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INTRODUCTION 

But du travail 

Cette étude a été entreprise au Maroc, dans le cadre des levés pour l'établissement 

de la moitié sud de la carte géologique de la coupure Rich à l'échelle 1: ÎOO'OOO, la 

moitié Nord étant confiée aux soins de M. Brechbühler. Le travail de cartographie m'a 

amené à examiner la plupart des aspects géologiques caractérisant cette région de 

sorte que les pages qui suivent ont le caractère d'une monographie. 

Situation géographique et cadre géologique de la zone étudiée 

Le Haut Atlas est une chaîne intracontinentale large entre 40 et 80 km s'étendant 

d'Ouest en Est sur près de 2'OOOkm, depuis le bord de l'Atlantique à la Tunisie. 

Au Maroc, elle est subdivisée en un Haut Atlas Occidental dont la limite orientale 

est représentée par Ia vallée du Rdat. Son ossature est constituée par le Massif ancien 

composé d'un socle précambrien et de terrains primaires plissés à l'hercynien, la cou­

verture mésozoïque y est très mince. Sa continuation vers l'Est, le Haut Atlas Central 

voit la couverture mésozoïque s'épaissir progressivement. Les roches du jurassique 

inférieur à dominante calcaire y constituent l'ossature des anticlinaux, alors que les 

sédiments à dominante marneuse, puis gréseuse du Jurassique moyen y constituent 

les synclinaux; les sommets atteignent fréquemment les 3000 m. Le Haut Atlas Oriental 

s'étend à l'Est de la vallée du Ziz, des anticlinaux moins accusés sont séparés par 

des vastes zones synclinales tabulaires. 

La feuille 1: 100'0QO Rich se situe à Ia limite orientale du Haut Atlas Central qu'elle 

couvre presque entièrement sur une transversale (Fig. II). La moitié méridionale em­

piète partiellement sur la "hammada" présaharienne de la plate-forme Sud, elle est 

limitée au Nord par la haute vallée du Ziz. 

Résumé 

Le début de la subsidence mésozoïque du domaine atlasique se marque au cours du 

Trias, période pendant laquelle se forment des bassins orientés SW - NE disposés 

obliquement à la future chaîne. Dans ces cuvettes se déposent des sédiments argilo-

gréseux associés à des évaporites et à des coulées basaltiques. La poursuite de la 

subsidence conduit à l'installation de conditions marines franches aux dépôts carbona­

tes. Dès le Lias inférieur on assiste à l'individualisation de la future chaîne du Haut 
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Atlas sous la forme d'un sillon qui s'enfonce à la faveur de deux failles normales con­

juguées E - W le séparant de deux zones de plate-forme. 

Au Toarcien inférieur on assiste à l'accentuation de la tectonique synsédimentaire 

qui correspond à l'installation de conditions de sédimentation à dominante terrigene 

et à l'oblitération de la paléogéographie précédente. A partir de l'Aalénien le mou­

vement qui en est responsable est un cisaillement sénestre qui se manifeste au niveau 

de l'ensemble de la chaîne. Après les récurrences calcaires du Bajocien, la sédimen­

tation redevient terrigene au Bathonien. On enregistre alors la mise en place des 

filons et petits plutons gabbroïques. 3e propose de faire intervenir à ce moment la 

destruction d'une Zone sous-compactée qui s'était formée dans les dépôts argileux 

"triasiques" pendant la sédimentation rapide des formations jurassiques. Les saumures 

chaudes e t minéralisées, issues de cette zone en surpression, s'échappent à la faveur 

des mêmes fissurations qui ont permis la mise en place des intrusions. Elles provoquent 

non seulement l'altération de ces dernières, mais aussi un métamorphisme hydrothermal 

le long de leur cheminements ainsi que la formation de gftes métallifères dans les 

zones hautes des exutoires hydrauliques. 

Au Cénomanien tout le domaine est recouvert par une transgression marine de faible 

bathymétrie formant les derniers dépôts connus dans cette région et déterminant l'état 

d'enfouissement maximal du Haut Atlas. L'analyse de la cristallinité de l'illite nous 

a permis de déterminer que l'épaisseur de la pile sédimentaire y a dépassé les 8 km 

de puissance en déterminant les conditions épizonales (env. 300 C) à la base de la 

pile lithologique. 

U a également été possible de mettre en évidence une importante authigénèse du 

quartz et du feldspath dans les sédiments marnocalcaires et calcaires. Celle-ci appa­

raît déjà dans des sédiments enfouis de 1000 m. seulement : ce phénomène s'accentue 

avec l'augmentation de la surcharge. 

Dès la fin du Miocène le Haut Atlas subit une compression intense qui provoque sa 

mise en horst (orogenèse atlasique) à laquelle je rattache les plus intenses déforma­

tions internes observées dans les sédiments jurassiques. Cet événement est notamment 

responsable de la formation de la schistosité subverticale et du rejeu en failles in­

verses des accidents anticlinaux ainsi que des déformations subies par les roches 

intrusives. 
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LES ROCHES SEDIMENTABLES 

1.1 INTRODUCTION 

1.1.1 Résumé 

Les dépôts rencontrés dans Ia région étudiée ont des âges compris entre le Trias 

moyen et le Crétacé. Ils reposent sur un socle hercynien constitué de micaschistes 

et de quartzites paléozoîques. 

Au Trias, une fracturation intense associée à l'ouverture de l'Atlantique amorce Ia 

subsidence de la bordure N de l'Afrique. Le domaine de l'Atlas se trouve en périphérie 

du bassin mésogéen, la paléogéographie y est marquée par des bassins et des seuils 

orientés SW-NE dans lesquels sé déposent des sédiments continentaux et évaporitiques 

associés à des coulées de basaltes. (Fig. I Tr). 

Dès le Jurassique inférieur se constitue un golfe allongé, qui préfigure les limites 

de la future chaîne du Haut Atlas. Au cours du Lias inférieur et moyen, le sillon 

est envahi par la Tethys à la faveur d'une subsidence plus rapide et généralisée 

conduisant au dépôt de sédiments carbonates. 

Dès le Toarcien inférieur, associée à des mouvements synsédimentaires, Ia sédimen­

tation acquiert un caractère plus terrigene. La subsidence se poursuit, mais elle n'ar­

rive plus à compenser l'apport sédimentaire et Ie bassin est progressivement comblé 

par de puissantes séries marneuses qui deviennent de plus en plus gréseuses au cours 

du Jurassique moyen. 

Une nouvelle transgression se marque au Crétacé, la mer se retire définitivement 

de l'Atlas à la fin de cette période. 

1.1.2 Les formations lithostratigraphiques (Fig. 2S) 

Les formations lithostratigraphiques des faciès de bassin du Haut Atlas Central ont 

été définies par Studer (1980) et je les ai reprises en les complétant par de nouvelles 

observations. Parallèlement, j'ai défini les équivalents de ces formations dans les faciès 

de la plate-forme Sud. 

La formation continentale Infraliasique fait l'objet d'un chapitre séparé. 
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FACIES DE BASSIN (Studer 1980) 

Dolomies et Calcaires massifs d'Idikel 

(Hettangien ? - Sinémurien) 

Calcaires lités de l'Aberdouz 

(Sinémurien - Carixien) 

Altérance calcaréo-marneuse de lKDuchbis 

(Carixien - Toarcien inf.) 

Grès calcaires et marnes grézeuses de 

Tagoudite (Toarcien inf J 

Marnes et 

(Toarcien moyen - Aalénien) 

Marnes et marnocalcaires d'Agoudim 

(Aalénien - Bathonien) 

FACIES DE PLATE-FORME 

Calcaires et Dolomies massifs à Opisoma 

(Sinémurien ? - Toarcien infj 

Marnes et 
(Toarcien moyen) 

Calcaires et Dolomies oolithiques 

à polypiers et coraux 

(Toarcien sup. ? - Bathonien ?) 

"Couches rouges" 

(Bathonien ? - Cénomanien) 

Calcaires blancs en dallettes 

(Cénomanien - Turonien) 

1.1.3 Situation géographique des coupes (Fig. I S) 

Coupe N 1 (Fig. 3 S) prélevée à l'Ouest de Rich, transversalement à la vallée du Ziz. 

Début: Col au Sud de Rich. Coord: 568.0 I 181.5 

Fin: Au NE de Mzizel Coord: 568.0 / 186JD 

Coupe N0 2 (Fig. 3 S) Près du douar de Ait ben Akki, transversalement à l'Oued 

Début: Isk n' Ait Maraou Coord: 566.0 / 162.0 

Fin: Tizi n' Tamlelt Coord: 563.5 / 166.0 

Coupe N 3 (Fig. 3 S) Depuis Ie "Tunnel de la Légion" en direction du NW dans la 

plaine de Seddour. 

Début: "Tunnel de la Légion" Coord: 579.0 / 175.5 

Fin: Gara Seddour Coord: 583.0 / 175.0 
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Coupe N 0 4 (Fig. 4 S) Transversale à l'Amane Ouisdrane à la hauteur de Gara 

Seddour 

Début: Coord: 58W) / 170J) 

Fin: Coord: 582J) / 173.0 

Coupe N° 5 (Fig. <i S) Transversale à l'Amane Ouisdrane à la hauteur de Ain 

Soubri 

Début: Coord: 570.0 / 16*.5 

Fin: Coord: 568.0 / 166.0 

Coupe N° 6 (Fig. 3S) A l'ENE du village de Ideissène, dans les gorges du Safsaf 

Début: Coord: 573.0 / 156.5 

Fin: Coord: 573.5 / 160.0 

Coupe N° 7 (Fig. 5S) A l'ouest de la "Cité des cadres" (Errachidia) 

Début: Coord: 585.5 / 155.0 

Fin: Coord: 583.5 / 156^ 

1.2 Dolomies et calcaires massifs d'IDIKEL (Fig. 2 S, 3 S) 

Stratotype (Studer 1980) Epaisseur: 350 - 800 m 

Rich Epaisseur: 160 - 350 m 

1.2.1 Lithologie 

A la base de la formation, les calcaires ou dolomies à minces laminations et à cassure 

bleu-noir dominent toujours sur quelques dizaines de mètres. On peut y observer des 

brèches synsédimentaires associées à des niveaux de loférites. 

Le reste de la formation est composé de calcaires spathiques et dolomies en bancs 

plurimétriques, à patine beige-ocre. On y trouve fréquemment des restes ou fantômes 

d'oursins silicifiés. 
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1.2.2 Extension laterale 

Alors que parallèlement à la chaîne, faciès et épaisseur offrent une bonne continuité, 

ces paramètres varient rapidement entre la bordure et le centre du bassin. En effet 

les 350 m d'épaisseur observés dans la coupe N 1 se réduisent à 160 m dans la coupe 

N° 2 située au passage plate-forme - bassin. Le même type d'évolution a été décrit 

sur la bordure N par Studer (1980). 

1.2.3 Microfaciès (Fig. 6 S) 

La base de la série est souvent recristallisée. Dans les "laminites" calcaires de la 

base on peut reconnaître des lumachelles à bivalves ou des biomicrosparites ainsi 

que des structures stromatolitiques. Les dolomîes sont entièrement recristaliisées en 

dolsparites et on peut même y observer une porosité de rétraction due à la dolomi-

tisation (Echantillon R 186, fig. 1 S). Dans les calcaires massifs les oomicrites alter­

nent avec des biomicrites et biopelmicrites. De belles aiguilles plurimillimétriques 

de quartz noir idiomorphe, ainsi que des prismes tabulaires millimétriques de felds­

path authigène sont très fréquents dans toute la formation, mais plus particulièrement 

à sa base. Un seul échantillon ( R 183 ) provenant de la coupe N° 2 contient de la 

glauco nie. 

1.2.4 Faune (Fig. 6 S) 

Les "laminites" de la base de la formation peuvent contenir passablement de bivalves 

(ostracodes, brachiopodes); par contre dans les dolomies, on ne distingue que des 

fantômes d'échinodermes et de bivalves silicifiés; les calcaires massifs contiennent 

des spicules de spongiaires du groupe des Hexactinellidés (du Dresnay et al. 1978), 

des foraminifères agglutinés tels que Ammodiscidae, Hormosinidae, et des hyalins 

tels que des Nodosaridae. Aucune ammonite n'a pu y être récoltée. 

1.2.5 Age 

Dans ces séries de base, les seuls repères chronologiques sont constitués par les 

formations encadrantes étant donné que je n'y ai découvert aucun fossile facilement 

et précisément datable. 

Les premiers sédiments carbonates sont certainement liasiques car ils succèdent aux 

basaltes altérés et pélites violettes attribués au Carnien et à l'Hettangien (du Dresnay 

1979) (cf. 23). 
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Les premières ammonites récoltées appartiennent déjà à la formation suivante et 

indiquent un âge Lotharingien inférieur, L'âge de la formation dldikel se trouve ainsi 

compris entre l'Hettangien probable et le Lotharingien inférieur. 

1.2.6 Sedimentologie - Milieu de dépôt 

Les critères sédimentologiques et paléontologiques indiquent un approfondissement 

progressif du sillon hautatlasique pendant la sédimentation de cette formation 

(du Dresnay 1979, Studer 1980). Les calcaires à laminations e t à loférites sont carac­

téristiques d'un milieu supra à intertidal. Ils peuvent en effet être interprêtées comme 

des dépôts supratidaux de sédiments fins emprisonnés par des tapis algaires lors des 

marées hautes (Passeri 1976); d'autre part les structures stromatolitiques visibles au 

microscope indiquent un milieu intertidal. Du Dresnay (1979) signale de !'anhydrite 

et du gypse dans les interlits des calcaires à laminations de l'Atlas oriental. 

La recristallisation due à la dolomitisation oblitère partiellement les indices bathy-

métriques, on y trouve toutefois de Ia glauconie et la fraction biodétritique prend 

de l'ampleur dans les biomicrites à spongiaires du toit de la formation. Ces faciès 

correspondent probablement à un milieu subtidal décrit actuellement aux Bahamas 

(Supko et al. 1970). 

Les biohermes de spongiaires qui apparaissent localement au sommet des calcaires 

massifs, indiquent d'après du Dresnay (1978) une profondeur supérieure à la zone 

d'agitation des vagues et à celle de la zone photique. Ces observations confirment 

l'hypothèse de Evans et Kendall (1977) et Choubert et al (1962) qui admettent une 

évolution rapide d'un milieu supratidal à un environnement nettement plus profond. 

1.3 CALCAIRES LITHES DE L'ABERDOUZ (Fig. 2 S, 3 S) 

Stratotype (Studer 1980) Epaisseur 350 -500 m 

Rich Epaisseur 150 - 260 m 

1.3.1 Lithologie 

Ces calcaires sont constitués d'une alternance de micrites à cassure bleu-noir, dispo­

sées en bancs ondulés décimétriques qui se moulent les uns aux autres. 
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Us sont séparés par des horizons millimétriques de marnes, violacées à la base et 

grises au sommet de la formation. Dans l'ensemble de celle-ci une silicification abon­

dante se développe, elle est plus particulièrement marquée dans les assises basales 

où elle aboutit à la formation de silex et à l'épigénèse de fossiles. La limite inférieure 

est marquée par une lumachelle à brachiopodes (Rhynchonella spj particulièrement 

développée au droit des biohermes de spongiaires de la formation précédente. 

1.3.2 Extension latérale 

Le long de la chaîne du 3ebel Bou Hamid, la lithologie et l'épaisseur de la série res­

tent très constantes. Deux pitons récifaux font l'exception. Le premier de forme co­

nique et de taille hectométrique est situé sur le flanc N sous le sommet de Bou Hamid 

(Point côté 183*); le deuxième de taille kilométrique et allongé N - S se trouve à 

l'extrémité du même chaînon juste au SE de Ksar Agoudim. Les récifs s'enracinent 

dans les calcaires massifs de la formation dldikel et leur base est constituée de 

biohermes de spongiaires. Des polypiers en position de vie y apparaissent dès le Si-

némurien supérieur (présence de Paltechioceras). 

Au Sud par contre, le long du chaînon du Tunnel de la Légion, la formation est moins 

épaisse et sujette à d'importantes variations latérales de lithologie. Les faciès récifaux 

et biodétritiques y sont très développés et il n'est pas toujours facile d'établir la 

limite avec la formation sous-jacente. 

Dans la région de Seddour, les faciès lités passent latéralement à des faciès massifs 

peu lités et même à des biohermes, comme c'est le cas du massif récitai de Seddour. 

Ce dernier a une forme en pain de sucre de base elliptique avec un axe NS de 1500 m 

et EW de 500 m (Fig. 7 S). 

Un autre de ces récifs est situé en flanc N du Jebel Serdrar (5*3.0/ 157.0) où sa forme 

de cône "perce" les calcaires lités du Sinémurien et du Carixien (du Dresnay, 1975) 

(Fig. 13 S). 

1.3.3 Microfaciès (Fig. 6 S) 

Ces calcaires de l'Aberdouz sont essentiellement des micrites et des biomicrites, une 

seule recurrence de dolomicrite est à signaler au milieu de la coupe N 2. 

