ont listé plusieurs processus taphonomiques qui touchent les tests de 

foraminifères agglutinés et carbonatés dans les zones intertidales, et qui sont liés principalement 

aux mécanismes de diagenèse précoce. Concernant les foraminifères agglutinés, la disparition 

de ces derniers est liée à l’oxydation directe du ciment organique du test par l’activité 
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microbienne. Dans la zone oxique (riche en oxygène) du sédiment, la minéralisation de la 

matière organique se fait par des communautés microbiennes aérobiques, qui vont utiliser 

comme source d’énergie le transfert des électrons depuis le carbone organique vers un accepteur 

d'électron qui est l’oxygène, selon l’équation suivante (Équation V.1) : 

Équation V.1 

𝐶𝐻2𝑂(𝑎𝑞) + 𝑂2(𝑎𝑞) =>  𝐶𝑂2 + 𝐻2𝑂  

Dans la partie anoxique du sédiment (zone située en-dessous de la zone oxique, et qui est 

dépourvue d’oxygène), la minéralisation se fait par un autre type de communauté microbienne 

anaérobique. Vu que l’oxygène est absent dans cette zone, le rôle d’accepteur d’électron sera 

assuré par d’autres éléments chimiques, tels que le manganèse, le fer et le sulfate dissous, selon 

les équations suivantes (Koretsky et al., 2005) :  

Équation V.2 

𝐶𝐻2𝑂(𝑎𝑞) + 2𝑀𝑛𝑂2(𝑠) + 3𝐶𝑂2(𝑎𝑞) + 𝐻2𝑂(𝑙) => 𝑀𝑛(𝑎𝑞)
2+ + 4𝐻𝐶𝑂3(𝑎𝑞)

−  

Équation V.3 

𝐶𝐻2𝑂(𝑎𝑞) + 4𝐹𝑒(𝑂𝐻)3(𝑠) + 7𝐶𝑂2(𝑎𝑞) => 4𝐹𝑒(𝑎𝑞)
2+ + 3𝐻2𝑂(𝑙) + 8𝐻𝐶𝑂3(𝑎𝑞)

−  

Équation V.4 

2𝐶𝐻2𝑂(𝑎𝑞) + 𝑆𝑂4(𝑎𝑞)
2− => 2𝐻𝐶𝑂3(𝑎𝑞)

− + 𝐻2𝑆(𝑎𝑞) 

Le taux d’oxydation de la matière organique dans la zone oxique reste plus important comparée 

à la zone anoxique. Le nombre de communauté microbienne est plus important dans la zone 

oxique, car l’oxydation aérobique de la matière organique fournie une source d’énergie plus 

importante comparée à l’oxydation anaérobique (Berner, 1980). Kristensen et Holmer (2001) 

ont signalé également que les communautés microbiennes aérobiques ont une capacité 

enzymatique capable de complètement minéraliser la matière organique, tandis que les bactéries 

anaérobiques n’ont pas cette capacité. Ceci indique que les tests agglutinés ont moins de 

chances d’être préservés dans la zone oxique, comparé à la zone anoxique. Dans ce cas, le temps 

de résidence des tests dans la zone oxique est un facteur important dans la préservation de ces 

derniers. Un taux de sédimentation important dans le milieu va accélérer le passage des tests de 

la zone oxique vers la zone anoxique, et donc favoriserait la préservation de ces derniers. La 

bioturbation, quant à elle, va élargir l’épaisseur de la zone oxique, et donc augmenter le temps 

de résidence des tests agglutinés dans cette dernière. La température est mentionnée par 

Berkeley et al. (2007) comme accélérateur de l’oxydation de la matière organique dans les deux 

zones, oxique et anoxique. Les tests de foraminifères agglutinés peuvent être détruits également 
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à travers la prédation par la macrofaune, et durant la phase de séchage des sédiments au 

laboratoire (Douglas et al., 1980; Kuhnt et al., 2000; Murray, 2006). 

La préservation des tests carbonatés est liée au degré de saturation des eaux interstitielles du 

sédiment en carbonates de calcium. Dans les sédiments intertidaux, qui sont caractérisés par un 

pH légèrement inférieur à 7,2, les deux formes dominantes de calcium dissous sont l’acide 

carbonique (H2CO3) et le bicarbonate (HCO3-), selon l’équilibre suivant (Équation V.5) : 

Équation V.5 

𝐶𝑎𝐶𝑂3(𝑠) + 𝐻2𝐶𝑂3(𝑎𝑞) => 𝐶𝑎(𝑎𝑞)
2+ + 2𝐻𝐶𝑂3(𝑎𝑞)

−  

Une hausse de l’acide carbonique va favoriser la dissolution des carbonates de calcium, tandis 

qu’une augmentation du bicarbonate va favoriser la précipitation du CaCO3. D’un côté, nous 

avons les réactions chimiques qui accompagnent la minéralisation de la matière organique dans 

la zone oxique. L’activité microbienne va produire une grande quantité de dioxyde de carbone, 

qui va se dissoudre pour donner l’acide carbonique, et provoquer ainsi la dissolution des tests 

de foraminifères calcaires. Berkeley et al. (2007) signalent que la quantité de matière organique 

qui arrive dans la zone oxique, et son degré de métabolisabilité, va accélérer, ou ralentir la 

dissolution des carbonates de calcium. Dans la zone anoxique, la minéralisation de la matière 

organique va produire du bicarbonate à travers les équations V.2, V.3 et V.4, ce qui va 

contribuer à la précipitation des carbonates, ou au moins la préservation des tests de 

foraminifères carbonatés. Sanders (2003) signale que dans la zone anoxique, la réduction 

simultanée du Fer et du sulfate entraîne la précipitation des phases solides de monosulfure de 

fer (FeS) et de la pyrite (FeS2), qui vont créer une alcalinité dans le milieu et contribuer à la 

préservation des carbonates de calcium. Le temps de résidence des foraminifères calcaires dans 

la zone oxique est un facteur important dans la préservation de ces derniers, et qui va dépendre, 

comme pour les foraminifères agglutinés, du taux de sédimentation, de la bioturbation et de la 

température du milieu (Berkeley et al., 2007).  

Les deux faciès 3-2 (carotte TAH17-3) et 4-3 (carotte TAH17-4) exposent différents degrés de 

préservation des tests de foraminifère, bien qu’ils indiquent un même environnement de dépôt. 

Les tests sont très bien préservés sur le faciès 4-3, alors qu’ils ont été complètement dissous 

dans le faciès 3-2. Ce dernier contient quelques remplissages pyriteux de test de foraminifère, 

probablement laissé après la dissolution de la coquille principale. La Figure V.4 présente deux 

exemples de remplissages appartenant aux deux espèces Ammonia beccarii et Haynesina 

germanica. Le taux de sédimentation important dans le faciès 4-3 a probablement accéléré le 



185 

 

passage des tests de foraminifère de la zone oxique vers la zone anoxique, ce qui explique leurs 

bonnes préservations.  

 

Figure V.4 - Remplissage pyritisé de tests de deux espèces de foraminifère calcaires, Haynesina germanica (A) et 

Ammonia tepida (B), trouvées dans le faciès 3-2 (carotte TAH17-3). 

V.2.2.3 Unité B (environnement marin) 

Les tests de foraminifères retrouvés dans l’unité B montrent des signes taphonomiques plus 

poussées, sous forme d’usure, de cassure, d’oxydation et de bioérosion (Figure V.5). Ces 

processus sont similaires à ceux constatés sur les tests de foraminifères actuels de plage, et sont 

typiques des environnements de haute énergie marine. L’état de conservation des tests ne 

permet pas d’avoir une taxonomie jusqu'à l’échelle de l’espèce pour l’ensemble des tests 

collectés. Pour certains, on s’est arrêté à l’échelle du genre. 

Étant donné que les tests de foraminifères trouvés dans cette unité sont des tests transportés, il 

est compliqué de savoir si ces signes taphonomiques ont été acquis avant, durant ou après la 

phase de transport. 
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Figure V.5 - Traces de processus taphonomiques observées sur les tests de foraminifères. A : Elphidium sp. 

(Cassures et trace de dissolution). B : foraminifère planctonique (dissolution). C : foraminifère planctonique 

(dissolution). D : Elphidium sp.  (dissolution). E : Ammonia sp. (Trace de bioérosion et de dissolution). F : 

Uvigerina sp. (cassures et trace de dissolution). 

V.3 ESSAIE DE RECONSTRUCTION PALEOENVIRONNEMENTALE DE L’ESTUAIRE TAHADDART 

À travers les unités sédimentaires présentées dans la section 5.1, et les données chronologiques 

obtenues par le 210Pbex, le 137Cs et le 14C, il est possible de présenter un scénario de l’évolution 

paléoenvironnementale de l’estuaire de Tahaddart au cours de la période Holocène. Il est 

nécessaire de signaler ici deux points importants : i) cette reconstruction 
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paléoenvironnementale concerne seulement la partie externe de l’estuaire (partie proche du 

littoral). La chronologie des phases environnementales présentée dans cette section, peut-être 

différentes sur des carottes collectées plus à l’intérieur de l’estuaire. ii) L’impact de la 

néotectonique sur l’évolution paléoenvironementale de la zone durant l’holocène est considéré 

comme négligeable. Proche d’Asilah, les dépôts de l’Ouljien (Tyrrhénien) sont situés 

pratiquement au niveau actuel de la mer (Ouadia, 1998). Ces formations Ouljienne sont 

supposées avoir une altitude entre 5 et 8 m, si nous prenons comme référence les terrasses 

quaternaires marines de Casablanca (Gigout, 1949). Par conséquent, le taux de subsidence dans 

cette zone est de l’ordre de ~0,004 à 0,0064 cm/an, soit 20 à 40 cm de subsidence sur les derniers 

6 000 ans, ce qui est très faible comme valeur pour impacter l’évolution de l’estuaire. 

