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Résumé 

L’évolution géodynamique du bassin méditerranéen est intimement liée au 

mouvement relatif des plaques Afrique et Eurasie à l’unanimité de la communauté 

scientifique. Bien qu’il paraisse actuellement comme une seule entité, le bassin 

méditerranéen est composé en réalité de sous bassins d’âges distincts dont le bassin 

algérien qui est le résultat de la fermeture précoce de l’océan Téthysien dans sa partie 

occidentale donnant naissance à plusieurs domaines océaniques plus jeunes ouverts 

depuis l’Oligo-Miocène. Des études portant sur l’évolution géodynamique de ce 

domaine et particulièrement les études de tomographie ont révélés la présence 

d’anomalies de faible vitesses montrant la présence de matériau anormalement froid 

dans l’asthénosphère interprété comme étant la trace de slabs de subduction à l’est et 

l’ouest du bassin. Cette existence constitue actuellement un point d’interrogation. Il 

faut noter que ces études ont été menées sans l’apport de données enregistrées par des 

stations implantées en Algérie. Ce n’est qu’après le déploiement  par le CRAAG d'un 

réseau de stations sismologiques numériques de haute performance à partir de 2007, 

que l’évolution des études sismologiques sur le bassin algérien et le bassin ouest 

méditerranéen a connu un tournant majeur. Cela a permis d’étendre le champ 

d’investigations sismologiques dans cette région par l’application de nouvelles 

méthodes. Dans le présent travail de thèse, on se propose d’étudier l’existence 

d’éventuels slabs sous la partie Nord-Est du bassin Algérien en incluant des données 

du réseau national sismologique afin de contribuer davantage à la caractérisation en 

profondeur de cette région et contribuer davantage à la compréhension de son 

évolution géodynamique. Pour cela, nous avons adopté une approche par 

l’établissement de modèle de vitesse des ondes cisaillement. Où à partir d’un modèle 

1D puis 3D, nous caractérisons les structures en profondeur allant de 50 à 400 km 

sous le bassin Nord-Est Algérien. Ces modèles sont obtenues à partir de l’inversion 

des courbes de dispersion des ondes de Rayleigh à deux stations, étant donné qu’elle 

est la plus adéquate pour ce type d’investigations. Ces courbes sont extraites à partir 

d'événements sismiques lointains enregistrés par des stations sismologiques large 

bande. La cartographie des structures en 3D permet d'identifier les anomalies 

présentes dans la zone d'étude à partir de la lecture des résultats. Ces derniers, mettent 

en évidence, deux principaux corps de vitesses parallèles dans la même zone de la 

même direction (NE-SW). Ainsi, on a trouvé qu’entre 200 et 300 km de profondeur, 

une anomalie à haute vitesse existe sous le bassin Nord-Est Algérien. En dessous de 

350 km, le corps à grande vitesse n'est plus visible. La géométrie du corps à haute 

vitesse suggère la présence de matériau d’un slab sous le bassin Nord-Est Algérien. 

Des zones de vitesses plus faibles existent entre 50 et 100 km de profondeur en raison 

de la présence d'une anomalie thermique et/ou de vitesse causée par un flux à haute 

température induit dans le manteau en raison de la présence du slab lithosphérique 

entre 200 et 300 km. Les résultats obtenus sont d’un grand intérêt dans la recherche de 

sa signature, vu que l’étude est considérée comme étant locale et précise, pour la 

première fois, par rapport aux études antérieures qui étaient toutes de dimension 

régionale, et enregistrent un déficit en précisons des résultats de structure profonde.  

 

Mots clés : Slab, Géodynamique, Onde de Rayleigh ; Courbe de dispersion ; 

Technique à deux stations ; Modèle de vitesse des ondes de cisaillement ; Corps de 

vitesse des ondes de cisaillement ; Bassin Nord-Est Algérien ; Méditerranée occiden-

tal.
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Abstract 
 

The geodynamic evolution of the Mediterranean Basin is intimately linked to 

the relative movement of the African and Eurasian plates, as the scientific community 

unanimously agrees. Although it currently appears as a single entity, the 

Mediterranean Basin is actually made up of sub-basins of distinct ages. In its western 

part, the early closure of the Tethyan Ocean gave rise to several younger oceanic 

domains open since the Oligo-Miocene, including the Algerian Basin. Studies of the 

geodynamic evolution of this domain, particularly tomographic studies, have revealed 

the presence of low velocity anomalies showing the presence of anomalously cold 

material in the asthenosphere, interpreted as the trace of subduction slabs to the east 

and west of the basin. The existence of such slabs is currently a question mark. It 

should be noted that these studies were carried out without the contribution of data 

recorded by stations located in Algeria. It was only after CRAAG deployed a network 

of high-performance digital seismological stations from 2007 onwards, that the 

evolution of seismological studies in the Algerian basin and the western 

Mediterranean basin underwent a major turning point. This has made it possible to 

extend the scope of seismological investigations in this region through the application 

of new methods. In the present thesis, we propose to study the existence of possible 

slabs beneath the northeastern part of the Algerian basin, including data from the 

national seismological network, in order to contribute further to the characterization at 

depth of this region and to the understanding of its geodynamic evolution. To this end, 

we have adopted a shear-wave velocity model approach, using a 1D and then a 3D 

model to characterize structures at depths ranging from 50 to 400 km beneath the 

northeastern Algerian basin. These models are obtained from the inversion of 

Rayleigh wave dispersion curves with two stations, as this is the most suitable for this 

type of investigation. These curves are extracted from distant seismic events recorded 

by broadband seismological stations. 3D structure mapping enables us to identify 

anomalies in the study area by reading the results. The results highlight two main 

parallel velocity bodies in the same area and in the same direction (NE-SW). We 

found that between 200 and 300 km depth, a high-speed anomaly exists beneath the 

northeastern Algerian basin. Below 350 km, the high-speed body is no longer visible. 

The geometry of the high-velocity body suggests the presence of slab material 

beneath the Algerian northeast basin. Lower velocity zones exist between 50 and 100 

km depth due to the presence of a thermal and/or velocity anomaly caused by a high-

temperature flow induced in the mantle by the presence of the lithospheric slab 

between 200 and 300 km. The results obtained are of great interest in the search for its 

signature, given that the study is considered local and precise, for the first time, 

compared with previous studies, which were all regional in scope, and record a deficit 

in the precision of deep structure results. 

 

Keywords: Slab, Geodynamic, Rayleigh wave Dispersion curve, Two-station 

technique, Shear wave velocity model, Shear wave velocity body, North-east Algerian 

basin Western Mediterranean. 
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 نبذة مختصزة

 
ً تانؽشكح انُغثٛح نهصفائػ الأفشٚمٛح  ً ٔشٛما ٚشذثظ انرطٕس انعٕٛدُٚايٛكٙ نؽٕض انثؽش الأتٛط انًرٕعظ اسذثاطا

ً ٔاؼذاً، إلا ْٔزا تاذفاقٔالأٔساعٛح،  ً كٛاَا  أٌ ؼٕض انًعرًغ انؼهًٙ ػهٗ رنك. ٔػهٗ انشغى يٍ أَّ ٚثذٔ ؼانٛا

أؼٕاض فشػٛح راخ أػًاس يخرهفح. ففٙ ظضئّ انغشتٙ، أدٖ  يٍ ػذجانثؽش الأتٛط انًرٕعظ ٚركٌٕ فٙ انٕالغ 

ً انرٙ ظهد يفرٕؼح يُز  الاَغلاق انًثكش نهًؽٛظ انرٛصٛاٌ إنٗ ظٕٓس انؼذٚذ يٍ انُطالاخ انًؽٛطٛح الأصغش عُا

كشفد دساعاخ انرطٕس انعٕٛدُٚايٛكٙ نٓزا انًعال، انؼصش الأٔل انًٕٛعُٛٙ، تًا فٙ رنك ؼٕض انعضائش. ٔلذ 

فٙ انغشػح ذظٓش ٔظٕد يٕاد تاسدج تشكم غٛش  يُخفضح ٔلا عًٛا انذساعاخ انطًٕغشافٛح، ػٍ ٔظٕد شزٔراخ

ْٔزِ لا  ،طثٛؼٙ فٙ انغلاف انُْٕٙ، ٔانرٙ فغشخ ػهٗ أَٓا أشش أنٕاغ الاَذعاط إنٗ انششق ٔانغشب يٍ انؽٕض

انرٙ  فٙ انٕلد انؽانٙ. ٔذعذس الإشاسج إنٗ أٌ ْزِ انذساعاخ أظشٚد دٌٔ دػى يٍ انثٛاَاخذضال ػلايح اعرفٓاو 

نكٍ تؼذ َشش انًشكض انعضائش٘ نشصذ انضلاصل شثكح يٍ انًؽطاخ انضنضانٛح  ععهرٓا انًؽطاخ فٙ انعضائش،

ٔانؽٕض انغشتٙ ؼذز ذطٕس فٙ انذساعاخ انضنضانٛح نهؽٕض انعضائش٘  ،2002انشلًٛح ػانٛح الأداء فٙ ػاو 

. ٔلذ أذاغ رنك ذٕعٛغ يعال انذساعاخ انضنضانٛح فٙ ْزِ انًُطمح يٍ خلال ذطثٛك أعانٛة نهثؽش الأتٛط انًرٕعظ

ظذٚذج. فٙ ْزِ الأطشٔؼح، َمرشغ دساعح ٔظٕد أنٕاغ يؽرًهح ذؽد انعضء انشًانٙ انششلٙ يٍ انؽٕض 

صل يٍ أظم انًغاًْح فٙ ذؽذٚذ خصائص ْزِ انعضائش٘ يٍ خلال ذضًٍٛ تٛاَاخ يٍ انشثكح انٕطُٛح نهضلا

انًُطمح فٙ انؼًك ٔفٓى ذطٕسْا انعٕٛدُٚايٛكٙ. ٔذؽمٛماً نٓزِ انغاٚح، اػرًذَا َٓعاً ٚمٕو ػهٗ إَشاء ًَٕرض نغشػح 

يٕظاخ انمص. ٔتاعرخذاو ًَٕرض أؼاد٘ الأتؼاد شى ًَٕرض شلاشٙ الأتؼاد، لًُا ترٕصٛف انثُٗ ػهٗ ػًك ٚرشأغ 

كى ذؽد انؽٕض انشًانٙ انششلٙ انعضائش٘. ٚرى انؽصٕل ػهٗ ْزِ انًُارض اَطلالا يٍ ػكظ  400ٔ 50تٍٛ 

يُؽُٛاخ ذشرد يٕظاخ ساٚهٙ تاعرؼًال يؽطرٍٛ، ؼٛس أٌ ْزا ْٕ الأَغة نٓزا انُٕع يٍ انرؽمٛماخ. ذغُرخشض 

ُطاق. ٔيٍ خلال سعى يٍ الأؼذاز انضنضانٛح انثؼٛذج انًغعهح تٕاعطح يؽطاخ صنضانٛح ػشٚضح ان ْزِ انًُؽُٛاخ

خشائظ انٓٛاكم شلاشٛح الأتؼاد، ًٚكٍ ذؽذٚذ انؽالاخ انشارج انًٕظٕدج فٙ يُطمح انذساعح يٍ انُرائط. ٔذظٓش ْزِ 

غشب(. ٔظذَا أَّ -انًُؽُٛاخ ظغًٍٛ سئٛغٍٛٛ يرٕاصٍٚٛ نهغشػح فٙ َفظ انًُطمح ٔفٙ َفظ الاذعاِ )شًال ششق

 350ذؽد ػًك  انؽٕض انشًانٙ انششلٙ انعضائش٘. انغشػح ذؽدكى، ٕٚظذ شزٔر ػانٙ  300ٔ 200تٍٛ ػًك 

كى، نى ٚؼذ انعغى ػانٙ انغشػح يشئًٛا. ذشٛش ُْذعح انعغى ػانٙ انغشػح إنٗ ٔظٕد يادج تلاطح ذؽد ؼٕض 

كى تغثة ٔظٕد شزٔر ؼشاس٘ ٔ/أٔ  100ٔ 50شًال ششق انعضائش. ذٕظذ يُاطك عشػح يُخفضح تٍٛ ػًك 

فٙ انٕشاغ تغثة ٔظٕد نٕغ انغلاف انصخش٘ تٍٛ  يغرؽصّذذفك دسظح ؼشاسج ػانٛح  شزٔر فٙ انغشػح َاذط ػٍ

كى. ٔانُرائط انرٙ ذى انؽصٕل ػهٛٓا راخ أًْٛح كثٛشج فٙ انثؽس ػٍ ذٕلٛؼٓا، َظشاً لأٌ انذساعح  300ٔ 200

ا، ٔذفرمش إنٗ انذلح فٙ َطالٓ ذؼرثش يؽهٛح ٔدلٛمح، لأٔل يشج، يماسَح تانذساعاخ انغاتمح انرٙ كاَد كهٓا إلهًٛٛح

 ُرائط انثُٛح انؼًٛمح.  فٛ

 

يُؽُٗ انرشرد يٕظح ساٚهٙ, ذمُٛح يؽطرٍٛ , ًَٕرض عشػح يٕظح انمص, ظغى عشػح يٕظح  : المفتاحيت الكلماث

انمص ,ؼٕض شًال ششق انعضائش ,غشب انثؽش الأتٛط انًرٕعظ.
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Introduction Générale 

 
La compréhension de l’histoire de l’évolution géodynamique d’une région 

donnée de la surface de la Terre ainsi que les différents facteurs intervenants dans ces 

processus très complexes passent inévitablement par la détermination de la structure 

interne sous cette région. Dès lors, l’utilisation des ondes sismiques représente le 

choix idéal pour mener des investigations sur l’intérieur de la Terre. En effet, elles 

sont de parfaits messagers de celui-ci vu qu’elles apportent avec elles des 

informations cruciales sur les milieux qu’elles traversent. Ainsi, cela permet 

d’appréhender des phénomènes se produisant très loin à l’intérieur de la Terre ayants 

été initiés des milliers d’années auparavant.  

L’histoire et l’évolution du bassin méditerranéen en particulier la partie 

occidentale continue à susciter un débat parmi les scientifiques. Ceci vient du fait 

qu’elles sont liées à l'histoire du mouvement relatif de l'Afrique et de l'Eurasie et de 

l'océan qui les sépare. Aussi, avec ses marges sud-européennes (Bétique, Peloritain, 

Calabraise et Alpines) et nord-africaines (Rif et Kabylie), la région méditerranéenne 

occidentale partage certains domaines géologiques du bloc disparu de l'ALKAPECA. 

L’étude de Hamai et al. (2015) du projet SPIRAL est considérée comme la première 

analyse locale visant à mettre en évidence la structure profonde de la marge 

algérienne, les auteurs conclurent que l'infiltration de la lithosphère océanique est 

possible et que l'anomalie thermique sous la marge continentale est très probablement 

causée par le détachement d'une plaque dans le manteau. 

Il y a 17-13 Ma, la Kabylie est entrée en collision avec la paléomarge algérienne 

à la suite de la convergence Afrique-Europe (Peral  et al., 2022). Après la collision, la 

rupture de la plaque s’est produite sous la paléomarge algérienne.  Selon Spakman et 

Wortel (2004) et Fichtner et Villaseðor (2015), ce slab (dit Slab africain, qui s’est 

fragmenté en deux segments) se déplace vers le nord en raison d'une déchirure 

verticale de détachement (Carminati et al. 1998) et pourrait s'être transformée en 

faille-lithosphère, qui elles sont le résultat des forces tectoniques complexes à l'œuvre 

le long de la marge africaine.  

L’étude de Van Hinsbergen et al. (2014), met en évidence l’existence de trois 

anomalies distinctes de slabs subductés sous les régions d’Alboran, les Kabylides et 
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de la Calabre-Apennins, qui se sont séparés les uns des autres, tandis que des zones 

d'anomalies apparaissent à 335 km de profondeur. 

Ainsi, on se propose dans la présente thèse d’apporter une preuve de plus quant 

à la l’existence ou non d’un slab en détachement et d’essayer d’affiner si c’est 

possible sa géométrie et sa structure. Pour cela, il existe de multiples méthodes 

théoriques et expérimentales se basant sur des approches différentes afin de dresser 

des modèles de structure à partir des paramètres fondamentaux tels que la pression, la 

température, la densité ou de vitesse des ondes sismiques.  

Comme nous l’avons souligné plus haut, l’analyse des ondes sismiques est un 

outil puissant dans l’exploration interne de la Terre particulièrement celles générées 

par les séismes lointains, dits téléséismes. En particulier, l’analyse des courbes de 

dispersion des ondes de surfaces phase Rayleigh. En effet, celles-ci sont la partie la 

plus reconnaissable d’un sismogramme surtout le long des trajectoires entre la source 

sismique et la station sismologique. Aussi, en raison de leur omniprésence dans les 

données, ils constituent un choix évident pour l'étude de la structure de vitesse des 

ondes de cisaillement principalement près de la surface. L’application de l’analyse des 

ondes de Rayleigh permet d’obtenir les vitesses absolues des ondes S pour en déduire 

la tomographie d’une région. Elle présente l’avantage d’imager le milieu avec un bon 

compromis entre résolution verticale et horizontale et s’avère également mieux que la 

tomographie télésismique par les ondes de volume.  

Cette méthode est basée sur une approche à fréquence (tracé de rais en deux 

dimensions) et qui prend en compte la déviation des rais (séisme-capteur) par des 

hétérogénéités de vitesse à l’extérieur de la région d’étude. Cette méthode a 

l’avantage d’être robuste et rapide car elle utilise la phase des inter-corrélogrammes 

du mode fondamental de l’onde de Rayleigh entre deux stations sismologiques. Cette 

technique a prouvé son efficacité dans plusieurs contextes géologiques à travers le 

globe.  

Pour la première fois en Algérie, avec la disponibilité de données recueillies à 

partir des stations large bande du réseau national de surveillance sismique numérique 

(Algerian Digital Seismological Network ; ADSN), j’ai proposé un nouveau modèle 

de tomographie pour le manteau supérieur du bassin NE Algérie, jusqu’à 400 km de 

profondeur. En utilisant la méthode des deux stations, et extrait l’inversion des courbe 
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de dispersion de vitesse de phase interstation. J’ai détecté le slab NE algérien, et 

prouvé que son existence et son détachement dans la direction NE-SW. Ce résultat 

aide à la compréhension de la géodynamique de la méditerranée occidentale. 

La présente thèse s’articulera autour de 4 chapitres qui peuvent être résumé 

comme suit : 

Chapitre 1 : le premier chapitre induit le cadre d’étude régional en exposant le 

synthèse du contexte géodynamique des plaques Africaine et Eurasiatique, l’évolution  

géodynamique de la Méditerranée Occidentale, ainsi que le contexte géologique et les 

séismes majeur du nord de l’Algérie. 