Quartz et feldspath idiomorphes sont souvent visibles au microscope, concentrés dans 

les intraclastes; en revanche aucune trace de glauconie n'a pu être décelée. 
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1 .3.4 Faune (Fig. 6 S) 

Radiolaires et spicules de spongiaires épigénisés par Ia calcite sont abondamment 

représentés de même que Tintinomorphes, encrines, lamellibranches et ostracodes. 

On y reconnaît également beaucoup de foraminifères hyalins tels que Nodosaria, 

Lenticulina, e t quelques agglutinés. Les ammonites sont abondantes dans les niveaux 

de la base de la formation (flanc N du Jebel Bou Hamid) où j'ai récolté Paracoroni-

ceras et Astérocéras dans des couches riches en goethite rappelant un niveau 

condensé. Dans le haut de la formation, j'ai découvert de grands Aegastérocéras 

sagittarium (Blake, in Wright) et Oxynoticeras sp. 

1.3.5 Age 

La formation est datée par la présence d'ammonites du Sinémurien: Arnioceras et 

Paracoroniceras à la base et Paltéchioceras et Oxynoticeras au sommet. 

1.3.6 Sedimentologie - Milieu de dépôt 

Ces calcaires contiennent des faunes de milieu marin franc: Ammonites, radiolaires 

et foraminifères hyalins, mais aussi passablement d'organismes benthiques tels que 

les foraminifères agglutinés, échinodermes et ostracodes. Sur cette base et sur l'ob­

servation de granoclassement vertical et de stratifications obliques, Studer (1980) 

a attribué la genèse des roches de cette formation à des turbidites distales positives. 

La présence de turbidites distales associées localement à des récifs pose un problème 

qui sera analysé dans un travail ultérieur (Brechbiihler, thèse en préparation). 

Vers la plate-forme Sud, les calcaires lités deviennent partiellement massifs au profit 

d'un cordon récifal bordant les faciès de plate-forme proprement dits. 

IA ALTERNANCE CALCAREO-MARNEUSE DE L'OUCHBIS (Fig. 2 S, 3 S) 

Stratotype (Studer 1980) Epaisseur 130 - 700 m 

Rich Epaisseur 80 - 230 m 

1.4.1 Lithologie 

A l'échelle de l'affleurement, la lithologie ressemble à celle de la formation précédente 

(cf. 1.3.1.) sauf que les interlits marneux se développent conférant une rythmicité à 
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la pile sedimentale. En même temps, le caractère ondulé des bancs ainsi que la teinte 

bleu-noir de la cassure disparaissent au profit de bancs décimétriques de calcaires 

gris-bleu à la surface inférieure plane. Les marnes séparant ces bancs ont des épais­

seurs variant de 1 cm à plusieurs décimètres, leur cassure est également gris-bleu 

et la patine gris verdâtre. Les bancs possèdent un granociassement normal et, d'une 

manière générale, la proportion de marnes augmente du bas vers le haut de la forma­

tion. Dans la partie sommitale de la formation on observe l'apparition de turbidites 

bioclastiques qui se distinguent sur le terrain par leur patine brun-rouge; la surface 

de ces bancs est particulièrement riche en pistes de vers. Les ammonites abondent 

dans les marnes. 

La limite supérieure de la formation est marquée par un brusque changement de 

sédimentation : l'arrivée dans le bassin de dépôts gréseux. 

1.4.2 Extension latérale 

Le faciès et l'épaisseur sont à nouveau relativement constants parallèlement à la 

chaîne, à l'exception du récif de Ksar Agoudim dont les calcaires massifs à spongiaires 

et polypiers traversent toute la formation. 

Les variations d'épaisseur et de lithologie sont en revanche considérables au bord 

de la plate-forme Sud. La formation atteint à peine 80 mètres d'épaisseur entre le 

récif de Seddour (584.5/ 170X)) et Soubri (568.5/ 165.5), la puissance augmente progres­

sivement en direction d'Amellago (535.0/ 150.0) en même temps que les faciès devien­

nent particulièrement marneux. L'épaisseur augmente aussi en allant du récif de Sed­

dour vers l'Est, pour atteindre près de 800 m au niveau du Tunnel de la Légion. 

Elle s'accompagne de faciès marneux à forte composante biodétritique. 

Dans le chaînon du Tunnel de la Légion, à la limite entre les faciès de plateforme 

et de bassin, on observe que les sédiments de bassin sont alimentés par de nombreuses 

masses de sédiments glissées issues de la plateforme (Fig. 14 S). Les sédiments glissés 

sont généralement contemporains de la sédimentation mais parfois ils comportent du 

matériel de la formation sous-jacente (Fig. 15 S). A la base de certains bancs, on 

peut observer des érosions et des stries spectaculaires de glissement de blocs ("sole 

marks"). Les bancs conglomératîques issus du remaniement de calcaires de la plate­

forme sont fréquents (Fig. 12 S)). Signalons encore le bioherme en forme de pain de 

sucre de Seddour (Fig. 7 S) qui est la plus belle manifestation récifale présente dans 

cette région. 
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Ce récif apparu au cours du Lias inférieur (cf. 1,3.4), traverse la formation de l'Aber-

douz et s'est maintenu pendant le dépôt de l'alternance calcaréo-marneuse de l*Ouch-

bîs. U n'a cessé de croître qu'à l'arrivée du matériel terrigene de la formation de 

Tagoudite. La partie externe du récif est caractérisée par des niveaux riches en am­

monites limonitisées, souvent emballées dans des marnes de couleur lie de vin. Ces 

dépôts rappellent un "ammonitico rosso" et ont déjà é té décrites par Duhar (1960-62) 

et du Dresnay (1971, 1976) qui les ont interprétées comme des faciès de "fore reef". 

Les tout premiers bancs sédimentaires, qui recouvrent le récif, sont des "mass flows" 

dont la matrice biomicritique à biodétritique enrobe des Mégalodontes et des Opisoma 

menchikoffi remaniés. Ces fossiles, en position de vie, abondent sur la plate-forme 

(cf. 136). 

1.4.3 Microfaciès (Fig. 6 S) 

Les sédiments de cette formation sont surtout constitués de micrites et biomicrites. 

Dans le haut de la formation, on rencontre souvent de packstones correspondant aux 

bioturbidites. La glauconie fait une apparition généralisée. 

1.4.4 Faune (Fig. 6 S) 

Le contenu bioclastique est très semblable à celui de la formation précédente : 

radiolaires, spicules d'épongés, échinodermes, et quelques foraminifères. Les ammonites 

sont très abondantes surtout dans les derniers bancs de la série où abondent des Dac-

tylioceras. Des empreintes à réticule hexagonal de Paléodyction se marquent souvent 

sur les bioturbidites à patine brune du sommet de la série. 

1.4.5 Age 

Les ammonites récoltées à la base de la formation (Crucilob'iceras e t Tropidoceras) 

indiquent un âge Carixien; Fuciniceras et Protogrammoceras indiquent un âge Domé-

rien; les derniers bancs appartiennent déjà à la base du Toarcien comme l'indique 

l'abondance de Dactylioceras dans les derniers interlits marneux. 

Cette formation m'a d'autre part livré une Phricodoceras Hyatt, 1900 (du Dresnay dét.) 

ammonite plutôt rare au Maroc 3e l'ai récoltée au NE de la terminaison orientale 

du 3ebel Serdrar (500.0/161.Q) où affleurent les assises appartenant au milieu de la 

formation de l'Ouchbis. M. R. du Dresnay m'a indiqué que la détermination du genre 

Phricodoceras était fort bien au point en Italie alors que l'âge y était mai connu. 
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Pour ce dernier, il fallait plutôt consulter les récentes publications paléontologiques 

marocaines (Dubar, 1978) où l'état des connaissances était dans la situation inverse. 

Description! l'exemplaire récolté près d'Idmouma est constitué par un tour incomplet 

de 18 mm de diamètre. La forme est involute et déprimée, avec une zone ventrale 

large et faiblement convexe. Les flancs sont convexes avec ombilic profond. Les côtes 

principales, étroites et saillantes, sans être très accusées, sont faiblement proverses 

et pourvues de quatre épines équidistantes. Alors que les épines ventrales persistent 

sur le tour, les latérales se confondent progressivement dans les câtes en les accen­

tuant à cet endroit. En même temps que les épines latérales disparaissent, les côtes 

s'espacent et deux côtes discrètes et sans épines s'y intercalent; le phragmocône 

change sa géométrie en devenant comprimé. Cette ammonite correspond à Phricodo-

ceras venzoi décrite dans Fantini - Sestini (1978) qui l'attribue au Domérien sans 

plus de précision. 

En revanche, ce genre est connu depuis longtemps dans le Haut Atlas (Dubar, I960) 

et il est possible de formuler un âge plus précis. Dubar et Mouterde ( 1978) signalent 

Ph. imbricatum, Ph. paronai, et Ph. lamellosum (Fucini) récoltés dans les "faciès d' 

Amellago" ou "faciès mixtes". Or ce Phriocodoceras lamellosum n'est rien d'autre que 

le Aegoceras Taylori (Bettoni) redéfini par Fantini - Sestini comme étant Phricodo-

ceras venzoi. Cette ammonite se trouve dans le Haut Atlas en assocation avec Fuci-

niceras conjungens (Fucini) au sommet du Domérien inférieur. 

IAJo Sedimentologie - Milieu de dépôt 

L'abondance en ammonites et radiolaires, la pauvreté en organismes benthiques suggère 

que l'approfondissement qui s'est marqué pendant le dépôt de la formation précédente 

s'est poursuivi lors du dépôt de Ia formation de l'Ouchbis. 

L'origine turbiditique, au sens large de l'alternance calcaréo-marneuse ne fait aucun 

doute ; les bancs calcaires montrent presque toujours une base tranchée, un grano-

classement vertical diffus, des laminations sédimentaires et ils deviennent de plus 

en plus marneux vers le haut de leur cycle décimétrique. ils contiennent de la glauco-

nie et des intraclastes. Ces turbidites calcaires sont à interpréter comme distales 

positives (Evans et Kendall, 1977; du Dresnay, 1979; Studer, 1980). 

Les turbidites biodétritiques et gréseuses du sommet de la formation et qui sont par­

ticulièrement développées au Sud du Rich ont une origine proximale, indiquée par 

l'hétérogénéité du matériel et le fort diamètre des grains, ainsi que par les "flute 

casts" à la base des cycles. Ces faciès envahissent la formation dans la région du 
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Tunnel de là Légion et s'étalent dans le bassin selon un "fan " sous-marin alimenté 

par un J'canyon" situé à l'emplacement des gorges actuelles du Ziz. Cette voie per­

mettait au biodétritisme issu de la plate-forme d'envahir périodiquement le bassin. 

Les glissements synsédimentaires et les "sole-marks" observées le long de la bordure 

de la plate-forme Sud indiquent une zone de talus à pente assez forte délimitant les 

deux domaines paléogéographiques. 

1.5 CALCAIRES ET DOLOMIES MASSIVES A OPISOMA (Fig. 2 S, 3 S) 

Epaisseur 220 m et plus 

1.5.1 Lithologie 

Cette formation est caractérisée par une lithologie essentiellement carbonatée dans 

laquelle abondent les grands lamellibranches. Elle constitue l'équivalent néritique des 

calcaires liasiques qui affleurent dans le bassin où ils ont pu être subdivisés en trois 

formations différentes. Ces dernières sont définies dans 1)2., 13 et 1.4. 

La formation des calcaires et dolomies massives à Opisoma a été étudiée dans les 

gorges du Safsaf (Fig. I S, coupe No 6 et Fig. I T) où elle affleure sur 220 mètres. 

Le mur de la formation n'y affleure malheureusement pas. Les premiers 200 mètres 

de la coupe ont un faciès très homogène constitué de calcaires massifs et dolomies 

massives contenant de gros lamellibranches à test épais. Les assises sont généralement 

spathiques et oolitiques avec localement une stratification oblique. Les derniers mè­

tres, au toit de la formation, sont formés de bancs de 20 à 30 cm d'épais contenant 

beaucoup de gros lamellibranches en position de vie, accompagnés de quelques gasté­

ropodes. Le dernier banc qui a été par la suite uniformément recouvert par une croûte 

ferrugineuse présente des traces d'érosion : des portions de fossiles ont été arrachées. 

1.5.2 Extension latérale 

Ce type de faciès est répandu le long de la bordure Sud de l'Atlas au Nord d'Errachi-

dia (Dubar, 1960-62). 
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1.53 Microfaciès (Fig. 6 S) 

"Packstones" et "grainstones" à intraclasts, oolites et quelques grains de quartz sont 

les faciès dominant. 

1.5.* Faune (Fig. 6 S) 

Coraux, bryozoaires, échinodermes et quelques spicules d'épongé accompagnent les 

gastéropodes et les grands lamellibranches tels que Mégalodontes et Opisoma men-

chikoffi. 

1.5.5 Age 

Aucune ammonite n'y ayant été découverte je ne puis apporter aucun nouvel élément 

de datation par rapport aux études de Dubar (19*8) qui attribue cette formation au 

Lias inférieur et moyen. Pour cet auteur, les faciès particulièrement riches en Opi­

soma du haut de la coupe sont, dans cette région de l'Atlas, un faciès typique du 

toit des formations de plate-forme et constituent d'après du Oresnay (1979) un faciès 

régional typique particulièrement bien représenté au sommet du Lias moyen. 

Les ammonites du Toarcien moyen récoltées dans la formation sus-jacente constituent 

une limite supérieure compatible avec l'âge attribué aux faciès massifs. 

1.5.6 Sedimentologie - Milieu de dépôt 

L'épaisse masse de calcaires bioclastiques et oolitiques est à interpréter comme des 

dépôts de milieu subtidal à forte énergie. 

Les bancs à gros lamellibranches du sommet de la série indiquent un milieu à énergie 

encore plus forte, en effet du Dresnay (1975) observe au récif du Bou Dahr: "Les 

Opisoma menchikoffi, peut-être à cause de leur robuste coquille, se trouvent à pro­

ximité de la crête recitale -." 

Dans la région étudiée ces bancs se suivent sur une zone tabulaire très étendue qui 

devait être balayée par des forts courants qui empêchaient le dépôt des particules 

plus fines. Les derniers dépôts des calcaires à Opisoma ont été marqués par une faible 

érosion résultant de courants de violence extrême ou à une faible érosion accompagnée 

de la formation d'un encroûtement ferrugineux. 
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1.6 GRES ET MARNES GRESEUSES DE TAGOUDITE (Fig. 2 S, 3 S) 

Stratotype (Studer 1980) Epaisseur 200 - 230 m 

Rich Epaisseur 35 - 70 m 

1.6.1 Lithologie 

Par rapport aux formations sous-jacentes cette formation témoigne d'un changement 

de sédimentation brusque et généralisé. Des turbidites calcaréo-grézeuses de couleur 

brun-vert, épaisses de quelques millimètres à 8 cm, alternent avec des marnes et argi-

lites grézeuses de même coloration. Les bancs de grès calcaires présentent, malgré 

un bon tri granulométrique, un granoclassement ainsi que des stratifications obliques, 

"ripple-marks" ou laminations sèdimentaires. (Fig. 9 S). Le tiers supérieur de la for­

mation est beaucoup plus pélitique, les assises sont constituées de marnes et d'argilites 

grézeuses plaquetées assurant un passage progressif à la formation marneuse suivante 

tout en perdant leur coloration brune caractéristique. 

1.6.2 Extension latérale 

Cette formation constitue, par son épaisseur réduite, par la lithologie particulière 

et par son extension régionale, le meilleur repère lithostratigraphique du Haut Atlas 

centro-oriental d'extension régionale. 

L'épaisseur de la formation, celle des bancs individuels, ainsi que Ia taille des grains 

diminuent en direction du Sud. 

Cette formation n'existe pas sur la plate-forme Sud. 

1.6.3 Microfaciès 

Les calcaires gréseux se révèlent être surtout des packstones, de granulometrie homo­

gène constitués de grains de calcite (3/10 mm) dans lesquels le quartz et le feldspath 

ne représentent que le 5 à 20 % du volume. La roche est donc bien moins gréseuse 

qu'il n'apparaît sur le terrain. Ces calcarénites gréseuses contiennent aussi de la glau­

come et des micas détritiques, 

L6.4 Faune 

Pour Studer (1980) cette formation est azoïque. J'y ai néanmoins découvert plusieurs 

Dactylioceras et des petits poissons du genre Leptolepsis (R 5^0) (Déterminé par 
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Mme Beltan, Museum, Paris). Les observations en lame mince m'ont permis d'y voir 

également des palinomorphes. 

1.6.5 Age 

Le mur est constitué par un banc où abondent les Dactylioceras du Toarcien basai, 

quelques exemplaires de cette ammonite se trouvent également dans les bancs gréseux 

au milieu de la formation. Au toit de la formation, on trouve des faunes appartenant 

au Toarcien moyen. L'âge Toarcien inférieur attribué à cette séquence de turbidites 

gréseuses se trouve ainsi confirmé. 