 

Figure V.6 - Photo d’un affleurement qui montre la structure interne du complexe dunaire investiguée par Daugas 

et al. (2008) et El Talibi et al. (2016). La partie supérieure de cet affleurement est composée de sable éolien 

similaire à l’unité A. 

V.3.1 Phase I (Avant 6800 cal BP) 

Durant le dernier maximum glaciaire (environ 18 000 ans), le niveau marin était situé autour de 

120/130m au-dessous du niveau actuel (Hernández-Molina et al., 1994; Waelbroeck et al., 

2002). Cette diminution est liée à la baisse de la température moyenne planétaire durant cette 

époque, qui a provoqué le stockage d’une grande quantité d’eau dans les continents sous forme 

de glace. Étant donné que le niveau marin était très bas, il est possible d’imaginer que l’estuaire 

http://www.rapport-gratuit.com/
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de Tahaddart était, à cette époque, une vallée profondément incisée par la convergence des deux 

rivières Hachef et Mharhar (Figure V.6). Ces deux rivières fusionnent en une seule avant de 

parcourir des dizaines de kilomètres supplémentaires vers le large pour rejoindre l’ancienne 

ligne de côte. 

Le cordon dunaire, qui sépare actuellement l’estuaire de Tahaddart de l’océan Atlantique, faisait 

probablement partie du paysage avant la transgression holocène. El Talibi et al. (2016) ont 

estimé que ce cordon avait un âge pléistocène. Durant notre mission de terrain, nous avons pu 

remarquer, qu’en effet, la structure interne du complexe dunaire était composée de sédiments 

lithifié, probablement antérieur à la période holocène (Figure V.7 ; A). Sur ce complexe dunaire 

lithifié d’âge pléistocène se trouve une couche de sable éolien non consolidée, plus récente, 

contenant des vestiges archéologiques Néolithiques (Hadacek, 1979). 

Après le dernier maximum glaciaire, l’augmentation de la température moyenne terrestre, va 

provoquer une fonte des glaciers continentaux, et entraîner une hausse générale du niveau 

marin, connue par la transgression holocène, ou Mellahienne selon la nomenclature marocaine. 

Afin de visualiser le maximum de cette transgression sur notre zone d’étude, nous avons essayé 

de cartographier l’extension des dépôts holocène sur la carte géologique El Manzla (1/50 000 ; 

Durand-Delga and Kornprobst, 1985 ; Figure V.7 ; B). Il est possible de constater sur la Figure 

V.7 (B) que les deux rivières, Hachef et Mharhar, ne faisaient plus partie du paysage à cette 

époque. Les deux vallées incisées sont transformées à cette époque en une baie semi ouverte à 

l’océan atlantique à travers des passes situées sur le cordon dunaire pléistocène. 

L’absence d’une courbe de niveau marin holocène sur la côte Atlantique marocaine, rend 

difficile la détermination de la hauteur maximale de cette transgression dans la zone. Les 

travaux de Gigout (1959) et Delibrias (1973), estiment que la transgression holocène sur la côte 

Atlantique du Maroc va atteindre son maximum à environ 6 000 ans, avec un niveau marin situé 

à plus de deux mètres par rapport au niveau actuel. Ces données sont en accord avec différentes 

études paléoenvironementales réalisées sur la côte Atlantique marocaine. Dans la lagune de 

Moulay-Bousselham, située à ~90 km au sud du Tahaddart, Zourarah et al. (2016) rapportent 

que la transgression holocène a envahi la zone à environ 6790-6640 BP. Carmona and Ruiz 

(2009) indiquent que la plaine alluviale du Loukkos était sous forme de baie autour de ~5550-

5320 cal BP. À l’échelle du golfe de Cadix, le niveau marin holocène a connu deux phases 

majeures dans son évolution : (1) une première période d’augmentation rapide du niveau de la 

mer entre le début et la moitié de l’holocène (14000-7500/6000 BP), avec des vitesses entre ~7 

et 20 mm/an ; suivit par une deuxième période (2), entre 7500/6000 BP et l’actuel, marquée par 
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une élévation très faible du niveau marin, autour de ~1 mm/an (Sousa et al., 2018). Cette 

décélération marque le maximum de la transgression holocène et le début d’une stabilisation du 

niveau marin jusqu'à atteindre les conditions actuelles (Lambeck et al., 2002). Dans la lagune 

de Melides (sud du Portugal), des données paléoenviromentales suggèrent une élévation rapide 

du niveau marin entre 11 000 et 5 500 BP, qui passe de -25 m à sa position actuelle à 5 000 BP 

(Cearreta et al., 2007). Sur la côte d’Algarve (sud-ouest du Portugal), Zazo et al. (2008) ont 

démontré que la zone avait connu une élévation rapide du niveau de la mer entre 9000 BP et 

7000 BP, suivit par une période de décélération entre 7000 BP et 5000 BP, puis une stabilisation 

du niveau marin sur les 5 000 dernières années. Cette évolution est en accord avec le modèle 

d'évolution du niveau marin proposé pour l'estuaire de Bilbao, avec des matériaux fluviaux 

déposés pendant les bas niveaux marins, suivie par une transgression marine entre 8000 et 3000 

cal. BP, puis une stabilisation du niveau marin sur les derniers 3 000 ans (Leorri and Cearreta, 

2004). Notre reconstitution de ce haut niveau marin à 6800 ans est donc cohérente avec ces 

différents auteurs et confirme que l’unité sableuse observée dans nos archives (TAH17-1, figure 

V-1 pour l’âge et V-7 B pour la reconstitution) est bien contemporaine de ce haut niveau marin 

qui caractérise notre domaine d’étude en une baie semi-ouverte sur la mer. 
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Figure V.7 - Reconstitution paléoenvironnementale de l’estuaire de Tahaddart durant la période Holocène. Phase 

1 (antérieur à 6800 cal BP) : A. Incision de la vallée par les cours d’eaux Hachef et Mharhar liée à la période de 

bas niveau marin. B. Transgression holocène et transformation de la vallée en baie partiellement ouverte sur 

l’océan atlantique. Phase II (6800-625 cal BP) : C. Progradation des deux rivières Hachef et Mharhar à l’intérieur 

de la baie après la stabilisation du niveau marin. Renforcement du cordon dunaire pléistocène par des sédiments 

marins holocènes. D. Arrivée du delta du fleuve Hachef sur la zone de carottage à partir de ~625 Cal BP. 

Creusement d’un chenal par la rivière Hachef au niveau de la carotte TAH17-4. E. Occurrence d’un événement de 

submersion sur la zone à ~625 cal BP, responsable d’un hiatus sédimentaire sur les carottes TAH17-1 et TAH17-

5 (TAH17-3 ?). Phase III (625-0 cal BP) : F. reprise de la sédimentation fluviatile sur l’ensemble des carottes. G. 

Occurrence d’un autre événement de submersion à ~200 cal BP, qui va provoquer un deuxième hiatus sur les 

carottes TAH17-1, TAH17-3 et TAH17-5. H. Reprise de la sédimentation fluviatile et comblement de ce qui reste 

comme espace de sédimentation.  

V.3.2 Phase II (~ 6800-625 cal BP)  

La stabilisation du niveau marin sur la côte atlantique marocaine, autour de 6000 BP (selon les 

estimations de Gigout (1959) et Delibrias (1973)), va diminuer le rôle des variations eustatiques 

du niveau marin dans l’évolution paléoenviromentale de l’estuaire, et va accentuer celui des 

facteurs locaux, tels que la disponibilité des sédiments, le climat local des vagues, et les activités 

anthropiques, qui vont devenir les principaux facteurs de forçage. Sur la partie continentale de 

la baie, les deux fleuves du Hachef et Mharhar vont prograder sous forme de deltas de fond de 

baie et remplir progressivement la baie avec les sédiments fins transportés depuis le bassin-

versant. Sur la partie côtière de la baie, où se trouve notre zone de carottage, les sédiments 

marins continuent à combler la baie (faciès 1-1, 5-1 et 4-1). Ces sédiments sont transportés 
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depuis le large vers l’intérieur de la baie via les vagues et les courants marins (Figure V.7 ; C). 

La productivité biologique locale participe également à ce comblement progressif de la baie.  

La fin de la phase sédimentaire marine dans la zone de carottage est datée à 625 cal BP sur la 

carotte TAH17-4 (sommet du faciès 4-1), et à 2700 cal BP sur la carotte TAH17-5 et TAH17-

1 (sommet des faciès 1-1 et 5-1). Ceci révèle une absence d’accumulation de sédiments marins 

entre 2700 et 625 cal BP sur les carottes TAH17-1 et TAH17-5 (Figure V.7 ; D et E). Ce hiatus 

sédimentaire d’environ 2 000 ans peut être expliqué par plusieurs hypothèses : 

• Un arrêt de la sédimentation, déclenché par la fermeture des passes situées sur la barre 

pléistocène. Ces derniers assuraient les échanges de sédiments marins entre la zone de 

carottage et l’océan Atlantique. Dans les deux estuaires de Guadiana et de Guadalquivir, 

des taux de sédimentation très faibles (Boski et al., 2002, 2008), voire nuls (hiatus), ont 

été documentés entre 6000 et 3000 cal BP (Moura et al., 2007; Rodríguez-Ramírez and 

Yáñez-Camacho, 2008). Ces auteurs attribuent ce phénomène à une stabilité du niveau 

de la mer, qui a réduit l'apport de sédiments en provenance de l’océan atlantique ; 

• Une origine anthropique liée aux activités économiques pratiquées par la population 

locale. Étant donné que la zone est très riche en vestiges archéologiques, il est possible 

que des opérations de dragage aient été réalisées prêt de l’embouchure du fleuve pour 

faciliter l’entrée des bateaux de pêche ou de commerce à l’intérieur de la paléo-baie. 