Chapitre 2 : Dans ce chapitre, nous essayeront de dresser un état d’art des 

différents travaux et études portant sur le contexte géodynamique de la marge 

algérienne, l'intégrant dans l'évolution de la Méditerranée Occidentale. Aussi, on y 

présentera la synthèse de la profondeur de Moho. 

Chapitre 3 : Dans ce chapitre, sont exposées les différentes méthodes 

d’acquisition et d’analyse des données exploitées dans cette thèse. Nous présentons 

d’abord, le réseau des stations sismologiques (algériennes et internationales), données 

exploitées, suivi d'un exposé des différentes techniques utilisées pour le traitement des 

données téléséismes enregistrés par ce réseau. La méthode appliquée dans cette étude 

est bien détaillée dans ce chapitre. 

Chapitre 4 : dans le quatrième chapitre, les résultats obtenus sont présentés et 

discutés. Cela inclut l’interprétation par rapport aux les études antérieures 

mentionnées dans le deuxième chapitre, et  mise en évidence les nouvelles 

découvertes.  

Nous terminons par une conclusion générale, renfermant une synthèse des 

résultats obtenus placés dans le contexte géodynamique régional, et une présentation 

des perspectives importantes qu'ouvre ce travail. De plus, j’ai inclus mon article dans 

la section Annexe. 
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Cadre d’étude régional 

 

 Introduction 1.1

        Dans la région Méditerranéenne, les plaques Africaine et Eurasienne convergent. 

Cette convergence crée des zones où La frontière de plaque se déforme,  formant des 

chaînes de montagnes autour de la Méditerranée. Cette déformation provoque des 

zones de subduction et des séismes dans plusieurs pays, notamment dans le nord de 

l’Algérie.  

         Dans le nord de l'Algérie, les séismes se produisant principalement dans la 

chaîne  de montagnes du Tell, les régions les plus active est près de la coté. Plusieurs 

séismes  De nombreux événements majeurs sont répertoriés dans les archives, tels que 

le séisme d’Oran en 1790, ceux d'Alger en 1365 et 1716, celui de Djidjelli en 1856 et 

le dernier à Boumerdès en 2003.donc, Les zones de subduction et les séismes dans le 

nord de l’Algérie sont dus au contexte Géodynamique de la région Méditerranéenne 

occidentale. 

 Cadre géodynamique régional de la Méditerranée  1.2

1.2.1 La convergence Afrique (Nubie)-Eurasie 

            La plaque Afrique se déplace vers la plaque Eurasie à cause de l’expansion des 

océans le long de la  dorsale médio-Atlantique. Les vitesses d'extension montrent une 

ouverture moyenne de 25 mm/an dans 'Atlantique nord (entre les plaques Eurasie et 

Amérique du Nord) et de 40 mm/an pour l'Atlantique sud (entre Afrique et 

l’Amérique du Sud) (voir Figure 1.1). 

           Cette différence de vitesse d’ouverture provoque un mouvement de rotation 

antihoraire de la plaque africaine par rapport à l'Europe, avec un pôle de rotation près 

des iles Canaries (voir Figure 1.1). La position actuelle de ce pôle est décrite par le 

modèle cinématique global NUVEL1A (DeMets et al. 1990; DeMets et al. 1994) 

indiquant un emplacement à (longitude -20.6°E, latitude 21.0°N) avec une vitesse de 

(0.13 ± 0.02° par million d’années) (voir Figure 1.1). La plupart des recherches 

récentes sont en accord avec un pôle Eulérien, localisé à  l'ouest de l'Afrique 
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(longitude 25±5°W, latitude 5±5°S), avec une vitesse angulaire de (0.06 ± 0.01° par 

million d’années). 

 

      Figure 1.1. Configuration actuelle des plaques tectoniques Amérique du Nord, 

Amérique du Sud, Afrique et Eurasie ; modifié d’après Nocquet, 2002. 

          Les direction de convergence des modèles varient mais sont généralement 

similaires. En Méditerranée orientale, elles varient de (N0 et N330), et en 

Méditerranée occidentale, de N350 à N300. Par exemple, le mouvement relatif de 

Nubie par rapport à l’Eurasie est de 5.3±0.1 mm/an dans une direction N46±2°O près 

de Sicile, et de 4.5±0.2 mm/an dans une direction N75±1°O  à une longitude de 10°O, 

selon le modèle de Nocquet (Nocquet et al. 2006 et 2012) (voir Figure 1.2). 

 

        Figure 1.2.  Les vitesses prédites par des différents modèles sur l’ensemble de la 

frontière de plaques basées sur des modèles géologiques (mouvement moyenne sur 

3.16 Ma) et géodésiques (Argus et al. 1989; DeMets et al. 1990, 1994, 2010; Calais et 

al. 2003; Fernandes 
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1.2.2 Evolution géodynamique de la Méditerranée Occidentale 

La Méditerranée occidentale est située à proximité de la frontière entre les 

plaques africaine et eurasiatique (Ibérique et européenne). Elle se distingue par sa 

complexité, avec des chaînes de montagnes abruptes (Alpes, Apennins, Pyrénées, 

Atlas, Tell…) et des ensembles d'îles (Baléares, Corse et Sardaigne) qui divisent 

plusieurs bassins (comme le bassin Liguro-Provençal, le bassin Algérien, le bassin 

d'Alboran, le bassin Tyrrhénien et le bassin de Valence) (Figure 1.3). 

 

       Figure 1.3. Carte tectonique schématique de la Méditerranée occidentale 

montrant les différents basins et ceintures orogéniques. EBT = faille transformant 

d’Emile Baudot; LPB = bassin liguro-provençal; VB = Bassin Valence; NBTZ = zone 

transformant des Baléares (modifiée d’après Van Hinsbergen et al., 2014). 

 

À 20 millions d'années, en raison du processus du retrait (roll-back) du slab 

Téthysien (Figure 1.4), les blocs AlKaPeCa et Corso-Sardaigne se déplacent vers le 

sud et sud-est tandis qu'une phase de rift se déroule en position arrière de ces blocs 

((Figure 1.4). Les rotations opposées entre le bloc Corse-Sardaigne et le domaine 

des Baléares ont été accommodées par la Zone de Transformation Nord-Balearique 

(NBTZ) (Séranne, 1999) (Figure 1.3). Alors que les blocs d'AlKaPeCa migrent vers 

le sud et le sud-est, le front d'arc s'étire le long de la zone de subduction, adoptant 

une courbure encore plus prononcée (À 17 millions d'années). Cette forme arquée 

peut provoquer une rupture de plaque NW-SE située sous le bassin oriental algérien 

(Figure 1.4). 
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À 17 Ma, la collision entre les blocs kabyles et la bordure algérien s'est pro-

duite. À la suite de cette collision, deux failles STEP (Subduction-Transform Edge 

Propagator) pourraient se former alors que les déchirures de la plaque se propagent 

vers l'ouest le long de la marge ouest de l'Algérie et sous le domaine d'Alboran, et 

vers l'est le long du bord sud du domaine d'ouverture tyrrhénien. Le processus 

d'océanisation du bassin Tyrrhénien a commencé il y a 5 millions d'années.  

 

Figure 1.4. Reconstruction cinématique du bassin méditerranéen occidental 

entre 30 et 5 Ma, dans le contexte de l’évolution de la Méditerranée occidentale. Les 

lettres représentent : Al pour Alboran, Ca: Calabre, C: Corse, EAB pour le bassin 

oriental algérien, G pour l'île Galite, Ka: Kabylie, LPB: liguro-provençal bassin, Pe : 

Peloritani, S: Sardaigne, T: Téthys, Ty pour la mer Tyrrhénienne et WAB pour le 

bassin occidental algérien. Les lignes rouges marquent l'emplacement des lignes 

sismiques grand-angle SPIRAL. La reconstruction cinématique du bassin occidental 

algérien provient de Medaouri et al. (2014). 

La Figure 1.5 représente un modèle cinématique en deux phases expliquant 

l'ouverture du bassin algérien. D'abord, une ouverture nord-sud due à la migration 

vers le sud des blocs AlKaPeCa il y a environ 30 millions d'années, puis une ouver-

ture est-ouest où une croûte océanique s'est formée entre 16 et 8 millions d'années 

grâce à des centres d’accrétion dans une direction nord-sud (Mauffret et al., 2004 et 

2007; van Hinsbergen et al., 2014). Selon cette proposition, la phase finale de l'ou-

verture du bassin a été influencée par la migration vers l'ouest de la microplaque 

Alboran et vers l'est de la microplaque Calabraise (Figure 1.5-B). Ces déplacements 

sont survenus après la collision des Kabylies avec l'Afrique du Nord. 
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Figure 1.5. Evolution cinématique de la Méditerranée occidentale. (A) 

Reconstitution de la Téthys alpine occidentale basée sur la quantité de lithosphère 

subduite et la géométrie du slab roll-back (B) Migration vers l’Est et vers l’Ouest des 

fragments de slab (modifiée d’après Spakman and Wortel, 2004). 

Le processus magmatique lié au détachement du slab retrait s'est d'abord produit 

au centre de la côte algérienne, puis s'est étendu vers l'ouest et l'est (Figure 1.5.B), 

soutenant la proposition précédente d'une migration dans des directions opposées lors 

de la séparation du slab, où une partie se déplace vers la Calabre et l'autre vers Gibral-

tar (Carminati et al., 1998 ; Maury et al., 2000 ; Savelli, 2002 ; Spakman and Wortel, 

2004). 

Pour ce qui est de la marge algérienne, avec ses montagnes escarpées et autres 

formations géologiques complexes, elles témoignent d'une histoire ancienne écrite 

par les forces géologiques et géodynamiques. Cela est dû à l'interférence complexe 

entre les mouvements des plaques continentales, les collisions continentales et la 
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formation de nouveaux éléments qui ont façonné la marge algérienne d'aujourd'hui. 

La marge algérienne se situe dans la région au sud de la Méditerranée occidentale, la 

plaçant dans des géodynamiques qui se sont déroulées sur des millions d'années 

(Van Hinsbergen et al., 2014; Faccenna et al., 2014). 

La lente convergence et la collision des plaques africaine et eurasienne ont fa-

çonné une partie de la terre pendant des milliers d’années. Plus important encore, le 

contexte géodynamique de la Méditerranée occidentale n'est pas seulement un té-

moin du passé, mais une toile vivante en évolution constante. Les mouvements con-

tinus des plaques préparent un avenir où le paysage continuera à changer, offrant 

ainsi un tableau pour la recherche scientifique et un témoignage profond des forces 

dynamiques qui façonnent notre planète. Cette section vise à explorer la géodyna-

mique de la Méditerranée occidentale qui a façonné la marge algérienne (Van Hins-

bergen et al., 2014), Spakman and Wortel, 2015), Medaouri et al., 2014).  

 Contexte géologique et les séismes majeur du nord de l’Algérie 1.3

1.3.1 Différent unités géologiques du nord de l’Algérie 

Le nord de l’Algérie présente une variété d’unités géologiques et structurales 

qui font partie de la chaîne alpine des Maghrebides, s’étendant de Gibraltar à la 

Calabre (Durand-Delga, 1969). Cette chaine peut être divisée en deux principales 

régions : le Tell au nord, caractérisé par les Kabylides, les flyschs et les nappes 

telliennes, et au sud, le système de l'Atlas intra-continental (Atlas saharien + Atlas 

tunisien + Aurès (Selon, Durand-Delga, 1969)). (Voir Figure 1.3). 

1.3.1.1 Les Kabylides 

Les Kabylides où zones internes, comprennent, d'ouest en est, les massifs du 

Chenoua et d'Alger, la Grande Kabylie et la Petite Kabylie (Figure 1.3 et 1.6). Elles 

sont composées de socle métamorphique cristallophyllien paléozoïque qui provient de 

la fragmentation de l’AlKaPeCa (Alboran, Kabylies, Peloritain, Calabrais) et la dor-

sale Kabyle (ou chaîne calcaire Méso-Cénozoïque) qui est découpée en trois princi-

pales unités (interne, médiane et externe) (Durand Delga, 1969).  
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Figure 1.6. Les différentes unités géologiques des Maghrebides (Domzig, 2006). 

 

1.3.1.2 Les nappes de flyschs 

Les nappes de Flyschs en Algérie se trouvent dans différent position géologique 

(Figure 1.6), ces nappes sont soit : 

 En position interne, elles sont  rétrocharriées sur les zones internes (flyschs 

nord-kabyles). 

 En position relativement externe, elles se situent le long de la bordure sud de 

la Dorsale Kabyle, connues sous le nom de flyschs sud- kabyles. 

 Certaines nappes sont complètement externes, charriées jusqu’à une centaine 

de kilomètres au sud, sur le Tell externe. 

1.3.1.3 Les nappes telliennes 

Les nappes telliennes où zones externes, sont composées de nappes allochtones 

imbriquées les unes dans les autres (Figure 1.6), principalement des marnes d’âge 

triasique à néogène, provenant de la paléomarge africaine et charriées parfois sur une 

centaine de kilomètres vers le sud. Elles sont découpées en trois grandes unités (Vila, 

1980) :  

 Les unités ultra-telliennes  

 Les unités telliennes    

 Les unités péni-tellienne. 

1.3.1.4 L’Atlas intra-continental 

Au sud de Tell, se trouve l’Atlas intracontinental, séparé au sud par le front 

sud-atlasique de la plate-forme saharienne. Il est divisé en plusieurs parties dis-

tinctes : l'Atlas saharien au centre, l'Aurès dans l'est algérien, et l'Atlas Tunisien en 
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Tunisie (Figure 1.3). Les Hauts Plateaux à l'ouest algérien, entre le Tell et les mon-

tagnes de l'Atlas saharien (voir Figure 1.3), sont formé d'un socle paléozoïque, peu 

recouvert de sédiments méso-cénozoïques, et peu déformé (Bracène, 7000). Au sud 

de l’Atlas se trouve la plateforme saharienne, composée d’un socle précambrien 

recouvert de sédiments paléozoïques et mésozoïques quasiment peu déformés. 

1.3.2 Les séismes majeurs dans le nord de l’Algérie (>5) 

D’après le catalogue de la sismicité du nord de l’Algérie (catalogue du 

CRAAG),  il y a de nombreux séismes de magnitude supérieure de cinq, parmi nous 

dans ce tableau :  

 

Site Date Magnitude 

Jijel 22/08/1856 5.7 

Akbou 27/09/1860 5.2 

Bejaia 25/02/1865 5.7 

Beskra 16/11/1869 6.5 

Msila 03/12/1886 5.9 

Sour El Gozlane 17/06/1908 5.2 

Mansourah 08/01/1887 5.7 

Guelma 17/06/1908 5.2 

Constantine 04/08/1908 5.2 

Betna 16/03/1924 5.3 

Guelma 03/12/1928 5.7 

Sour El Gozlane 15/08/1931 5.2 

Mansourah BBa 16/04/1943 5.3 

Msila 12/02/1946 5.5 

Sétif 09/09/1946 5.2 

1-1.  Nombreux séismes important de magnitude supérieure de cinq dans le 

nord de l’Algérie 

 

. 
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 Les forces motrices du mouvement des plaques 1.4

Les plaques tectoniques se déplacent en raison des forces qui agissent sur elles à 

la surface de la Terre. Trois principales forces influencent leur mouvement (Conrad, 

and Lithgow-Bertelloni, 2002; Schubert et al., 2001; Forsyth an Uyeda, 1975; Van 

Summeren et al., 2012 ; Faccenna et al., 2013) :   

(1) Traction de la plaque subductée (Slab pull)  est causée par la flottabilité 

négative de la plaque de subduction. Elle se produit lorsque la lithosphère océanique, 

plus froide et plus dense, plonge sous la lithosphère continentale plus chaude et moins 

dense. Cette densité accrue crée une force gravitationnelle qui tire la plaque subductée 

vers le bas, ce qui est appelé slab pull (Figure 1.10).  

  (2) Poussée de la dorsale (Ridge push) : se produit dans les zones de 

divergence des plaques au niveau des dorsales océaniques, où la lithosphère est créée. 

Le panache mantellique (Plume push), qui est une colonne de roche chaude s'élevant 

depuis le manteau profond et crée de nouvelles roches océaniques qui poussent les 

plaques loin de la dorsale. Cette force pousse les plaques vers le haut et entraîne leur 

mouvement. Ce processus est appelé «Seafloor spreading ou Accrétion océanique». 

De même, les plaques tectoniques sont poussées loin de la dorsale à cause de la 

friction entre la lithosphère refroidie, plus dense et la plaque adjacente.  

(3) Traction basale : si le flux de manteau sous une plaque est plus rapide que 

le mouvement de la plaque, le manteau entraînera la plaque sur une longue distance. 

Le résultat est la traction basale qui pilote le mouvement de la plaque.  
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Figure 1-7 : Coupe théorique au niveau d’une zone de subduction où sont 

illustrées les trois principales forces (Traction de la plaque subductée (Slab pull), 

Poussée de la dorsale (Ridge push) et Traction basal (Basal traction)) motrices du 

mouvement des plaques. Cette dernière force est provoquée par la convection du 

manteau (modifiée d’après Schubert et al. 2001)  ; Faccenna et al., 2013). 

La convection mantellique est un phénomène alimentée par la chaleur interne de 

la Terre, qui provient de la désintégration radioactive des matériaux présents dans son 

noyau. Elle se produit lorsque des matériaux de densité différentes circulent dans le 

manteau terrestre afin d’évacuer la chaleur. Les courants de matière chaude et légère 

montent depuis les profondeurs vers la surface, tandis que des courants de matière 

froide et dense suivent le chemin inverse (Figure 1.7). Ce mouvement de convection 

est essentiel pour maintenir l’équilibre thermique de la Terre. 

A partir de la Figure 1.10, on voit bien le rôle bien important des Slabs de 

subduction dans le mouvement des plaques tectoniques et la création de courants de 

convection dans l’asthénosphère entrainant leur mouvement. Ce phénomène agit 

comme un tapis roulant, permettant à la lithosphère de bouger, car elle flotte sur 

l’asthénosphère (Figure 1.7). Ce mécanisme est crucial pour la compréhension de la 

tectonique des plaques, parce qu’elle explique comment les plaque terrestre se 
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déplacent et interagissent entre elles. Ces concepts ont été étudié en profondeur par 

des scientifiques tels que McKenzie and Parker (1967), Forsyth and Uyeda (1975) et 

Conrad and Lithgow-Bertelloni (2002).  