1.6.6 Sedimentologie - Milieu de dépôt 

Les structures sédimentaires, le granoclassement vertical ainsi que le caractère cy­

clique de la sédimentation permettent d'attribuer la genèse de la formation à des 

courants de turbidité. La composante gréseuse et la couleur brune lui a d'ailleurs 

valu, par analogie avec les "flyschs", le terme de "série flyschoîde". 

La direction moyenne des ripple marks mesurée en 5 points de la zone étudiée indi­

que des courants à 170 ; la diminution de l'épaisseur en direction du Sud et l'absence 

de ces dépôts sur la plate-forme méridionale confirment l'hypothèse de Studer (Î980) 

selon laquelle les apports détritiques venaient du Nord, plus précisément du paléoseuil 

de la Haute Moulouya. 

1.7 MARNES ET MARNO-CALCAIRES D'AGOUDIM (Fig. 2 S, 3 S) 

Stratotype (Studer 1980) Epaisseur ¢500 - 5000 m 

Rich Epaisseur conservée 1100 

1.7.1 Lithologie 

Cette formation est caractérisée par une sédimentation à dominante argileuse con­

tenant à espacements irréguliers, des assises biodétritiques. Ces dernières augmentent 

en fréquence et épaisseurs en s'élevant dans la série. 
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Dans la partie S de la feuille Rich, la formation d'Agoudim peut être décomposée 

en deux membres encore mieux individualisés que dans la localité-type : 

- l'un, inférieur, essentiellement marneux 

- l'autre plus calcaire et biodétritique 

La limite entre ces deux lithologies est marquée, dans Ia région étudiée, par une série 

de turbidites organogènes, réparties sur une vingtaine de mètres. Aux environs de 

Rich, une de ces turbidites particulièrement épaisses atteint 5 m de puissance par 

endroits; ailleurs il s'agit généralement de plusieurs bancs pluridécimétriques, dont 

la surface supérieure est couverte d'empreintes de Zoophycos. Cette série de bancs 

massifs dessinent dans Ia morphologie une cuesta brune et bien accusée qui joue le 

rôle de repère cartographique utile et connu dans cette partie de l'Atlas avec la dé­

nomination de "Calcaires à Cancellophycus". 

Le membre inférieur est formé d'une série monotone de marnes gris-bleutées, dans 

lesquelles sont intercalées quelques rares bancs de calcaires biodétritiques noduleux 

ne dépassant pas 8 cm d'épaisseur. 

Le membre supérieur possède une lithologie plus variée et une tendance à devenir 

de plus en plus calcaire au cours du temps. Dans le détail, il s'agit de cycles débutant 

par des calcaires lumachelliques décimétriques à stratification oblique et se terminant 

par des marnes biodétritiques, épaisses de plusieurs mètres. Lithologie et épaisseurs 

relatives sont toutefois très variables. On y trouve souvent des glissements synsédi-

mentaires et des phacoïdes structurés en boules et coussins plurimétriques spectacu­

laires (Fig. 9 S, 10 S) qui sont constitués de paquets de calcaires marneux replissés 

en accordéon. Cette partie de la pile sédimentaire présente de nombreux biseautages 

et discordances progressives. (Crf. f.3.3). 

Au sommet des coupes que j'ai pu lever, on trouve une corniche de calcaires massifs 

puissantes d'une centaine de mètres. Des lumachelles et des marnes à brachiopodes 

forment les premiers mètres de leur base, des calcaires oolithiques à polypiers cons­

tituent l'essentiel de la corniche. Elle contient très fréquemment des alignements de 

biohermes métriques à décamétriques visibles sur le pourtour de la plupart des syn­

clinaux perchés de la zone étudiée. L'exemple le plus connu (Stanley, 1975), bien 

visible depuis la route reliant Rich à Errachidia, est celui du Jebel Assameur n'Ait 

Fergane (590.0 / 187.0) situé à l'E de Rieh. Des affleurements semblables existent 

sur le pourtour du synclinal perché de Seddour. 
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1.7.2 Extension latérale 

Le membre marneux de la formation cPAgoudim ne montre pas d'importantes varia­

tions de faciès dans la région étudiée, on retrouve les mêmes marnes grises sur la 

plate-forme Sud. Le membre supérieur, par contre, présente de multiples variations 

locales de lithologie et ii s'amincit d'une manière générale en direction de la plate­

forme tout en devenant plus calcaire et biodétritique. Tout le long de la bordure Sud 

du bassin, j'ai observé des variations latérales importantes sur des coupes espacées 

de quelques kilomètres (Fig. * S). L'épaisseur la plus réduite y coïncide avec des 

calcarénites conglomératiques à stratification oblique. Celles-ci disparaissent rapi­

dement et se confondent latéralement avec les calcarénites à Zoophycos. 

1.7.3 Microfaciès (Fig. 6 S) 

Les marnes du membre inférieur sont entièrement constituées de micrites. En s'éle-

vant dans la série les "wakestones" d'abord puis les "packstones" augmentent en im­

portance. La présence de pellets, d'intraclastes et d'oolites est fréquente alors que 

quartz et glauconie sont omniprésents. 

1.7.« Faune (Fig. 6 S) 

Le membre marneux est très riche en petits lamellibranches (Posidonya) et en 

ammonites limonitisées. Les lames minces ont révélé des débris d'échinodermes, 

des radiolaires ainsi que des foraminifères hyalins et agglutinés. Dans le membre 

supérieur, les ammonites deviennent rares alors que les brachiopodes, les lamel­

libranches et gastéropodes surtout, ainsi que les bryozoaires, les échnodermes 

et les coraux sont abondamment représentés. 

1.7.5 Age 

Le nombre et la variété des ammonites permet une datation précise du membre infé­

rieur qui est rapporté au Toarcien moyen grâce, en particulier à Hildoceras semipo-

litum et Lytoceras sp. Le toit des marnes a livré des Osperlioceras, Aiocolytoceras, 

Dumortieria, Hammatoceras e t Catulloceras attestant le Toarcien supérieur. Le pas­

sage au membre marno-calcaire est en fait mal daté; il ne me semble du reste pas 

se faire selon une isochrone. La présence de Lioceras, Pleydellia et Bredyia, selon 

les coupes considérées, indiquent un âge qui s'étend de l'Aalenien au Bajocien. Si le 

niveau repère à Cancellophycus constitue une limite lithologique utile, il ne semble 

pas un bon repère chronostratigraphique. 11 se place plutôt à la fin de l'Aalenien étant 
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en général immédiatement suivi par des assises à Tmetoceras. Peu d'ammonites, souvent 

mal conservées, permettent d'attribuer avec certitude une bonne partie du membre 

supérieur au Bajocien inférieur et moyen: Tmetoceras, Graphocératinae et Sonninidae. 

Signalons que dans le synclinal d'Anemzi Studer (1980) décrit une Micromphalites 

clydocromphalus (Arkell) qui indique que cette formation a pu localement se déposer 

au moins jusqu'au début du Bathonien. 

1.7.6 Sedimentologie - Milieu de dépôt 

Cette formation témoigne des grandes variations locales de la paléogéographie qui 

se sont produites dans cette partie de l'Atlas; globalement elle atteste une diminution 

progressive de la bathymétrie au cours du temps. 

La richesse en ammonites et foraminifères planctoniques dans le membre inférieur 

indiquent que la sédimentation se fait encore dans un milieu hémipélagique dans lequel 

le matériel benthique (oursins, gastéropodes, bivalves et foraminifères agglutinés), 

le quartz détritique et la glauconie sont déversés par les courants turbiditiques. 

En s'élevant dans la formation, on constate une diminution relative de la composante 

pélagique de même qu'une augmentation de la fréquence des turbidites proximales 

à matériel grossier et mal trié. 

Les nombreux phacoïdes observés dans le membre marneux (Fig. 9 S, 10 S) sont l'équi­

valent des "structures en boules et coussins" de Pettijohn (1964) ou des "Jellyroll" 

de Stanley (1975). Ces structures sont interprêtées comme étant issues de glissements 

synsédimentaires, qui s'accordent bien avec les discordances progressives, les varia­

tions des faciès observées et autres signes de la tectonique synsédimentaire qui sera 

présentée en détail en 433. 

Au sommet de la séquence, on assiste à une rapide augmentation de la proportion 

de matériel organogène avec débris d'organismes constructeurs. 

Les biohermes s'installent nombreux à l'époque à laquelle se sont formées les corniches 

calcaires indiquant que le milieu de sédimentation est devenu franchement peu profond 

et ressemble à une vaste plate-forme qui s'étend au travers de tout ce qui était l'auge 

atlasique. Cette conclusion s'accorde avec celle de Stanley (1975, 1981) qui a étudié 

la distribution des petits récifs en pain de sucre sur Ie pourtour du synclinal perché 

à l'Est de Rien. Il admet que la séquence représente un "shoaling upwards" de Ia 

tranche d'eau sous laquelle s'est déposée la formation d'Agoudim. 
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Ce même auteur (1975) a aussi émis l'hypothèse que les "calcaires à Cancellophycus" 

seraient des chenaux de distribution de courants de densité. Cette hypothèse n'est 

pas confirmée par mes observations puisque l'extension latérale d'échelle régionale 

ne peut s'accorder avec des chenaux dont la direction d'apport était, du moins aux 

bordures du bassin, transversales à celui-ci. Il faut plutôt les interpréter comme des 

turbidites dintensité exceptionnelle, hypothèse appuyée par les observations dans le 

secteur de l'Azag N'OufelloUssene (cf. 4.3.3). Il est très probable que les secousses 

associées à la tectonique synsédimentaire très marquée qu'on y observe ont été un 

déclencheur de courants de turbidité particulièrement puissant. 

1.8 MARNES, CALCAIRES ET DOLOMIES POLITIQUES A POLYPIERS ET CORAUX 

(Fig. 2 S, 3 S) 

Marnes 50 - 100 

Calcaires 320 m 

1.8.1 Lithologie 

Cette nouvelle formation englobe les faciès marneux et calcaires de la plate-forme 

Sud qui sont l'équivalent de Ia formation d'Agoudim qui a été définie dans le bassin. 

La séparation de la formation en deux membres peut aisément être maintenue, du 

fait de la présence de deux lithologies encore mieux contrastées que dans le bassin. 

Les marnes du membre inférieur, quoique moins épaisses, ont la même lithologie et 

faciès que dans le bassin. Elles reposent directement sur la surface rougie des cal­

caires à Opisoma qui sont agencés en horsts et grabens synsédimentaires orientés 

E - W (Fig. 2 T, 573.0/157.0, voir aussi f.3.2). 

La base du membre supérieur se marque par un brusque changement de lithologie. 

La première moitié de celui-ci est formée par des calcaires biodétritiques en bancs 

pluridécimétriques ondulés à stratification oblique; elle se termine par des horizons 

marneux généralement plus minces. Dans cette partie les lamellibranches sont parti­

culièrement abondants, même dans les interlits marneux. Les dernières assises pré­

sentent des traces d.'algues et des pistes de fouisseurs. La deuxième moitié du mem­

bre supérieur est en revanche entièrement calcaire: des calcaires oolitiques et spa-

thiques surmontés de calcaires biodétritiques à débris de coraux. 
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On peut y voir quelques constructions récifales de petite taille en position de vie. 

Les tout derniers bancs sont des calcarénites ooiitiques à brachiopodes et stratifi­

cation entrecroisée ou des lumachelles à gastéropodes (R 392). La limite supérieure 

de Ia formation, constituée par le conglomérat de base de la formation suivante est 

particulièrement nette. 

1.8.2 Extension latérale 

Cette formation n'a pas été étudiée sur une grande surface. Quelques observations 

au Nord d'Errachidia permettent néanmoins d'affirmer que ces faciès sont assez 

constants sur la plate-forme Sud de l'Atlas. Dans les gorges du Ziz, j'ai notamment 

observé les mêmes faciès marneux de la base ainsi que de petites colonies de poly­

piers dans les derniers bancs du membre calcaire. Entre ces bancs et les conglomérats 

des "Couches Rouges" apparaît un niveau décimétrique continu à gros cristaux pluri-

millimétriques enchevêtrés de calcite pure que j'interprète, au vu de sa position stra-

tigraphique (entre des dépôts néritiques et des dépôts continentaux), comme étant 

le résidu d'une formation évaporitique assurant Ie relai entre les deux précédentes. 

1.8.3 Microfaciès (Fig. 6 S) 

Les "mudstones" et "wackstones" du membre marneux s'opposent aux "packstones" 

et "grainstones" du membre calcaire. A signaler que dans la partie recitale du membre 

calcaire on a aussi des "packstones". Intraclasts, oolites, pellets et grains de quartz 

détritique apparaissent dans toutes les lames minces observées, souvent aussi du feld­

spath néoformé (cf. 3,f) et de la glauconie. Les extraclasts font leur apparition dans 

le dernier banc. 

1.8.* Faune (Fig. 6 S) 

De nombreuses ammonites et brachiopodes ont pu être récoltées dans le membre mar­

neux ainsi que dans les premiers bancs du membre calcaire; celui-ci contient surtout 

des gastéropodes, des bivalves, des oursins, des algues, des bryozoaires et des coraux. 

Les foraminifères agglutinés (Trochammina et Textularia) et hyalins (Nodosaria et 

Lenticulina) sont également présents. 
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1.8.5 Age 

Les ammonites récoltées à la base des marnes (Hildoceras Lewisoni, H. bifrons et 

H. semipolitum) indiquent un âge Toarcien moyen. La partie basale du membre mar-

nocalcaire contient également des Hildoceras et il n'a pas été possible de préciser 

le passage à l'Aalénien. Aucun nouvel argument de datation ne m'a permis de préciser 

l'âge des faciès calcaires qui d'après Dubar (1960-62) et du Dresnay (1979) sont a t ­

tribués à l'Aaléno - Bajocien ( - Bathonien pro parte ?) . 

1.8.6 Sedimentologie - Milieu de dépôt 

Les sédiments marneux à ammonites, reposant sur les calcaires massifs à Opisoma 

indiquent qu'au cours du Toarcien inférieur, un changement radical de bathymétrie 

s'est produit sur la plate-forme. Au faciès à gros lamellibranches indiquant un milieu 

subtidal très agité fait suite le faciès hémipélagique du Toarcien moyen. En l'absence 

de faciès intermédiaires, il faut admettre que cet appronfondissemnt s'est fait bru­

talement. Les nouvelles conditions de dépôt ne se sont toutefois pas maintenues long­

temps puisque 4a sédimentation monotone des marnes a été rapidement dérangée par 

l'arrivée de courants turbiditiques qui ont déposé des calcarénites et des marnes char­

gées de faune benthique. Par la suite, la profondeur d'eau diminue et les conditions 

subtidales s'installent à nouveau. Le banc de calcite saccaroïde issu probablement 

de la précipitation chimique, suggère un épisode évaporitique entre le dépôt des cal­

caires et celui de la formation continentale suivante. 

1.9 "COUCHES ROUGES" (Fig. 2 S, 5 S) 

Epaisseur 280 m 

Remarque: Le terme "Couches rouges" a été attribué par Jenni, et aL (1981) aux 

dépôts continentaux rouges, intercalés entre les calcaires aaléno-bajociens et les 

marnes aptiennes affleurant dans le Haut Atlas de Beni Mellal. Ce terme, qui ne sous-

entend aucune attribution chronostratigraphique précise regroupe des dépôts présentant 

des analogies de faciès, il s'applique parfaitement aux dépôts continentaux rouges 

de la plate-forme Sud. 
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1.9.1 Lithologie 

La formation débute par 30 m de conglomérats et grès grossiers de couleur rouge-brun 

reposant en concordance sur les calcaires massifs à polypiers de la formation précé­

dente. Les assises à grain grossier sont séparées par de minces interlits d'argilites 

gréseuses également rouges. Les éléments sont bien arrondis et calibrés, les galets 

ont fréquemment un diamètre compris entre 1 et 3 cm, rarement davantage. Le ma­

tériel est très hétérogène, comprenant des galets de quartzite, de grès rouges, de 

silts ainsi que des galets de calcaires gris-verts à polypiers qui ne peuvent être rat­

tachés à aucune formation connue dans la région. 

En s'élevant dans la série, la granulometrie s'affine en même temps que la fraction 

argileuse augmente, des bancs décimétriques de grès alternent avec des niveaux plu-

rimillimétriques d'argilites. A partir du premier tiers de la pile, les sédiments de­

viennent très argileux et on y trouve plusieurs horizons pluridécimétriques de gypse 

stratifié. Au milieu de la coupe les sédiments redeviennent progressivement très gré­

seux jusqu'à s'exprimer par une corniche décamétrique de grès massifs à stratification 

oblique. Le dernier tiers de la coupe est représenté par des argilites gréseuses rouges 

dont l'homogénéité n'est perburbée que par des bancs de gypse massif qui peuvent 

atteindre deux mètres d'épaisseur. 