Pendant la période romaine, le dragage était utilisé dans certains grands ports autour de 

la Méditerranée, notamment à Carthage (Tunisie) et à Portus (Italie) (Marriner et al., 

2005; Marriner and Morhange, 2007). Toutefois, cette hypothèse paraît peu probable 

car, à notre connaissance, il n’existait pas sur cette zone de port ou de ville côtière 

majeur ; 

• Une érosion générée par une migration latéral des chenaux de marée. Avant 600-700 

cal BP, la zone de carottage contenait probablement plusieurs chenaux de marée, dont 

certains passaient peut-être par les sites où se trouvent les carottes TAH17-1 et TAH17-

5, provoquant ainsi l’érosion des sédiments présents sur ces derniers. Cette hypothèse 

est utilisée également pour expliquer les âges très récents et les taux de sédimentation 

élevés observés sur la carotte TAH17-4 (plus de détails dans la section V.3.3).  

• Impact d’un événement extrême marin (de type tempête ou tsunamis), qui aurait 

provoqué l’érosion du sommet des faciès marins 1-1 et 5-1. L’âge de cet événement est 

estimé à ~625 cal BP. Cette hypothèse paraît la plus probable, vu que ce hiatus n’a été 

observé que sur les carottes proches de la ligne de côte (TAH17-1 et TAH17-5). De 
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plus, nous avons remarqué la présence d’un niveau sableux isolé dans le faciès 4-3 

(carotte TAH17-4) avec un âge très proche de 625 cal BP. Ce dépôt pourrait donc être 

une trace sédimentaire de cet événement extrême. 

Au bilan, entre 6800 cal BP et 625 cal BP, l’étude des archives sédimentaires conclue à 

l’existence sur toute cette période d’un environnement marin, une baie semi-ouverte sur la mer. 

Quelles informations pouvons-nous extraire des archives archéologiques et historiques 

textuelles sur cette période ?  

- Évidences d’un environnement marin : 

Entre 5047 et 6850 BP +/- 130 à 750 : Des vestiges archéologiques remontant à la période 

préromaine ont été découvert par Hadacek (1979) sur une dune éolienne avoisinant nos points 

de carottage (Figure V.7 ; site T1). Le site s’étend sur environ 10 ha et atteste d’une forte 

activité de pêche. Les fouilles réalisées indiquent qu’il s’agit de foyers aménagés contenant du 

mobilier de céramiques, de nombreuses coquilles marines de type de Patella et Cardium, ainsi 

que des vertèbres de thons perforés, qui auraient servi de grains d’enfilage (Daugas et al., 2008). 

Les datations 14C et LOS (luminescence optiquement stimulée), réalisées par Daugas et al. 

(2008), placent ce site vers le milieu du Ve millénaire av. n é. Le sable éolien dans lequel a été 

trouvé ce vestige archéologique a des similarités lithologiques et géochimiques avec le faciès 

3-1 (unité A). La construction de ce faciès a démarré probablement vers 6800 BP. 

À l’Antiquité et plus précisément entre le VIe siècle BCE et le VIe siècle CE (entre 2550 et 

1350 cal BP) : Le périple de Scylax mentionne au VIe siècle BCE (2550-2450 cal BP ; Müller 

1855), la présence d’un golfe nommée "Kôtes" entre les deux villes de Tanger et de Lixus, qui 

sont respectivement des colonies phéniciennes et romaines (Dietler and Lopez-ruiz, 2009). Le 

périple mentionne également la présence d’une ville nommée Pontiôn à l’intérieur de cette baie. 

La ville maurétanienne de Zilil (voir Figure V-7 C pour son positionnement) avant de devenir 

une colonie augustéenne, était reliée à la mer à travers le port de Kouass, ou peut-être par la 

lagune qui occupait la zone durant cette période (Akerraz et al., 2009). Une archive textuelle 

fait état d’un port au Nord de Zilil (Akerraz et al., 2009). Selon Pline l’ancien, la colonie 

augustéenne de Iulia Constantia Zilil, se trouvait durant la période antique in « ora oceani » 

(Pline, HN, V, 2. cf. Lenoir et al., 1987 dans Akerraz et al., (2009)). Ces renseignements 

historiques indiquent que la transgression holocène est arrivée au moins jusqu'à la ville de Zilil, 

située à 7 km à vol d’oiseau de la ligne de côte actuelle (Figure V-7 C).  
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- Évidences de la fin d’un environnement marin :  

Plusieurs sites archéologiques en relation avec les activités de salaisons sont découverts proche 

ou sur le cordon dunaire qui sépare actuellement l’estuaire de l’océan atlantique. Le site le plus 

intéressant a été découvert par Ponsich (1964) et s’étend sur environ 243,24 m3 (site T2 ; Figure 

V.7). Il contient six usines de salaison de poisson et de production du Garum (sauce de poisson 

très appréciée durant la période romaine). Selon Trakadas (2015), ce site aurait fonctionné entre 

le 1er siècle BCE (1950-1850 cal BP) et le 6ème siècle CE (1450-1350 cal BP). Plus au sud, à 

environ 3 km, Ponsich (1964) avait remarqué la présence de deux petits sites archéologiques 

(Sidi Bou Nouar (T3) et Lalla Safia (T4)) avec un âge potentiel entre le 1er et le 3ème siècle CE 

(1950-1650 cal BP ; Ponsich (1964) ; Figure V.7). Ces deux sites étaient également en relation 

avec l’activité de salaison de poisson (Trakadas, 2015).  

Les données historiques et archéologiques disponibles s’accordent donc sur le fait que l’estuaire 

de Tahaddart était une grande baie, au moins jusqu'à la fin de la période romaine (VIe siècle 

CE, soit 1450-1350 cal BP).  

V.3.3 Phase III (~ 625-0 cal BP) 

La phase III correspond à un environnement à dominante fluviatile. La progradation du delta 

du Hachef modifie drastiquement les faciès sédimentaires observés sur nos archives 

sédimentaires. Les sédiments marins sont recouverts par des sédiments fluviatiles provenant du 

bassin-versant. Le début de cette phase est daté sur la carotte TAH17-4 à environ 625 cal BP, 

grâce à des mesures 14C obtenus sur des coquilles prélevées dans les faciès 4-2 et 4-3 (Figure 

V.7 ; E). Sur les autres sites de carottage, le démarrage de la phase fluviatile n’est pas daté, mais 

nous estimons qu’il est similaire à celui de la carotte TAH17-4 (~625 cal BP) à partir de l’étude 

du changement drastique de faciès (sédiments fluviatiles). Ces données chronologiques sont en 

accord avec des renseignements historiques fournis par El-Bakri. Cet historien, qui y a vécu au 

11ème siècle CE (950-850 cal BP), décrit dans son livre « Kitāb al-Masālik wa-al-Mamālik » 

(Livre des Routes et des Royaumes) son trajet entre la ville de Tanger et Asilah, où il a été 

obligé de traverser sur des barques un grand fleuve nommé Tahaddart. Il mentionne également 

la présence dans la zone, d’un village florissant appartenant à la population de Tahaddart et 

d’une saline (Akerraz et al., 2009). Ces renseignements historiques confirment qu’il y avait 

dans la zone de Tahaddart un système fluviatile bien développé au cours du 11 ème siècle CE 

(950-850 cal BP), environnement qui peut être représenté par les Figure V.7 (D ou E). On ne 

connaît pas exactement le trajet d’El-Bakri durant son passage par l’estuaire, mais il a 
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probablement emprunté une route située plus à l’intérieur des terres, afin d’éviter les marais de 

ce qui reste de la baie, qui couvre toujours la zone de carottage durant le 11ème siècle CE (950-

850 cal BP). 

Les dates 14C collectés sur les faciès 4-2 et 4-3 (carotte TAH17-4) sont très proches en âges, ce 

qui révèle un taux de sédimentation très important pour la mise en place de ces deux faciès.  

Quatre mètres de sédiment ont été déposés en seulement 200 à 300 ans (entre 700 et 400 cal 

BP), ce qui correspond à un taux de sédimentation exceptionnel, entre 1,3 et 2 cm/an. Sans 

aucun doute, la carotte TAH17-4 a traversé un paléochenal, qui s’est creusé avant ~625 cal BP 

par une défluviation du fleuve Hachef. Il est possible d’imaginer qu’à l’occasion de crues 

exceptionnelles, les eaux du fleuve ont rompu des bourrelets fluviaux et se sont frayées un 

nouveau lit dans la plaine alluviale, passant droit sur le site de carottage TAH17-4. Ce 

paléochenal s’est ensuite rapidement comblé (entre 700 et 400 cal BP), par du matériel fluviatile 

de débordement de crue suite à une nouvelle défluviation plus à l’Ouest du fleuve Hachef 

(Figure V.7).  

L’analyse multiproxy adoptée pour ce travail a permis de distinguer trois unités stratigraphiques 

de la section fluviatile des carottes. Les caractéristiques de ces unités et l'ordre dans lesquelles 

elles sont superposées, révèlent une diminution progressive de l’espace de sédimentation 

disponible au sein de l’estuaire. Par exemple, dans la carotte TAH17-4, on passe 

progressivement d’un environnement de dépôt de type chenal de marée/slikke inférieur (unité 

C), caractérisé par des conditions hydrologiques nettement plus ouvertes sur l’océan Atlantique, 

vers une zone de slikke supérieur/schorre (unité D), qui est moins exposé aux processus de 

marée, puis vers un environnement de plaine alluviale (unité F) où l’influence de la marée est 

pratiquement absente. Cet ordre n’est pas respecté sur les autres sites à cause des hiatus 

sédimentaires. Sur les carottes TAH17-1 et TAH17-5, on passe directement de l’unité C à 

l’unité F. Sur la carotte TAH17-3, on retrouve seulement l’unité D et F ; l’unité C est absente. 