        Les limites des plaques tectoniques sont des zones très actives où se produisent 

de nombreux phénomènes tels que les séismes inter-plaque, les volcans, la création 

des bassins océaniques..., en raison de l’interaction entre les plaques. Lorsque la 

plaque la plus dense plonge sous l'autre plaque dans la zone de subduction, elle forme 

une fosse océanique profonde (Trench) (Schubert, G. et al. 2001). Au cours de ce 

processus, des matières comme des sédiments marins et des roches, sont également 

entrainés dans le trench et s’accumulent au fil de temps, formant ce que l’on désigne 

sous le terme de « sédiments accrétés » (Figure 1.7). 

La subduction provoque la fusion partielle de la plaque océanique plongeante 

sous l’effet de la pression et de chaleur de l’asthénosphère, formant ainsi du magma. 

Ce magma plus léger que la roche enivrante, remonte vers la surface, donnant 

naissance à une série de volcans alignés le long d’une ligne volcanique (Schubert et 

al., 2001) (Figure 1.7). 

La subduction se produit lorsque deux plaques tectoniques entrent en 

convergence et en collision, mais que l'une des plaques plonge sous l'autre et 

s'enfonce dans le manteau terrestre. Il existe trois types de subduction, qui sont définis 

en fonction de la nature de la plaque océanique qui plonge sous la plaque continentale 

ou la plaque océanique adjacente : 

(a) Subduction intra-océanique : ce type de subduction se produit lorsque 

deux plaques océaniques convergent, l'une des plaques plongeant sous l'autre. 

Lorsque cela se produit, la plaque la plus dense plonge sous l'autre plaque dans la 

zone de subduction, formant une fosse océanique profonde, d'îles volcaniques et de 

chaînes de montagnes sous-marines. Un exemple de subduction intra-océanique est la 

fosse des Mariannes dans l'océan Pacifique occidental. C'est là que la plaque pacifique 

plonge sous la plaque des Mariannes, formant la fosse la plus profonde de la Terre, la 

fosse des Mariannes. 

(b) Subduction océan-continent : ce type de subduction se produit lorsque la 

plaque océanique, plus dense, plonge sous la plaque continentale moins dense. Cela se 

produit généralement dans les zones de convergence des plaques tectoniques, pouvant 
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entrainer la formation des chaînes de montagnes, d’arcs volcaniques, de séismes. De 

bons exemples de cette situation se retrouvent à la marge du Pacifique-Est.   

 (c) Collision (continent-continent) : En revanche, dans la collision 

continentale-continentale, les deux plaques sont constitués de croûte continentale, qui 

est moins dense que la croûte océanique.  La formation des montagnes due à la 

collision. Dans certains cas, la formation de montagnes peut entraîner une 

accumulation de matériaux lourds pour être soutenue par la croûte continentale. Un 

bon exemple récent de cette situation, La formation de l'Himalaya par la collision 

entre la plaque Indienne et la plaque Eurasiatique. 

 Conclusion  1.5

Le premier chapitre « Théorie et concepts fondamentaux » offre une 

compréhension approfondie de la Terre et constitue le point de départ de notre étude. 

Nous avons abordé le domaine de la sismologie et de ses interactions, en explorant les 

différents types d'ondes sismiques et leur propagation dans la Terre, en mettant 

l'accent sur les ondes de volume et de surface, ainsi que sur l'importance de 

comprendre la dispersion de ces dernières et son impact sur leur vitesse. Enfin, nous 

avons détaillé la structure interne de la Terre et la tectonique des plaques. Ces 

éléments combinent l'idée de la compréhension du principe de base de la séismologie, 

et ouvrent la voie à une compréhension des chapitres à venir. 
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Contexte Géodynamique de la Marge Algérienne  

 

 

 Introduction 2.1

Comme nous l’avons cité dans l’introduction générale, l’évolution 

géodynamique du bassin occidental de la Méditerranée suscite  encore de nombreuses 

interrogations notamment autour de la marge algérienne et ce à cause essentiellement 

de la disponibilité de données adéquates en qualité et quantité en plus de l’existence 

de slabs de subduction dans cette région et leur influence du point de vue 

géodynamique et sismotectonique. Aussi, on a évoqué la problématique du présent 

travail de thèse. Mais, il est indispensable de dresser un état d’art des différents 

travaux et études en liaison avec notre problématique à travers le bassin occidental de 

la Méditerranée. Ces travaux seront des points de référence non seulement pour 

l’estimation et l’évaluation des résultats obtenus mais aussi, pour ce qui est de la 

méthode adoptée dans le traitement des données. Ainsi, après recherche, on a choisis 

quelques travaux qui nous ont parus incontournables par rapport à la thématique 

abordée qui rappelons-le est l’existence de slabs de subduction dans la zone est du 

bassin algérien.  

 Etat d’art de travaux et études portant sur la région d’étude 2.2

2.2.1 L’étude de Spakman and Wortel (2004)   

Le but de  l’étude de Spakman et and Wortel (2004) est de localiser les slabs ou 

les restes de lithosphère, dans l’évolution du Cénozoïque en utilisant le récent modèle 

global de tomographie BS2000 de Bijwaard and Spakman (2000). Ils ont construit ce 

modèle BS2000 en utilisant les données de l’onde P et le déphasage des temps 

d’arrivée globale des ondes pP d'Engdahl et al. (1998).  Spakman et and Wortel ont 

ensuite interprété leurs résultats de tomographie avec des études antérieures, dans le 

but d’analyser la structure du manteau dans le contexte de l’évolution tectonique de la 

méditerranée occidentale.  

 Spakman et and Wortel (2004) ont montré qu'il n'y a pas de slab de subduction 

sous la marge africaine, sauf une zone localisée sous l'Est de l'Algérie (anomalie 
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positive) où les Kabylides se sont rattachées à la marge africaine il y a environ 15 

millions d'années (e.g. Frizon de Lamotte et al., 2000). Ils ont montré que les slabs ont 

été détectés seulement dans le manteau supérieur à une profondeur inférieure à 610 

km (Figure 2.0). 

 

Figure 2.11 : Une coupe parallèle du modèle de vitesse BS2000 d’ouest en est à 

travers la marge africaine. Les lignes en pointillés dans la coupe en bas représentent 

les discontinuités du manteau à des profondeurs de 410 et 660 km. L’anomalie 

positive identifie le slab de l’est de l’Algérie (modifiée d’après Spakman and Wortel, 

2004). 

2.2.2 L’étude de Fichtner and Villaseñor (2015) 

 En 2015, Fichtner and Villaseñor ont  proposé un nouveau modèle de 

tomographie des variations des ondes de cisaillement basé sur l’inversion complète 

de la forme d’ondes pour caractériser la structure actuelle de la croûte et du manteau 

supérieur de la Méditerranée occidentale  . Ce modèle a été construit à partir 

d’enregistrements à trois composantes dans la plage de période de 20 à 150 

secondes, en utilisant des réseaux denses permanents et temporaires. L’objectif était 

de contribuer à une meilleure compréhension de l’évolution géodynamique régionale 
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dans cette zone.  

La Figure 2.2 présente une illustration des résultats obtenus dans ce travail. 

Elle met l’accent sur le système des slabs (Alboran-African) présents dans le sud de 

la Méditerranée occidentale et représente leurs orientations (Figure 2.2). 

 

Figure 2-22 : Cartographie montrant l’orientation des segments de slabs dans 

le sud de la Méditerranée occidentale, modifiée d’après Fichtner and Villaseñor 

(2015).  Les trois lignes en pointillés marquent les possibles segments du système de 

slabs dans la zone  Alboran- Afrique (W-E segments) respectivement. 

Dans la Figure 2.2, on distingue deux segments (1) et (2), orientés NE-SW, 

localisés à une profondeur de 200 à 300 km sous la côte algérienne. Ces segments 

sont indiqués par des lignes en pointillés. Ils reflètent une anomalie de haute vitesse 

de la Variations relatives d'anomalie Vs selon Fichtner et Villaseñor (2015). Cette 

caractéristique a été interprétée comme un slab Africain, détaché de la surface et 

divisé en deux segments distincts : le segment ouest représenté par le numéro (1) et 

le segment est par le numéro (2). En outre, le slab d'Alboran, représenté dans la 

Figure 2.2 par le numéro (3), apparaît clairement à une profondeur de 200 à 300 km. 

Selon Fichtner et Villaseñor (2015), les segments de slab africains se trouvent 

à des profondeurs supérieures à 150 km (entre 200 et 300 km) et cessent d'être 

visible au-delà de 350 km de profondeur, suggérant la possibilité d'un détachement 

de slab. Dans le contexte des reconstructions tectoniques récentes (Faccenna et al. 

2014), elle peut être interprétée comme la slab qui a provoqué l'ouverture du bassin 

Liguro Provençal entre 35-15Ma. 

La Figure 2.4 montre la structure verticale du slab africain dans la coupe 
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transversale CC’ orienté N-S et traversant le bassin algérien. A travers tout le 

manteau supérieur, le slab africain plonge vers le nord avant de fusionner ou de 

poursuivre sous la forme d’une vaste anomalie à grande vitesse et fond sous 

l’Europe centrale et occidentale à des profondeurs d’environ 660 km (Figure 2.3). 

 

Figure 2-33: Tomographie de variation relative d'anomalie Vs modifiée d’après 

Fichtner and Villaseñor (2015) le long de la coupe transversal CC’ à travers le bassin 

algérien. 

 

2.2.3 L’étude de Van Hinsbergen et al. (2014) 

 Van Hinsbergen et al (2014) ont utilisé une approche de reconstruction 

cinématique pour étudier l’histoire géologique de la méditerranée occidentale. En 

confrontant un scénario de reconstruction à des données de tomographie sismique du 

modèle UU-P07 (Amaru, 2007; van der Meer et al., 2010), les auteurs ont obtenu 

une image détaillée du manteau complexe de la région. Les résultats de l’étude ont 

révélé des preuves claires de la présence de restes de lithosphère subductée (les 

slabs) dans cette zone (Figure 2.4-a). 
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Figure 2-44: (a) Carte simplifiée montrant les positions des slabs extrait du 

résultat d’une section transversale de la tomographie sismique du modèle UU-P07 

(Amaru, 2007; van der Meer et al., 2010) à une profondeur de 335 km, à traverse la 

méditerranée occidentale. (b) Une coupe transversal à travers la Kabylie (modifiée 

d’après Van Hinsbergen et al (2014)). 

En se référant aux résultats de la figure 2.4-a, la coupe horizontale de la 

tomographie sismique réalisée à une profondeur de 335 km montre la présence de 

trois segments distincts de slab subductés sous les régions de Alboran, les Kabylides 

et de la Calabre-Apennins, qui sont séparés les uns des autres. Cette configuration 

est en accord avec un scénario d’ouverture E-W du bassin algérien, comme suggéré 

par Mauffret et al. (2004) et Spakman and Wortel (2004). D’où a été conclu que le 

modèle UU-P07 et BS200 ont extrait le même résultat. Une autre coupe transversale 

(b) à travers les Kabylides montre un pendage local vers le nord, suggérant le 

probable détachement de slab.  

2.2.4 L’étude de Peral et al. (2022) 

L’étude récente de Peral et al. (2022) présente un nouveau modèle numérique 

de double subduction à polarité opposée pour les segments adjacents d’Alboran et 

d’Algérie (Figure 2.5), simulant la réactivation tectonique de la segmentation héritée 

des marges Ligurian-Téthys à 36 Ma. L’objectif de cette recherche est de mieux 

comprendre l’évolution géodynamique de la méditerranée occidentale. Ainsi, ils ont 
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apporté une contribution significative dans la compréhension de ce domaine grâce à 

leur modèle numérique. 

 

Figure 2-55: Projection de la configuration du modèle sur la carte actuelle de 

la méditerranéenne occidentale, indiquant la position de côte africaine il y a 36 Ma 

selon Macchiavelli et al. (2017), représentée en ligne brown. Les flèches bleue et 

rouge représentent les directions de subduction des segments Téthys-Algérien et 

Alboran.(modifiée d’après Peral et al., 2022).  

La compréhension de la composition du modèle implique la prise en compte 

de la configuration actuelle de la lithosphère et du manteau supérieur dans la zone 

d’étude, ainsi que de son évolution temporelle. Par conséquence, les auteurs ont uti-

lisé des éléments clés déduits de nombreuses études scientifiques bien établies dans 

la région, qui ont été unanimement acceptées. Ils ont adopté le modèle de recons-

truction de plaques de Macchiavelli et al. (2017), qui permet de contraindre les 

mouvements relatifs entre l’Ibérie, l’Afrique et l’Europe depuis 83.5 Ma jusqu’à 

présent. Le modèle intègre les reconstructions cinématiques des plaques en tenant 

compte de la présence d’une zone de transfert orientée NW-SE entre les deux seg-

ments de plaques, à savoir Alboran-Téthys et Algérien-Téthys (Figure 2.5). Ceci 

permet un changement de polarité de subduction, avec un pendage vers le SE dans le 
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segment Alboran-Téthys et un pendage vers le NW dans le segment Algérien-Téthys 

(Figure 2.5). 

2.2.5 L’étude d’El-Sharkawy et al. (2020) 

   En 2020, El-Sharkawy et al ont présenté un nouveau modèle de vitesse des 

ondes de cisaillement de haute résolution pour le manteau supérieur, s'étendant jusqu'à 

environ 350 km de profondeur. Ils ont utilisé des  données télésismiques provenant de 

stations à large bande (Broad-Band) et des courbes de vitesse des ondes de Rayleigh 

interstation pour la tomographie. L'objectif était de mieux comprendre la structure et 

la fragmentation de la plaque subductée dans la région méditerranéenne. En se basant 

sur les résultats de leurs recherches, la Figure 2-6 illustre une coupe verticale CC’ 

traversant le sud-est de la méditerranée occidentale à une profondeur de 150 km 

(Figure 2.6). À des profondeurs de 75 et 100 km, on observe la présence d’une 

anomalie de faible vitesse (rouge foncé) dans le bassin algérien (Figure 2.9), sans 

trace du Slab Kabylides traduite par l’absence d’anomalie de haute vitesse.  

 

Figure 2-66: Coupe verticale à travers le modèle MeRE2020. À gauche, la 

localisation du profil CC’ sur la carte géographique. À droite, la perturbation des 

anomalies de vitesse des ondes de cisaillement avec la profondeur. La topographie 

(élévation) est tracée le long du profil CC’ au-dessus de la section de la tomographie 

(modifiée d’après El-Sharkawy et al., 2020). 

Une anomalie de haute vitesse est observée jusqu'à des profondeurs de 200 et 

250 km sous le bassin algérien, le long de la côte africaine dans la région des 

Kabylides (Figure 2.6), ce qui est interprété comme étant la subduction de la 

lithosphère africaine (Kabylides slab). Il est attaché à l'Afrique continentale sous les 
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Kabylides, mais une partie qui s'étend vers la région du sud de la Sardaigne semble 

être détachée (section verticale C-C' dans la Figure 2.6). Cette partie détachée est bien 

séparée de la plaque Calabria selon le model MeRE2020. 

La Figure 2.7 représente un schéma imaginaire montrant l’état de segment de 

slab kabyle et sa localisation sur la méditerranée occidentale, qu’ils ont déduit des 

résultats qu’ils ont obtenus. Sous l’Algérie, nous avons deux catégories de slab : le 

slab attaché et le slab détaché. Le slab kabyle est attaché à la lithosphère nord-

Africaine le long de la côte est algérienne. Une partie détachée de ce slab s’étend vers 

le sud de la Sardaigne (Figure 2.7).  

 

 

Figure 2-7 : Carte simplifiée montrant la localisation et le type de segment de 

slab kabyle dans le manteau supérieur jusqu’à une profondeur de 300 km. Les 

couleurs rouge foncé et clair indiquant deux catégories de slab: slab attachée et un 

morceau de slab séparé de cette dernière,  appelé slab détachée (modifiée d’après El-

Sharkawy et al., 2020). 

2.2.6 L’étude de Radi and Yelles-Chaouche (2022) 

Radi and Yelles-Chaouche (2022) ont réalisé une analyse approfondie des 

données des ondes de surface enregistrées par 17 stations sismologiques de large 

bande du réseau ADSN (Algerian Digital Seismic Network). L'objectif principal était 
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de comprendre la variation de la vitesse de cisaillement (Vs) relative à différentes 

profondeurs dans le nord algérien. Pour parvenir à des conclusions, les auteurs ont 

utilisé des événements télésismiques enregistrés entre 2007 et 2016 et ont appliqué 

la méthode d'inversion des courbes de dispersion de la vitesse de groupe des ondes 

de Rayleigh à l'aide de la méthode single-station. 

 Selon résultats Radi and Yelles-Chaouche (2022), une anomalie de vitesse né-

gative a été identifiée dans la partie orientale de l'Algérie (Figure 2.8). Cette zone 

négative, localisée dans la région de Constantine (zone de la station CKHR), s'est 

graduellement étendue vers la région de Khenchela (zone de la station CBBR), ça 

augmente en profondeur (entre 80 et 110 km) et est absente dans la partie centre-

ouest de l’Algérie. Ces deux anomalies orientée SE-NW, anomalie de l’Est s'éten-

dant de la station CDCN au SE à la station ATKJ au NW.  Les anomalies négatives 

observées dans l'est de Algérie ont été interprétée comme la trace d'un slab détaché 

ou à une rupture de la lithosphère le long de la marge africaine (Wortel and Spak-

man, 1992; Wortel and Spakman., 2000; Spakman and Wortel., 2004 ; Koulakov et 

al., 2009). Figure (2.8). 

 

Figure 2-8: Variations relatives d'anomalie Vs à des profondeurs de 80 à 110 

km (modifiée d’après Radi and Yelles-Chaouche, 2022). 
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2.2.7 L’étude de Radi et al. (2023) 

Dans l'étude de Radi et al. (2023), les auteurs ont étudié l’anisotropie sismique, 

par l’utilisation de données télésismiques enregistrées par  17 stations sismologiques à 

large bande du réseau ADSN. L'objectif principal était de mieux comprendre 

l’anisotropie sismique dans le nord de l'Algérie. En adoptant la méthode SKS Shear 

wave Splitting. Deux paramètres ont été calculés, la direction de polarisation rapide et 

le temps de retard pour chaque paire station-événement. Les résultats montrent que 

l'anisotropie sismique peut être décrite par des directions principales, ENE-WSW 

dans les parties centrale et occidentale, et ESE-WNW suivant les montagnes du 

Hodna dans le sud-est de l'Algérie (Figure 2.9). 