1.9.2 Extension latérale 

Ces sédiments présentent un faciès très constant dans la région de mes observations, 

au NW d'Errachidia et au N dldelsène, il ntest malheureusement pas possible d'en 

étudier l'évolution en direction du bassin atlasique, faute d'affleurements. Les sédi­

ments versicolores de la "formation d'Anemzi" (Studer 1980) en constituent proba­

blement l'équivalent latéral, incomplet à cause de l'érosion. Dans la région d'Anemzi, 

les sédiments ont une granulometrie fine et sont très marneux ce qui indiquerait qu'une 

différence sédimentologique entre le bassin et la plate-forme subsistait encore à cette 

époque. D'après Studer (1980), les mille mètres actuellement conservés dans le synclinal 

d'Anemzi ne seraient qu'une petite partie de l'ensemble des sédiments gréseux versico­

lores qui ont dû se déposer dans le Haut Atlas Central. Cet auteur fait remarquer 

que près de Tounfite des sédiments appartenant à la formation d'Anemzi présentent 

un faciès plus bordier et atteignent pourtant les 2000 m d'épaisseur. Notons à ce 

propos que, dans l'Atlas de Beni Mellai, l'ensemble des "Couches rouges" a pu être 

subdivisé en trois formations, on y observe de fortes variations latérales d'épaisseur 

et une puissance pouvant dépasser le kilomètre. 

1-9.3 Microfaciès 

Je n'ai pas entrepris l'étude du microfaciès dans ces sédiments. 
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1.9.4 Faune (Fig. 6 S) 

Dans la coupe étudiée, la formation est azoîque si on excepte quelques débris de 

bois et des bivalves dans les tout premiers niveaux. 

Les "Couches rouges" de Anemzi (Studer 1980) contiennent des niveaux biodétritiques 

à lamellibranches, brachiopodes, gastéropodes, et échinodermes. 

Dans l'Atlas de Beni MeIIaI, cette formation a livré des pollens, des écailles de poisson 

ainsi que de nombreuses traces et ossements de vertébrés. 

1.9.5 Age 

Dubar, (1960-62) avait attribué le membre inférieur plus gréseux à un "jurassique 

rouge" alors que les argilites à gypse du membre supérieur constituaient 1' "Infracé-

nomanien". 

Dans la région étudiée, les "Couches rouges" se placent entre des roches qui sont 

rapportées au Toarcien moyen (peut-être Bajocien pour les calcaires à polypiers) et 

les calcaires blancs du Cenomanien (Dubar 1960-62). Dans l'Atlas de Beni Mellal 

(Monbaron et al. 1981) et dans le Moyen Atlas (du Dresnay, 1963) ont pu montrer que 

la base des "Couches rouges" avait un âge Bathonien, qu'elles s'étendaient dans le 

Jurassique moyen, éventuellement dans Ie Jurassique supérieur. Dans l'auge atlasique, 

légèrement au NW de la région que nous avons étudiée, Studer (1980) a pu montrer 

que d'épaisses séries gréso-argileuses (plus de 1000 m) marquent le sommet de la série 

stratigraphique conservée (Formation d'Anenzi). Ce sont probablement des sédiments 

d'âge Bathonien dans lesquels se reflètent, en s'élevant dans la série, des conditions 

de plus en plus continentales. Du fait que jusqu'à ce jour la documentation paléonto-

logique concernant les "Couches rouges" donne un âge Jurassique moyen (Monbaron 

1982), nous retiendrons également cette datation pour celles qui sont conservées sur 

la plateforme Sud, cela d'autant plus qu'elles paraissent faire suite au jurassique marin 

sans discordance sérieuse, 

1.9.6 Sedimentologie - Milieu de dépôt 

La grande quantité de matériel silicate qu'est contenue dans les sédiments de cette 

formation pose un problème quant à sa provenance. Il est en effet difficile de le faire 

parvenir des zones de plate-forme au S et au N puisqu'on n'y connaît pas de grands 
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domaines de soubassement cristallin, ou de roches gréseuses qui auraient été soumis 

à l'érosion pendant le Jurassique moyen, seule la Haute Moulouya pourrait constituer 

une des sources de matériel quartzeux, mais son étendue limitée ne tient pas la pro­

portion avec l'énorme volume envisagé pour les grès des couches rouges. Le sens des 

apports interprété par Studer (1980) à partir des figures sédimentaires ainsi que les 

galets que j'ai récoltés (roches cristallines et sédiments probablement paléozoîques) 

indiqueraient que les apports terrigènes proviennent en grande partie de l'Ouest. Ce 

transport parallèle à la chaîne permet d'ailleurs d'expliquer le bon arrondi des galets 

ainsi que leur nature pétrographique inconnue dans la région. 

Du point de vue du milieu de dépôt, la formation a un caractère "transgressif" : 

les conglomérâtes grès e t argilites azoïques se sont certainement déposés dans un 

milieu supratidal; les argilites à gypse du toit de la formation suggèrent le retour 

des conditions marines qui s'établiront dans le domaine au crétacé supérieur (cf. 1.10.6). 

1.10 CALCAIRES BLANCS EN DALLETTES (Fig. 2 S, 5 S) 

Epaisseur conservée: 100 m 

1.10.1 Lithologie 

Des calcaires blancs en bancs décimétriques reposent directement, et sans discor­

dance angulaire, sur les argilites rouges à gypse. Les premiers 50 m de la formation 

présentent une lithologie alternée de bancs calcaires et de marnes également de cou­

leur claire et très riches en gros lamellibranches. Dans la moitié supérieure de la 

formation, la proportion de marnes diminue rapidement et les bancs calcaires déci­

métriques sont séparés par de minces joints. A l'intérieur de ces bancs, apparaissent 

quelques niveaux silicifiés ainsi qu'un niveau bitumineux très continu épais de 10 à 

30 m. 

1.105 Extension latérale 

Dans la transversale de Rich cette formation n'existe que sur les plate-formes au 

N et au S du Haut Atlas. A l'intérieur de la chaîne, son absence est certainement 

due à l'érosion. Plus à 1'W, on rencontre cet te formation sous forme de lambeaux, 
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en particulier à Aghbala, Ait Attab et Ouaouizaght. En tous ces points, parfois éloi­

gnés de plusieures centaines de kilomètres, les calcaires blancs en dallettes présentent 

une très grande homogénéité de faciès et contiennent toujours un niveau bitumineux 

(Agard, I960). L'analogie de cet ensemble conduit à proposer une grande continuité 

de la formation qui devait recouvrir l'ensemble du Haut Atlas. 

1.10.3 Microfaciès (Fig. 6 S) 

Les calcaires blancs se révèlent être surtout des packstones à débris de lamellibran­

ches, oursins, brachiopodes, et beaucoup de foraminifères benthiques. 

Des pellets et des intraclasts accompagnent les grains de quartz dans la lithophase. 

1.10.* Faune (Fig. 6 S) 

3e n'y ai découvert aucune ammonite en revanche ces assises sont très riches en 

lamellibranches tels que Exogyra, Ostrea, etc, en oursins et brachiopodes. 

On y trouve également un grand nombre de foraminifères agglutinés (Trachammirta, 

Lituolidae, et Rzehakinidae). 

1.10.5 Age 

Dubar (1979) attribue ces calcaires au Cénomanien et au Turonien grâce à la décou­

verte de Hoplitoides mirabilis (Perv) et Mammites sp. Les Rzehakinidae observées 

en lame mince sont des foraminifères apparaissant au Crétacé et n'apportent pas de 

précision supplémentaire pour la datation. 

1.10.6 Sedimentologie - Milieu de dépôt 

Ces sédiments riches en faune benthique suggèrent le retour d'un milieu marin franc, 

quoique peu profond. La pauvreté en matériel terrigene ainsi que la grande homogé­

néité de faciès entre des coupes très éloignées et placées dans des contextes très 

différents à l'égard des accidents synsédimentaires, indiquent sans doute une trans­

gression généralisée qui s'est développée dans un paysage sans reliefs. Dans l'Atlas 

Occidental (Monbaron, 1981) ou dans le Moyen Atlas (Michard, 1976) signalent à la 

base du crétacé une discordance cartographique très faible. Nous y voyons un argument 

pour l'interpréter comme le résultat d'une surface de transgression plane faiblement 

inclinée, plutôt que l'indice de basculements tectoniques. 
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U l TERTIAIRE - QUATERNAIRE 

Aucun dépôt d'âge Tertiaire n'a été identifié dans la région étudiée. 

Pour le Quaternaire, j'ai utilisé les mêmes subdivisions que celles proposées par 

Studer (1980). 

Le "Quaternaire ancien" désigne les lambeaux de hautes terrasses indurées et 

préservées de l'érosion. Il subsiste sur les flancs des anticlinaux et des synclinaux 

perchés, souvent au droit de sources actuelles. 

Avec "Quaternaire moyen" on désigne les terrasses plus récentes et situées topographi-

quement en-dessous des précédentes. 

Par "Quaternaire récent" on entend les éboulis de pente et les alluvions des fonds 

d'Oued. 

1.12 CONCLUSIONS A L'ETUDE LITHOLOGIQUE (Fig. 8 S) 

La subsidence ayant affecté le golfe atlasique a débuté au Trias et s'est poursuivie 

jusqu'au Bajocien. 

Au cours de l'Hettangien ou au début du Sinémurien, les dépôts lagunaires à domi­

nante terrigene de l'Infralias cessent au profit de dépôts marins carbonates. 

(Cf 1.2.6). 

Pendant le Sinémurien inférieur les sédiments appartiennent surtout au milieu inter-

tidal, aucune variation de faciès ne se marque à travers l'Atlas. Dès le Sinémurien 

supérieur, s'individualisent par contre deux domaines à subsidence différente: une 

zone de faciès de plate-forme longeant au Sud une gouttière orientée E - W dans 

laquelle se déposent des faciès hémipélàgiques peu profonds. Cette paléogéographie 

se maintient inchangée jusqu'à la fin du Domérien. La plate-forme a une vitesse de 

sédimentation qui excède la subsidence, le surplus de boue est acheminé dans le bassin 

par des turbidites. Celles-ci sont issues principalement de celle longeant le bassin 

au Nord. La distribution des épaisseurs et de la granulometrie confirment l'hypothèse 

(Studer 1980) que les faciès marneux d'Amellago ne sont que l'expression de la fraction 

la plus fine et distale des turbidites descendant depuis la Haute Moulouya au Nord. 

Les apports provenant du bord Sud sont moins abondants et n'affectent que locale­

ment la sédimentation du bassin. Tel est le cas du cône turbiditique domérien du Tun-

nel de la Légion, dans lequel des turbidites proximales sont accompagnées de bancs 

riches en argiles, olistolites et blocs glissés. 
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Quelques biohermes isolés se maintiennent dans le bassin indiquant que la tranche 

d'eau ne devait pas dépasser la zone photique. Ces récifs affleurent actuellement 

dans les anticlinaux et ont été interprêtés par du Dresnay (1964)'comme Ia preuve 

de l'existence de paléorides domériennes à l'emplacement des anticlinaux actuels. 

En fait, il s'agit d'une hypothèse de travail puisque l'inverse n'est pas observable: 

on ignore en effet si sous les sédiments aaléno-bajociens des synclinaux se trouvent 

dissimulés d'autres récifs du même type. Ceux-ci pourraient alors suggérer une paléo­

géographie indépendante des zones hautes actuelles. L'étroite coexistence de récifs 

et de turbidites pose un problème qui demande à être étudié en détail, (cf. 1.3.6). 

Au Toarcien inférieur le caractère de la sédimentation change entièrement. Une série 

peu épaisse de turbidites à dominante terrigene se dépose dans le bassin: la formation 

de Tagoudite. Il a été démontré que ces dépôts provenaient encore du paléoseuil de 

la Haute Moulouya. L'arrivée dans le bassin de ces turbidites gréseuses correspond 

à l'extinction des récifs liasiques isolés qui avaient survécu dans le bassin jusqu'à 

cette époque. En même temps la plate-forme Sud est soumise à une tectonique à 

composante distensive qui crée des crevasses, des horsts et des grabens. Ces obser­

vations suggèrent un événement épirogénique aux caractères contrastants: les apports 

terrigènes abondants indiqueraient la création de reliefs (qui pourrait être provoquée 

par une compression) alors que l'ennoyage et l'envasage de la plate-forme Sud traduit 

une subsidence (distension). Les études structurales (voir Chap. ¢) vont montrer que 

ces observations sont complémentaires et compatibles avec une tectonique synsédi-

mentatire décrochante conduisnant à la formation de rides et de bassins. 

Simultanément à l'enfoncement de la plate-forme, on doit envisager que les zones 

récifales ont dû migrer plus à l'extérieur du bassin vers les terres fraîchement im­

mergées pour y former une nouvelle plate-forme. Cette paléogéographie se serait 

maintenue au cours du Toarcien moyen, seuls les sédiments très pélitiques se sont 

déposés dans le bassin. Mais dès le Toarcien supérieur, les zones de plate-forme se 

rapprochent de nouveau de l'axe du bassin et la sédimentation, toujours turbiditique, 

s'y fait plus calcaire. Cette tendance s'accentue encore au cours de l'Aalénien et 

du Bajocien; slumps et biseautages stratigraphiques prouvent la poursuite des mouve­

ments synsédimentaires. A la fin du Bajocien, la subsidence est désormais compensée 

par la sédimentation qui réduit la tranche d'eau et les biohermes se généralisent dans 

le bassin. 

Au cours du Bathonien, le bassin acquiert progressivement un caractère supratidal, 

les sédiments deviennent brusquement gréseux traduisant probablement une accen­

tuation de la tectogénèse. Les zones de plate-forme sont, le siège d'une sédimentation 
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réduite en épaisseur mais de granulometrie pius grossière. Alors que dans le bassin, 

la sédimentation de la formation d'Agoudim évolue progressivement à celle de la for­

mation d'Anemzi (Studer, 1980), sur la plate-forme, le conglomérat de base des "Cou­

ches rouges" constitue un changement sédimentologique net par rapport aux calcaires 

à polypiers sous-jacents, il souligne probablement une accordance dont la lacune n'est 

pas connue mais nous l'estimons de courte durée (cf 1.9.5). Par la suite, au cours du 

dépôt de la séquence argileuse des "couches rouges", des intercalations évaporitiques, 

signes d'une nouvelle transgression marquent avec des espacements de plus en plus 

minces, la fin. des dépôts rouges. 

Sur la bordure méridionale de l'Atlas, les prochains dépôts à caractère marin sont 

attribués au Cénomanien alors que sur la bordure septentrionale et dans l'Atlas occi­

dental, les conditions de mer ouverte ont régné depuis l'Aptien. La lithologie méso­

crétacée des affleurements conservés tout autour de l'Atlas est extrêmement constante 

et dépourvue de détritisme. Ces faits indiquent que la paléogéographie de cette époque 

était dépourvue de relief et que la transgression crétacée s'est avancée sur une sur­

face plane. Les sédiments marins légèrement plus vieux vers le NW indiquent que la 

transgression s'est faite depuis cette direction. 

Contrairement à tous les auteurs qui m'ont précédé (du Dresnay, 1979; Monbaron, 

1981, etc.) je ne vois pas la nécessité de placer une discordance jurassico-crétacée, 

cela d'autant plus qu'elle n'apparaît pas sur le terrain. 

La série des "Couches Rouges", dont l'âge est compris entre le Bathonien et le Céno­

manien, représente une série sédimentaire transgressive continue dans son évolution 

sédimentologique et dépourvue de discordances angulaires majeures. Je propose donc 

de considérer les "Couches Rouges", du moins celles de l'Atlas de Rich, comme étant 

une série sédimentaire réduite représentant la fin du Jurassique moyen, le Jurassique 

supérieur et le Crétacé inférieur. 
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Figure 1 S : Situation des coupes stratigraphiques et des échantillons isolés. La partie 

hachurée indique la zone de plate-forme. 



LISTE DES AMMONITES DETERMINEES 

No ECHANTILLON d'après MOORE (1965) 

50 

75 

8* 

176 

196 

197 

201 

214 

218 

22* 

225 

228 

229 

230 

231 

285 

286 

311 

312 

355 

356 

357 

373 

382 

Stephanoceras humphresianum 

Ludwigia (+ Goniomya) 

Dumortiera, Catulloceras 

Phricodoceras venzoi, Fuciniceras conjugens 

Lytoceras, Protogrammoceras 

Paltechioceras 

Bredyia (dét. Bernasconi) 

Graphocératinae 

Hammatoceras 

(Faune) 

(Faune) 

Astéroceras 

Aegastéroceras sagittarium 

Crucilobiceras ? 

(Faune) 

(Faune) 

Hildoceras bit rons, H. semipolitum 

Hildocératidae 

Hammatoceras 

Dactylioceratidae 

Catulloceras 

Graphocératinae 

Dorsetensia 

Bajocien moyen 

Bajocien 

Bajocien inf. 