La phase III est marquée par l’occurrence d’un événement de submersion majeure, autour de 

200 cal BP. Cet événement est responsable de la mise en place de l’unité E dans les carottes 

TAH17-1, TAH17-5 et TAH17-3 (faciès 1-3, 5-3 et 3-3). La présence d’une surface d’érosion 

sur la partie basale de l’unité E, laisse penser qu’il existe un deuxième hiatus sédimentaire dans 

ces carottes (Figure V.7 ; G). Le manque de données chronologiques rend impossible 

l’estimation de ce hiatus en termes d’âge. 
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Après 200 cal BP, la sédimentation sur l’ensemble des carottes est caractéristique d’un 

environnement supratidale, représenté par la mise en place de l’unité F. Les courants de marée, 

chargés en matériel sédimentaire, n’arrivent plus aux points de carottage. Les sédiments qui 

composent l’unité F proviennent essentiellement de l’érosion du bassin versant et de dépôts de 

crues des deux rivières Hachef et Mharhar. Nous sommes dans une configuration de plaine 

d’inondation (Figure V.7 ; H). 

V.4 TRACES SEDIMENTAIRES D’EVENEMENTS DE SUBMERSION MARINE 

À partir des données paléoenviromentales présentées dans la section précédente, nous avons 

appris que l’estuaire de Tahaddart a connu deux phases paleoenvironnementales majeures. Une 

première phase marine, où la zone était caractérisée par une baie semi-ouverte sur la mer, avec 

une sédimentation principalement sableuse (unité B). Une deuxième phase fluviatile dominée 

par des sédiments fins silto-argileux provenant de la progradation des deux fleuves, Hachef et 

Mharhar (unités C, D et F). Nous allons essayer d’identifier, dans ces deux phases 

sédimentaires, des traces sédimentaires d’événements de submersion marine. 

V.4.1 Critères de reconnaissance 

V.4.1.1 Phase fluviatile (Unité C, D et F) 

Les critères utilisés dans l’identification des dépôts de submersion se basent majoritairement 

sur des études réalisées sur des dépôts de washover récents mis en place dans des 

environnements côtiers calmes, de type estuaire, lagune ou lac côtier. En fonction des proxys 

que nous avons à notre disposition, nous allons utiliser ces mêmes critères pour identifier ces 

dépôts de submersion dans la partie fluviatile des carottes, qui regroupe les unités C, D et F. 

La description visuelle des carottes est la première phase d’identification des dépôts de 

submersion marine. Ces dépôts sont facilement détectables à l’œil nu, car ils se présentent sous 

forme de couches sableuses, intercalées dans des dépôts fins, dominant dans les environnements 

côtiers de faible énergie. Ces dépôts sont caractérisés, la plupart du temps, par un contact basal 

érosif, et par un granoclassement normal (Morton et al., 2007). Dans ces dépôts, il est possible 

de retrouver des structures sédimentaires de type rip-up clasts et/ou mudraps (Morton et al., 

2007). 

L’analyse granulométrique permet d’étudier, plus en détail, le matériel sédimentaire des 

carottes, surtout lorsque celle-ci est réalisée à haute résolution (chaque centimètre). Elle permet 

d’identifier les événements discrets, qui laissent une trace sédimentaire difficilement 

reconnaissable à l’œil nu. Nous avons utilisé les données de granulométrie et le diagramme de 
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Boulay et al. (2003) afin de détecter la fraction granulométrique qui caractérise le mieux les 

dépôts de submersion dans chaque carotte. Ce diagramme repose sur le calcul de l’écart type 

pour chaque classe granulométrique, afin d’identifier celles qui montrent les plus importantes 

variations au cours du temps. À partir de la Figure V.8, on constate la présence de trois 

populations granulométriques à fort écart-type (écart-type supérieur à 1). La première est 

observée sur les trois carottes TAH17-1, TAH17-5 et TAH17-4, et correspond à la fraction 1-

8 µm (argile à limon fin). Elle caractérise les sédiments fins estuariens. La deuxième 

population, située entre 121-786 µm (sable fin à grossier), correspond à du sable provenant de 

la plage et/ou du cordon dunaire. La troisième, observée sur la carotte TAH17-1, représente la 

fraction très grossière (>1 600 µm), liée à la présence de débris coquilliers. À partir d’une 

comparaison entre ces diagrammes et la granulométrie des sédiments de surface collectés sur 

la plage et le cordon dunaire (Figure V.8), on remarque que le deuxième intervalle dans chaque 

carotte (ex. 133-594 µm pour la carotte TAH17-1) peut être utilisé pour tracer les sédiments 

marins transportés vers l’intérieur de l’estuaire durant les événements de submersion. 

L’étude géochimique des échantillons de surface a permis d’identifier les sources de sédiments 

arrivant à l’estuaire de Tahaddart. Les sédiments marins se caractérisent par un enrichissement 

important en Zr, Ca et Sr, et une faible concentration en traceurs terrigènes, représentés par le 

Rb. Par opposition, les sédiments provenant du bassin-versant sont plus enrichis en Rb, et plus 

appauvris en traceurs marins (Ca, Sr et Zr) (section IV.1.1.2). La géochimie peut être donc un 

moyen efficace pour différencier, sur une même séquence sédimentaire, entre les dépôts de 

crues et les dépôts de submersion marines.  

L’analyse des tests de foraminifères est également un moyen efficace pour confirmer l’origine 

marine d’un dépôt de submersion. Ce proxy permet d’aller plus loin dans l’analyse de ces 

dépôts, à travers (i) l’identification de la source du sédiment (la profondeur depuis laquelle il a 

été transportée et la distance de transport), et (ii) les caractéristiques hydrodynamiques des 

vagues responsables de leurs mises en place (vitesse d’écoulement, turbidité, etc. ; Mamo et al., 

2009). Ceci est conditionné par la présence d’une cartographie actuelle des habitats écologiques 

pour chaque espèce de foraminifères, ce qui n’est pas le cas pour notre zone d’étude. Cette 

approche dépend aussi de la bonne préservation des tests dans le registre sédimentaire, 

cependant, nous avons vu que les processus taphonomiques ont affecté énormément les carottes. 

Par exemple, le faciès 3-2 (carotte TAH17-3) a perdu l’ensemble de ces tests à cause de ces 

processus. 
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Figure V.8 - 1 : Variation de l’écart-type en fonction des classes granulométriques dans la carotte TAH17-1 (1.a), 

TAH17-3(1.b), TAH17-5 (1.d) et TAH17-4 (1.c). Les points rouges représentant les populations avec la plus 

grande variabilité. 2. Granulométrie des échantillons de surface collectés sur la partie littoral et estuaire de la zone 

de Tahaddart.  
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V.4.1.2 Phase marine (Unités B) 

Sur la partie marine des carottes, les conditions environnementales sont défavorables à 

l’enregistrement sédimentaire des événements de submersion. Les dépôts de sable mis en place 

par les ondes de tempêtes ou les tsunamis, se superposent à d’autres dépôts de sable déposés 

par la dynamique marine normale. Cependant, nous avons remarqué que certains niveaux 

sableux dans les carottes TAH17-1 et TAH17-5, étaient riches en rip-up clastes. Ces structures 

sédimentaires peuvent très bien être le résultat de l’érosion du cordon dunaire pléistocène par 

un événement de tempête ou de tsunami. 

V.4.2 Identification et datations des dépôts de submersion 

La confrontation des observations visuelles, avec les données granulométriques (fraction 

granulométrique, Moyenne et indice de tri), géochimiques (Rb, Ca/Rb, Zr/Rb et Sr/Rb), et 

microfaunistique de foraminifère (% des espèces marines et estuariennes), a permis d’identifier, 

sur les différentes unités stratigraphiques, plusieurs dépôts de submersion marine. 

V.4.2.1 Unité A 

L’unité A est présente uniquement dans la carotte TAH17-3, à travers le faciès 3-1. Les derniers 

40 centimètres (270-230 cm) de ce faciès correspondent probablement à un dépôt de 

submersion marine (niveau 3-E3 ; Figure V.10). D’après les analyses géochimiques, nous 

pouvons constater que cet intervalle est plus riche en sédiments marins (valeurs importantes des 

rapports Ca/Rb, Zr/Rb et Sr/Rb), en comparaison à l’ensemble du faciès 3-1, construit 

principalement à partir de sédiment éolien dépourvu de carbonates et de minéraux lourds. 

Le sommet du faciès 3-1 est marqué par une discontinuité sédimentaire, dont l’origine est 

inconnue. Elle pourrait correspondre à un deuxième événement de submersion très érosive, dont 

le dépôt n’a pas été préservé. L’âge de cet événement serait similaire à celui de la base du faciès 

sus-jacent (3-2), qui est située à environ 625 cal BP. Il faut rappeler que cet âge n’a pas été 

obtenu à travers des mesures chronologiques directes sur le faciès 3-2, mais plutôt estimé par 

comparaison de ce faciès avec la carotte TAH17-4. 

V.4.2.2 Unité B 

L’unité B contient au total quatre niveaux probables de submersion. Trois dépôts ont été 

identifiés grâce aux structures sédimentaires de rip-up clastes. Il s’agit des niveaux 1-E14 et 1-

E15, sur la carotte TAH17-1, et 5-E3, sur la carotte TAH17-5 (Figures V.9 et V.12). Ces clastes 

argileux proviennent certainement de l’érosion de la barre pléistocène durant des événements 
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de submersion. Le niveau 1-E13 (carotte TAH17-1) est identifié à travers la courbe du Zr/Rb, 

qui montre un pic important entre 160 et 220 cm. Certes, ce niveau est plus enrichi en sédiment 

fin et en foraminifères benthiques, mais arrive à maintenir un pourcentage de sable supérieur à 

70 %. Les courbes de Ca/Rb et Sr/Rb indiquent que ce niveau est riche en carbonate biogène. 

Les limites des niveaux 1-E14, 1-E15 et 5-E3 ont été établies de façon à encadrer les rip-up 

clastes, ce qui ne reflète pas l’épaisseur réelle des couches déposées par chaque événement 

(Figures V.9 et V.12). Les limites du niveau 1-E13 ont été établies en utilisant comme référence 

le pic de Zr associé à cet événement. 