 

Figure 2. 9: Carte montrant les orientations individuelles d’anisotropie sismique, et 

se projetant à une profondeur de 100 km, rapportées par Radi et al. (2015) (lignes 

bleues) et Radi et al. (2022) (lignes noir) 

 Synthèse sur le Moho dans la zone d’étude 2.3

La connaissance de la profondeur du Moho dans la région d’étude est un 

paramètre essentiel qui aide à bien discerner l’existence d’éventuels slabs de 

subduction. Il permet de déterminer le seuil de profondeur pour caractériser des 

structures en éliminant les effets liés à la croûte terrestre. Ainsi, plusieurs travaux ont 

été menés pour la détermination du Moho sous le Nord de l’Algérie utilisant 

différentes approches.  Mickus et Jallouli (1999) ont analysé la structure crustale sous 

les montagnes du Tell et de l'Atlas dans l'Algérie, en se basant sur des données 
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gravimétriques terrestres où ils ont révélé une croûte variant entre (22-38) km sous 

l’atlas tellien, entre (35-40) km sous les hauts plateaux et 38 et 40 km sous l'Atlas 

saharien algérien.  De leur part, Ydri et al (2020) se sont basés sur des données 

gravimétriques satellitaires pour établir une géométrie 3D du Moho sous le nord de 

l'Algérie. Ainsi, ils ont montré le Moho varie entre (~11 km) sous le bassin algérien au 

large, vers une profondeur plus élevée (~34 km) sous l'Atlas saharien, les Aurès et les 

montagnes du Hodna (voir tableau 2.1). 

Par contre, Radi et Yelles-Chaouche., (2022) ont étudié la structure de la croûte 

et du manteau supérieur du nord de l'Algérie et extrait la profondeur de Moho, en 

utilisant les courbes de dispersion des ondes de Rayleigh, à partir des événements 

télésismiques enregistrés par des stations à large bande du réseau sismique numérique 

algérien (ADSN). Ils ont trouvés que les profondeurs de Moho est variant entre (20-

35) km sous l’atlas tellien, entre (30-40) km sous les hauts plateaux et 25 et 40 km 

sous l'Atlas saharien algérien. (Voir tableau 2.1). 

Par la suite du projet SPIRAL en 2009 (Sismique Profonde et Investigation 

Régionale du Nord de l'Algérie), des enregistrements sismiques multicanaux et grand 

angle ont été réalisés (Yelles-Chaouche and the Spiral Team 2010). Ces profils 

sismiques N-S grand angle produits dans le cadre de ce projet ont permis d'imager la 

marge algérienne sur une distance d'environ 250 km. Allant de la croûte océanique, 

traversant la zone de transition océan-continent, et en s'étendant jusqu'à la croûte 

continentale. L'épaisseur résolue à la côte est comprise entre 22 et 25 km  (Leprêtre et 

al. 2013) ; Mihoubi et al., 2014 ; Badji et al., 2015 ; Bouyahiaoui et al., 2015 ; Aidi et 

al., 2018]. 

En revanche, (Melouk et al., 2023) ont établi une cartographie du Moho sous 

Nord de l’Algérie en utilisant une inversion jointe de l'analyse de la fonction récepteur 

(RF) des ondes P et l'inversion de la courbe de dispersion des ondes de Rayleigh à 

partir des données recueillies par les stations sismiques à large bande de l'ADSN. Ils 

ont trouvés que les profondeurs de Moho les plus faibles (~20-30 km) étaient sous la 

marge continentale algérienne et le Tell Atlas, alors que dans les Hauts Plateaux, le 

Moho variait entre 30 et 36 km et les valeurs élevées étaient identifiées dans l'Atlas 

saharien à (36-44 km) (vor le tableau 2.1 au-dessous). 
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Région Type des données Profondeur de Moho Références 

 (23-27) km Gravité satellite Ydri et al. (2020) 

Atlas tellien (22-38) km Gravité Mickus et al. (1991) 

 (20-30) km Shear-wave velocity Melouk et al. (2023) 

 (20-35) km Les ondes de surface Radi et Yelles (2022) 

 (30-34) km Gravité satellite Ydri et al. (2020) 

Hauts Plateaux (35-40) km Gravité Mickus et al. (1991) 

 (30-36) km Shear-wave velocity Melouk et al. (2023) 

 (30-40) km Les ondes de surface Radi et Yelles (2022) 

 (30-34) km Gravité satellite Ydri et al. (2020) 

Atlas Saharien (38-40) km Gravité Mickus et al. (1991) 

 (36-44) km Shear-wave velocity Melouk et al. (2023) 

 (25-40) km Les ondes de surface Radi et Yelles (2022) 

    Tableaux 2-1: les valeurs de profondeur de Moho, selon des travaux antérieurs 

déjà publiés sur le Nord de l'Algérie 

 Conclusion  2.4

A travers ce chapitre, nous avons passé en revue quelques travaux qui ont mis 

en évidence l’existence de slabs de subduction dans la partie ouest de la Méditerranée 

et ayant adopté différentes approches dans le traitement des données. La méthode 

qu’on a adopté est l’inversion des courbes de dispersion des ondes de Rayleigh pour 

établir une tomographie 3D de la vitesse des ondes de cisaillement et parvenir ainsi à 

caractériser et imager les structures en profondeur. Les différentes étapes 

d’acquisition, de traitement des données feront l’objet du chapitre qui suit.   
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Méthodologie Adoptée et Traitement des Données 

 

 Introduction 3.1

Ce chapitre présente les différentes étapes de traitement et d'analyse des 

données sismiques utilisé dans l’étude d’inversion des courbes de dispersion des 

ondes de Rayleigh. La première partie de ce chapitre présente le réseau ADSN et les 

stations hors ADSN qui ont été considérées dans l’étude. La seconde partie se 

concentre sur la théorie et les principes utilisés pour le traitement des données ainsi 

que les conditions requises pour le choix des données. La méthodologie employée 

repose sur l’inversion des courbes de dispersion de la vitesse de groupe/phase des 

ondes de Rayleigh entre deux stations. Ce processus implique la sélection de paires de 

stations-événement appropriées, l'inspection de la qualité des signaux, l'isolation 

précise de la vitesse de groupe et de la vitesse de phase et de l'inversion visant à 

estimer la structure de la vitesse des ondes de cisaillement (Vs) à travers la croûte 

terrestre et le manteau supérieur, en fonction de la profondeur.  

Tous les enregistrements sismiques recueillis ont été minutieusement inspectés 

au moyen du code d'analyse sismique (SAC; Goldstein et al., 2003). Trois codes 

développés par Herrmann (2013) ont été exploités pour l'analyse et l'inversion des 

traces d'ondes de surface : MFT96, POM96 et SURF96. Le premier « MFT96 » isole 

la vitesse de groupe en fonction de la période. Le second «POM96 » effectue un 

décalage temporel afin de produire une courbe de dispersion de la vitesse de phase. 

Une fois la courbe de dispersion de la vitesse de phase établie, « SURF96 » procède à 

l'inversion pour déterminer Vs en fonction de la profondeur, en se basant sur la courbe 

de dispersion de la vitesse de phase des ondes de Rayleigh. 

 Présentation du réseau de stations sismologiques sélectionné  3.2

3.2.1 Réseau ADSN  

Suite au séisme de 2003, le Centre de Recherche en Astronomie Astrophysique 

et Géophysique (CRAAG) a lancé le premier réseau sismologique numérique (ADSN) 

en deux phases. La première phase, en 2006, a impliqué une collaboration avec la 

CEA (China Earthquake Administration) pour obtenir leur expertise et du matériel.  
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En 2009, la seconde phase a introduit un nouvel équipement de type américain. 

L'installation du matériel a été effectuée à travers plusieurs étapes: prospection, choix 

de sites, mode de communication et installation (Yelles-Chaouche et al., 2007 ; 2013).  

A présent, le réseau sismique algérien  compte 69 stations permanentes, 

comprenant 18 stations à large bande et 51 stations à courte période  (Yelles-Chaouche 

et al., 2013, 2022). Ces stations permanentes sont équipées de capteurs à large bande 

Geodevice BBVS-60 et de Streckeisen STS-2, connectés respectivement aux 

numériseurs Geodevice EDAS-24IP et Q330, respectivement. De plus, les stations à 

courte période  sont équipées de capteurs SS-1 avec une fréquence coin à 1 Hz  

couplés aux numériseurs Q330. La couverture spatiale de ces stations s'étend sur la 

majeure partie du nord de l'Algérie (Figure 3.1). 

 

Figure 3-1 : Carte du réseau sismologique permanent Algérien (ADSN), montre 

les Répartition des stations sismiques (modifiée d’après Yelles-Chaouche et al., 2022). 
Les différentes couleurs des triangles représentent les différents types des stations. 

Le CRAAG utilise divers modes de transmission des données tels que le satel-

lite, internet ou télémétrie (Yelles-Chaouche et al, 2013), comme illustré dans la Fi-

gure 3.2. Le logiciel Antelope de Kinemetrics est utilisé pour la gestion du réseau, 

incluant l'acquisition, la sauvegarde et le traitement des données. 
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Figure 3-2 : Différents types de stations sismologiques constituant le réseau 

ADSN avec les étapes d’acquisition de données en temps réel depuis la station 

sismologique jusqu’au  centre de données à Bouzaréah (modifiée d’après Radi, 2016). 

3.2.2 Les stations hors ADSN   

En plus des données sismologiques provenant de l’ADSN, nous avons eu re-

cours au donnés de stations appartenant à l'institut américain IRIS-DMC (Incorpo-

rated Research Institutions for Seismology-Data Management Center).  La Figure 3.3 

illustre les stations spécifiquement déployées à travers l’Algérie, la Tunisie et dans les 

régions de la Sardaigne et Baléares. 
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Figure 3-3: (a) Répartition géographique des stations large bande BB utilisées 

dans cette étude (dans et hors ADSN). (b) Noms des régions de stations. 

 

3.2.3 Catalogue des données :    

L'étude des séismes constitue un domaine crucial de la sismologie, offrant des 

informations vitales pour la compréhension de la structure de la Terre. Dans ce con-

texte, notre travail de thèse repose sur une analyse des données sismiques, mettant en 

lumière leurs caractéristiques et informations essentielles. Notre étude s'est appuyée 

sur le catalogue global CMT (Centroid Moment Tensor) pour répertorier tous les 

séismes utilisés dans le présent travail de thèse. Ce catalogue renferme tous les para-

mètres de la source, tels que la date, l'heure d'origine, la localisation, la profondeur et 

la magnitude, pour chaque événement sismique. Une fois les paramètres des sources 

obtenues, nous les avons utilisées pour calculer d’autres paramètres essentiels de notre 

étude, comme l’azimut et la distance épicentrale.  
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 L’inversion des courbes de dispersion des ondes de Rayleigh 3.3

3.3.1  Théorie de la dispersion et d'atténuation   

La relation fonctionnelle entre la période des ondes de Rayleigh et leur vitesse 

définit la dispersion de ces ondes. Deux étapes sont nécessaires à l’obtention de 

l’équation de dispersion permet de calculer la vitesse de phase de l’onde de Rayleigh : 

tout d’abord la formulation mathématique des déplacements particulaires et des 

contraintes en assumant que les ondes de Rayleigh se propagent uniquement dans un 

plan (x – z)) puis celle de la condition de surface libre, c’est-à-dire l’annulation des 

contraintes (Aki and Richards, 2002 ; Corchete,  1990).  

La vitesse de cisaillement et le coefficient de dissipation sont deux paramètres 

essentiels pour décrire un modèle de comportement des sols. Aussi, les vitesses de 

phase, de groupe et le modèle d’atténuation permettent de discerner les 

caractéristiques structurelles de la croûte et du manteau supérieur. Le schéma 3.4 

résume les équations clés de la théorie de dispersion, partant de l'équation du 

mouvement pour aboutir à la courbe de dispersion de vitesse des ondes de Rayleigh.   

 

Figure 3-4 : Organigramme de la théorie de dispersion des ondes de Rayleigh (les 

équations est modifié d’après Aki and Richards, 2002; Corchete,  1990). 
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3.3.1.1 La propagation des ondes de Rayleigh dans un demi-espace 

Dans un plan (x – z) (Figure 3.5), les ondes de Rayleigh résultent de 

l’interaction entre l’onde P et Sv à une surface libre (Foti, 2003) où SV est une onde de 

cisaillement se déplaçant dans le plan vertical. Afin de dériver l'équation de dispersion 

des ondes de Rayleigh, il est essentiel d'établir les équations de mouvement pour les 

ondes P et  Sv. Ainsi, l’équation de Navier en termes de la dilatation 𝜃 et la rotation 

A est donnée par la  relation 3.1 : 

 (λ + 2μ)∇θ − μ∇ × A = ρÜ 3.1 

Avec ∇ le gradient,∇. la divergence et ∇ × la rotation du U⃗⃗  le vecteur déplacement, 

ainsi que ρ est la densité volumique du matériau. Les coefficients de Lamé λ et μ, sont 

des grandeurs fondamentales en élasticité : le premier est le module de cisaillement, 

tandis que le second est relié au module d’incompressibilité. 

La surface libre signifie qu'il doit y avoir une interface entre deux milieux 

différents, comme entre l'air et la terre, où les ondes peuvent se propager. Ces ondes 

se déplacent le long de cette interface, oscillant à la fois dans la direction de 

propagation et perpendiculairement à cette direction (Figure 3.5). Dans un plan x–z 

avec (Ux, 0, Uz)  peut être exprimée dans plan de polarisation comme suit : 

 

Figure 3-5: Schéma représentant le plan de propagation de l'onde Rayleigh 

(surface libre en deux dimensions) (modifiée d’après Aki and Richard., 2002). 
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(λ +  )
 θ

  
+ μ∇ Ux = ρÜ  

 

(λ +  )
 θ

  
+ μ∇ Uz = ρÜ  

3.2 

 

 

 

3.3 

Avec  ∇ × A = ∇ × ∇ × U = ∇(∇. U) − ∇2U = ∇θ − ∇2U. Où, θ =  Ux   ⁄ +  Uz   ⁄  

avec le théorème de Helmholtz, U⃗⃗ = ∇Ф+ ∇ × Ѱ⃗⃗⃗ , on  détermine: Ux et Uz, on obtient : 

Ux =
 Ф

  
+
 Ѱ

  
  et   Uz =

 Ф

  
−
 Ѱ

  
 3.4 

Après avoir identifié les dérivées qu’on substitue ensuite dans l’équation 3.2 et 3.3 on 

obtient les deux équations suivant : 

(λ + 2μ)    −  (
   

 t 
) = 0    et          −  (

   

 t 
) = 0 3.5 

Enfin, les équations d’onde pour l’onde P et SV sont respectivement :  

  Ф

 t 
−    ∇ Ф = 0 

  Ѱ

 t 
−   ∇ Ѱ = 0 

 

3.6 

Où 𝛼  et 𝛽 correspondant respectivement aux vitesses des ondes P et aux vitesses des 

ondes SV.  

3.3.1.2 Les solutions des équations d’ondes  

Présentons les solutions des équations (3.6) sous la forme suivante :   

Ф( ,  , t) = Ae      (  −  t) 

Ѱ( ,  , t) =  e      (  −  t) 
3.7 

Avec, 𝑎 =   − (    ⁄ )  et  b =   − (    ⁄ ) 

A et   sont des constantes reliées aux amplitudes des ondes respectivement 

longitudinales et transverses ; 𝑤 correspond à la pulsation ou fréquence angulaire, et 

est définie par 𝑤 = 2𝜋𝑓; k désigne le nombre d’onde suivant   avec 𝑤 = 𝑘 𝑉𝑅⁄  , 𝑉𝑅 la 

vitesse de propagation de l’onde de Rayleigh. Les nombres a et b sont des nombres 

positifs. , donc il faut deux conditions :  

  > (
 

 
)
 

   u      > (
 

 
)
 

;         VR
 <    
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  > (
 

𝛽
)
 

   u    𝛽 > (
 

 
)
 

;         VR
 < 𝛽  

C’est-à-dire que la vitesse VR est inférieure à la vitesse de l’onde transversale 𝛽. 

3.3.1.3 L’équation de dispersion 

Les déplacements particulaires Ux et Uz respectivement suivant   et  , sont 

ensuite dérivés en introduisant la solution des potentiels de 3.7 dans 3.5, on obtient : 

Ux = (A e
   − be   )    (  −  t) 

Uz = (A e
   − be   )    (  −  t) 

3.8 

Les contraintes tangentielles 𝜎xz et normales 𝜎zz doivent être nulles à la surface 

libre, elles sont finalement dérivées à partir de l’expression de déplacement 

particulière 3.6 en utilisant la loi de Hook : 

𝜎xz = 2    =  [
   
  
+
   
  
] = 0         

     3.9 

𝜎  =  𝜃 + 2    =  [
   
  
+
   
  
] + 2 

   
  
= ( + 2 )

   
  
+  
   
  

= 0  
   3.10 

En utilisant les expressions 3.8 pour déterminer les dérivées dans l’expression des 

contraintes au-dessus, avec les conditions aux limites  = 0. Donc, après avoir 

remplacé les dérivées dans l’expression de 𝜎xz ,𝜎   et simplifié, on obtient les deux 

équations importantes suivantes : 

    𝜎  = 2 𝑘𝑎 −  (𝑘
 +   ) = 0 

    𝜎  = (𝑘
 +   ) − 2𝑘  = 0 

 

3.11 

 

3.12 

Avec,  =  (𝛼 − 𝛽 ) et 2 𝛽 = 2   

Les équations 3.11 et 3.12 comprennent une paire des équations, et une solution se 

produit uniquement si le déterminant de la matrice de coefficients  𝜎    𝑒𝑡  𝜎   est égal 

à zéro : 

[
2  −(  − b )

(  + b ) −2 b
] *
A
 
+ = 0 3.13 

Donc,  
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(  + b ) =     b    3.14 

Maintenant, Substitution des a et b : 

* −
  

2    
+

 

= ( −
  

    
)( −

  

    
)    3.15 

L’équation ci-dessus nous permet d’obtenir une contrainte sur les combinaisons 

possibles de nombre d’ondes et de fréquence, dite la relation de dispersion. Avec 

VR =     ⁄ et   = VT, l’équation de dispersion peut être exprimée de la façon suivante : 

* −
VR
 

2  
+

 

= ( −
VR
 

  
)( −

VR
 

  
) 

 

   3.16 

Une solution approchée de l’équation (3.16), a été proposée par Viktorov (1967). 

Cette solution s’obtient dans la section suivante : la vitesse de phase d’onde de 

Rayleigh et la vitesse de cisaillement (Vs). 