Toarcien sup. 

Domérien inf. 

Domérien 

Sinémurien sup. 

Bajocien inf. 

Bajocien moyen 

Toarcien sup. 

Toarcien moyen 

Carix-Domérien 

Sinémurien 

Lotharingien inf. 

Sinémurien sup. 

Toarcien moyen 

Toarcien inf. 

Toarcien moyen 

Toarcien moyen 

Toarcien sup. 

Toarcien 

Toarcien sup. 

Bajocien moyen 

Bajocien moyen 
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Figure 2 S : Tableau stratigraphique synoptique corrélànt les formations du bassin 

à celles de la plate-forme. 
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Figure * S ; Coupes lithostratigraphiques No * et 5 montrant les variations lithologi­

ques affectant le Jurassique moyen de la région de Soubri (Situation, 

voir Figure Jl S). 

Figure 3 S : Lithologie comparée des coupes stratigraphiques No 1, 2, et 6, Leur 

situation est indiquée en Figure 1 S. 
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Figure 5 S : Coupe No 7 illustrant la lithologie des "Couches Rouges" et du Mésocré­

tacé (Situation, voir Figure 1 S). 
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Figure 6 S : Schéma synoptique des critères dynamiques et biologiques des roches 

sédimentaires de Ia coupe No 1 (symboles, voir Légende) 
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Figure 6 S : (suite) Schéma synoptique des critères dynamiques et biologiques des 

roches sédimentaires de la coupe No 2 (symboles, voir Légende) 
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Figure 6 S : (suite) Schéma synoptique des critères dynamiques et biologiques des 

roches sédimentaires de la coupe No 6 (Symboles, voir Légende), 
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Figure 7 S : Coupe du récif de Seddour. 
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Figure 9 S : Membre marno-calcaire de la formation d'Agoudim avec structures en 

"boules et coussins" près de I'Azag n"OufelIoussene (coord. 5&&J3J193&) 

vus depuis dessus. 

Figure 10 S : Membre marno-calcaire de la formation d'Agoudim avec structures en 

"boules et coussins" près de Alt Ben Akki (coord. 560.5 / 167.0), La vue 

en coupe permet de voir le plissement souple et serré d'un banc marno-

calcaire qui donne lieu à cet étrange "peloton", phénomène fréquent 

dans les sédiments Bajociens de l'Atlas de Rich. 



Figure 11 S : Banc gréseux de la formation de Tagoudite présentant la stratification 

oblique caractéristique (plaine de Seddour, coord. 588.0 / 175.0). 

^¾¾^¾^^¾¾ 

Figure 12 S : Assise conglomératique à granoclassement vertical observée près du 

"Tunnel de la Légion" dans la formation de l"Ouchbis (coord. 597.3 / 

176.5). 



Figure 13 S Ï Vue panoramique en direction du SW montrant le récif conique du Jebel 

Serdrar (coord. 5*2.8 / 157.0). Sur le croquis sont indiquées les relations 

(stratigraphiques) entre la masse réeifale et les couches de la formation 

de !"Ouchbis qui épousent la forme en pain-de-sucre du récif, 



Figure 14 S : Olistolithe de calcaires récif aux pris dans les calcaires rythmés de la 

formation de l'Ouchbis (Pente N du Isk n'Ait Maraou, coord. 560.0 / 162/3). 



1 

2 m 

Figure 15 S : Glissements synsédimentaires qui ont imbriqué les sédiments de la forma­

tion de rOuchbis (1) et ceux de la formation de Tagoudite (2). Près du 

récif de Seddour coord. 587.5 / 170.0). 



FORMATION INFRALIASIQUE 

2.1 INTRODUCTION 

Du fait que la plupart des chercheurs qui ont travaillé dans le Haut Atlas Central 

n'ont pas fait du Trias le thème principal de leur recherche, la documentation 

à ce sujet peut être qualifiée de dispersée. Après l'activité du groupe des géologues 

de Neuchâtel, tout particulièrement Bloch (1980) et Studer (1980) qui ont déjà groupé 

de nombreuses observations et interprétations sur ce sujet, il est apparu intéressant 

et peut-être nécessaire de tenter une synthèse partielle en donnant tout son poids 

à l'hypothèse formulée par plusieurs de nos prédécesseurs : le Trias a joué dans le 

Haut Atlas le rôle d'une zone souscompactée qui a été active pendant Ie plissement. 

Le "Trias" hautatlasique est constitué de grès et pélites rouges associées à des coulées 

de basalte et localement à des évaporites. Du point de vue stratigraphique, il est 

compris entre le socle paléozoïque et les carbonates massifs du Lias inférieur. Puisque 

les dépôts "triasiques" sont très mal datés et qu'on ne connaît pas leur limite chrono-

stratigraphique inférieure, nous avons opté pour le terme de "formation infraliasique". 

2.2 OCCURRENCE 

25.1 Dans Ia boutonnière paléozoïque de Gourrama (Fig. 2 Tr) 

Dans ce secteur, 1' infralias présente une partie basale gréseuse qui est suivie par 

des assises plus argileuses et qui se termine en général par des basaltes. Ceux-ci 

manquent localement (cf. aussi carte Rich 1:200^)00); c'est cette situation qui existe 

dans la terminaison NW de la boutonnière paléozoïque de Gourrama (Fig.2 Tr) où la 

série s'appuye sur deux petites antiformes de schistes paiéozoïques. 

L'érosion intense maintient à jour des coupes fraîches permettant des observations 

lithologiques précises que je vais présenter dans le paragraphe suivant (cf 2.3). 

2.2.2 Le long des failles principales 

La plupart des accidents tectoniques majeurs orientés EW à ENE/WSW sont soulignés 

par un liseré de matériel dont l'appartenence à la formation infraliasique ne laisse 
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aucun doute (cf aussi 4.2). Les roches infraliasiques s'y trouvent souvent dans un état 

de, bréchification intense : les basaltes et les pélites rouges surtout sont pulvérulentes 

ou très faiblement cimentées, injectées dans toutes les discontinuités de l'encaissant, 

celui-ci présente alors toujours une teinte anormale orangée à brunâtre. Les accidents 

principaux empruntent de règle, le plan axial des anticlinaux (cf. U.2) qui, par leur 

style éjectif présentent généralement un "coeur" dans lequel affleurent les plus vieilles 

couches plissées : le Lias inférieur. Dans cette situation, le matériel infraliasique 

se trouve dans sa position stratigraphique, tout en faisant abstraction de son faciès 

bréchifié. Mais, lorsque l'anticlinal se termine et que la trace de la faille se poursuit 

dans des sédiments de plus en plus jeunes, l'occurence de pélites roses ne trouve plus 

d'explication simple, surtout lorsqu'on est dans les sédiments du Dogger et que le 

matériel infraliasique a alors dû remonter plusieurs milliers de mètres le long du plan 

de faille. Signalons que parfois, on observe des lames verticales de calcaires lîasiques 

bréchifiés (N de Rich, coord. 193.7 / 589.0 Fig. 5 T) qui soulignent, avec les pélites 

roses, le tracé de la faille au milieu des sédiments aaléniens : elles sont un indice 

de la puissance ascensionnelle des injections infraliasiques. 

2.2.3 Dans les synclinaux 

Ce type d'occurrence très particulier a déjà été signalé par Destombes (1951) puis 

par Studer (1980). Il s'agit de filons subverticaux remplis de pélites gréseuses violettes 

tels des filons neptuniens. Leur taille est limités à quelques mètres de longueur et 

quelques décimètres de largeur. (Fig. 9 Tr). Ces filons apparaissent dans les synclinaux 

où ils sont disposés en échelon Ie long d'un tracé parallèle à l'axe synclinal. Dans 

le détail, on peut observer que les épontes des marnocalcaires encaissants sont bré­

chifiés et colorés en rouge-brique. L'analyse chimique a confirmé l'origine infraliasique 

du matériel (Studer 1980). 

2.3 DESCRIPTION LITHOLOGIQUE 

2.3.1 Séquence sans basaltes (Fig. 3 Tr) 

Epaisseur: 130 m 

La base de la formation infraliasique est formée par un conglomérat polygénique épais 

de deux à trois mètres. La plupart des éléments sont des dragées quartzofeldspathiques 
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blanches dont le diamètre est bien calibré entre un et deux centimères. La matrice 

est sabloargileuse de couleur rouge lie de vin, le ciment est carbonate et ferrugineux. 

Les conglomérats passent rapidement à des sédiments gréseux plus fins, possédant 

la même teinte rouge violacé. Ils sont suivis par 40 m de grès à niveaux finement 

conglomératiques, stratification oblique et fentes de dessication, qui alternent avec 

des argilites gréseuses dont Ia proportion augmente en s'élevant dans la série. 

Dans cette première partie de la série infraliasique, la stratification et les caracté­

ristiques sédimentaires se reconnaissent très bien. Dans l'ensemble pélitique (environ 

50 m) qui fait suite et qui termine la formation, la stratification n'est plus conser­

vée. On est en présence d'une masse à faible cimentation possédant une porosité éle­

vée qui apparaît clairement au MEB (Fig. 12 Tr) qui est généralement encadrée par 

deux niveaux de calcaires vacuolaires jaune beige épais de 20 à 50 cm. Ces horizons, 

dont l'un se situe immédiatement sous les calcaires massifs du Lias, rappellent par 

leur aspect, le cornieules vacuolaires : je vais dorénavant les désigner par le terme 

de "cornieule" utilisé dans un sens purement descriptif. Ils sont constitués d'une matri­

ce carbonatée spongieuse, dans laquelle sont emballés des éléments anguleux d'argilites 

gréseuses de couleur verdâtre. Un examen attentif des éléments permet de reconnaître 

les caractères des roches de la formation infraliasique ordinaire, seule une réduction 

du fer y intervient a en changer la couleur. 

Lorsque le niveau inférieur de "cornieule" fait défaut, on peut faire des observations 

complémentaires. En effet, un début de brèchification apparaît en même temps que 

la proportion argileuse augmente dans les sédiments (env. 35% d'argiles) et se fait 

par étapes. Les assises argilo-gréseuses sont traversées de veines millimétriques de 

calcite à hématite disposées en charpente tridimensionnelle et isolant ainsi des polyè­

dres de sédiment dans lesquels les structures sédimentaires originelles sont conser­

vées. (Fig. 6 Tr). La fréquence des veines augmente verticalement de sorte que, en 

s'élevant de quelques mètres, la formation acquiert l'aspect d'une bouillie de sédiments 

(Fig. 7 + 8 Tr) dans lesquels la stratification sédimentaire est entièrement détruite, 

elle est alors remplacée par un clivage horizontal, subparallèle à la stratification 

des assises sous-jacentes. Il en résulte des lithons de 20 à 30 cm d'épaisseur aux con­

tours onduleux (Fig. 6 Tr). En continuant de s'élever dans la séquence, le matériel 

devient de plus en plus fin, la brèchification s'intensifie et confère aux pélites l'état 

pulvérulent dépourvu de cohésion décrit plus haut. Dans ce matériel, un semblant 

de stratification est marqué par des horizons verdâtres indiquant un état réduit du 

fer. 
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23.2 Sequence avec basaltes (Fig. Wr) 

Epaisseur: 150 m 

La majorité des affleurements infraliasiques présentent des roches effusives inter­

calées au toit de la séquence détritique rouge. La formation débute alors aussi par 

les conglomérats à dragées et les grès à stratification entrecroisée. La partie supé­

rieure argileuse y est réduite au profit des basaltes. Ceux-ci se présentent en une 

série de coulées décamétrîques superposées sur une épaisseur de 50 m. environ. Ché-

vremont (1975) a décrit lés deux principaux faciès de ces basaltes: 

- un faciès homogène à grain fin, 

- un faciès amygdaloi'des où ces dernières formées de quartz surtout, peuvent attein­

dre quelques centimètres (Fig. 15 Tr). Localement, on reconnaît un débit en orgues 

(Fig. 13 Tr) et j'ai également reconnu à Ia Boutonnière de Gourrama, des débris en 

boules qui évoquent d'anciens épanchements acquatiques (Fig. I t Tr). Du matériel 

gréso-pélitique rouge est parfois injecté dans les basaltes selon des geometries très 

diverses, il souligne aussi généralement, sous la forme d'un mince liseré, le contact 

entre les basaltes et les calcaires massifs du Lias inférieur. 

Partout dans l'Atlas de Rich, où nous avons étudié les affleurements de la formation 

infraliasique, nous avons observé un banc de calcaire siliceux plaqueté épais de 60 

à 80 cm encadré par deux coulées de basaltes (Fig, 16 Tr). Ces calcaires souvent riches 

en sulfures présentent des signes évidents de métamorphisme (Schaer et Persoz, 1976; 

Bloch (1980) tels que talc et tremolite. Ce dernier minéral peut former des gerbes 

centimétriques qui se reconnaissent déjà sur le terrain. Ces paragenèses parfois déve­

loppées près des intrusions gabbroïques existent également où ces roches intrusives 

ne sont pas présentes. 

Sur le flanc S du Isk n'Ait Maraou (565.0 / 161.5 Fig. 5 Tr) affleure, remonté par une 

faille inverse, la partie supérieure de la formation épaisse de 120 m. Les premières 

assises, qui affleurent sur quelques mètres, sont des pélites gréseuses au-dessus des­

quelles reposent 100 m de basaltes dans lesquels sont interstratifiés deux niveaux 

de calcaires siliceux à laminations ce qui fait une exception au cas général. Les ba­

saltes sont à leur tour recouverts par 10 m d'une alternance de grès et pélites gré­

seuses. Au contact coulée/pélites, la surface des basaltes est fragmentée en morceaux 

anguleux enrobés dans les pélites rouges. 
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2.3.3 A la base des calcaires du Lias 

Les calcaires à laminations, situés à la base de la formation d'Idikel {cf. 1.2), sont 

parfois affectés par une série de phénomènes qui altèrent leur lithologie originelle. 

Habituellement compacts, ils peuvent présenter une structure vacuolaire qui s'exprime 

de deux façons : 

- des calcaires très vacuolaires dans lesquels la charpente résiduelle conserve les 

laminations sédimentaires typiques de la base du Lias. (Fig. I l Tr). 

- une matrice carbonatée vacuolaire beige enrobe des éléments gréseux et basaltiques, 

cette roche présente une grande similitude avec le niveau calcaire type "cornieule" 

décrit sous 2.2.2 (Fig. IO Tr). C'est dans ce type de roches qu'on trouve les plus fortes 

imprégnations de halite exploitée par les bergers. 

2.3A Extension latérale de la formation 

La formation infraliasique présente une très grande homogénéité de faciès à l'échelle 

régionale. En effet, même dans les coeurs d'anticlinaux et dans les failles, on trouve 

toujours le même type de matériel: pélites rouges et basaltes altérés avec banc de 

calcaire silieux interçalcaire. 

Au NE de la ville de Midelt, la formation infraliasique de la Haute Moulouya a une 

épaisseur comparable à celle observée à l'intérieur du Haut Atlas. Les basaltes coiffent 

les argilites gréseuses qui ont une bonne cohésion et ne présentent pas de bréchifica-

tion. Les conglomérats de la base contiennent des galets fort mal arrondis. 

Les faciès infraliasiques ont fait l'objet de nombreuses études à l'échelle du Magreb 

(Van Houten 1977; Kulke 1978) concluant toutes à une grande homogénéité des faciès 

au niveau du Maroc. Seule l'épaisseur est sujette à des variations importantes. D'après 

les schémas paléogéographiques (Kulke 1978), il apparaît que la région du Haut Atlas 

se trouvait en bordure S de l'influence marine de l'époque triasique et qu'à l'échelle 

régionale, il faut s'attendre à des dépôts mixtes: évaporitiques et continentaux. La 

sédimentation y avait lieu dans une série de cuvettes et petits bassins orientés ENE, 

WSW et probablement disposés en échelon au droit du futur golfe du Haut Atlas comme 

le laisse supposer la paléogéographie indiquée en Fig. I Tr. 

Dans ces bassins, se sont accumulés des dépôts plus épais comme en témoignent cer­

tains forages: TT. à l'E de Midelt (Kulke 1978) a traversé une série infraliasique de 

800 m d'épaisseur dont 200 m de basaltes et 500 m d'argilites saiifères. 
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2.3.5 Age de la formation 

Dans les assises calcaires surmontant notre série infraliasique, nous avons récolté 

des ammonites qui indiquent un âge Sinémurien supérieur (cf. 1.3). Les calcaires sili­

ceux intercalés dans les basaltes ont livré les brachiopodes Avicula et Anoplophora 

(Lucas, 1952) et se seraient donc déposés au Carnieri. Manspeizer et al. (1978) ont 

effectué des datations radiométriques sur les coulées de basaltes altérés; les valeurs 

sont quelque peu dispersées mais présentent toutefois un maximum de fréquence entre 

180 et 200 m. a. ce qui correspond au Lias inférieur. Les sédiments rouges du couloir 

d'Argana ont livré des vertèbres (Dutoit, 1966) ainsi que des palinomorphes (Cous-

miner et Manspeizer, 1976) concordant pour un âge Carnien. 