Les trois niveaux 1-E13, 1-E14 et 1-E15 sont datés respectivement autour de 2983-2554, 3443-

2933 et 4055-3706 cal BP. Les deux niveaux, 1-E13 et 1-E14, sont relativement proches en 

termes d’âge, et peuvent correspondre à deux phases sédimentaires liées à un même événement 

de submersion marine, probablement de type tsunami. La phase de flux serait, dans ce cas, 

responsable de la mise en place du niveau 1-E14, ce qui expliquerait la richesse du sédiment en 

sable marin et en mud-clats. Le niveau 1-E13 se mettrait en place durant la phase de reflux. Les 

courants de retour sont généralement plus chenalisés et plus chargés en sédiments fluviatiles, 

ce qui expliquerait la richesse de ce niveau en sédiments fins, et en foraminifères benthiques 

estuariens (Figure V.9). La couche de vase sableuse, qui sépare les deux niveaux 1-E13 et 1-

E14, est probablement une couche de mud-draps (Figure V.9) mise en place en raison des 

conditions de faible énergie qui dominent entre la phase de flux et de reflux (Fujiwara and 

Kamataki, 2007). Sur la carotte TAH17-5, la couche 5-E3 est datée autour de 3959-3444 cal 

BP. En prenant en considération les incertitudes liées aux datations radiocarbones, et la 

proximité entre la carotte TAH17-1 et TAH17-5, il est très probable que 5-E3 soit la continuité 

stratigraphique de la couche 1-E15 suivant un transect cross shore ( Figure V.13). 

V.4.2.3 Unité C 

La majorité des niveaux sableux identifiés dans l’unité C ont été déposés par des courants de 

marées. Il est peu probable que ces dépôts soient liés à des événements de submersion. Nous 

avons compté au total 11 niveaux sableux dans TAH17-1 (1-E2/1-E12), et 9 dans TAH17-4 (4-

E2/4-E10 ; Figures V.9 et V.11), avec des épaisseurs qui varient entre 0,5 et 6 cm. Ces niveaux 

sont concentrés dans des intervalles de 20 à 30 cm, avec des espacements plus ou moins 

réguliers. Nous pensons que l’alternance entre les couches de sable et de vase est le résultat 

d’un processus de sédimentation cyclique. Dans les environnements estuariens, les courants de 

marée peuvent produire ce type de séquence sédimentaire, appelé tidalite. Les niveaux sableux 
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sont déposés durant les phases de jusant et de flot (vélocité maximale des courants de marée). 

Les intervalles vaseux, quant à eux, se mettent en place durant les phases d’étale (très faible 

vélocité). Il faut signaler que certaines parties de l’unité C sont affectées par des processus de 

bioturbation, qui effacent la structure originale du sédiment, et avec elle des dépôts potentiels 

de submersion marine. 

V.4.2.4 Unité D 

Deux niveaux sableux de submersion ont été distingués dans l’unité D. Le niveau 4-E1 est situé 

dans la carotte TAH17-4 et mesure environ 6 cm (Figure V.11). Sa base est marquée par une 

discontinuité sédimentaire. Les profils géochimiques indiquent qu’il est très riche en carbonates 

biogènes et en minéraux lourds (valeurs importantes des rapports Ca/Rb, Sr/Rb et Zr/Rb ; 

Figure V.11). Il est marqué également par une augmentation du pourcentage de foraminifères 

benthiques marins, comparé aux sédiments sus- et sous-jacent. Les dates 14C obtenues sur ce 

niveau indiquent qu’il a été déposé entre 530 et 769 cal BP (~600 cal BP). Le deuxième dépôt 

(3-E2) est situé dans la carotte TAH17-3, et mesure environ 3 cm (Figure V.10). Il est 

difficilement observable à l’œil nu, mais ressort très bien sur les profils granulométriques et 

géochimiques (pic du pourcentage de la fraction granulométrique 176-594 µm, pic des rapports 

Ca/Rb et Zr/Rb). L’âge de ce niveau est indéterminé. 

V.4.2.5 Unité E 

L’unité E est considérée dans son ensemble comme un dépôt de submersion marine. Elle 

regroupe les faciès 1-E1 (TAH17-1), 3-E1 (TAH17-3) et 5-E1 (TAH17-5 ; Figures V.9 et 

V.12). Les deux niveaux 1-E1 et 5-E1 mesurent respectivement 20 et 34 cm. Ils se caractérisent 

par une structure chaotique, avec une granulométrie allant des argiles aux sables grossiers. On 

retrouve dans le sédiment quelques galets arrondis de tailles variables (entre 0,5 et 1 cm), 

probablement d’origine fluviatile. Le contact avec les faciès sous-jacents est érosif, marqué par 

la présence de rip-up clasts sur la partie basale du niveau 1-E1. Sur les profils de géochimie et 

de granulométrie, ces deux niveaux de haute énergie ne ressortent pas clairement comme étant 

des dépôts de submersion marine, à cause de leurs richesses en sédiments fins (Figure V.9). Le 

sable marin, transporté durant la submersion vers l’emplacement des carottes TAH17-1 et 

TAH17-5, a dû être mélangé durant son trajet avec des sédiments fins érodés à partir de la dune 

pléistocène et des unités C et D, déjà présentes à l’intérieur de l’estuaire avant la submersion. 

De point de vue microfaunistique, le niveau 1-E1 est dominé complètement par des 
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foraminifères marins. Le niveau 5-E1 est plutôt formé par un mélange entre des espèces marines 

et estuariennes. 

Sur la carotte TAH17-3, le dépôt 3-E1 mesure environ 4 cm. Il est plus enrichi en sable comparé 

aux deux niveaux 1-E1 et 5-E1, mais contient moins de carbonates biogènes et de minéraux 

lourds. Sa base est marquée par une surface d’érosion. L’absence de foraminifères benthique 

dans ce dépôt est probablement liée à des processus taphonomiques. Ce niveau est 

probablement construit à partir de sable éolien, provenant du cordon dunaire. 

Les données chronologiques indiquent que ces trois dépôts de haute énergie sont déposés par 

un même événement de submersion marine. L’âge des couches 1-E1 et 3-E1 a été établi sur la 

base des mesures de 210Pbex et 137Cs, réalisées sur les 30-40 premiers centimètres de l’unité F. 

En réalisant une extrapolation des taux de sédimentation, obtenus à partir de ces deux méthodes, 

jusqu'à la base de l’unité F, il est possible de dater les deux niveaux 1-E1 et 3-E1. La couche 1-

E1 est datée à ~1770 CE (180 cal BP ; moyenne entre le 210Pbex et 137Cs), tandis que l’âge de 3-

E1 est équivalent à ~1837 CE (113 cal BP). L’âge du niveau 5-E1 a été obtenu par des mesures 

14C. Il est situé autour de 665 BP (252-1 cal BP). 

V.4.2.6 Unité F 

Aucun dépôt de haute énergie n’est à signaler dans l’unité F. Les conditions environnementales 

durant les derniers 200 ans semblent être défavorables à l’enregistrement sédimentaire de ces 

événements extrêmes.
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Figure V.9 - Niveaux sableux illustrant des dépôts sableux de submersion marine sur la carotte TAH17-1. Le bleu transparent est associé aux événements de submersion 

probables. Le gris transparent est associé aux événements de submersion peu probables.  
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Figure V.10 - Niveaux sableux illustrant des dépôts sédimentaires d’origine marine le long de la carotte TAH17-3. Le bleu transparent est associé aux événements de submersion 

probables. 
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Figure V.11 - Niveaux sableux illustrant des dépôts sédimentaires d’origine marine le long de la carotte TAH17-4. Le bleu transparent est associé aux événements de submersion 

probables. Le gris transparent est associé aux événements de submersion peu probables.  
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Figure V.12 - Niveaux sableux illustrant des dépôts sédimentaires d’origine marine le long de la carotte TAH17-5. Le bleu transparent est associé aux événements de submersion 

probables. Le gris transparent est associé aux événements de submersion peu probables.  
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 Figure V.13 - Corrélation cross-shore entre les dépôts sédimentaires identifiés comme des dépôts de submersion marine (transect AA’). 
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Figure V.14 - Corrélation cross-shore entre les dépôts sédimentaires identifiés comme dépôt de submersion marine (transect BB’).



212 

 

V.4.3 Corrélation des dépôts de submersion entre les archives textuelles et géologiques 

Les résultats obtenus jusqu'à présent confirment que l'estuaire du Tahaddart a été confronté à 

plusieurs événements de submersion marine. Faire la distinction entre les dépôts de tempête et 

de tsunamis est une tâche complexe, surtout avec le nombre réduit de carottes collectées durant 

ce travail. Les deux types d’événement sont capables de laisser des signatures sédimentaires 

très similaires. La corrélation chronologique des dépôts de submersion datés dans ce travail 

avec d’autres registres textuels et géologiques disponibles sur les côtes atlantiques marocaines 

et ibériques (Espagne et Portugal), peut aider à identifier et préciser l’âge de ces événements, 

ainsi qu’à fournir des informations sur leurs caractéristiques (type, hauteur des vagues, distance 

d’inondation, dégâts humains et matériels). 

Nous avons choisi de travailler seulement sur les registres de tsunamis. Nous estimons que seuls 

ces types d’événements sont suffisamment puissants pour dépasser le cordon dunaire, et 

transporter du matériel sédimentaire jusqu'aux points de carottage. Si nous prenons en 

considération la TAH17-1, qui représente l’archive la plus proche de la ligne de côte, aucun 

niveau de sable n’a été identifié dans l’unité F (qui couvre les dernières 200 ans), alors que les 

registres de tempête indiquent l’occurrence de plusieurs tempêtes majeures sur les côtes 

marocaine, au mois durant les 100 ans derniers années (Mhammdi et al., 2020). Sur des images 

Google Earth, acquises avant et après la tempête de 2014 CE, aucun dépôt de washover n’est 

visible dans la zone de Tahaddart. À l’échelle holocène, les données paléoenviromentales ont 

montré que le cordon dunaire, d’une hauteur moyenne de 5-6 m, faisait partie du paysage durant 

les différentes phases de l’évolution paléoenviromentale de l’estuaire. Il a donc certainement 

joué un rôle de bouclier contre les événements de submersion de faible amplitude, similaire à 

la tempête de 2014 CE. 