Si la relation de dispersion est satisfaite, l’amplitude des composants P et SV est alors 

obtenue à partir des équations (3.11) et (3.12) : 

 =  
2 𝑎

(𝑘 +   )
 A  

 

3.17 

La substitution de (3.17) dans (3.8), les déplacements suivant x et z deviennent : 

 

Ux = A(
  

2   
)    (  −  t) 

 

3.18 

Uz = A(
2  

(  + b )
) (
  

2   
)     (  −  t) 

 

3.19 

Si chaque composant avait la même amplitude, le mouvement serait circulaire, mais le 

rapport 2  (  + b )⁄   définit l’ellipticité. Les ondes de Rayleigh observables sur les 

composantes verticales et radiales des sismogrammes, à la surface, sont polarisées 

avec un mouvement elliptique dans la direction de propagation. Ceci est cohérent 

avec l’équation à laquelle nous sommes arrivés ci-dessus. 
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3.3.1.4 La vitesse de phase d’onde de Rayleigh et la vitesse de cisaillement (Vs) 

La substitution de ζ = (VR  ⁄ )
  et q = (  ⁄ )  dans l’équation 3.16, la valeur q est 

liée au coefficient de Poisson υ, permet d’obtenir :  

( −
ζ

2
)
 

= ( − ζq)( − ζ) 3.20 

Cela peut être étendu pour produire : 

ζ −  ζ +  ζ( − 2q) −   ( − q) = 0 3.21 

Les solutions d’équation 3.21 dépendent des valeurs de q. Puisque le rapport de 

Poisson υ a des valeurs comprises entre 0 et 0.5, q varie entre 0 à 0.5.  

Pour chaque valeur de q, l'équation 3.21 à 3 racines, Deux seulement pour les 

valeurs V𝑅 𝛽⁄ <  , puisqu'elles doivent satisfaites la condition précédent V𝑅 < 𝛽 . 

Alors, à titre d’exemple considérons le cas suivant : υ =
λ

 (λ+ )
=
1

 
      λ =  =   (cas 

pour de nombreuses roches), donc : 

 = (
𝛽

𝛼
)
 

=

 
 

 + 2 
 

=
 

 + 2 
=
 

 
 3.22 

Maintenant, en remplaçant la valeur de q dans l’équation (3.21) pour résoudre, on 

obtient, plus simplement : 

(ζ −  ) (ζ −  ζ +
 

 
) = 0 3.23 

Les trois racines de cette équation (3.23) sont ∶  ζ =  ,  ζ = 2 +
 

√ 
   et  ζ = 2 −

 

√ 
 

Avec   VR <   , et donc  VR  ⁄ <    la seule solution acceptable est : 

ζ = (
V𝑅
V 
)
 

= 2 −
2

√ 
= 0.    3.24 

Finalement, la vitesse de phase de Rayleigh (VφR) est alors simplement 

proportionnelle à la vitesse des ondes de cisaillement β (ou Vs): 

VφR = V √0.   = 0.     𝑉  3.25 
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Dans le tableau suivant, les valeurs de ζ et V𝑅 correspondant à une certaine valeur du 

coefficient de Poisson (υ = σ) sont données, ainsi que les relations entre les valeurs 

de q, λ et µ. 

    λ µ      

0 

 

2
 0 

 

2
  0.7640 0.8741 V  

 

 
 

 

 
 

 

 
    0.8059 0.8977 V  

 

 
 

 

 
 

µ 

 

 
  0.8453 0.9194 V  

 

 
 0   0 0.9128 0.0 

Tableau 3-  0-1: Valeurs de la vitesses des ondes de Rayleigh (VR ) et de ζ 

(reprrésenté par le  rapport entre la vitesse des ondes de Rayleigh (VR) et des ondes 

de cisiallent (Vs) au carré) correspondant à certaines valeurs de coefficient de 

Poisson (σ), ainsi que les relations entre les valeurs de q, la longueur d’onde (λ) et le 

coefficient de cisiallemnt (µ)  (d’après Vallina et al., 2018). 

3.3.3.5    Atténuation anélastique 

L’atténuation ou l’affaiblissement est la diminution relative de la puissance d’un 

signal ou cours de sa transmission. C’est la quantité par laquelle il faut multiplier le 

facteur de signal à la sortie pour obtenir au signal à l’entrée de la section considérée, 

c’est-à-dire, il s’agit de mesurer une qualité interne du corps, à l’aide d’une mesure 

externe. 

Lorsqu’un milieu solide vibre, une partie de l’énergie élastique se dissipe sous 

forme de chaleur. Le frottement interne de la matière est la principale cause de cette 

dissipation d'énergie. Ainsi, les ondes élastiques subissent une atténuation ou une 

réduction de leur amplitude. La mesure de cette atténuation est donc une mesure 

directe de l’anélasticité de la matière. En général, l’équation de propagation d’onde 

dépend de l’atténuation anélastique : 
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  ( ,  ,  ) =  ( )       ⏞  
            

  (     )⏟    
           

 
3.26 

Une relation reliant le coefficient d’atténuation (γ) à la fonction de dissipation (Q 1) 

et la fréquence (f) et la vitesse de groupe des ondes de Rayleigh (V𝐺R) est décrite par 

Lavergne (1986) comme étant égale à : 

𝛾 =
𝜋𝑓  1

V𝐺R
 3.27 

Donc, une fois Q 1 est connue, il est possible d’obtenir le coefficient d’atténuation. 

3.3.3.6    Fonction de dissipation de Rayleigh 

   En théorie, il est d'usage d'utiliser le facteur Q sans dimension comme mesure 

de l'atténuation anélastique. Ce paramètre est appelé facteur de qualité Q, mais on 

utilise plus couramment son inverse  Q 1, qui est connu sous le nom de fonction de 

dissipation ou aussi de frottement interne. Plus exactement,  Q 1 est compris comme 

la fraction l’énergie dissipée pendant un cycle d’onde (Aki and Richard, 2002). Il 

s’agit bien d’une relation de proportionnalité qui s’écrit par : 

Q 1 =
 

2 
 
  

 
 3.28 

   est l’énergie dissipée par le système sur une période. Puisque cette énergie 

élastique est convertie en chaleur selon le deuxième principe de la 

thermodynamique   = T S , Ce qui permet aussi décrit :   

2 Q 1 =
T S

 
 3.29 

En pratique, il s’agit de mesurer une qualité interne du corps  Q 1, à l’aide de 

mesure externe, comme le calcul de la décroissance logarithmique des amplitudes. La 

proportionnalité de Q 1 est utilisée comme définition de Q avec le décrément 

logarithmique de deux amplitudes successives  A1 et A   de sort que : 

𝜋  1 =   (
A1
A 
) = (

A1 − A 
A 

) = γT 3.30 

Avec T est la période. 
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Les relations ci-dessus sont équivalentes, car l'énergie est proportionnelle au carré de 

l'amplitude (Aki and Richards, 2002). Donc, une fois l’atténuation (      ) est connue, 

il est possible d’obtenir la courbe de dispersion des vitesses de groupe à travers les 

étapes finales de l’organigramme de la Figure 3.4.  

3.3.2 Détermination de la vitesse du cisaillement (Vs) par l’analyse des 

ondes de Rayleigh 

La détermination de la vitesse des ondes de cisaillement (Vs) via l'analyse des 

ondes de Rayleigh repose sur l'étude de la courbe de dispersion des vitesses de 

groupe/phase de ces ondes entre différentes stations. Cette approche, utilise la mé-

thode à deux stations. Elle nécessite la sélection de paires de stations-événements 

adéquates et l'identification précise des vitesses de groupe et de phase puis suivie par 

une inversion visant à estimer la structure de Vs à travers la croûte terrestre et le man-

teau supérieur en fonction de la profondeur. L’organigramme de la Figure 3.6 repré-

sente les différentes étapes suivies dans notre étude. 

 

 

Figure 3-6: Diagramme montrant les différentes étapes de calcul pour 

l’obtention du modèle de  vitesse du cisaillement (Vs) par l’analyse des ondes de 

Rayleigh. 
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Trois codes de calcul ont été utilisés dans cette étude inclus dans la suite de pro-

grammes "Computer Programs in Seismology" (Herrmann, 2013) Leur utilisation sera 

détaillée dans la suite. 

3.3.2.1 Mesure de la dispersion 

Pour mesurer la dispersion, les séismogrammes des composantes verticales 

d’événements lointains entre 2010 et 2021 enregistrés au niveau de plusieurs stations 

sismologique appartenant à différents réseaux (Figure 3.10). Pour mieux visualiser  

l’enveloppe des ondes de surface, nous avons choisi une fenêtre temporelle d’une 

minute avant, et de 30 minutes à 1 heure après le temps d’origine du séisme en fonc-

tion de sa localisation. Cela garantit l'inclusion des ondes de surface captées par les 

différentes stations étudiées. Au départ, les données enregistrées sont sous format 

miniSEED (Standard for the Exchange of Earthquake Data), les données ont été con-

verties au format SAC (Seismic Analysis Code) (Goldstein et al., 2003),  puis on pro-

cède à la suppression de la réponse instrumentale pour convertir les count du signal de 

sortie en vitesse donnée par m/s. Pour plus de détails sur cette étape, voir la thèse de 

Layadi (2017). 

La tomographie des ondes de surface utilise différentes approches pour analyser 

les données, nous mentionnons les plus importantes méthodes est la méthode de Vi-

tesse de groupe à une station et la méthode de Vitesse de phase à deux stations. 

o Vitesse de groupe à une station (Événement-Station) :   

La méthode de vitesse de groupe à une seule station estime la vitesse de groupe (U) en 

divisant la distance epicentrale ( ) par le temps d'arrivée des ondes (𝑡𝑔) à une seule 

station 𝑆1 (Figure 3.7-a)  
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Figure 3-7: Différentes méthodes adoptées dans la  tomographie des ondes de 

surface : (a) Technique à une station ; (b) Technique à deux stations (modifiée d’après 

Yao et al., 2006). 

La  détermination de la vitesse de groupe peut se faire avec cette formule :  

U =  t ⁄  3.31 

 

o Vitesse de phase à deux stations (Evénement-Station 1_Station 2) :  

En revanche, la méthode de vitesse de phase (C) à deux stations utilise deux sta-

tions proches l'une de l'autre (𝑆1 𝑒𝑡 𝑆 ), enregistrant le même événement à des dis-

tances légèrement différentes. En comparant la distance épicentrale ( 1 𝑒𝑡   ) et la 

différence de temps d’arrivée entre les deux stations ( 𝑡), la vitesse de phase intersta-

tion (représentée par la ligne rouge dans la Figure 3.7.b) peut être déterminée avec 

cette relation : 

  =   −  1  t⁄  3.32 

a) La méthode à deux stations et ses conditions 

Dans cette étude, nous avons employé la méthode des deux stations (Dziewonski and 

Hales, 1972) comme moyen efficace pour réduire la sensibilité des mesures face à 

l'hétérogénéité le long du trajet interstation (Brisbourne and Stuart, 1998).  Pour ce 

faire, des conditions spécifiques sont requises énoncées dans le schéma suivant : 
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Figure 3-8: Schéma résume les cinq conditions qui doivent être remplies dans 

la méthode à deux stations. 

En résumé, il est impératif : 

1. Tout d'abord, que la magnitude du séisme doit être supérieure à 5, afin d'assurer 

une trainée d'ondes bien dispersée avec une amplitude significative (tel qu’elle re-

présentée par l’exemple de la Figure 3.9), facilitant une analyse précise. 

2. Ensuite, que la distance épicentrale, doit être comprise entre 10° et 90°. Cette 

plage permet l'observation des ondes de surface à longue période émises par des 

événements télésismiques. 

3. De plus, la profondeur focale du séisme doit être inférieure à 50 km, pour obtenir 

des ondes de surface plus précises adaptées à l'analyse. 

4. En outre, l'azimut joue un rôle important dans la méthode à deux stations. À la 

fois la différence azimutale 𝛼 entre le séisme et les deux stations, et 𝛽 entre le 

séisme et la station distante (Yao et al., 2006) (Figure 3.9), devraient être infé-

rieurs ou égale à 5°. Ce critère vise à minimiser les erreurs causées par la trajec-

toire des ondes sismiques. 
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Figure 3-9: Schéma représentant le trajet pour la méthode des deux stations. Le 

cercle représente l'événement, tandis que les deux triangles représentent les stations. 

Les angles α et β ne doivent pas être trop importants pour garantir que les stations et 

source soient proches sur le même trajet (modifiée d’après Yao et al., 2006). 

 

5. Enfin, la distance inter-stations, qui est la distance entre les deux stations sis-

miques, devrait être supérieure à 100 km (Foster et al., 2014). Cette exigence ga-

rantit des mesures fiables sur une période plus longue. La distance interstation mi-

nimale a été fixée à 123 km, entre la station CASM et la station CABS. À mesure 

que la distance inter-stations diminue, l'erreur dans l'analyse augmente (Fang et 

al., 2010a).  

Dans notre travail, nous avons assuré la garantie de toutes les conditions mentionnées 

dans chaque profil sélectionné (Figure 3.10). 
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Figure 3-10: les trajets entre chaque paire de stations pour couvrir toute la région 

d'étude. 

b) Calcul la Vitesse de groupe 

   Nous avons employé la méthode d'analyse en filtrage multiples (Multiple 

Filtre Technique, MFT) dans le code Herrmann (2013) pour mesurer la dispersion de 

la vitesse du groupe de l'onde de Rayleigh. Cette méthode consiste à appliquer une 

séquence de filtre gaussien au sismogramme sur une certaine plage de période (10-

200 second) et à calculer l’enveloppe du signal filtré pour créer une courbe de vitesse 

de group en fonction de la période (Figure 3.11).  

   Par ailleurs, nous avons défini une plage de périodes (période min et période 

max) pour chaque sismogramme afin d'obtenir des courbes de dispersion continues 

dans cette plage de période choisie. Il est crucial de garantir la qualité des courbes de 

dispersion, surtout aux courtes et longues périodes où l'énergie diminue. Lors de l'ana-

lyse des courbes de dispersion, nous avons exclu les courbes avec une énergie trop 

faible. La gamme de périodes de chaque courbe de dispersion dépend de la magnitude 

du séisme, avec les périodes les plus longues associées à des séismes de magnitude 

élevée. Etant donné que nous avons utilisé les téléséismes de grande magnitude (>5) 
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dans notre étude, les mesure ont été prise sur de longues périodes (basses fréquences) 

entre 10-200 sec. 

   Pour chaque signal filtré obtenu par MFT entre 10 et 200 sec de période, nous 

avons pointé le temps d’arrivée de l’amplitude maximale de l’enveloppe de l’onde 

pour mesurer la vitesse de propagation de l’énergie associée à cette onde à chaque 

période (à partir de la distance épicentrale connue). Ces mesures composent la courbe 

de dispersion étudiée (courbe vitesse de groupe-période) (Figure 3.11 et 3.12). 

   La Figure 3.11 illustre un exemple de sélection d'une courbe de dispersion de 

la vitesse de groupe des ondes de Rayleigh à partir d’un événement sismique du 01 

septembre 2021, à  13:50:13, avec une magnitude Md de 5.9 enregistré à la paire de 

stations CDCN-CASM, obtenue par la technique MFT. L'énergie présente dans 

chaque sismogramme filtré est indiquée par la variation de couleur (le rouge corres-

pond à l'énergie la plus élevée). Les carrés blancs au centre du contour rouge corres-

pondent à l'énergie maximale, c'est-à-dire la courbe de dispersion de la vitesse de 

groupe et au spectre de la période.  
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Figure 3-11: Affichage de sortie du programme d'Hermann (2013) des analyses 

en filtrage multiple (MFT). Le graphique de gauche montre l'amplitude spectrale en 

fonction de la période. Le graphique de droite montre la vitesse du groupe (U) en 

fonction de la période. L’énergie présente dans chaque séismogramme filtré est 

indiquée par la couleur (rouge=plus grand énergie). Les carrés blanche au centre du 

contour de couleur rouge a été sélectionné manuellement et correspondent à l’énergie 

maximale et représentent la dispersion de vitesse de groupe. Les carrés noirs sont des 

arrivées de formes d’onde secondaire. Données provenant d'un séisme (01-09-2021; 

13 :50 :13 ; Md=5.9) enregistrées par la paire-stations CDSN et CASM. 

Pour une meilleure visualisation du résultat extrait de la Figure 3.11, le code 

MFT (Multiple Filtre Technique) permet de visualiser uniquement la courbe pointée 

comme illustré dans la Figure 3.12. Le code MFT  isole ensuite l'amplitude de l’onde 

ainsi que la vitesse de groupe, en fonction de la période (Figure 3.12). 
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Figure 3-12: Courbe de dispersion de vitesse de groupe extrait de la paire-

stations CDSN et CASM. La courbe de dispersion mesurée est indiquée sur le 

graphique de l'amplitude spectrale à gauche et sur le diagramme vitesse de groupe-

période à droit. 

c) Calcul la Vitesse de phase 

     Pour la mesure de la vitesse de phase entre deux stations, le code POM 

(Phase Offset Measurement) d'Hermann (2013) effectue un décalage temporel pour 

produire une courbe illustrant la dispersion de cette vitesse entre deux stations (Figure 

3.14). Ce décalage temporel aligne les pics des formes d'onde (groupe d'onde) (Figure 

3.13), alors que la pile intègre les signaux des deux stations. « Pile » c’est une tech-

nique de traitement des données utilisée pour combiner les signaux enregistré par 



Chapitre 3: Méthodologie adoptée et traitement des données 
Chapitre 3 : Méthodologie Adoptée et Traitement des Données  
 

 

  68 
 

deux stations et extraire un seul signal (signal entre deux stations) pour calcule la vi-

tesse de phase entre les deux stations. La partie colorée  dans Figure 3.14, montre les 

valeurs de la pile crée la courbe de dispersion, le rouge représentant la valeur la plus 

élevée.       . 

 

Figure 3-13: Décalage temporel des formes d'onde entre deux stations. Les 

mêmes formes d'onde enregistrées aux stations 1 et 2, à une certaine distance l'une de 

l'autre. L'axe horizontal représente le temps et l'axe vertical représente l'amplitude. 

La station 1 étant plus proche de l'événement, elle reçoit l'arrivée avant la station 2. 

Le décalage temporel déplace la forme d'onde le long de l'axe temporel jusqu'à 

aligner les pics. Après l'application du décalage temporel, les deux traces sismiques 

sont intégrées et chaque mode dans les deux formes d'onde est additionné. La flèche 

bleue indique  qu’un changement s’est produit, et c’est  le décalage temporel (time 

shift) entre le premier mode du signal  (la couleur du signal gris) et le noir (la 

position de la forme d’onde après l'application du décalage temporel).  