Les grès et conglomérâtes de la base de la formation ne sont pas datés, se seraient-ils 

déjà déposés au Permien ? 

2.3.6 Sedimentologie - Milieu de dépôt 

Les premiers dépôts conglomératiques, dont les interlits argileux présentent des fentes 

de dessication, sont à attribuer à un milieu supratidal de type deltaïque (Lorenz 1976). 

Celui-ci, au cours, du temps, semble se rapprocher inexorablement des conditions mari­

nes franches. Il y aura d'abord la série grésopélîtique, puis les influences de caractère 

lagunaire. Les basaltes avec leurs orgues mais aussi leurs pillows évoquent déjà un 

pays peu accidenté. Le niveau calcaire intercalaire, par sa large extension régionale 

est également un indice des faibles reliefs. Ii faut signaler que sa lithologie est son 

allure plaquetée est déjà une bonne préfiguration des laminites de la formation de 

base du Lias inférieur. 

2.4 DESCRIPTION PETROGRAPHIQUE 

2.4.1 introduction 

L'étude pétrographique des roches de la formation infraliasique a été effectuée 

sur lame mince et par diffraction RX. Cette dernière a permis d'analyser la roche 

totale selon Ia méthode des poudres isogranulométriques. Les argiles ont été étudiées 

par la méthode des plaquettes orientées. Une attention particulière a été accordée 
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à l'étude du résidu quartzofeldspathique à l'aide du microscope électronique à balayage 

(MEB). Le détail des différentes techniques employées est fourni dans l'Annexe. 

Ce chapitre est divisé en deux volets. Dans le premier je décrirai les résultats pétro-

graphiques obtenus à partir du matériel des coupes échantillonnées à la boutonnière 

paléozoïque de Gourrama. Dans le deuxième, je présenterai la pétrographie des roches 

ignées et des sédiments jurassiques ayant été mis en contact tectonique avec du maté­

riel infraliasique. 

2A2 Dans les sédiments infraliasiques (Fig. 3 Tr) 

Le quartz est le plus important constituant de la roche. Sa proportion s'élève à plus 

de 60 % à la base de la formation où U est plus abondant que dans le socle sous-jacent 

(52 %). Sa teneur diminue progressivement en s'élevant dans la série, mais une nouvelle 

augmentation se marque au toit de la formation. L'origine détritique de ce minéral ne 

fait aucun doute particuaèrement dans les assises conglomératiques à dragées. L'étude 

au MEB m'a permis de mettre en évidence une forte autigénèse. Alors que les niveaux 

conglomératiques de la base ne présentent que très peu de néoformations celles-ci de­

viennent importantes dès les premières assises bréchifiées et sont particulièrement 

répandues dans les niveaux vacuolaires du milieu et du toit de la séquence (Fig. 17, 

20 Tr). Certains prismes de quartz authigène, recouverts à leur tour de rosettes de 

SiO_ néoformés, indiquent la possibilité de plusieurs étapes d'authigénèse (Fig. 21 Tr). 

L'Albite est aussi un composant abondant dans les sédiments de la base de la formation 

ou elle est en même proportion (31 %) et de même composition que dans les schistes 

paléozoiques. D'une manière générale, sa présence diminue rapidement dès qu'on aborde 

la zone bréchifiée et disparaît complètement à l'intérieur de celle-ci où elle semble 

être remplacé par le feldspath potassique. 

Dans la "cornieule" inférieure (E 704), j'ai pu identifier un prisme tabulaire d'albite 

autigène (Fig. 22 Tr) qui a pu être déterminée comme une "Low Albite" en mesurant 

la distance des réflexes 131 et 131 sur le diffractogramme RX (cf.3.4.2). 

Le Feldspath potassique apparaît uniquement dans la partie somtnitale de la formation 

et suit la disparition de l'albite. Sa présence coincide avec celle de la dolomite et 

de la halite. Les observations au MEB permettent de voir que la totalité du feldspath 

potassique se trouve sous forme de cristaux néoformés. Leur détermination par la 

mesure de l'indice de triclinicité (Tröger, 1971) sur le diffractogramme RX indiquerait 

qu'il s'agit de microcline intermédiaire. 
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La Calcite est présente dans toute Ja formation. Quantitativement, elle évolue à 

l'inverse du quartz en représentant les 5 % de la roche dans les conglomérats et de 

30 à 70 % au sommet de la formation. En lame mince, on voit qu'elle ne constitue 

que le ciment des conglomérats et des grès, mais que, dans les roches de la zone 

bréchifiée, elle remplit les fissures et une partie des vacuoles en association avec 

le quartz. 

La Dolomite accompagne la calcite dans le haut de la formation s'il y a présence 

de Na Cl. 

La Halite apparaît en traces dans la partie sommitale de la série et dans les roches 

vacuolaires à la base des calcaires liasiques. Notons encore qu'au Sud de Seddour 

au coeur de 1' "anticlinal" du Tunnel de la Légion (587.0 / 169.0) affleure un mélange 

de sel et pélites utilisés pour les troupeaux. De plus, la source de Kerrando (595.5/ 

184.5) qui sort de la faille anticlinale du Jebel Bou Hamid avec une température voi­

sine de 37° C est riche en chlorure de sodium. L'analyse chimique de l'eau a donné 

(R744): 

Ca + + 54,5 mg/1 

Na+ 396,0 mg/1 

K+ 3,05 mg/1 

Mg++ 26,4 mg/1 

S O " 83,0 mg/1 

CI" 329,0 mg/1 

L'Hématite est un minéral accessoire toujours présent dans les sédiments de cette 

formation sous forme de belles tablettes à l'éclat métallique. Elle paraît abondante 

à l'oeil nu, mais, en fait ne représente que 3 à 9 % du poids de la roche. Des rosettes 

idiomorphes peuvent être identifiées au MEB (Fig. 18 et 19 Tr). 

Les argiles sont abondantes dans la moitié supérieure de la séquence où elles consti­

tuent le 25 à 45 % de la roche. II s'agit essentiellement d' illite et chlorite, souvent 

accompagnées de smectite. 

- La chlorite, comme l'avait déjà signalé Lucas (1962), est présente dans tous les 

échantillons de Ia formation infraliasique. Son pourcentage est très faible dans les 

assises gréseuses, mais augmente très rapidement dans la partie plus argileuse où elle 

représente près de la moitié du volume argileux. La chlorite ne surpasse largement 
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l'Olite que dans un seul échantillon (R 687). Les deux échantillons prélevés à Mibladène 

(NE de Mjdelt) ne contiennent pas de chlorite et en cela ils constituent une exception. 

Le chimisme des chlorites a été approché par la métholde de Oïnuma et al. (1972). 

Toutes les valeurs se regroupent dans le volet gauche du domaine trioctaédrique ce 

qui indique une composition magnésienne des chlorites avec un excès (E) de cations 

bivalents dans la couche silicatée (Fig. 23 Tr). 

Formule approximative : 

(Mg, Al)^5Fe115(Si, AI)^ O 1 0 (OH)8 

Les échantillons prélevés et analysés par Bloch (1980) ont une composition encore 

légèrement plus magnésienne (Fig. 2k Tr). Les échantillons (R 233, R 234, Fig. 5 Tr) 

issus des lithologies gréseuses ont livré de la corrensite. 

Si on compare les résultats de la fraction inférieure à 16 microns avec ceux de la 

fraction inférieure à 2 microns (Fig. 26 Tr), on constate que dans un même échantillon, 

la chlorite de la fraction la plus fine a une composition plus magnésienne que celle 

de la fraction plus grossière. En opposition avec ces chlorites très magnésiennes, on 

constate que les chlorites des schistes paléozoîques sont au contraire ferrifères avec 

un faible excès de Fe+ + dans la couche hydroxyle (Fig. 26 Tr). L'alignement constaté 

dans le diagramme dKSTnuma entre les domaines des deux fractions granulométriques 

et les chlorites des schistes me paraît significatif. Il confirmerait l'héritage des chlo­

rites, ainsi que le reste du matériel, à partir du socle sous-jacent, au cours de la 

sédimentation et de la diagénèse, ces phyllosilicates détritiques ont dû évoluer dans 

un milieu riche en Mg qui a surtout marqué les particules les plus fines et a, dans 

certains cas, abouti à la formation de corrensite, minéral typique des milieux à forte 

activité de magnésium. 

- L'illlite est le phyllosilicate le mieux représenté dans la formation infraliasique et 

constitue plus de la moitié du matériel argileux. En déduisant la tendance chimique 

d'après la méthode de Rey et al. (1982), (Fig. 29,30 Tr), il apparaît que les échantillons 

se groupent à la limite des plages des illites et des phengites de référence avec une 

tendance vers le pôle des biotites. Cela traduit un taux de remplacement élevé du 

K par H_0 (illite) ainsi qu'un certain remplacement de Al++ par Fe + et Mg +. 

En comparant les résultats de la fraction inférieure à 16 microns et celle inférieure 

a 2 microns, il apparaît que la fraction plus grossière est plus phengitique que la 

fraction fine; cette dernière apparaît un peu plus riche en fer et magnésium, 

3'ai analysé les micas de quelques échantillons provenant du socle paléozoïque. 
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Ils sont représentés en Fig. 31 Tr. Dans la représentation proposée par Rey, les résul­

tats se placent au milieu du domaine des phengites de référence. Pour l'illite égale­

ment on peut envisager un héritage à partir du socle, il serait compatible avec la 

tendance observée: phengites détritiques sédimentées dans un milieu à forte activité 

du fer et du magnésium. 

La cristallinité de l'illite des échantillons infraliasiques prélevés dans la boutonnière 

de Gourrama est comprise entre 0,25 et 0,45 2 téta, elle n'évolue pas le long des 

profils. L'analyse de quelques échantillons prélevés sur la plate-forme N et en bordure 

de celle au S permettent de présenter la Fig. 32 Tr qui montre que l'évolution à tra­

vers le bassin de la cristallinité de l'illite trahit les conditions diagénétiques imposées 

par la surcharge sedimentale (cf. 3.3). 

- La smectite est un minéral argileux fréquent dans la fraction argileuse de l'Infralias 

hautatlasique. Sa proportion est très variable mais elle est généralement plus forte 

dans la partie très argileuse de la formation. La présence de smectite dans des sédi­

ments où la cristallinité de l'illite indique des conditions anchimetamorphiques (cf.3.3) 

est surprenante puisqu'on admet que les smectites sédimentaires disparaissent au cours 

de la diagénèse (Kubier, 1980). Cette occurrence sera discutée plus loin (2.4.5). 

Dans le calcaire siliceux intercalé dans les basaltes, on retrouve le même cortège 

argileux que celui des pélites gréseuses (Fig. 24 Tr), auxquels viennent s'ajouter du 

talc (R 237) et de la trémolite en belles gerbes (E 707). Cette dernière a parfois 

cru dans des cristaux de calcite où elle se dispose perpendiculairement à l'axe d'or­

dre 3. L'apparition de ces deux minéraux ne présente pas de relation directe avec 

des roches intrusives. 

2.4.3 Dans la base des calcaires du Lias 

Le Lias inférieur n'est pas seulement affecté par les phénomènes de dissolution décrits 

sous 2.3.3. mais on y constate aussi des néoformations et des minéralisations métalli­

fères limitées aux secteurs en contact direct avec la formation infraliasique. 

Bien que le quartz en prismes idiomorphes soit répandu dans toute la série jurassi­

que, sa fréquence et sa taille sont beaucoup plus grandes à la base du Lias. Les aiguil­

les hexagonales plurimillimétriques noires constituent jusqu'à 15 % du poids de la roche. 

Leur forme extérieure est parfaite mais l'intérieur est formé d'un résidu carbonate 

enrichi en matière organique, ce qui confère aux prismes la couleur particulière. Ces 

aiguilles peuvent coexister avec des horizons de silex (R 204). 
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La smectite, normalement absente de la partie inférieure de la séquence sédimentaire 

jurassique (cf. 3.2.*), fait souvent apparition dans les calcaires du Lias inférieur. Il 

est connu (Kubier 1980) que la smectite sédimentaire (dioctaédrique, Kubier, comm. 

orale) disparaît au cours de la diagénèse aux alentours de 3 km d'enfouissement. Notre 

matériel a subi au moins 5 km de surcharge, les smectites qu'ils contiennent sont donc 

très probablement d'origine "hydrothermale" (trioctaédriques, Kubier comm, orale). 

Au petit col situé au S de Rich (586.0 / 181.5), j'ai observé un fort enrichissement 

en fer dans les premiers 20 cm de calcaires du Lias. L'analyse aux rayons X a permis 

de déterminer de la Goethite. 

Les calcaires massifs du Lias inférieur et plus rarement les faciès récifaux du Dogger 

à condition que ceux-ci aient été mis en contact avec la formation infraliasique sont 

fréquemment le siège de minéralisations plombo-zincifères. J'ai fait quelques observa­

tions sur deux exploitations artisanales situées dans la zone étudiée (543.5 / 174.7 

et 565.1 / 164.0). 

Les minéralisations s'y présentent principalement en trois modes de gisement: 

- en mouchetures dispersées dans la carapace périphérique des masses récif aies, miné­

ralisées surtout en galène. 

- en filons épais de 10 cm à 1 m alignés E-W et à pendage variable mais principa­

lement verticale. Ceux-ci se situent au droit de certains anticlinaux éjectifs et sont 

minéralisés en calcite, galène, blende, plus rarement pyrite et chalcopyrite. 

- en poches karstiques plurimétriques qui empruntent les fractures parallèles à la 

faille principale. Les sulfures sont amassées en blocs emballés dans de la calamine 

terreuse, des argiles et de la calcite. La minéralisation consiste surtout en galène, 

blende, cérusite, et calamine. 

La province plombo-zincifère du Haut Atlas Central a fait l'objet de plusieurs études 

métallogéniques (X CaTa, D. Bazin et M. Leblanc, 1968) qui ont conduit aux conclu­

sions suivantes: 

- origine hydrothermale des filons ainsi que des sulfures des poches karstiques, 

- indices de ségrétation des minéralisations régie par un gradient thermique permet­

tant à la galène de migrer plus loin que la blende. Les minéralisations des zones anti-

clinales se seraient formées à des températures de l'ordre de 250 C au coeur des 

structures, elles ont pu s'atténuer jusqu'à 110 C dans les zones les plus éloignées, 

- présence de minéralisations diffuses dans la pile sédimentaire, principalement dans 
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les niveaux condensés associés aux hauts-fonds, 

- remplissage des poches karstiques par des argiles venant des zones altérées situées 

au-dessus, « 

- absence de liaison directe entre les intrusions basiques et les gîtes métalllifères, 

- proposition de la succession génétique suivante (Leblanc 1968, p. 173): 

a) minéralisation syngénétique de sulfures sur les hauts-fonds, 

b) remobilisation hydrothermale des précédentes, accompagnée de mouvements tec­

toniques conduisant à la formation de filons épigénétiques, 

c) continuation des mouvements permettant la karstification des épontes de certains 

de ces filons, 

d) colmatage par des argiles. 

2JtJt- Dans les roches jurassiques associées 

Dans ce chapitre, je décrirai la minéralogie des roches sédimentaires et ignées juras­

siques qui présentent sur le terrain des relations directes ou probables avec la forma­

tion infraliasique sous-jacente. II s'agit en particulier des épontes de faille injectées 

de matériel pélitique rouge ou des tracés de failles majeures toujours soulignées par 

une coloration orangée à brunâtre étendue aux sédiments immédiatement avoisinants. 

Ce phénomène se révèle utile au cartographe mais suscite aussi l'intérêt du pétro­

graphie, parce que les sédiments apparaissent minéralisés et indurés de la même ma­

nière qu'aux abords des fiions basiques. 

Je présenterai également les analyses effectuées sur les roches sédimentaires en 

contact direct avec les corps intrusifs. 

2A<f.l Dans les sédiments en bordure de faille 

Le quartz est présent dans presque tous les échantillons; il est là plus abondant que 

dans les sédiments prélevés à l'écart des accidents: des géodes à calcite et quartz 

en cristaux centîmétriques bien formés s'observent fréquemment au droit des failles. 

L'Albite apparaît comme néoformation dans Ia plupart des sédiments du Haut Atlas 

de Rieh, je n'ai pas testé une éventuelle augmentation au droit de ces discontinuités. 

L'illite, un des constituants argileux les plus fréquents dans la séquence sédimentaire 

jurassique, (cf. 3.2) subit aux abords des failles et des contacts d'intrusions des 
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transformations à la fois chimiques et minéralogiques. Ainsi la cristallinité de ce mi­

néral s'améliore nettement aux abords des accidents, par rapport à celle qu'on observe 

dans les zones qui en sont éloignées (Fig. 36 Tr). 