V.4.3.1 4000-2700 cal BP 

La période 4000-2700 cal BP est marquée par l’occurrence de deux événements de submersion 

marine. Le premier événement (SM1) est responsable de la mise en place des dépôts 1-E15 

(3706-4055 cal BP) et 5-E3 (3444-3959 cal BP), avec un âge moyen de ~3800 cal BP. Le 

deuxième événement (SM2) est daté a environ 2700 cal BP. Il regroupe les dépôts 1-E14 (2933-

3443 cal BP) et 1-E13 (2554-2983 cal BP), qui représentent respectivement la phase de flux et 

de reflux de cet événement. Sur la côte atlantique marocaine, les travaux de Mhammdi et al. 

(2015) et Chahid et al. (2016) ont permis d’identifier quelques dépôts de haute énergie marine 

antérieurs à 2000 cal BP. Malgré l’absence d’une chronologie précise de ces travaux, il est très 
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probable que ces dépôts soient contemporains aux niveaux 1-E15, 1-E14, 1-E13 et 5-E3. 

Mhammdi et al. (2015) ont trouvé un niveau de haute énergie marine dans une carotte 

sédimentaire (CARLA-11) prélevée dans l’estuaire de Loukkos à environ 6 km de la ligne de 

côte. Selon ces auteurs, l’âge potentiel de ce dépôt est estimé entre 3000 et 5000 BP. Sur le 

littoral de Rabat-Skhirate, Chahid et al. (2016) ont distingué de nombreux dépôts de submersion 

marine sous forme de blocs de boulders, et de niveaux sableux présents dans un cordon dunaire 

parallèle à la ligne de côte. L’âge de ces dépôts est situé entre 8000 et 4000 cal BP sur le site 

de Skhirate, et entre 9900 et 2200 cal BP sur le site de Harhoura (Chahid et al., 2016).  

Il est possible de corréler chronologiquement les dépôts 1-E13, 1-E14, 1-E15 et 5-E3, avec 

d’autres dépôts de submersion présents sur la côte Atlantique ibérique. L’objectif est ici, de 

rechercher les événements extrêmes qui ont eu un impact régional. En compilant les différents 

évènements qui ont affectés les deux littoraux suivant une échelle de temps (Figure V.15), il est 

possible d’identifier des évènements à Tahaddart qui sont contemporains à d’autres évènements 

identifiés sur la côte espagnole, notamment dans les estuaires de Tinto-Odeil et Guadalquivir, 

ainsi que dans la baie de Cadix (Figure V.15 ; Lario et al., 2011 ; Ruiz et al., 2013). Rodríguez-

Ramírez et al. (2015) ont identifié trois événements de submersion marine à partir d’archives 

sédimentaires collectées dans l’estuaire de Guadalquivir. L’événement A, daté à environs 4000 

cal BP, est considéré comme le plus intense et le plus destructeur des trois événements, car il a 

transformé de façon considérable la géomorphologie de l'estuaire de Guadalquivir. Ces auteurs 

estiment que cet événement a eu un impact probable sur les installations humaines dans la 

région établie au cours de la période néolithique et l'âge du cuivre (Rodríguez-Ramírez et al., 

2015). Koster and Reicherter (2014) avaient trouvés des dépôts de tsunami de même âge, situés 

à 1,8-5 m au-dessus du niveau de la mer, dans des falaises rocheuses entre Conil et Algericas 

(Espagne). L’événement B, daté à ~3550 cal BP, est considéré de moindre magnitude comparé 

à A. Il est possible de le corréler avec un tremblement de terre daté à ~3600 cal BP, grâce à des 

dépôts de turbidite identifiés par Vizcaino et al. (2006) sur des carottes provenant de la marge 

sud-ouest du Portugal. Le troisième événement (C) est daté par Rodríguez-Ramírez et al. (2015) 

à ~3150 cal BP. Le dépôt mis en place par cet événement couvre une zone géographique étendue 

dans cet estuaire. Cet événement a affecté de manière catastrophique une installation humaine 

remontant à l’âge du bronze moyen près de l'embouchure du fleuve Guadalquivir. Ce troisième 

événement est corrélé avec des dépôts de haute énergie (probablement de type tsunami) dans 

l’estuaire de Tinto-Odiel et Guadalete (Lario et al., 1995; Morales et al., 2008). Si nous 

supposons que les deux événements SM1 et SM2 sont des événements régionaux, il est possible 
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de corréler chronologiquement le premier avec l’événement A (Rodríguez-Ramírez et al., 

2015), et le deuxième avec l’événement C (Figure V.15). 

Les installations humaines néolithiques trouvées par Hadacek (1979) sur le complexe dunaire 

de Tahaddart, ont probablement été affectées par l’événement de submersion SM1 (daté à 3800 

cal BP). Le site archéologique s’étend sur environ 10 ha. L’impact des vagues a probablement 

contribué à la dispersion du matériel archéologique sur une surface aussi importante. 

V.4.3.2 625 cal BP 

L’occurrence d’un événement de submersion à 625 cal BP (SM3), figure parmi les hypothèses 

présentées pour expliquer le hiatus sédimentaire observé entre 2700 et 625 cal BP dans les 

carottes TAH17-1 et TAH17-5. Cet évènement serait donc marqué par l’absence de dépôt 

sédimentaire sur les deux carottes proches du trait de côte (érosion) et par la présence du dépôt 

4-E1 sur la carotte TAH17-4 qui est plus distale. Cela représenterait la seule trace sédimentaire 

de cet événement dans la zone. Les datations 14C obtenus sur ce dépôt sont très proches de 625 

cal BP. 

L’événement le plus proche de point de vue historique est celui de 1356 CE (Cherkaoui et al., 

2017). C’est un événement très peu connu, avec peu d’informations via les textes historiques. 

L’épicentre du séisme responsable du tsunami est localisé au sud-ouest du cap saint Vincent 

(Udías, 2020). Il n’existe aucune indication historique de l’impact de ce tsunami sur la côte 

Atlantique marocaine. Si nous prenons en considération les incertitudes des datations 14C, le 

tsunami de janvier 1531 CE (419 cal BP) pourrait également être responsable de la mise en 

place du niveau 4-E1 (Galbis Rodríguez, 1932). Des études détaillées de Justo and Salwa (1998) 

et Baptista et al. (2014) situent son épicentre sur la faille du Bajo Tajo, avec des vagues de 

tsunami limitées à l'estuaire de Lisbonne. Selon Moreira de Mendonça (1758), le séisme de 

1531 CE était plus puissant que celui de 1755 CE ; il a été ressenti en Afrique et a généré un 

tsunami. Des traces sédimentaires de cet événement, sous forme d’un niveau tsunamigénique 

riche en coquilles marines (HEL2), ont été identifiées par Morales et al. (2008) dans l’estuaire 

de Tinto-odeil en Espagne. À notre connaissance, aucune trace sédimentaire de cet événement 

n’a été trouvée sur la côte atlantique marocaine. 

La position du niveau 4-E1 (carotte TAH17-4), à environ 2 km de la ligne de côte, indique que 

les vagues de cet événement ont pénétré à l’intérieur de l’estuaire sur une distance supérieure à 

2 km. 
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Figure V.15 - Corrélation chronologique entre les événements de submersion identifiés et datés des différentes 

carottes de notre zone d’étude, et les évènements identifiés le long de la côte atlantique espagnole, portugaise et 

marocaine : (1) (Dawson et al., 1995) ; (2) (Costa et al., 2012) ; (3) Compilation des dépôts tsunamigéniques 

d’après Ruiz et al. (2013) ; (4) Compilation des dépôts tsunamigéniques d’après Lario et al. (2011) ; (5) 

(Rodríguez-Ramírez et al., 2015) ; (6) (El Talibi et al., 2016) ; (7) (Mhammdi et al., 2015) ; (8) (Chahid et al., 

2016) ; (9) (Mellas, 2012). Les points d'interrogation indiquent un âge estimé. 

V.4.3.3 200 cal BP 

L’événement SM4 est responsable de la mise en place des dépôts 1-E1, 3-E1 et 5-E1. Selon les 

archives historiques, le meilleur candidat est le tsunami de 1755 CE (195 cal BP), connu sous 

le nom de tsunami de Lisbonne. Cet événement est bien documenté dans les archives textuelles 

Espagnoles, Portugaises et Marocaines (Kaabouben et al., 2009; Blanc, 2011). La source de ce 

tsunami est générée par un séisme sous-marin localisé dans le golfe de Cadix, avec une 

magnitude 8,3 ; la hauteur des vagues sur la côte marocaine est estimée entre 3 et 15 m 

(Martínez Solares and López Arroyo, 2004; Blanc, 2009). Mellas (2012) estime qu’environ 

1 000 personnes ont perdu la vie durant cet événement sur les côtes marocaines. 