Pour créer la courbe de dispersion de vitesse de phase, on utilise les courbes de dis-

persion de vitesse de groupe en fonction de la période mesurée dans les paires de sta-

tions de la section précédente (CDCN-CASM), en utilisant le Code POM (Figure 

3.14). 
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Figure  3-14: Courbe de dispersion de la vitesse de phase. Diagramme de 

dispersion affichant la vitesse de phase (km/s) en fonction de la période (s). La plus 

grande énergie (zone rouge est la plus large), tandis que les formes d'onde qui sont 

légèrement désalignées produisent des énergies légèrement plus petites (zones rouges 

plus petites). L’énergie présente dans chaque séismogramme filtré est indiquée par la 

couleur (rouge=plus grand énergie). Les carrés blancs au centre du contour rouge 

ont été sélectionnés manuellement et correspondent à l’énergie maximale et 

représentent la dispersion de vitesse de phase en fonction de la période. Alors que les 

carrés noirs indiquent les formes d'onde qui sont légèrement désalignées produisant 

des énergies légèrement plus petites (zones rouges plus petites et désalignées). 

La vitesse de phase est sélectionnée manuellement à partir de la courbe de dispersion 

(Figure 3.14), créant ainsi un fichier de dispersion qui est utilisé pour l'inversion dans 

Surf96 (section suivante). 

3.3.2.2 Inversion des vitesses de phase pour l'obtention du modèle de vitesses   

d'ondes de cisaillement 

   Une fois que la courbe de dispersion de la vitesse de phase est établie, Surf96 

utilise l'inversion pour déduire les vitesses moyennes des ondes de cisaillement (Vs) 
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en fonction de la profondeur. Cela se fait à partir de  courbe de dispersion de la vitesse 

de phase en utilisant le modèle de vitesse initial AK135 (Figure 3.15). 

   Le code utilisé, Surf96, applique l'inversion des moindres carrés de manière 

itérative (30 itérations). L'objectif de cette méthode est de minimiser les écarts entre le 

modèle et l’observation. Surf96 compare la vitesse de chaque couche du modèle 

AK135 afin de déterminer son fit avec les données observées. Le résultat obtenu est 

un profil 1D de la vitesse des ondes de cisaillement en fonction de la profondeur, il-

lustrant un exemple de trajet inter-stations représenté dans la Figure 3.15. 

 

Figure 3-15: Profil de vitesse des ondes de cisaillement (Vs) pour la paire de 

stations CDCN-CASM. Sur le schéma à gauche, la profondeur (km) est représentée 

sur l'axe vertical et Vs (km/s) sur l'axe horizontal. La ligne rouge solide représente les 

données obtenues après inversion, tandis que la ligne bleue en pointillés illustre le 

modèle initial utilisé (AK135) pour l'inversion. À droite, le graphique montre la 

vitesse de phase (km/s) en fonction de la période (s).  Les cercles noirs représentent 

les données observées, tandis que la ligne rouge dénote la dispersion modélisée, 

soulignant le fit entre les données et le modèle AK135. 
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Résultats et discussion 

 

  Introduction 4.1

Dans ce chapitre, on présente   les résultats obtenus en suivant la méthodologie 

adoptée décrite précédemment suivis par une comparaison avec ceux trouvés par des 

études antérieures. Ceci nous permettra de mettre en évidence l’importance de nos 

résultats et leur apport dans l’étude de l’évolution géodynamique du bassin algérien 

par rapport aux études antérieures.  

 Résultats et discussion 4.2

4.2.1 Courbes  de dispersion des vitesses de groupe et de phase 

En premier lieu, on présente les courbes de dispersion des vitesses de groupe 

puis on déduit celles des vitesses de phase et ce pour chaque paire de stations utilisées 

dans la présente étude.  A titre d’exemple, les figure 4.1 et 4.2, montre les résultats 

après traitement d’un téléséisme de magnitude 5.7 survenu en Argentine le 01 

Septembre 2021 pour la paire de stations (CASM, CDCN).  La figure 4.1 montre les 

courbes de dispersion des vitesses de groupe où les carrés blancs au centre du contour 

rouge ont été sélectionnés et correspondent à l'énergie maximale.  

 

 

 



Chapitre 4: Résultats et Discussion 

  73 
 

 

        Figure 4.1. Résultats des différentes étapes de notre méthode utilisée dans cette 

étude afin d’extraire les vitesses groupe. 

La figure 4.2 montre les courbes de dispersion des vitesses de phase où les carrés 

blancs au centre du contour rouge ont été sélectionnés et correspondent à l'énergie 

maximale. 

 

 

        Figure 4.2. Résultats des différentes étapes de notre méthode utilisée dans cette 

étude afin d’extraire les vitesses de phase et d’obtenir le modèle 1D de la vitesse de 

cisaillement (Vs.) 

4.2.2 La profondeur de la sensibilité de Kernels 

     Pour effectuer l’inversion des courbes de dispersion des vitesses de phase et 

obtenir le modèle 1D de la vitesse de cisaillement, on a vérifié d’abord la sensibilité 
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des Kernels par rapport à la profondeur en termes de longueur d’ondes.  Par exemple, 

pour l’événement du 08 mai 2010 avec une magnitude de 6 enregistré par les deux 

stations ATAF-CKHR avec un pas de période comprise entre 30 à 160 s.  

     La figure ci-dessous (Figure 4.3) montre une structure Vs préliminaire sensible 

jusqu’à une profondeur d’environ 40 km, avec des pics de sensibilité  de 30 s  et une 

profondeur d’environ 300 km avec des pics de sensibilité de 160 s. 

 

       Figure 4.3. Variation de la sensibilité à la profondeur des vitesses de phase des 

ondes de Rayleigh (dc/dVs) pour 30 à 160 s inversées en utilisant le modèle initial 

ak135 de Kennett et al., 1995. 
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    Pour d’autres événements traités, la gamme de fréquences est plus supérieure (plus 

de 200s) et par conséquent la sensibilité est plus supérieure à 300 km.    

4.2.3 1D-Modèles de vitesses de cisaillement (Vs) de différente paire 

       Le modèle 1D de la vitesse de cisaillement (Vs) pour chaque paire de stations 

sont résumés dans la figure qui suit. On remarque clairement la présence d’une zone 

de haute et de basse vitesse (indiquées des cercles verts).  

 

 

        Figure 4.4. Exemples des 1D-Modèles de vitesses de cisaillement (Vs) de 

différente paire obtenue après le processus d’inversion. 

4.2.4 Interpolation des modèles 

       Après l’obtention des modèles 1D de la vitesse de cisaillement, on procède à une 

interpolation  afin d’établir une tomographie sous la région d’étude en divisant chaque 
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trajet entre paire de stations en 10 points obtenant ainsi une grille sous celle-ci. La 

figure 4.5  illustre la procédure suivie. 

  

 

        Figure 4.5. Distribution des données des Vs pour établir une tomographie de la 

vitesse Vs sous la région d’étude. 

     Afin de faciliter l’interprétation, nous avons adopté des coupes 2D en profondeur 

puis essayer d’imager l’ensemble en 3D du bassin nord-est algérien. 

4.2.5 Résultats de la tomographie sismique 

      La figure 4.6 représente une image tomographique couvrant une plage de 

profondeurs allant de 50 jusqu’à 400 km, avec l’emplacement des stations dans la 

zone d’étude. 

     Les résultats montrent deux principales anomalies de vitesse parallèles dans la 

même zone (s’étendant des côtes algériennes jusqu’au sud de la Sardaigne) et ayant la 

même direction (NE-SW) avec presque la même extension. Entre 200 et 350 km, une 

anomalie de haute vitesse existe sous le bassin algérien, avec des variations des 

vitesses entre 5 et 6 km/s. au-delà de 350 km, le corps à haute vitesse n’est plus 

visible. L’autre anomalie à haute vitesse est située à une profondeur de 50 à 100 km 

(voir figure 4.6), avec des valeurs de vitesses comprises entre 3 et 4 km/s. 
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      Figure 4.6. Carte de la structure de la vitesse des ondes de cisaillement 2D 

obtenue par inversion de la courbe de dispersion de la vitesse de phase moyenne à 

une profondeur allant de 50 à 400  km, ainsi que la localisation des stations dans la 

zone d'étude, délimité  par le carré jaune dans la figure 2 (a) précédente. 

On remarque que notre modèle a pu mettre en évidence les dimensions 

(longueur et largeur) du corps à haute vitesse, cela est indiquée dans la figure 4.6 et 

noté dans le tableau suivant : 
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 La géométrie du corps à haute vitesse 

Profondeur (km) Longueur (km) Largeur (km) 

200 330.4 99.8 

250 345.7 115.2 

300 338.1 107.5 

350 338.0 92.2 

Tableau  4-1. La géométrie du corps à haut vitesse (profondeur, longueur et largeur) 

 

       La géométrie du corps à haute vitesse suggère la présence d’un slab 

lithosphérique sous le bassin nord-est algérien comme souligné par Fichtner and 

Villaseñor (2015) et El Sharkawy et al (2020).  

Physiquement, la relation entre la vitesse et la température est inverse. Donc, la 

présence des zones de vitesse plus faible existe entre 50 et 100 km en raison de la 

présence d’une anomalie thermique causée par un flux à haute température induit dans 

le manteau en raison de la présence d’un slab lithosphérique en détachement par 

fusion entre 200 et 350 km de profondeur. 

4.2.6 L’anisotropie sismique 

       Pour bien interpréter nos résultats, on eut recours au travail de Radi et al. (2023) 

portant sur  l’étude de l’anisotropie sismique le nord de l’Algérie en utilisant la 

technique la division des ondes SKS (Seismic anisotropie from SKS Shear wave 

Splitting). Ces ondes lorsqu’elles se propagent ’elle se propage dans un milieu 

anisotrope, elles se scindent en phase rapide orientée (N-S) et une onde lente orientée 

(E-W). alors que dans un milieu isotrope, elles ne subissent aucun effet (comme 

illustré dans la figure 4.7). les résultats tirés de cette technique en l’occurrence le 

retard entre les deux phases et l’angle de déphasage, peuvent nous renseigné sur la 

profondeur et l’étendue des structures existantes sous la région d’étude.  

        La figure (4.7b) montre la forme spatiale des corps a vitesse à un intervalle de 

temps de valeur moyen entre -1.2 et -1.4 s, entre deux faibles valeurs à la station 

ABZH (-1.8s) et VSL (-2s) (voir figure 4.7).   
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           Figure 4.7. (a) schéma représentant le principe de l’anisotropie sismique. (b) 

montre la distribution spatiale en 3D du temps de retard, dt, résultant des mesures 

d'anisotropie dans la zone sélectionnée. Les résultats sont tirés de Radi et al. (2023) 

et de la base  de données Shear Wave Splitting Product Query. La ligne bleue 

représente la direction du corps de vitesse situé dans une zone avec des directions 

d'anisotropie sismique très dispersées entre la station VSL en Sardaigne au nord-est et 

les stations ABZH, ATKJ et CASM en Algérie au sud-ouest. 

 

     La différence de valeur entre les deux stations sismologiques (ABZH et VSL) 

pourrait être  attribuée à l’absence de station sismologique dans la zone offshore (au 

large de la mer). Les valeurs obtenues à ces deux stations reflètent la présence d’une 

structure profonde et cela est cohérent avec nos résultats de la tomographie sismique 

(figure 4.6). 

  Comparaison avec d’autres modèles existants 4.3

        Dans cette partie, on  compare nos résultats avec ceux des travaux précédents 

mentionnés au deuxième chapitre. Cette comparaison nous permettra de déterminer 

les similitudes et les différences entre notre modèle et les modèles de ceux-ci et d’en 

tirer les conclusions. 

4.3.1 Modèle de Fichtner and Villaseñor en 2015 

      La différence entre notre modèle diffère et celui de  Fichtner and Villaseñor 

(2015) se résume comme suit : 
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 Le corps à haute vitesse s’étend du large du bassin algérien jusqu’au Tell à la 

station  ATAF,  pas à la station ATKJ. 

 Notre modèle a pu mettre en évidence  les dimensions (longueur et largeur) 

du segment de Slab par rapport au modèle de Fichtner and Villaseñor, (2015), 

qui ne montrait que la direction et la profondeur seulement. 

 

 

        Figure 4.8. La comparaison entre notre model et modèle de Fichtner and 

Villaseñor en 2015. 

 

En utilisant nos stations locales, nous avons découvert une anomalie de faible vitesse 

à une profondeur de 50 à 100 km. Fichtner and Villaseñor, (2015) n’ont pas découvert 

cela dans leur modèle. 

4.3.2 Modèle d’El-Sharkawy et al, (2020) 

  El-Sharkawy et al (2020), ont présenté un nouveau modèle de vitesse des 

ondes de cisaillement de haute résolution pour le manteau supérieur, s'étendant jusqu'à 

environ 350 km de profondeur (voir figure 4.9). Le modèle de El-Sharkawy et al, 

(2020) est le modèle le plus proche du notre modèle, étant donné qu’il a met en 

évidence les même anomalies à savoir  la présence d’un slab détaché et une zone de 

vitesse faible dirigée vers le sud de Sardaigne, dans la direction NE-SW.  
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        Figure 4.9. Comparaison entre le modèle d’El‐Sharkawy et al, 2020 (a) et notre 

modèle de tomographie (b). 

Dans le modèle d’El-Sharkawy et al (2020), aux  profondeurs de 75 et 100 km, 

on observe la présence d’une anomalie de faible vitesse (rouge foncé) dans le bassin 

algérien et vers le sud de Sardaigne (Figure 4.9), sans trace du Slab des Kabylides 

traduite par l’absence d’anomalie de haute vitesse. Ce résultat correspond à notre 

conclusion, car nous avons également prouvé l’existence d’une faible vitesse entre 50 

et 10 km, vers le sud de Sardaigne dans la direction NE-SW.  

D’autre coté, dans le modèle d’El-Sharkawy et al (2020), une anomalie de haute 

vitesse est observée jusqu'à des profondeurs de 200 et 250 km, s’étend vers le sud de 

Sardaigne (Figure 4.9), ce qui est interprété comme une partie détachée du slab des 

Kabylides. Ce résultat correspond à notre résultat en termes de preuve d’existence de 

slab détaché, mais la profondeur qu’on a  trouvée est différente de leur modèle qui la 

situe entre 200 jusque à 350 km. 

Notre résultat est plus précis en ce qui concerne la localisation exacte de 

l’anomalie, car on a utilisé des données du réseau ADSN. 
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4.3.3 Modèle de Peral et al, (2022) 

      Peral et al (2022) ont présenté un nouveau modèle numérique de double 

subduction pour les zones adjacente de l’Alboran et le bassin algérien (voir Figure 

4.10.a). Dans la coté NE algérien, Peral prouvé l’existence d’un slab continu et n’est 

pas détaché dans la direction NW-SE. Et cela ne correspond pas à notre résultat, car 

nous avons trouvé le contraire, où nous avons prouvé un slab détaché dans la direction 

opposée de, NE-SW. 

 

         Figure 4.10. Comparaison entre le modèle de Peral et al, 2020 (a) et notre 

modèle de tomographie (b). 

Par conséquent, le modèle de Peral et al. (2022) ne correspond pas à notre modèle, 

contrairement aux autres modèles qui sont cohérent. 

 Conclusion  4.4

       Après avoir comparé les résultats de notre modèle avec d’autre étude, il semble 

que certains comme Fichtner and Villaseñor (2015) et El Sharkawy et al, (2020) 

soutiennent nos résultats. Cependant, Peral et al. (2022) présentes des conclusions 

opposées, soulignant ainsi la nécessité de futures recherches pour clarifier ces 

divergences et améliorer nos modèles actuels.  
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Conclusion Générale  
 

Cette thèse, première du genre pour cette région, exploite l'ensemble des 

stations autour de la zone étudiée. Ses principaux objectifs sont de démontrer 

l'existence de segments lithosphériques, slabs, sous la marge de la plaque africaine 

afin de contribuer à l'étude de la géodynamique de la région. La méthode de 

dispersion des ondes de Rayleigh extraite entre deux stations enregistrant le même 

téléséisme est employé pour déterminer les différentes vitesses des ondes structures 

profondes entre 50 et 400 km. Cette thèse représente une contribution à la 

connaissance de l'évolution géodynamique du bassin nord-est de l'Algérie, un concept 

qui a été étudié dans plusieurs travaux régionaux.   

Dans cette étude, Les données utilisées sont les sismogrammes à large bande de 

la composante verticale obtenus à partir de la base de données des stations 

permanentes de l'ADSN installées dans la région nord-est de l'Algérie et des stations 

externes installées en Tunisie (stations TAMR et TATN), en Sardaigne (stations CGL, 

VSL et DGI) et aux Baléares (station MAHO) de IRIS (Incorporated Research 

Institutions for Seismology). L’ensemble de données considéré pour notre analyse afin 

d’extraire e des courbes de dispersion a été collecté entre 2010 et 2021. La base de 

données répond à toutes les conditions de la méthode de deux stations, magnitude 

supérieure à 5, avec des distances d'épicentres allant de 10◦ à 90◦, et des profondeurs 

focales inférieures à 50 km.  

Les résultats indiquent la présence de deux principaux corps parallèles, l'un 

caractérisé par une vitesse élevée et l'autre par une vitesse faible. Ils s'étendent de la 

région du Tell (station ATAF) jusqu'à la zone offshore algérienne. Ces corps 

présentent une géométrie similaire dans la même direction NE-SW. 

 La zone à haute vitesse est localisée entre 200 et 300 km de profondeur, avec 

une vitesse des ondes de cisaillement (Vs) comprise entre 5 et 6 km/s. En dessous de 

350 km, le corps à haute vitesse n'est plus visible. Sa géométrie suggère la présence 

d'un matériel de slab sous le bassin Nord-Est Algérien, et la donnée la plus 

significative est que ce slab est confiné à une  profondeur varie entre 200 et 300 km, 

ce qui suggère la possibilité d'un détachement de slab. D’autre part, des zones 

présentant des vitesses faibles sont observées entre 50 et 100 km de profondeur, avec 

un Vs compris entre 3 et 4 km/s. Cette opposition de vitesse (haute et faible) 
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s'explique par une possible existence d'un flux de haute température dans le manteau, 

causé par la présence d'un slab entre 200 et 300 km,  par ce que  la relation entre la 

vitesse et la température est relation inverse.   

Notre exploration des deux corps de vitesse parallèles avec leurs dimensions 

géométriques (a une forme presque ovale, la corps de haute vitesse mesurant 345.7 

km de long et 115.2 km de large et la corps de faible vitesse mesurant 399.6 km de 

long et 196 km de large) et leur profondeur à partir de nos données récentes dans le 

bassin nord-est algérien dans le manteau supérieur et la croûte inférieure, en 

particulier avec leur changement continu, est très importante pour le développement 

de nouveaux modèles géodynamiques bien adaptés pour la région de la Méditerranée 

occidentale. 