Les "micas" extraits des roches sédimentaires jurassiques qui présentent des indices 

de forte transformation (métamorphisme aux épontes des intrusions gabbroîques, roches 

transformées près des failles), ont été analysées suivant la méthode proposée par 

Rey et Kubier (1982). Dans la Fig. 34 Tr on constate que les micas des sédiments 

de référence du Jurassique non transformés coïncident environ avec le domaine des 

illites. Les micas des roches métamorphiques se séparent en deux groupes : l'un se 

place au droit du domaine des biotites, il contient uniquement des échantillons prélevés 

en bordure d'intrusion; l'autre se situe environ dans le domaine des phengites, il con­

tient surtout les échantillons provenant des bordures de faille. Studer (1980) avait 

déjà observé ce comportement en examinant dans un diagramme d'Esquevin (1969) 

les micas d'une coupe métamorphique au contact d'un gros filon. Il avait ainsi constaté 

que les micas diagénétiques se déplaçaient d'abord vers le domaine dioctaédrique, 

puis disparaissaient au profit des micas trioctaédriques en se rapprochant du contact 

des filons. La figure 35 Tr construite à partir de notre matériel conduit aux mêmes 

conclusions. 

La nature chimique et minéralogique de la chlorite est aussi influencée par les failles 

majeures et les contacts intrusifs. Dans le triangle de Oïnuma (1972), ces minéraux 

occupent un domaine très étalé mais restent confinées au volet gauche du domaine 

des chlorites trioctaédriques (Fig. 27 Tr). 

Formule approximative : 

(Mg,Al)3 8 Fe 2 2 (Si, Al)ft O j 0 (OH)g 

La Figure (28 Tr) permet de comparer leur évolution par rapport aux chlorites dia­

génétiques de départ et par rapport au domaine des chlorites de la formation infra-

liasique. Alors que le domaine des chlorites des sédiments jurassiques s'individualise 

mal de celui des chlorites infraliasiques, l'influence "métamorphique" sur les chlorites 

des sédiments jurassiques se traduit par une dispersion vers le centre du diagramme. 

Cette tendence indique une répartition plus équilibrée des cations bivalents entre 

les feuillets tétraédriques et octaédriques (Ol'numa et al., 1972). 

La smectite est un minéral rare dans les sédiments marneux et marnocalcaires du 

centre du Haut Atlas. Elle est, au contraire, un minéral néoformé caractéristique 

de la paragenèse des épontes des grandes failles. Sa nature trioctaédrique a été mise 

en évidence par Studer (1980). 
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On notera encore deux manifestations accompagnant failles et filons : nodules de 

prehnite, amas de barytinej ainsi aux abords d'une petite colline située à la terminaison 

orientale d'un filon (589.0 / 19&6). Les marnocalcaires sont très indurés sur une dizaine 

de mètres et on observe l'apparition de nodules centrimétriques de prehnite, l'appari­

tion d'une patine ocre qui suggère un enrichissement en fer. 

C'est dans ce contexte qu'affleure une lentille de Ba SCX en gros cristaux blancs. 

2.4.4.2 Le métamorphisme en bordure des intrusions 

Les corps intrusifs ont provoqué un métamorphisme de contact qui se développe tou­

jours dans les épontes de filon alors qu'il se développe plus rarement en bordure des 

grandes intrusions malgré le plus grand volume de ces dernières (Schaer et Persoz, 

1976; Studer, 1980). Une étude très soignée effectuée par Studer (1981) en bordure 

des filons basiques a conduit, dans mon optique, à une découverte aussi singulière 

que fondamentale: malgré ce métamorphisme qui a causé, dans les sédiments marneux, 

une série de réactions de décarbonatation, les équilibres minéralogiques indiquent 

une pression partielle du CO_ se maintenant en-dessous de 0,1 (Fig, 37 Tr). 

L'auteur envisage un apport de H O provenant des sédiments environnants. Les derniers 

stades métamorphiques sont également caractérisés par une forte pression partielle 

de H-O engendrant des minéraux métasomatiques tels que hibschite, prehnite, smectite 

ainsi que des interstratifiés gonflants. 

2.4.4.3 Les roches intrusives (Fig. 38 et 39 Tr) 

Ces roches ont fait l'objet d'études attentives de Chèvremont (1977), Bloch (1980) 

et Studer (1980) et qui ont conduit aux conclusions suivantes: 

- la composition initiale du magma était comprise entre celle d'un basalte et celle 

d'une andésite, 

- de la périphérie vers le centre des massifs, donc probablement au cours du temps, 

les roches eruptives diminuent progressivement en basicité et augmentent leur teneur 

en alcalins, 

- gabbro à olivine - diorite - plagioclasite - syenite quartzeuse, 

- la mise en place des plagioclasites et syenites induit d'importants phénomènes mé­

tasomatiques sur les termes plus basiques, les transformant en épidiorites, 
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- le métasomatisme intense conduit au développement de feldspath potassique, de 

quartz ainsi qu'à un enrichissement en fer qui se ferait à la faveur d'un flux d'eau 

allant du sédiment vers l'intrusion. 

2A.5 Origine des smectites 

Sans être abondantes, les smectites se rencontrent assez souvent dans le Haut Atlas 

Central. Dans le contexte régional que nous avons décrit l'origine de ce minéral argi­

leux présente quelques problèmes. Rappelons que les smectites peuvent avoir trois 

origines possibles : 

1. - altération récente en climat humide confiné 

2. - sedimentale 

3. - métamorphisme hydrothermal 

1. - Nous croyons pouvoir exclure que la smectite observée dans nos roches puisse 

être attribuée à l'altération. Le climat atlasique, le drainage régional ne sont pas 

des facteurs favorables à une telle évolution. 

2. - Lorsque les formations grésopélitiques contiennent des smectites, celles-ci dis­

paraissent au cours de la diagenèse si l'enfouissement dépasse 3000 m (Monnier 1979) 

ou peut-être ¢000 m (Kubier 1980) dans les formations calcaires ou marnocalcaires 

les smectites semblent pouvoir persister lors d'enfouissements plus importants (Persoz 

1982). 

Pour le Haut Atlas, on peut faire remarquer que dans les séries calcaires de la bordu­

re de l'auge, les smectites sont présentés au sommet de la coupe, elles accompagnent 

la les illites mal cristallisées; on peut admettre que ces smectites sont détritiques. 

Dans le reste de l'auge, les smectites sont en général peu abondantes (cf. 3.2. Fig. 

1-3 D). Elles ne sont pas liées à une lithologie particulière ni à des formations d'un 

âge précis. Les roches sédimentaires contenant ce minéral sont presque toujours si­

tuées dans des zones dé grands accidents tectoniques ou proches des intrusions gab-

broïques. Dans ces contextes particuliers, la smectite devient localement fréquente 

et peut même être abondante dans la fraction argileuse (Fig. 36 Tr a-c). En nous 

basant sur les observations sus-mentionnées, nous pensons que la smectite des 

sediments jurassiques "normaux" est d'origine sédimentaire à laquelle vient s'ajouter 

une smectite hydrothermale lorsque ces roches se situent dans l'un des deux contextes 

métamorphiques typiques dans le Haut Atlas : failles importantes ou bordures 

d'intrusion. 
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3. - L'origine de la smectite présente dans les grès et pélites de la formation infra­

liasique du Haut Atlas est plus aisément déterminée : 

- Les deux échantillons (R 770, R 771) de Trias prélevés sur la plate-forme N, 

qui ont subi une surcharge qui peut être estimée à 2000 m au plus, ne contien­

nent pas ce minéral argileux; il semble donc qu'on puisse admettre que les grès 

et phyllites infraliasiques ne contenaient pas de smectites au moment de leur 

dépôt. 

- Les sédiments infraliasiques prélevés dans la partie centrale du Bassin Atlasi-

que, soit au N de Gourrama où ils sont dans leur position stratigraphique origi­

nelle, soit dans les failles anticlinales de l'Atlas de Rich contiennent fréquem­

ment beaucoup de smectites (Fig. 3 Tr et 35 Tr d). 

Nous pouvons exclure l'origine sédimentaire des smectites du Trias, ceci à plus forte 

raison qu'au centre du bassin elles auraient disparu, à la suite des fortes surcharges 

sédimentaires (8000 m au moins, cf. 3.3). Il faut donc faire appel à un hydrotherma­

lisme qui a conduit à Ia néoformation de smectites dans les sédiments infraliasiques 

du centre du bassin atlasique. 

2.5 RESUME DES PARTICULARITES 

Plusieurs phénomènes décrits plus haut à propos de la formation infraliasique, sont 

étonnants et n'ont pas trouvé d'explication à ce jour : 

- bréchification à l'intérieur de la pile lithologique de la formation infraliasique, cette 

zone pouvant être encadrée par deux horizons de "carnieules", 

- basaltes transformés dans le faciès schistes verts avec apport de Na ils sont alté­

rés sur toute leur épaisseur, 

- occurrence de matériel infraliasique pulvérulent dans les plans de faille qui affectent 

la couverture jurassique, et sous forme de filons dans les synclinaux, 

- transformations minéralogiques le long de ces failles indiquant des circulations hy­

drothermales, 

- métamorphisme de contact limité dans l'espace et affecté d'une forte pression par­

tielle de H2O malgré les réactions de décarbonatation, 

- important métasomatisme dans les roches intrusives, 
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2£ DISCUSSION 

Les observations inhabituelles pour la plupart, qu'on vient de résumer se trouveraient 

expliquées par une seule hypothèse: la formation infraliasique aurait été à une époque 

de son histoire, une zone sous-compactée. 

La sous-compaction est un phénomène tristement connu par les foreurs ayant travaillé 

au Sahara. Le "Trias" y est aussi constitué de basaltes et de pélites rouges. Ces der­

nières ont une pression hydrostatique anormalement élevée à cause de leur très faible 

perméabilité qui empêche l'eau de quitter les pores. Une partie de la charge lithosta­

tique est alors supportée par le liquide dont la pression augmente, (Terzaghi et al., 

1939). A ce propos, Kulke (1979) décrit des porosités de 25 % dans des pélites enfouies 

à 7 km de profondeur alors qu'on s'attendrait à des valeurs inférieures à 1 %. Les fora­

ges pétroliers du Sahara ont montré que lorsqu'on perce une zone sous-cômpactée, le 

sédiment s'échappe violemment sous forme de boue après avoir éjecté le train de tiges. 

Il est très séduisant de faire appel au même phénomène pour imaginer la formation des 

injections par voie ascensionnelle de matériel infraliasique dans les discontinuités de 

la couverture jurassique. Il a, en effet suffi que les mouvements tectoniques provo­

quent des déchirures dans la couverture jurassique pour que 1' "infralias" souscompacte 

s'y engouffre et remonte à la surface en provoquant une éruption comparable à celle 

du forage saharien. On peut aussi faire intervenir le phénomène inverse: une zone sous 

compactée à une densité faible à cause de sa teneur élevée en eau, elle peut donc être 

un moteur de dipirismé en "peceant" d'elle même, les cheminements vers la surface. 

Nous avons, d'autre part, montré qu'il existe de bons indices d'une présence de sel 

à l'intérieur du Haut Atlas plissé alors que le "Trias" de la plate-forme N (Mibladen) 

et S (Errachidia) n'est pas salifere. Il semble donc exister une liaison entre paleogéûgra 

(Jurassique) / zones plissées / occurrence de matériel infraliasique injecté. 

Ce qui suggère que : 
- Les faciès salifères se trouvaient limités au domaine du futur bassin atlasique 

suggérant qu'il constituait déjà au Trias, une zone plus subsidente. Signalons 

que Ovtracht (1980) envisage que le "Trias" hautatlasique comptait plusieurs 

milliers de mètres aujourd'hui disparus. Bien qu'en accord sur le fonds, nous 

estimons que les quantités que cet auteur envisage sont excessives, 

- la présence de sel selon des horizons continus, a pu favoriser la souscompaction 

en réduisant la perméabilité, 

- contrairement aux affirmations de Schaer et Persoz (1976), la formation infra­

liasique était à même de permettre une importante zone de décollement qui 

a pu faciliter la tectogénèse dans le bassin. 
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2.6.1 Chronologie des événements 

Dans le cas du Haut Atlas, je propose l'évolution suivante: 

Au cours du Trias et du début du Lias inférieur se dépose une série argilo-gréseuse 

avec occurrences évaporitiques et basaltiques au toit de la formation. Dans Ie milieu 

sursalé, les argiles détritiques se sont coagulées en flocons à structure en château 

de cartes (Little - Gadow, 197*), garantissant une porosité élevée. 

Pendant la période allant du Sinémurien au Bathonien, ces sédiments sont recouverts 

par une série épaisse de 8 km. La vitesse de sédimentation élevée ( 0,3 mm/ an) ne 

permet pas aux pélites gorgées de saumures de se compacter normalement à cause 

de leur faible perméabilité. Les niveaux évaporitiques constituant l'imperméable ré­

gional peuvent avoir joué un rôle important dans cette évolution. La série infraliasique 

est ainsi devenue une zone sous-compactée. 

A la fin du Jurassique moyen, (cf. 4.3J toute la pile sédimentaire est traversée par 

des roches intrusives basiques à la faveur d'une tectogénèse importante. La fractura-

tion tectonique, ainsi que l'effet thermique des magma à haute température sur les 

pélites où règne déjà une surpression d'eau, augmente le déséquilibre hydro-lithosta­

tique. La zone sous-compactée subit alors une fracturation hydraulique aboutissant 

à la bréchification interne observée et permet aux pélites de s'échapper brusquement 

à l'état de boue par les discontinuités tectoniques dans la couverture jurassique. Les 

filons "triasiques" observés dans les synclinaux et les injections dans les plans de 

faille majeure se forment ainsi. 

Les saumures provenant de la zone sous compactée étaient riches en CaCO,, SiO,, 

NaCl et probablement aussi en KCl et sulfates. Elles contribuent ainsi à modifier 

Ie magma non seulement par l'apport d'eau mais aussi par les sels précités, provoquant 

l'affinité alcaline des derniers stades magmatiques ainsi que le métasomatisme et 

l'altération qui ont affecté les intrusions. Les épontes de ces dernières constituaient, 

par la fracturation qui les affectait, des zones relativement perméables. Elles per­

mettaient probablement aussi une circulation préférentielle des saumures ce qui ex­

pliquerait la faible pression partielle du CO_ qui marque le métamorphisme de contact 

ainsi que les associations hydrothermales. 

Là où la fracturation était encore plus intense, les circulations plus fortes ont pu 

contrecarrer l'effet thermique des roches plutoniques et empêcher l'établissement 

d'auréoles de contact. C'est notamment Ie cas des intrusions en situation anticlinale, 

elles se trouvent sur le tracé des décrochements synintrusifs (cf. k.'i.k) et au droit 

de structures jouant le rôle de collecteurs hydrodynamiques. 
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La contemporanéité de la mise en place des roches ignées et des injections de pélites 

violettes est par ailleurs appuyée par la minéralogie. Lorsque ces sédiments se trouvent 

en inclusion dans les massifs intrusifs ou injectées le long des épontes, ils peuvent 

acquérir une teinte blanche et contenir du talc (Studer 1980) qui doit aussi être attri­

bué à l'hydrothermalisme. 

2.6.2 Les minéralisations 

Si on admet la chronologie des événements exposée ci-dessus, une nouvelle hypothèse 

métallogénique peut être proposée (Fig. 2¾ Tr). Les saumures s'échappant de la zone 

sous-compactée étaient saturées en Na Cl puisqu'elles étaient en équilibre avec du 

sel cristallisé; or, les expériences de Barnard & Christopher (1966) et de Hegelson 

(1964, 1969) ont montré que les chlorures peuvent jouer un rôle fondamental dans 

le transport des sulfures. En effet, contrairement à ces derniers, les complexes chlorés 

sont solubles, ils permettent au minerai de migrer à l'état de chlorure métallique. 

La solubilité de PbS, ZnS dépend de la concentration de Na Cl et de la température, 

la valeur géologiquement significative (7 ppm/ litre) est atteinte dès 250 C dans une 

solution de NaCl IM et dès 2200C dans une solution 3 M. 

La source de sulfures la plus probable est représentée par les coulées basaltiques 

hettangiennes. Sous 6 à 8 km d'enfouissement, les saumures, chargées en Na Cl, 

atteignaient des températures de 200 à 250 C au moins, (mais probablement plus fortes 

si on tient compte de la paragénèse talc-trémolite fréquente dans les calcaires siliceux 

décrite sous 2AA.2 ) leur permettant de mettre en solution les sulfures métalliques 

et d'albiliser le basalte selon la réaction de saussuritisation : 

2 CaAlSi2 Og + NaCl + SiO2 + H3O = NaAlSi3O3 + Ca3Al3Si3 O12[OH] + H Cl 

Tandis qu'une autre réaction avait lieu dans les calcaires dolomitiques interstratifiés: 

5 CaMg (C0 3 ) 2 + 8SiO2 + H7O Ä Ca2 Mg5[Si^ O ^ (OH)2 + 3 CaCO3 + CO2 

Les deux réactions tendent à acidifier les saumures et les rendent aggressives face 

aux calcaires dans lesquels elles pourront augmenter la perméabilité en "karstifiant" 

les voies de circulation et en provoquant les phénomènes de dissolution observés 

a la base des calcaires liasiques. 