De nombreux dépôts, misent en place par le tsunami de 1755 CE (195 cal BP), ont déjà été 

rapportés sur la côte Atlantique ibérique, notamment dans les lagunes de Salgado (Costa et al., 
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2012), Boca do Rio (Hindson and Andrade, 1999), Martinhal (Kortekaas and Dawson, 2007), 

et dans la baie de Cadix (Cuven et al., 2013). Pour la partie marocaine, à notre connaissance, 

aucun dépôt sédimentaire n'a été attribué à cet événement grâce à des données chronologiques 

précises. Par conséquent, les dépôts 1-E1, 3-E1 et 5-E1 sont les premières traces sédimentaires 

bien datées de ce tsunami sur les côtes marocaines. 
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VI. SYNTHESE ET CONCLUSIONS 
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VI.1 RAPPEL DU CONTEXTE ET DES OBJECTIVES DE L’ETUDE 

La côte Atlantique Marocaine est une zone exposée aux submersions marines issues des ondes 

de tempête ou des tsunamis. Avec le développement économique que connaît actuellement la 

côte marocaine et l’élévation future du niveau marin provoquée par le réchauffement 

climatique, ces événements risquent de devenir de plus en plus fréquents. Les registres de 

tsunamis et de tempêtes disponibles sur les côtes marocaines sont basés sur peu de données 

historiques, qui ne couvrent pas une période de temps suffisamment longue. Par conséquent, il 

est difficile d’évaluer correctement le degré d’exposition de ces côtes à ces catastrophes 

naturelles. Depuis un peu plus de 10 ans maintenant, plusieurs chercheurs ont commencé à 

s’intéresser aux archives géologiques présentes sur les côtes marocaines, afin d’identifier et 

dater des traces sédimentaires appartenant à ces événements extrêmes. Les études menées par 

ces chercheurs ont permis de localiser plusieurs sites côtiers, contenants des dépôts de haute 

énergie marine, sous forme de boulders ou de sédiments fins. L’analyse bibliographique menée 

sur ces études, nous a permis de constater : 

- Un nombre très faible de projet dédié à cette thématique, comparé aux côtes atlantiques 

ibériques, sachant que les deux rives du détroit de Gibraltar sont exposées pratiquement 

aux mêmes catastrophes naturelles ; 

- Une dominance des études sur les dépôts de surface, par rapport à celles en profondeur 

(par carottage), qui sont capables de couvrir des échelles temporelles plus importantes ; 

- L’approche multiproxys est très peu utilisée. Des méthodes d’analyses, tels que la 

géochimie, la micropaléontologie (foraminifère, ostracode), l’ASM et la géophysique, 

sont peu (ou pas) utilisées ; 

- Un manque de données chronologiques sur la majorité des dépôts de submersion 

identifié jusqu'à présent, ce qui rend difficile le positionnement de ces événements sur 

une échelle de temps. Du coup, la corrélation chronologique entre des dépôts de 

submersion locaux et régionaux devient une tâche impossible. 

Ce travail de thèse cherche à identifier de nouveaux dépôts de submersion marine sur la côte 

atlantique marocaine, en utilisant des archives sédimentaires collectées à partir de l’estuaire de 

Tahaddart. Ce site a été sélectionné pour ces caractéristiques morphologiques, qui sont très 

favorables à l’enregistrement sédimentaire de ces événements extrêmes. De plus, des études 

antérieures menées par Genet (2011) et El Talibi et al. (2016) dans la zone de Tahaddart, ont 
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montré l’existence, sur le système dunaire, de plusieurs dépôts de submersion marines non 

datés, ce qui conforte le choix de ce site comme zone d’étude. 

Des missions de terrain ont été réalisées sur la partie bassin-versant et la zone côtière de 

l’estuaire de Tahaddart. Ces missions ont permis la collecte de 45 échantillons de surface et 

cinq carottes sédimentaires. Une fois au laboratoire, ces prélèvements ont été analysés selon 

une approche multiproxy, qui combine à la fois des analyses sédimentologiques, géochimiques, 

et microfaunistiques (foraminifère). Les archives sédimentaires ont été datées par le 210Pbex, le 

137Cs et le 14C. Les résultats obtenus sur les échantillons de surface ont été utilisés pour identifier 

les sources du matériel sédimentaire contribuant au comblement de l’estuaire et de sa zone 

littorale. Les résultats provenant des carottes ont été employés pour comprendre l’évolution 

paléoenviromentales de la zone de Tahaddart au cours de la période holocène, et pour identifier 

les traces sédimentaires des événements de submersion marine. 

VI.2 PRINCIPAUX RESULTATS 

VI.2.1 Caractérisation des sédiments de surface 

Les résultats des analyses menées sur les échantillons de surface ont montré la présence de trois 

sources possibles du sédiment. La première source représente les sédiments provenant du 

bassin-versant à travers la dynamique fluviatile. Ces sédiments se caractérisent par une 

granulométrie fine, qui oscille entre les argiles et les silts. Ils sont riches en éléments chimiques 

terrigènes, tels que le Fe, le Rb, et l’Al. La deuxième source est représentée par les sédiments 

de plage. Ils se distinguent par une granulométrie sableuse, située entre 120 et 600 µm. Ils sont 

marqués, sur le plan géochimique, par des concentrations importantes en Zr, Ca et Sr, liée à la 

richesse du sédiment en carbonates biogène et en minéraux lourds. Leur contenu en 

foraminifères est dominé par des espèces marines, tels que Ammonia beccarii, Elphidium 

crispum et Quinqueloculina sp. La troisième source correspond aux sédiments dunaires dont la 

granulométrie est similaire aux sédiments de plage. Ils se distinguent par des concentrations 

très faibles en Ca et en Sr, ce qui indique une absence de la fraction carbonatée dans ces 

sédiments.  

VI.2.2 Évolution paléoenviromentale de l’estuaire 

Les profils sédimentaires obtenus à partir des quatre carottes ont permis de suivre l’évolution 

du processus sédimentaire dans la zone de Tahaddart au cours de la période holocène. Nous 

avons distingué trois phases sédimentaires majeures, qui correspondent à différents 

environnements de dépôts : 
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Phase I : Avant 6800 cal BP, la sédimentation dans la zone était principalement fluviatile. 

Durant le dernier maximum glacier (il y a 18 000 ans), l’estuaire se présentait sous la forme 

d’une vallée incisée par les deux rivières Hachef et Mharhar. Le niveau marin augmente 

rapidement à partir de 14 000 ans, jusqu'à envahir complètement l’estuaire de Tahaddart à partir 

de 6800 cal BP, et le transformer en une baie semi-ouverte sur l’océan atlantique. La baie est 

connectée à l’océan via de larges passes présentent sur le cordon dunaire pléistocène. 

Phase II : Entre 6800 à 625 cal BP, la baie est toujours présente mais se réduit progressivement. 

Le niveau marin se stabilise durant cette période, pour s’approcher du niveau actuel. Côté 

continental, les deux deltas des rivières Hachef et Mharhar progradent et comblent 

progressivement la baie. La partie côtière de la baie est alimentée par des sédiments sableux 

marins, transportés par les vagues et les courants de marée. 

Phase III : Entre 625 cal BP et l’actuel, l’arrivée du delta du Hachef sur la zone de carottage, 

va entraîner un remplacement de dépôts sédimentaires marins par des sédiments fluviatiles 

provenant du bassin-versant. C’est une phase de comblement final de ce qui reste comme espace 

de sédimentation dans l’ancienne baie.  

VI.2.3 Identification des événements extrêmes enregistrés dans les archives sédimentaires 

Au cours des derniers 6 800 ans, l’estuaire de Tahaddart a connu plusieurs événements de 

submersion marine, dont les traces sédimentaires sont conservées dans les carottes prélevées 

durant ce travail. Sur la partie marine des archives (entre 6800 et 625 cal BP), l’environnement 

de dépôt était dominé par des sédiments marins. Les dépôts de submersion ont été identifiés 

dans cette phase sédimentaire en grande partie grâce aux rip-up clastes. Ces structures 

sédimentaires proviennent probablement de l’érosion du cordon dunaire pléistocène par les 

vagues durant la submersion. Les données chronologiques récoltées à partir de ces dépôts, 

indiquent l’occurrence de deux événements de submersion, datés à ~3800 cal BP et ~2700 cal 

BP. Sur les côtes atlantiques ibériques, la période 4000-2700 cal BP est marquée également par 

la présence de plusieurs dépôts de submersion, notamment ceux enregistrés à Tinto-Odeil, 

Guadalquivir, et la baie de Cadix. Ces dépôts peuvent être chronologiquement corrélables aux 

dépôts présentés dans ce travail. 

Sur la section « fluviatile » des carottes (entre 625 cal BP et l’actuel), les conditions de dépôt 

sont plus calmes, et il est plus facile de reconnaître les dépôts de submersion. Ces derniers ont 

une signature sédimentologique, géochimique et microfaunistique, différente des sédiments 

fluviatiles dominants dans l’estuaire durant cette période. Nous avons détecté au total deux 
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événements majeurs : (i) le premier a été daté à ~625 cal BP et correspond probablement au 

tsunami 1531 CE (419 cal BP). Cet événement est soupçonné d’avoir causé un hiatus 

sédimentaire important (entre 2700 et 625 cal BP) sur les carottes TAH17-1 et TAH17-5. (ii) 

Le deuxième événement (le plus récent) a été daté à environ 200 cal BP, et correspond très 

certainement au tsunami de 1755 CE (195 cal BP). Ces deux événements sont enregistrés pour 

la première fois sur la côte atlantique marocaine, ce qui va permettre d’enrichir la base de 

données marocaine sur les événements extrêmes marins. 

VI.3 PERSPECTIVES ET RECOMMANDATIONS 

Ce travail offre plusieurs pistes de recherche : 

D’autres carottages dans le secteur de Tahaddart permettront, de confirmer (ou infirmer) les 

événements de submersion identifiés dans ce travail, et mettre en évidence d’autres événements. 

Le transfert de la méthodologie utilisée dans cette thèse à d’autres sites côtiers le long de la côte 

atlantique marocaine, va permettre de savoir si les événements de submersion identifiés dans 

l’estuaire de Tahaddart sont des événements locaux ou régionaux. Cette approche multi-site 

permettra aussi de construire un registre fiable des différents événements extrêmes marins qui 

ont touchés le Maroc durant les derniers millénaires.  