Ce travail ouvre des perspectives, on peut citer : 

1. Développer un modèle de tomographie des variations de la vitesse des ondes 

de cisaillement (Vs), basé sur l'inversion de la forme d'ondes complètes pour 

caractériser la structure de la croûte et du manteau supérieur jusqu'à une 

profondeur de 700 km, en utilisant des enregistrements à trois composantes à 

partir de stations à large bande de notre réseaux. 

2. L'analyse de la structure du manteau supérieur sous le Bassin Nord-Est algé-

rien repose sur l'utilisation de la tomographie des ondes de surface (Rayleigh 

et Love) et les données gravimétriques du satellite. Cette étude se suit en plu-

sieurs étapes, notamment la détermination du modèle de vitesse des ondes de 

cisaillement (Vs) et du modèle des densités, en examinant le couplage entre la 

densité et le modèle Vs (densité-Vs) modèle. 

3. Établir un modèle de tomographie de la structure Vp du croûte et  manteau 

supérieur, basé sur les temps d'arrivée télésismiques des ondes P enregistrés 

par des stations à large bande, s'étendant jusqu'à une profondeur de 600 km. 

4. Examiner la structure de la vitesse des ondes P du manteau supérieur dans la 

zone du Bassin Nord-Est algérien jusqu'à une profondeur de 1000 km, en 

utilisant la tomographie sismique des temps de trajet des ondes P, inversant les 

résidus à partir de données télésismiques de première arrivée d'ondes P.  
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A R T I C L E  I N F O   

Handling Editor: M Mapeo  

Keywords: 
Rayleigh wave 
Dispersion curve 
Two-station technique 
Shear wave velocity model 
Shear wave velocity body 
North-east algerian basin 
Western mediterranean 

A B S T R A C T   

By utilizing a two-station technique to extract Rayleigh wave phase velocity curves from 10 to 200 s of tele-
seismic events recorded by 12 broadband stations installed in northeastern Algeria, Tunisia, Sardinia, and 
Menorca island, we present a 3D shear wave velocity (Vs) model of the crust and upper mantle beneath the 
North-East Algerian Basin from 50 to 400 km depth. To estimate the 1D Vs-structures at each node of the two- 
station paths, which are each partitioned into 10 points, the extracted experimental Rayleigh wave phase ve-
locity curves were inverted. According to the findings, there are two primary parallel high- and low-velocity 
bodies in the same region that are spreading in NE-SW direction. These bodies are largely located beneath the 
Algerian offshore in the north and extend to the Tell belt in Algeria with similar geometry. The high shear wave 
velocity body is at 200 and 350 km deep with Vs between 5 and 6 km/s, while the low-velocity body is at 50 and 
100 km depth with Vs between 3 and 4 km/s. This opposition in velocity with similar geometry is explained by a 
high-temperature flow induced in the upper mantle caused by a subducting lithosphere of high-velocity pene-
tration, which resulted in a concentrated low-velocity body between 50 and 100 km into the African mantle as a 
result of the convergence of the Africa-European plates. This high-velocity entity may be created by the oceanic 
lithosphere subducting.   

1. Introduction 

The various discontinuities between its layers, their mineral com-
positions, and their characteristics remain a problem for indirect 
observation of the earth’s internal structure. In-depth theoretical and 
experimental investigations based on initial models of pressure, tem-
perature, density, and seismic wave velocities are being conducted to 
better understand the behavior and change in the interior of our planet. 
Numerous physical (such as seismic anisotropy, gravity, magnetism …) 
and chemical (such as group minerals such as silica, SiO2; Radi et al., 
2023b) parameters are being analyzed. With the lithosphere and upper 
mantle being the most researched regions, seismic wave propagation in 
the earth’s interior is crucial for understanding past and present geo-
dynamic evolutions resulting from the global plate tectonics system. 

Surface waves have played a significant role in exposing Earth’s 
structure from the shallow near-surface (e.g., Saadi et al., 2023) to 
several hundred kilometers down into the mantle, depending on the 
frequencies and data acquisition configurations (e.g., Radi et al., 2017). 
The dispersion curve represents the frequency dependence of the wave 

velocity of propagation of seismic surface waves (Rayleigh and Love), 
combination, and transformation of body waves (Vidale, 1964). Short 
wavelengths (high frequency) estimate seismic property for near-surface 
layers, while long wavelengths (low frequency) estimate seismic prop-
erty for deep layers (e.g., the crust and upper mantle). Rayleigh wave is 
used to analyze vertical ground motion component recoding. Because the 
majority of the energy in a Rayleigh wave travels within one wavelength 
from the surface, a typical measurement depth is recommended to be 
within half a wavelength (Heukelom and Foster, 1960). Furthermore, as 
resolution decreases, the maximum investigated depth is related to the 
maximum measured wavelength. This property of Rayleigh wave prop-
agation can aid in the determination of body wave velocity, VP and Vs, 
models with vertical and lateral variations in a study area. 

Due to the long period range produced by distant earthquakes and/or 
ambient vibration data, a variety of techniques based on single, two, or 
multiple stations are used to retrieve the experimental dispersion curves 
for deep structure imaging (crust and upper mantle) (receivers). The 
extracted dispersion curve depends on the 2D or 3D depth of structure 
traveled by the seismic ray between the seismic source and the station. 
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Brune et al. (1960) provided a simplified practical application of the 
dispersion method of traveling plane waves based on the peak and 
trough method using a single station technique, and Brune and Dorman 
(1963) illustrated a detailed mantle structure for the first time using a 
two-station technique. When the geological structure does not signifi-
cantly change along the path from the source to the station, which ne-
cessitates a small distance between them, the single station technique, 
according to Knopoff (1971), can be utilized. The single station tech-
nique of Brune et al. (1960) requires priori knowledge of the beginning 
phase near the epicenter; a possible source would be a nuclear explosion. 
Foster et al. (2014) state that while single-station approaches are sen-
sitive to earthquake location mistakes, they should account for source 
effects when measuring the phase velocity from the seismic source to the 
receiver during a natural earthquake. 

While obtaining 1, 2, and 3D Vs-structures of the area covered by the 
seismic array of two or more sensors, multiple-station methods are uti-
lized to get around the problems of earthquake localization and distance 
in the single station technique. The azimuthal difference between the 

two stations and the earthquake serves as some necessary geometric 
restrictions for station alignment with the ray trajectories (Yao et al., 
2006). The two-station technique is based on the idea that the output 
waveform recorded by one station is a convolution of the input wave-
form recorded by the second station, known as the reference station, and 
the unknown filter, Vs-structure. The phase velocity can be obtained 
from a set of equations by Fourier transform analysis by evaluating the 
phase travel time from the seismogram of the vertical component, Z. (e. 
g., Polet and Kanamori, 1997). Foster et al. (2014) used the two-station 
technique taking into account modern techniques for calculating 
single-station phase delays from waveforms compressed to single-station 
phase measurements at the two stations. Belinić et al. (2021) investigate 
a 3D V-structure in the Dinarides area of the Mediterranean region, one 
of the most geologically complex in the world, using additional criteria 
and pre-processing on the dataset from Kolínský et al. (2011) and Yao 
et al. (2006). 

This region is primarily composed of the continental crust domains of 
southern Europe and northwestern Africa, which are separated from one 

Fig. 1. (a) Simplified topographic map showing the main structural features in a Western Mediterranean context. Squares in black, red and green, are limitation of 
velocity anomalies detection from Spakman and Wortel (2004), Radi and Yelles-Chaouche (2022), and Fichtner and Villaseñor (2015) respectively. (b) Geologic map 
of the study area with the direction of western segment of African slab (200–300 km) from Fichtner and Villaseñor (2015). 
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another by the Alboran, Mediterranean (Valencia, Algerian, and Liguro- 
Provencal basins), Tyrrhenian, Adriatic, and Ionian seas, as well as a 
number of islands (Fig. 1a). The northern Mediterranean structure’s 
geodynamic part is better understood and recorded based on seismo-
logical techniques such as seismic tomography (e.g., Fichtner and Vil-
laseñor, 2015), compared to the southern part, resulting in a large gap in 
northwestern Africa’s continental crust. As a result of using dense 
seismic ray path coverage, high-resolution imaging of the upper mantle 
and oceanic and continental lithospheres in the northern part of the 
western Mediterranean region was true. This imaging also detects 
anomalies in the average 1, 2, and 3D Vs-structure, which are principally 
explained as tearing lithosphere and/or slab detachments (Spakman and 
Wortel, 2004). 

Following the 2003 Boumerdès earthquake, a broad-band seismic 
network was installed in northern Algeria, near the tectonic plate 
boundary between Eurasia and Africa, to monitor seismic activity in the 
country (Yelles-Chaouche et al., 2013). In addition, a series of 
Algerian-European surveys, such as MARADJA (sedimentary structure 
of the Algerian offshore; e.g., Domzig et al., 2006), TOPOMED (Alboran 
basin; e.g., Gómez de la Peña et al., 2018), and SPIRAL (deep structure of 
Northern Algeria; e.g., Aidi et al., 2018), were carried out to investigate 
the deep structure of the Algerian offshore. Mapped seismic tomography 
obtained from numerous geophysical studies detected velocity anoma-
lies in the upper mantle of northern Algeria, from offshore to onshore, as 
shown in Fig. 1a: Spakman and Wortel (2004), using P and pP-phase 
delay times inversion, revealed one zone beneath Kabylia, reaching 
660 km discontinuity; Fichtner and Villaseñor (2015), using 
full-waveform inversion, found two zones beneath Kabylia and north-
eastern Algeria from 200 to 300 km; Radi and Yelles-Chaouche (2022), 

using single station technique, observed a negative velocity anomaly 
concentrates in northeastern and northwestern Algeria from 60 to 110 
km. The velocity anomaly distributions, geometry, and origin differ 
significantly due to the scarcity of geophysical data and the difficulty in 
interpreting it. 

The fundamental source of these velocity anomalies in northern 
Algeria is Africa-Europe convergence, and this anomaly is interpreted as 
a slab or lithosphere tearing due to a subduction system of the cold 
oceanic lithosphere into the African mantle, known as initiating sub-
duction. The study by Hamai et al. (2015) from the SPIRAL project is 
regarded as the first local analysis aimed at highlighting the deep 
structure of the Algerian basin in comparison to the Alboran and Tyr-
rhenian basins (Fig. 1a). Their study’s goal is to interpret thermal 
anomalies in the Algerian margin, and they conclude that oceanic lith-
osphere infiltration is possible and that the thermal anomaly beneath the 
continental margin is most likely caused by slab detachment in the 
mantle. At 17-13 Ma ago, the Kabylia collided with the Algerian pale-
omargin (Fig. 1b) as a result of the Africa-Europe convergence (Peral 
et al., 2022). According to Spakman and Wortel (2004) and Fichtner and 
Villaseñor (2015), this slab (so-called African slab, which has been 
broken into two segments) is moving northward due to vertical 
detachment tearing (Carminati et al., 1998) and may have turned into a 
lithosphere tear-faults, which they are the result of the complex tectonic 
forces at work along the African Margin (Fig. 1a). As the African Plate 
moves relative to the surrounding plates, stresses build up along the 
boundary. These stresses can cause the lithosphere to fracture, creating 
faults or cracks in the Earth’s surface. They proposed that this slab is 
responsible for the openings of the Tyrrhenian (Spakman and Wortel, 
2004) and Liguro-Provençal basins (Fichtner and Villaseñor, 2015, 

Fig. 2. (a) Geographical distribution of permanent broadband stations considered in the present study. The selected zone where a probable side of anomaly is limited 
with a yellow square (b) The spatial distribution of earthquakes used in the study with conditions, (c) Schematic diagram of path of two station method. The circle 
indicates the event, and the two triangles indicate the stations. The α and β angles between ray propagation and the path interstation, and between two ray 
propagation of event at two stations, respectively. 
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Fig. 1a). Except for the Kabylia zone, the missing north-dipping slab 
along the African margin in Spakman and Wortel (2004) seismic to-
mography is explained on the basis of Lonergan and White (1997)’s 
surface reconstruction of the Ligurian ocean proposition, where east-
ward (toward Calabria) and westward (toward Gibraltar) migrations of 
the detached slab occurred during the middle and upper Miocene to 
facilitate the overall development of the continent (Fig. 1a). This hy-
pothesis is well supported by van der Meer et al. (2010)’s experimental 
seismic tomography observations, which show two concentrated 
anomalies beneath the Alboran Sea and the Calabria-Southern Apen-
nines region, while weak and small anomaly zones appear at 335 km 
depth in northeast and northwest Algeria. The Alboran Sea and the 
Calabria-Southern Apennines region are connected by the ongoing tec-
tonic activity in the Mediterranean region. The subduction of the African 
Plate beneath the Eurasian Plate in the Alboran Sea is believed to be 
linked to the ongoing uplift and deformation of the Calabrian Peninsula 
and the Southern Apennines (van Hinsbergen et al., 2020; Romagny 
et al., 2020). To explain the velocity anomalies in the north-west African 
margin reported by Fichtner and Villaseñor (2015) and the south Iberian 
margin reported by Villaseñor et al. (2022), Peral et al. (2022) modeled 
a double subduction system in the Western Mediterranean region with 
opposite polarities between SE Alboran-Tethys and NW Algerian-Tethys 
dipping slabs separated by a NW-SE transform zone reported by Villa-
señor et al. (2015). 

In the present study, we used the two-station technique to retrieve 
the interstation dispersion curve from a local seismic network of 
broadband stations installed in northeastern Algeria and regional sta-
tions were installed in Tunisia, Sardinia, and Menorca Island to cover the 
offshore and onshore northeastern Algeria region (Figs. 1b and 2a). The 
two-station technique is a method for estimating the group velocity of 
seismic waves that involves measuring the time delay between two 
seismic stations as a function of frequency. The inter-station dispersion 
curve can then be obtained by plotting the time delay as a function of 
frequency and fitting a curve to the data. The two-station technique can 
be applied to data from any two seismic stations that record seismic 
waves from the same event. While teleseismic events are taken into 
account, the dispersion curves are inverted to estimate a 3D Vs- 
structures variation with depth up to 400 km of a selected zone from 
the entire study area (Fig. 2a). The findings are discussed in light of 
previous geodynamic studies in our research area. Because seismic sta-
tions from the Algerian Digital Seismic Network, ADSN (Yell-
es-Chaouche et al., 2013), have recently been installed nearby, and our 
findings are particularly important. 

2. Geodynamic setting and geology framework 

With its southern European (Betic, Peloritani, Calabria, and Alps) 
and northern African (Rif and Kabylia) margins, the western Mediter-
ranean region shares some geological domains from ALKAPEKA terrine 
desperation; this coupling is essential for estimating its time evolution 
from tens of millions of years ago to the present (Fig. 1b). Carminati 
et al. (2012) presented a geodynamic reconstruction of the western 
Mediterranean region from 45 Ma to the present-day controlled by the 
Apennine-Maghrebides subduction system based on actual back-front, 
fore-front, and Tertiary magmatism positions. 

The recent mantle structure forced by the Africa-Europe conver-
gence, where the Ligurian Tethys oceanic basin became trapped be-
tween their plate tectonic boundaries, has greatly aided geological 
reconstruction in this region (Spakman and Wortel, 2004). We point to 
van Hinsbergen et al. (2014)’s single short NW-dipping subduction zone 
of 300 km near the Balearic margin at 35 Ma as an example. However, at 
~35 Ma of western Mediterranean geodynamic evolution, Faccenna 
et al. (2004) subduction zone modeling extended for more than 1500 km 
from Gibraltar to the Balearic margin (Fig. 1a) as NW shallow angle 

dipping, reaching a depth of 300–400 km. The initial oceanic weakness 
zone was located beneath the European margin in the previous two re-
constructions. Vergés and Fernàndez (2012) also propose an S-SE-dip-
ping initial subduction zone beneath the African margin from the Late 
Cretaceous. The velocity anomalies beneath southern Iberia, the Alger-
ian margin, and the Apennines region from Piromallo and Morelli 
(2003) and Amaru (2007) were considered in the reconstructions of 
Faccenna et al. (2004) and van Hinsbergen et al. (2014). Thus, Vergés 
and Fernàndez (2012) took into account Spakman and Wortel (2004) 
slab detection beneath the Alboran Sea. 

Chertova et al. (2014) tested the three geodynamic reconstructions 
of the western Mediterranean from Faccenna et al. (2004), van Hins-
bergen et al. (2014), and Vergés and Fernàndez (2012), each portraying 
the observed Rif-Gibraltar-Betic, or RGB, slab rollback as the driving 
mechanism from their different scenario, explained briefly in the pre-
vious paragraph, in order to optimize the fit between this oceanic lith-
osphere exhumation in the mantle and a predicted one. Furthermore, the 
detached Kabylia slab and the Apennine-Calabria subduction system are 
not taken into account. After varying the nonlinear viscoelastic rheology 
for the mantle, slab, and continental margins, van Hinsbergen et al. 
(2014)’s reconstruction of a short initial subduction zone beneath the 
Balearic margin is the preferred scenario for predicting the current-day 
RGB slab position. Chertova et al. (2014) found that the RGB slab rolls 
back to the African margin between 20 and 15 Ma based on this test. 
When the Kabylia segment accreted with it, the Kabylia slab reached this 
margin at ~15 Ma and detached in the Tortonian (~10 Ma). 

Peral et al. (2022) reconstructed the geodynamic evolution of an 
opposing subduction system that began 36.5 Ma using the existing RGB 
slab and Kabylia detachment slab in the western Mediterranean region. 
They claim that the 660 km discontinuity was reached by the Kabylia 
NW slab dipping at 26.5 Ma, that the oceanic lithosphere is consumed 
after 30 Ma of evolution when it reaches the African margin crust, and 
that the ALKAPEKA Kabylia segment accreted with the African margin 
between 23 and 22 Ma (Fig. 2b). In this model, the detachment of this 
slab occurred beneath the Algerian margin after the collision of this 
segment at ~13 Ma. According to the authors, despite the abundance of 
geological and geophysical data, the complexity of the Western Medi-
terranean system has resulted in the development of a number of geo-
dynamic models, and the only 3D study, Chertova et al. (2014), which 
gathered three scenarios for testing, ignored the whole NW-SE segments 
of the Ligurian-Tethys margins of both Iberia and Africa. Van Hinsber-
gen et al. (2014) found, prior to Peral et al. (2022), that despite decades 
of detailed geological and geophysical work, the debate over the geo-
dynamic evolution of the Western Mediterranean region remains open. 