Des carottes supplémentaires permettront également de donner une image plus complète sur 

l’évolution paléoenviromentale de l’estuaire au cours de l’holocène, et d’apporter des éléments 

de réponse par rapport au hiatus sédimentaire enregistré dans les carottes entre 2700 et 625 cal 

BP. La géophysique couplée à des carottes et à des données chronologiques reste la meilleure 

approche pour étudier le remplissage sédimentaire holocène de la zone.  

Il est préférable que les prochaines missions de carottage soient effectuées avec un autre 

système, afin d’avoir des tronçons de carottes plus longs, et de limiter aux mieux la compaction 

(observée sur les 2-3 premiers mètres) et les pertes de sédiments entre chaque tronçon. Pour des 

analyses multiproxys, il est recommandé de prendre des carottes avec un diamètre supérieur à 

5 cm, pour avoir suffisamment de matériel sédimentaire pour couvrir l’ensemble des analyses.  

Il y a une grande nécessité de collaborer avec des historiens et des archéologues de la région 

sur deux volets. Le premier est de connaître davantage les répercussions de ces événements 

extrêmes sur la population locale, qui a occupé la zone depuis la période néolithique. Il est 

possible que les activités de commerce, basées sur la pêche, la production du sel et du garum 

soient affectées par ces catastrophes. Par exemple, une interruption soudaine de la production 
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du garum au 3e siècle CE a été détectée dans plusieurs sites archéologiques côtiers en Espagne, 

Portugal et Maroc, dont l’origine peut être politique (chute de l’Empire romain) ou naturelle 

liée à un ou plusieurs événements extrêmes marins (Alonso et al., 2015; Trakadas, 2015; 

González-Regalado et al., 2018). Le deuxième volet du travail concernera l’estimation de la 

valeur de DeltaR nécessaire à la calibration des âges 14C. Cette valeur peut s’obtenir en 

comparant des âges 14C provenant d’échantillons continentaux et marins contemporains. Avec 

l’aide des archéologues, il y a plus de chance de récupérer ces échantillons sur des sites 

archéologiques côtiers. 

Une des limitations soulevées durant ce travail est le manque de données détaillées sur les 

habitats écologiques des foraminifères qui occupent actuellement la zone de Tahaddart (type de 

sédiment, salinité, température et taux de matière organique). Ces données sont nécessaires pour 

établir une taxonomie plus solide des espèces trouvées dans les carottes. Une cartographie de 

ces habitats écologiques pourrait faciliter l’identification de la source du sédiment qui 

composent les dépôts de submersion. Ces données permettraient également d’identifier les 

différents processus taphonomiques qui affectent les tests de foraminifères avant, durant et 

après les phases de transport. D’autres types de microfaune seraient également complémentaires 

pour l’étude des dépôts de submersion marine, notamment les diatomées, les nannoplanctons 

calcaires et les ostracodes, pour lesquelles il n’existe pas de base de données. 
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Protocole utilisé pour l’analyse de la matière organique selon (Nelson and Sommers, 1996) 

1. Broyage des échantillons jusqu’à atteindre une taille inférieure à 0,4 mm ; 

2. Nettoyage du creuset en porcelaine puis séchage dans un four à moufle pendant 2 heures 

à une température de 400 °C. Sortir le creuset et le laisser refroidir dans un dessiccateur ; 

3. Prendre le poids du creuset vide. Ajouter 3 g de sédiment. Noter le poids final ; 

4. Sécher le sédiment avec le creuset dans une étuve à 105 °C pendant 24 heures ; 

5. Sortir le creuset, le laisser refroidir dans un dessiccateur, puis mesurer le poids 

(Poids105) ; 

6. Mettre le creuset dans le four à moufle à 400 °C pendant 16 heures ; 

7. Sortir le creuset, le laisser refroidir dans un dessiccateur, puis mesurer le poids 

(Poids400). 

Le pourcentage de carbone organique est calculé en utilisant la formule suivante : 

LOI, % =
Poids105 − Poids400

Poids105
× 100 

 

Résultats des analyses granulométriques sur les échantillons de surface 

 
%SABL

E 
%SILT % 

ARGILE 

MOYENN
E (µM) 

MODE 

(M) 

SORTIN
G 

SKEWNES
S 

KURTOSI
S 

L1 99,52
% 

0,33% 0,15% 283,7 269,5 1,634 -2,263 29,80 

L5 99,70
% 

0,30% 0,00% 271,8 245,5 1,889 -2,509 30,29 

L6 99,43
% 

0,43% 0,14% 272,1 269,5 2,233 -3,222 26,62 

L7 99,07
% 

0,73% 0,20% 239,5 245,5 1,593 -4,223 44,25 

L10 99,30
% 

0,49% 0,21% 235,0 245,5 1,489 -6,639 79,53 

L11 82,72
% 

15,89
% 

1,40% 133,2 223,6 3,140 -2,019 7,896 

L13 95,10
% 

4,05% 0,84% 203,3 223,6 2,447 -2,952 16,99 

L14 89,65
% 

9,36% 0,99% 174,2 223,6 2,779 -2,366 11,07 

L18 97,16
% 

2,37% 0,47% 246,2 269,5 2,007 -4,144 28,69 

L20 98,27
% 

1,32% 0,41% 269,3 269,5 1,910 -4,093 33,39 

L25 97,20
% 

2,34% 0,45% 232,7 245,5 1,996 -3,444 25,95 
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L27 85,63
% 

13,02
% 

1,35% 145,2 223,6 3,075 -2,174 9,043 

L29 88,19
% 

10,43
% 

1,38% 165,9 245,5 3,035 -2,576 10,52 

L32 92,82
% 

6,03% 1,15% 182,8 223,6 2,559 -3,498 17,13 

E1 9,78% 71,15
% 

19,07% 7,050 Multimoda
le 

4,148 
  

E3 8,27% 59,58
% 

32,15% 4,939 Multimoda
le 

4,690 
  

E4 4,23% 76,90
% 

18,87% 6,795 Multimoda
le 

3,515 
  

E5 12,39
% 

66,84
% 

20,76% 7,670 Multimoda
le 

4,943 
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RECΟNSTITUTIΟN DES PALEΟ-SUBMERSIΟNS MARINES (TSUNAMIS ET TEMPETES) LE LΟNG DE LA 

COTE ΑTLANTIQUE ΝΟRD DU ΜARΟC AU CΟURS DES DERNIERS MILLENAIRES  

Le littoral Atlantique marocain est une zone vulnérable aux submersions marines, provoquées par des 

ondes de tempêtes et des tsunamis, et responsables de pertes humaines et économiques très importantes. 

Afin de réduire autant que possible les futurs dégâts provoqués par ces événements, il est nécessaire 

d’étudier leurs comportements dans le passé, sur une échelle de temps suffisamment longue. Ce travail 

cherche à identifier les événements de submersion qui ont touché la côte Atlantique marocaine, en 

utilisant des archives sédimentaires Holocènes, collectées à partir de l’estuaire de Tahaddart. Ces 

carottes sont étudiées selon une approche multiproxy, en combinant des analyses granulométriques, 

géochimiques et microfaunistiques de foraminifères. Ces archives sont datées grâce au 210Pbex, le 137Cs 

et le 14C. Les résultats montrent que l’estuaire de Tahaddart a évolué d’un environnement marin, entre 

6800 et 625 cal BP, caractérisé par un faciès sableux très coquillés, vers un système estuarien, entre 625 

cal BP et l’actuel. Les archives collectées dans la zone ont montré la présence de dépôts sédimentaires 

appartenant à des événements de submersions marines. Deux événements ont été identifiés sur la phase 

marine des carottes, datés à ~3800 cal BP et ~2700 cal BP. Ils sont chronologiquement comparables à 

des dépôts de tsunamis identifiés sur les côtes Atlantiques Ibériques, ce qui laisse penser qu’il s’agit 

d’événements régionaux. Sur la phase fluviatile des carottes, deux événements ont été détectés pour la 

première fois sur les côtes marocaines. Le premier est situé autour de 625 cal BP, et correspond 

probablement au tsunami de 1531 CE (419 cal BP). Le deuxième événement est daté autour de 200 cal 

BP, et coïncide avec le tsunami de 1755 CE (195 cal BP).   

Mots clés : paléo-submersions marines, littoral, tsunamis, onde de tempêtes, risque, Maroc 

 

RECONSTITUTION OF MARINE PALEO-SUBMERSIONS (TSUNAMIS AND STORMS) ALONG THE 

NORTH ATLANTIC COAST OF MOROCCO DURING THE LAST MILLENNIA  

The moroccan Atlantic coastline is vulnerable to marine submersion events, caused by storm surges and 

tsunamis, which are responsible for major human and economic losses. To reduce as much as possible 

the future damages related to these events, it is necessary to study their past behaviour, on a sufficiently 

long-time scale. This work seeks to identify geological evidences of marine submersion events that 

affected the moroccan Atlantic coast, using Holocene sedimentary archives, collected from the 

Tahaddart estuary. These archives are investigated using a multiproxy approach, combining 

granulometric, geochemical, microfaunal analyses of foraminifera and geochronological data (210Pbex, 
137Cs and 14C). The results show that the Tahaddart estuary evolved from a marine environment, between 

6800 and 625 cal BP, characterized by very shell-like sandy facies, to an estuarine system, between 625 

cal BP and the present, marked by mainly fluvial sedimentation. The archives collected in the area 

revealed the presence of sedimentary deposits belonging to marine submersion events. Two of them 

were identified in the marine phase of the cores, dated at ~3800 cal BP and ~2700 cal BP. They are 

chronologically similar to the tsunami deposits recognised on the Iberian Atlantic coasts, suggesting that 

they are regional events. In the fluvial phase of the cores, two events were detected for the first time on 

the moroccan coast. The first one is located around 625 cal BP. It probably corresponds to the tsunami 

of 1531 CE (419 cal BP). The second event is dated around 200 cal BP, which coincides with the tsunami 

of 1755 CE (195 cal BP).   

Keywords: marine paleo-submersions; coast; tsunamis, storm surges, risk, Morocco 
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