Aichaoui et al. (2022) used the arrival time of the P-wave from 
teleseismic events to find high velocity anomalies interpreted as slab 
tiered into two segments, the central one with a WNW-ESE direction, 
bending along the Hodna massif, and plunging under the Lesser Kabylia 
(Fig. 1b) from 100 to 170 km (bottom of their considered model). The 
second segment, running east-west, crosses the Lesser Kabylia and 
plunges to the northeast. According to them, a low-velocity anomaly 
exists beneath Aurés Mountain (Fig. 1b), potentially linked to the 
remnant of the Mesozoic rifting (Aichaoui et al., 2022). Radi and 
Yelles-Chaouche (2022) used a single station technique to retrieve 
Rayleigh wave dispersion curve measurements for inversion and 
demonstrated the existence of two panels of negative velocity anomalies 
located in the northern-east and northern-west of Algeria down to 60 
km, crossed by a high velocity anomaly in the NW-SE direction parallel 
to the Gafsa fault (GF) in the surface (Bougrine et al., 2018, Fig. 1b). 
Based on a comparison of velocity anomalies associated with slabs in the 
Betic-Alboran and Apennines regions with the East-Algeria slab (Lesser 
Kabylia), Spakman and Wortel (2004) concluded that the lack of 
N-dipping slabs in the African-Maghrebian margin, at least in the central 
part (Kabylia; Fig. 1b), is the origin of a large scale southward roll-back 
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of the Ligurian ocean during 15 Ma and westward and eastward slab 
detachment and/or lithosphere tearing which explains the present po-
sition of Betic-Alboran and Calabria-Apennine slabs (Fig. 1a). 

The geological framework of the study area is divided into three 
major domains (Fig. 1b): the interne zone of Great Kabylia (ABZH and 
ATKJ stations), the fold-thrust belt (Tell belt: ATAF, CABS, CASM, and 
CKHR stations installed in Algeria, TAMR and TATN stations installed in 
Tunisia, and MAHO station in Beleares), and the unreformed continent 
of Sardinia (CGL, VSL, and DGI) (Fig. 1b). Layadi et al. (2023) provide 
detailed geological and geophysical investigations for the Algerian sta-
tions. Radi et al. (2015) investigated seismic anisotropy in northern 
Algeria and compared their findings to the western Mediterranean 
regional context. 

For Moho depth estimation in the study area, we use Fichtner and 
Villaseñor (2015)’s absolute isotropic S velocity distribution from 5 to 
40 km maps. The crustal velocity varies very little at 15 km, ranging 
between 3.0 and 3.5 km/s (Fichtner and Villaseñor, 2015). At 25 km, the 
authors find mantle velocity (4.2–4.7 km/s) beneath the entire Medi-
terranean sea zone, including Sardinia and the Balearic Islands, while 
the African continental part remains dominated by crustal higher ve-
locity (4 km/s) (Fichtner and Villaseñor, 2015). According to the same 
study, mantle velocities between 4.3 and 5 km/s dominate our study 
area (Fig. 1a) at 40 km. Banda et al. (1980), Manu-Marfo et al. (2019), 
Radi et al. (2017), Ydri et al. (2020), Radi and Yelles-Chaouche (2022), 
and Melouk et al. (2023) all provide detailed Moho depth estimates for 
our study area. 

3. Data and methodology 

The structure of the crust and upper mantle is particularly sensitive 
to surface waves. Because these waves propagate along the Earth’s 

surface, measurements of their velocities can be used to calculate the 
average elastic properties of the crust and upper mantle between seismic 
sources (earthquake locations) and stations. We considered the two- 
station method to highlight the crust and upper mantle structure and 
gain more precision on the velocity anomaly discussed in previous sec-
tions, which is located beneath northern central and east Algeria 
(Figs. 1b and 2a) (Dziewonski and Hales, 1972). It is an effective way to 
limit the sensitivity of heterogeneity measurement along the interstation 
path by using long period surface waves emitted by teleseismic events 
(e.g. Brisbourne and Stuart, 1998). Longer periods sample deeper 
depths, and depending on the period range chosen, information about 
velocity variations can be obtained across a wide range of depths. 

The two-station method is used to compute the interstation phase 
velocity of Rayleigh waves, with the condition that the event epicenter 
be on the approaches straight with the path of the two stations. As a 
result, the degree of back-azimuth is the most important criterion for 
interstation phase velocity studies. For each event, we calculate two 
deviation angles, α and β (Fig. 2c), where α is the azimuthal difference 
between the earthquake and the two stations and is the azimuthal dif-
ference between the earthquake and the far station, as shown in Fig. 2c 
(Yao et al., 2006). The two-station method is predicated on the 
assumption that the angle differences are not too great (Deschamps 
et al., 2008). In this study, α and β angles were chosen to be less than 5◦. 
We require that the interstation distance be greater than 100 km, as in 
Foster et al. (2014), to ensure reliable measurements over longer pe-
riods, because the error in dispersion measurement increases with 
decreasing interstation distance (Fang et al., 2010). The minimum 
interstation distance between CASM and CABS stations is 123 km, and 
the maximum interstation distance is 1000 km between ABZH and DGI 
stations (Fig. 2a). Every selected recording was manually checked to 
ensure that it met the requirements of the two-station technique. 

Fig. 3. Diagram showing the different stages of our method followed in data processing to extract the phase velocity for 1d Vs-structure estimation in the pre-
sent study. 
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The used data in this study are the vertical component broadband 
seismograms obtained from the database of the selected permanent 
stations of ADSN installed in northeast and central Algeria regions 
(Yelles-Chaouche et al., 2013; 2013) and of external stations installed in 
Tunisia (TAMR and TATN stations), Sardinia (CGL, VSL and DGI sta-
tions) and Baleares (MAHO station) from the Incorporated Research 
Institutions for seismology (Figs. 1b and 2a). Our dataset for the analysis 
of dispersion curve extractions was collected from 2010 to 2021 and 
included events with magnitudes greater than 5, epicenter distances 
ranging from 10◦ to 90◦, and focal depths less than 50 km (Fig. 2b). We 
used the Global Centroid Moment Tensor catalog (www.globalcmt.org) 
to identify all seismic events in the study area; it contains all of the 
earthquake parameters (origin time, magnitude, depth, and location). 

ADSN (Algeria) broadband stations are equipped with a three- 
component broadband Kinemetrics STS-2 sensor coupled with a Quan-
terra Q330 digitizer (ABZH and ATKJ), Geodevice BBVS-60/120 sen-
sors, and Geodevice-EDAS-24IP digitizer (ATAF, CABS, CKHR, and 
CASM) (Fig. 2a). For the external stations, MAHO is equipped with STS2 
sensor coupled and Quanterra Q330 digitizer, TAMR and TAMR stations 
are STS2 sensors coupled with OSIRIS-SC digitizer, DGI is equipped with 
Manometrics Trillium-40 s sensor with INGV GAIA2-FS-16-VPP 

digitizer, CGL is equipped with Lennartz LE3D-20 s sensor and INGV 
GAIA2-FS-20-VPP digitizer, and VSL station is operated by Streckeisen 
STS-1V-VBB sensors coupled with Quanterra Q330 digitizer. Because of 
the variety of the mentioned stations, the recorded vertical component 
waveforms were corrected by removing their instrumental responses 
using the TRANSFER command of the Seismic Analysis Code, SAC 
(Fig. 3), with mean and trend corrections. For synchronization, a single 
reference time, t0, (t0 on the seismogram indicates the origin time of the 
earthquake) was used for all events. The period domain considered in 
this study ranges between 10 and 200 s and is sensitive to depths ranging 
from 0 to 400 km (e.g., Deschamps et al., 2008; Belinić et al., 2021). 
Because only the low frequencies are required for this study, a time 
window of 30 min after t0 was considered and filtered using a 1 Hz 
low-pass filter. All of the signals in our dataset were sampled at a rate of 
20 Hz. Fig. 3 shows the various data processing steps used in this study 
to obtain the 1D Vs-structure from each two-station event pair. We used 
the multiple filtering technique, MFT (Fig. 3) (Dziewonski et al., 1969), 
in Computer Programs in Seismology Code (Herrmann, 2013) to analyze 
the group velocities of each recorded seismogram after selecting station 
pairs and event appropriate considering the initial condition on α and β 
angles (Fig. 2c) (Fig. 4a and b). The MFT displays the maximum 

Fig. 4. Showing the results of different stages (from Fig.3) of our method used in this study; (a) and (b) represent example of picking a Rayleigh wave group velocity 
dispersion curve from a seismic event recorded at two stations, obtained by the MFT technique, to create single phase velocity dispersion curve as present in (c). The 
energy present in each filtered seismogram is indicated by the color variation (red is the highest energy). The white squares in the center of the red contour 
correspond to the maximum energy, which are the group/phase velocity dispersion curve-period spectrum. The black trends are secondary waveform arrivals. (d) 
Average Vs-structure as a function of depth, en obtained after the inversion with the corresponding normalized resolution matrix. 
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amplitude of energy on a given period, and the Rayleigh wave group 
velocities dispersion curve could be obtained from the diagrams by 
selecting corresponding peaks at each period. 

We used the sensitivity kernel technique with the SERFKER code 
from Computer Programs in Seismology Code (Herrmann, 2013) to test 
the sensitivity of Rayleigh wave group velocity in the selected period 
range with depth. We used the phase velocity extracted from the 
waveform of the May 19, 2010 with a Md of 6.0 in Peru recorded by the 
two stations ATAF and CKHR and inverted using Kennett et al. (1995)’s 
ak135 initial model with a step of 10 s from 30 to 160 s. Fig. 5 depicts a 
preliminary Vs-structure sensitive down to a depth of about 300 km, 
with clear peak sensitivities between 30 and 150 km. 

The upper mantle phase velocity is calculated by combining group 
velocity dispersion curves with periods measured between two stations 
to produce a single phase velocity dispersion curve. We used the POM 
code from Herrmann (2013) Computer Programs in Seismology Code 
Package for this purpose (Fig. 3). The iterative inversion code uses the 
phase velocity dispersion curve to generate an optimized profile of 
seismic 1D layered shear wave velocity of the upper mantle as a function 
of depth (Fig. 3). After 30 iterations, we obtain the final mean phase 
velocity dispersion. All dispersion curve calculations, analyses, and in-
versions were carried out using Herrmann (2013) SURF96 code and 
considering the ak135 initial model of Kennett et al. (1995). We calcu-
lated the mean phase velocity dispersion curve for each station pair by 
averaging all measurements for that pair (Fig. 4a, b and c). All 1D 
averaged Vs-structures obtained for each station pair (Fig. 4d) were 
interpolated to fit on the regular grid of Fig. 2a for a suitable contour 
map plotting Vs variations with depth. The ray paths interstation shown 
in Fig. 2a are converted into node grid data, with each path divided into 
ten equidistant points. The mapping was tested by adding more points 
by path, but it did not change significantly. Using Surfer software, the 
Vs-structure points are interpolated to produce regular grid data for each 
layer of a corresponding depth. This grid data can be mapped with shear 
wave velocity contours to generate a 3D image, which is easier to 

interpret and correlate with geophysical and geological data (e.g., 
Corchete and Chourak, 2011). 

4. Results and discussion 

Our crust and upper mantle Vs-structure modeling and spatial dis-
tribution have a high resolution due to the work on a long-period data 
collection, a dense seismic network composed of 12 stations, and good 
bath coverage of the study area (Fig. 2a). The extensive coverage in 
northeastern Algeria aims to improve resolution on one of the velocity 
bodies beneath the western Mediterranean region. The calculated 1D 
model (shown in Fig. 4d) is interpolated to create the 3D model, which 
provides additional information on the upper mantle structure of the 
western Mediterranean region. Fig. 2a depicts the selected zone, which 
is delimited by the yellow square, and Fig. 6 depicts the corresponding 
deep Vs-structure. Fig. 4 shows an example of a 1D Vs-structure result 
obtained after the various analysis stages in Fig. 3, using CDCN-CASM 
stations and the seismic event with a magnitude of 5.7 in Argentina 
on September 1, 2021. (Fig. 4a and b). The obtained 1D Vs-structure 
varies from 3 to 5.5 km/s for a depth variation of up to 640 km be-
tween these two selected stations. 

To limit the oceanic and continental lithospheres from the astheno-
sphere, two main discontinuity depth definitions are required: Moho 
and lithosphere-asthenosphere boundary (LAB). Bartzsch et al. (2011) 
defined the LAB depth as the middle of the Vs reduction depth range, 
this velocity jump is not the same for all models, but a net decreasing 
velocity characterizes the lithosphere-asthenosphere transition (Badal 
et al., 1995), it is the Low Velocity Zone (LVZ), situated in general be-
tween 100 and 200 km depth for a homogenous asthenosphere. Surface 
waves show clear sensitivity to a Vs reduction from the lithosphere to 
the asthenosphere, wherever the LAB is associated with such a bound-
ary. As mentioned in previous sections, different studies in Algeria 
focused on Moho estimation (Radi et al., 2017; Ydri et al., 2020; Radi 
and Yelles-Chaouche, 2022; Melouk et al., 2023), but no LAB estimation 
or discussion was conducted. For the selected zone in the present study, 
estimating the localization of this discontinuity on the individual ob-
tained Vs-structure beneath the selected stations (Figs. 1b and 2a) is 
particularly difficult due to the presence of thermal and/or velocities 
anomalies in the study area (Fig. 1a), which recurred more joint inver-
sion of geophysical data. 

Fig. 6 illustrates a pseudo-3D mantle Vs-structure for depths of 50, 
100, 150, 200, 250, 300, 350, and 400 km, with a homogeneous Vs 
variation from 3 to 6 km/s in the NE of Algeria and the Algerian basin 
(yellow square in Fig. 2a). For depths between 50 and 350 km, expect at 
150 km, two main parallel velocity bodies are very clear and concen-
trated in the same area with the same orientation (Fig. 6). Double arrows 
indicate the length and width dimensions of these two bodies. These two 
velocity bodies has an almost oval shape. At 400 km depth, the selected 
zone becomes homogeneous, with Vs around 4.9 km/s and only a nar-
row concentration of low velocity of 4.7 km/s between the ATKJ and 
ATAF stations (Fig. 6). It is shown that the width and lengths of the low- 
velocity body are greater than those of the high-velocity body (Fig. 6). 

Because of the possibility of slab material (Spakman and Wortel, 
2004) or a temperature distribution anomaly (Hamai et al., 2015), our 
selected zone is not homogeneous. We cited numerous studies in pre-
vious sections that discussed such a change in Vs with depth in northern 
Algeria and its Mediterranean Sea basin (Fig. 1a). To interpret this result 
in terms of regional geodynamics, we began at 50 km depth to define the 
possibility of slab existence, because the deeper Moho in this region is 
43 km (Radi et al., 2017; Radi and Yelles-Chaouche, 2022). 

Between 50 and 100 km depth, a NE-SW elongated low velocity body 
of Vs between 3 and 3.5 m/s (dark red) exists, and at 150 km, the 
selected area has two panels of 4.5 km/s crossed by a narrow zone of 
high velocity of 5 km/s (Fig. 6). At 200–300 km depth, the high velocity 
zone (dark blue) (5.5–6 km/s) extends NE-SW and dips NW near the top 
limit of the selected zone (Fig. 6). The high-velocity body has another 

Fig. 5. Depth sensitivity variation of Rayleigh wave phase-velocities (dc/dVs) 
for 30–160 s inverted using the ak135 initial model of Kennett et al. (1995). 
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NE-dipping between 300 and 350 km depth. At 350 km and below, the 
high-velocity body is no longer visible. The two observed velocity bodies 
are of the same orientation as the one found by Fichtner and Villaseñor 
(2015), known as the western segment of the African slab, which is 
located beneath north-central Algeria (Fig. 1b). This slab, according to 
them, exits beneath the African continental margin at 500 km depth and 
continues beneath the Mediterranean Sea. Because seismic velocity 
varies inversely with temperature, the low-velocity body in the 

lithosphere part between 50 and 100 km depth can be caused by the high 
temperature flow (Jadamec et al., 2018) induced in the mantle by the 
high velocity body explained to be an oceanic lithosphere slab (Vs 6 
km/s) penetration between 200 and 350 km (Fig. 5) (Artemieva et al., 
2004). 

Fig. 7 depicts the delay time, dt, from the anisotropy measurements 
in the selected area modified from Radi et al. (2015) and the Shear Wave 
Splitting Product Query database as a 3D illustration. High values 

Fig. 6. Map of the 2D shear wave velocity structure obtained by inverting the mean phase velocity dispersion curve at depth ranging from 50 to 400 km, along with a 
location of the stations in the study area, as delimited by the yellow square in the previous Fig. 2 (a). 
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indicate a shallow change in elastic and/or rheological properties, 
whereas low values indicate a deep change. The spatial shape of the 
velocity bodies from Fig. 6 at 50–100 and 250–300 km is projected or 
coupled to the 3D representation of dt to determine its extension with 
respect to high and low values. The velocity body is located in an area 
with widely dispersed seismic anisotropy directions, between the VSL 
station in Sardinia in the north and the ABZH, ATKJ, and CASM stations 
in Algeria in the south (Fig. 7). The direction is consistent in the stations 
ATAF, CKHR, and CABS (Fig. 7). Fig. 7 shows the spatial shape of the 
velocity bodies at medium dt values (between − 1.2 and − 1.4 s) between 
two low values at the ABZH (− 1.8 s) and VSL (− 2.0 s) stations (Fig. 7). 
The difference in medium dt values between these two stations could be 
attributed to the absence of seismological stations in the offshore region. 

5. Conclusion 

In this study, we present a 3D shear wave velocity model of the crust 
and upper mantle from 50 to 400 km for the North-East Algerian Basin, 
with the goal of better understanding the geodynamic evolution of the 
western Mediterranean. We used Rayleigh waves in teleseismic re-
cordings from regional and dense seismic broadband stations in the re-
gion to accomplish this. As a result, the majority of the study area has 
significantly improved bath coverage and depth resolution. 

The results show two main parallel velocity bodies in the same area 
and direction (NE-SW) as Fichtner and Villaseñor (2015), with the same 
extension. Between 200 and 300 km depth, a high velocity anomaly 
exists beneath the North-East Algerian Basin. Below 350 km, the 
high-velocity body is no longer visible. The geometry of the high ve-
locity body suggests the presence of slab material beneath the 
North-East Algerian Basin (Spakman and Wortel, 2004; Fichtner and 
Villaseñor, 2015). 

Lower velocity areas exist between 50 and 100 km depth due to the 
presence of a thermal and/or velocity anomaly caused by a high- 
temperature flow induced in the mantle due to the presence of a litho-
sphere slab between 200 and 300 km. The correlation between the 
shapes of the velocity bodies and the delay time, dt, revealed that it 
exists in medium values (− 1.8 and − 2.0 s). 

Our finding of the two parallel velocity bodies with their geometric 
dimensions and depth from our recent data in the North-East Algerian 
Basin for the upper mantle and lower crust, especially with their 
continuous change, is very important for the development of new, well- 
fitting geodynamic models for the western Mediterranean region. 
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