Les circulations hydrothermales étaient régies par un gradient de pression issu de 

la déstabilisation de la formation înfraliasique sous-compactée, les fluides tendaient 

alors à s'échapper verticalement. Le cheminement offert par les anticlinaux-failles, 

véritables collecteurs naturels, était certainement la principale voie hydrothermale. 
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Les niveaux argileux du Lias moyen et surtout supérieur rendaient en effet diffi­

cile une migration à travers Ia pile stratigraphique. Par contre, Je Lias massif 

fracturé et la formation infraliasique elle-même permettaient plutôt une migration 

"horizontale". Les saumures chaudes qui remontaient vers la surface entraient 

en contact avec un milieu de plus en plus froid et arrivaient probablement même 

au contact d'une nappe phréatique. La baisse de température entraînait ainsi 

la précipitation des sulfures dans les poches de dissolution et fractures des roches 

structuralement élevées. Les calcaires massifs liasiques qui forment les lèvres 

des anticlinaux et parfois les faciès récifaux du Dogger qui les coiffent. 

Des voies de circulation secondaires existaient aussi au niveau des fentes d'extension 

provoquées dans les synclinaux par la tectonique décrochante active à cette époque. 

Elles ont abouti à des veines hydrothermales ainsi qu'au métamorphisme observé 

au droit des grandes failles EW. 
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Figure 1 Tr : Schema de la distribution des facies et de la structure tectonique du 

Trias (supérieur) au Maghreb (synthèse largement basée sur Bossellini 

& Hsii, 1973; Busson, 1972; Mauthe, 1970; Salvan, 197*; Tortochaux, 

1968; Van Houten, 1976; Viallard, 1973). 

: l imite de région soumise à Férosion 
: Facies continental élastique (à droite : 

granulometrìe très grossière) 
f-k, pour le Maghreb seulement : 
: Faciès à prédominance argilo-sableuse 
: Faciès argileux - anhydritique - halitique 
: Anhydrite (très) puissante 
1-8 : Structures tectoniques du Sali/ère : 
: Sel peu puissant, faiblement enfoui et 

horizontal 
: Sel puissant, horizontal, enfouissement 

> 1 km 
: Structures (proto-) diapiriques à faibles 

déplacements verticaux 
B.G. : Bou Ghedou (horst du socle) 

Bassin de Doukkala 
Fosse de Dorbane 
Fosse de Djeffara 
Bassin de Guercif 

D 
F.D. 
F.Dj. 
G 

c : Trias fgermanique» ( t j : halite, surtout au Keuper) 
d : Roches carbonatées néritiques 
e : Faciès d'eau profonde 

i : Sel gemme (très) puissant 
j (pour le Sahara oriental) : Isopaques du Trias 
k : Influx probable d'eau de mer 

4 : Diapirs (s.l.) à déplacements verticaux plus ou moms 
grands 

. 5 : Ascension du sel préférentîeïlement le long de failles 
6-8 : Sel comme niveau de glissement sous : - des pus 

«autochtones» (6), - des écailles tectoniques (7), 
des nappes de glissement (8) 

G.K- : Grande Kabylie 
G.R. ; Ghar Rhouban (horst du socle) 
M : Méséta marocaine 
N.F. : Nazareg Flinois (horst du socle) 
R : Rif oriental 



Figure 2 Tr : Carte et coupe géologique de la terminaison occidentale de la bouton­

nière paléozoïque de Gourrama. Situation des échantillons (Le figuré 

du socle est schématique). 



2 COUPES A LA LOCALITE X 

Figure 3 Tr : Dosage quant i tat i f des minéraux composant les sédiments de l ln f ra l ias 

(coupes sans basaltes). 
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Figure * Tr : Profils lithologiques-type de la formation infraliasique. 
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Figure 5 Tr : Coupe transversale à llsk n'Ait Maraou (565.0 / 162.0) illustrant la 

présence de deux niveaux calcaires dans les basaltes infraliasiques 

(même figurés que Figure 4 Tr). 



Figure 6 Tr : Progression selon une verticale de la destruction de la structure sédi-

mentaire dans les pélites gréseuses infraliasiques. Les assises finement 

litées au bas de la photo sont traversées par des diaclases remplies 

de calcite qui délimitent des éléments de taille centimétrique à déci-

métrique juxtaposés sans avoir subi de rotation. Celles au sommet de 

la photo sont débitées en éléments millimétriques à centimétriques, 

la structure de la roche apparaît entièrement remaniée comme l'illustre 

la figure suivante (terminaison NW de la boutonnière paléozoîque de 

Gourrama, coupe X). 

Figure 7 Tr : Vue de détail du faciès caractéristique de la brèche monogénique qui 

apparaît dans les iithologies gréso-argileuses du milieu de la formation 

infraliasique (Terminaison NW de la boutonnière paléozoîque de Gour­

rama, coupe X). 



Figure 8 Tr : Vue en coupe de la partie sommitale de la formation infraliasique dont 

le matériel ,est très pélitique (pélites gréseuses). Les horizons de colora­

tion claire ne représentent pas la stratification sédimentaire mais sont 

des horizons de précipitation de carbonates qui sont d'ailleurs discor­

dants par rapport à la base du banc de calcaire liasique susjacent. (Ter­

minaison NW de la boutonnière paléozoïque Gourramâ, sommet de la 

coupe X). 
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Figure 9 Tr : Vue en plan d'une injection filonienne de matériel infraliasique dans 

les marnocalcaires aaléniens (au N de Rich, coordr 585.0 / 202.2). 



Figure 10 Tr : Détail des roches carbonatées vacuolaires qui apparaissent fréquem­

ment à la base des calcaires du Lias inférieur (Terminaison NW de 

la boutonnière paléozoïque de Gourrama, échantillon R 687). 

Figure 11 Tr : Laminites calcaires du Lias inférieur désolidarisées du reste de la 

séquence liasique, déformées et emballées dans la brèche infraliasique. 

Les calcaires présentent à la fois des dissolutions qui rendent la roche 

spongieuse et des précipitations de calcite blanche dans les diaclases 

(Terminaison de la boutonnière paléozoïque de Gourrama, échantillon 

R 70«. 



Figure 12 Tr : Photo au MEB illustrant la porosité très élevée qui caractérise les 

pélites gréseuses bréchjfiées (R 683). 

Figure 13 Tr : Vue de l'empilement de basaltes infraliasiques. Une des coulées pré­

sente le débit en orgues typique (Bout. pal. de Gourrama, coord.! 

622.5 / 209.5). 



Figure I* Tr : Detail d'une autre coulée contenant des boules basaltiques (pillow?) 

pourvues d'une carapace. Elles sont emballées dans du matériel basal­

tique à grain fin rappelant une hyaloclastite (Même situation que 13 Tr). 

1 -\'^?/T':-*<W^7 

Figure 15 Tr : Faciès des basaltes à amygdales (Faciès vacuolaire de Chèvremont, 1975) 

(Isk n'Ait Maraou, coorcL- 565.0 /162.0). 



Figure 16 Tr : Vue des calcaires siliceux intercalaires dans les basaltes infraliasiques 

(Même situation que 15 Tr). 
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Figire 17 Tr : Photo au MEB illustrant la formation infraliasique basale: des grains de 

quartz très anguleux (en haut, au milieu) accompagnent des agglomé­

rats de phyllosilicates (en bas au milieu) (R 675). 

10 JJ 

Figure 18 Tr : Photo au MEB illustrant la formation infraliasique sommitale: quelques 

néoformations incomplètes de quartz (bord droit de la photo) et de 

feldspath potassique (tablette au centre de la photo) sont associées 

aux phyllosilicates e t à l'hématite (centre gauche de la photo) (R 683). 



Figure 19 Tr ; Photo au MEB illustrant le niveau type "cornieule": Les néoformations 

sont très importantes, l'hématite est au centre de la photo, le quartz 

constitue par exemple Ie prisme hexagonal dans la partie droite de 

la photo (R 70*). 

Figure 20 Tr : Les prismes de quartz ;allongés e t aux formes parfaites sont très fré­

quents dans les calcaires vacuolaires à la base du Lias ("cornieule" 

supérieure R 687). 



Figure 21 Tr : Detail d'un prisme idiomorphe de quartz recouvert par des fleurs de 

silice appartenant au niveau carbonate vacuolaire situé au milieu 

de la formation infraliasique ("cornieule" inférieure, R 704). 
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Figure 22 Tr : Une des rares albites authigènes observées dans le niveau type cor­

nieule inférieur (R 70*). 
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Figure 23 Tr : Les chlorites de la formation infraliasique (fraction inférieure à 2 mi­

crons) placées dans un diagramme d"Ojhuma. 

4.7 Ä 

Figure 2k Tr : Diagramme d'Oïnuma des chlorites (inf. 2 microns) des échantillons 

prélevés par Bloch (1980) dans le "Trias" d'un anticlinal au N de Rich. 

• gres et pélites A cale, siliceux intercalés dans les basaltes infraliasiques 
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Figure 25 Tr : Les chlorites de la formation infraliasique (fraction inf. à 16 microns) 

placées dans un diagramme d*OTnuma. 

• grès et pélites A cale, siliceux intercalés dans les basaltes infraliasiques 

4.7 Â 

Figure 26 Tr : Schéma synoptique permettant de comparer dans un diagramme d"Oînu-

ma la localisation relative des chlorites du "Trias" (2 fractions granu-

lométriques) et celles du socle paléozoîque. 

t~~\ domaine de la fraction inférieure à 2 microns échantillons du socle 

domaine de la fraction inférieure à 16 microns 



Figure 27 Tr : Chlorites (fraction inf. à 2 microns) des zones "métamorphiques" placées 

dans un diagramme d"Oîhuma. 

+ épontes d'intrusion • zones de faille 

Figure 28 Tr : Schéma synoptique permettant de comparer dans un diagramme d'Oîhu-

ma la situation relative des chlorites (inf. à 2 microns) des sédiments 

§ jurassiques, du "Trias" e t des zones "métamorphiques". 

Séd. jurassiques (avec domaine contenant le 90 % des valeurs) 

/ j "Métamorphique" ; '": "Trias" 
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Figure 29 Tr : Micas de la formation infraliasique (fraction inf. à 2 microns) places 

dans le diagramme ternaire de Rey et al. (1982). Signification des 

plages, voir à la figure 3* Tr. 

Figure 30 Tr : Micas de la formation infraliasique (fraction inf. à 16 microns) placés 

dans le diagramme ternaire de Rey et al. (1982). Signification des 

plages, voir à la figure 34 Tr. 



Figure 31 Tr : Micas du socle paléozoïque placés dans le diagramme de Rey et al. 

(1982). Significations des plages, voir à la figure 34 Tr. 
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Figure 32 Tr : Répartition géographique de la cristallinité de l'illite (fraction inf. 

à 2 microns) des sédiments infraliasiques. 
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• échantillon prélevé au droit 
d'une faille principale 

^ échantillon au contact 

d'une intrusion 

Figure 33 Tr : Micas de sédiments jurassiques situés dans un contexte "métarmophi-

que" (au contact d'intrusions gabbroi'ques ou au droit des failles prin­

cipales) placés dans un diagramme de Rey et Kiibler (1982). Les échan­

tillons situés au contact d'intrusions se placent dans le domaine des 

biotites. 

plage dans laquelle se regroupent les 
micas des sédiments jurassiques 
"normaux" (éloignés de failles et 
d'intrusionst voir Figure 5 D). 

BIOTITES 

plages dans lesquelles se groupent 

les micas des sédiments 

jurassiques "métamorphiques" 

(voir Figure 33 Tr). 

Figure 34 Tr : Schéma synoptique illustrant les positions relatives des micas des 

sédiments jurassiques "normaux" et des sédiments jurassiques prélevés 

dans un contexte "métamorphique", par rapport aux plages de référence 

proposées par Rey et Kiibler (1982). 
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Figure 35 Tr : Micas des roches sédimentaires jurassiques représentés dans un dia­

gramme d'Esquevin (1969), 

Echantillon "normal" • prélevé à l'écart de faille ou intrusion 

Echantillons "métamorphiques " 

prélevé au contact d'intrusion gabbroîque 

A prélevé au droit d'une faille principale 



CHLO MICA SMECTALC TREM 
(D 
CM 
O 

ü 
•13 a) 
.18 Coupe métamorphique au contact de l'intru­

sion de Mouguer/AK el Abbas (coord. 20IJiI 

528.0). 

EPONTE 

0.3 
1 

1.5 

2 

3.5 

490/1 

2 U H I mi mi mini • l l iiiiiiiiiiiiiiiiii ^ ^ ^ ^ ^ 

^m 
III III 

I im 

-16 b> 

. . Coupe métamorphique au.contact du filon au 

. , S de l'intrusion de Mouguer. 

.15 

•27 c) 

• " Echantillons des zones de failles importantes. 

Les sédiments équivalents éloignés de la 
.26 
.46 

faille ont une CI inf. à 0.*5 et ne contiennent 

que rarement de la smectite (Atlas de Rica). 

237 

497 

498 

499 

500 

501 

m\\\\\\\\m%mm 

IIIIIIIIIIIIIIIIII 

.26 

d) 
Niveau de calcaire siliceux intercalé dans les 

basaltes infraliasiques (Atlas de Rich). 

Figure 36 Tr : Composition de la fraction argileuse et cristallinité de l'illite et de 

quelques échantillons significatifs. 
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Figure 37 Tr : Evolution de la composition des fluides pendant le métamorphisme 

de contact (d'après Studer, 1980). 

Réaction 3 : d'après Hoschek (1973) 

Réaction 7 : d'après Winkler (1975) 

Réaction ( : d'après Gordon et al. (1971) 

: évolution de la composition des fluides 
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MC : marnocalcaire du Dogger 

CM : calcaires massifs du Lias inférieur 

Tr : pélites gréseuses triasiques 

G : gabbro 

D : diorite 

mD Î microdiorite 

DL : diorite leucocrate 

E : épisyénite 

P : plagioclasite 

Figure 38 Tr : Représentation schématique d'un complexe intrusif (d'après Bloch, 1980) 



Figure 39 Tr : Photo illustrant l'altération en boules qui affecte fréquemment les 

gabbros et les diorites des corps plutoniques. 



Figure ¢0 Tr : Schéma métallogénique interprétatif tenant compte du rôle qu'ont 

pu jouer le gradient de pression et l'apport en fluides de la formation 

infraliasique sous-compactée. 

Figurés : 1. sulfures dispersés 2. sulfures massifs 3. poches de calamine terreuse 



PHENOMENES DIAGENETIQUES 

3.1. INTRODUCTION 

L'étude systématique du contenu argileux des sédiments nautatlasiques fut entrepris 

d'abord en m'inspirant des travaux de F. Persoz (1982). En analysant systématiquement 

plusieurs coupes, cet auteur a pu établir, grâce à Ia découverte de plusieurs horizons 

isochrones possédant un contenu minéral particulier, une minéralostratigraphie dans 

les sédiments de la bordure Sud-Est du 3ura. L'établissement d'un tel outil de datation 

se révèle très utile dans des séries pauvres en fossiles. Il paraissait intéressant d'uti­

liser cette méthode pour l'analyse des faciès de plate-forme, ainsi que ceux du Dogger 

du bassin atlasique. 

Le but consistait à analyser systématiquement le cortège argileux de plusieurs profils 

lithologiques situés dans des domaines paléogéographiques différents. Les corrélations 

espérées devaient être vérifiées par la paléontologie et de ce fait, elles auraient 

permis la datation des séries en se basant uniquement sur le contenu minéralogique. 

Très rapidement, je me suis rendu compte que l'évolution diagénétique a probablement 

détruit les associations primaires et que la paragénèse monotone chlorite-illite rend 

impossible toute minéralostratigraphie du Haut Atlas. 

A ce moment, j'ai employé les analyses effectuées à une étude diagénétique où une 

attention spéciale a été consacrée à l'évolution de la cristallinité de l'illite. 

3.2 DESCRIPTION DES COUPES 

3.2.1 Coupe N0 1 (bassin) (Fig. I D, Localisation cf. Fig. I S). 

L'analyse minéralogique quantitative des roches est représentée sur la Fig. I D. La 

forte teneur en carbonates est certainement renforcée par un effet d'échantillonnage 

préférentiel des niveaux résistants calcaires, alors que les assises marneuses moins 

bien affleurantes ont été par trop délaissées. On peut toutefois apprécier Ia faible 

proportion de dolomite dans l'ensemble de la coupe. Seuls deux échantillons, l'un 

(R HW prélevé dans les laminites de la base du Lias, le second (R 380) prélevé dans 

un banc, dont la nature turbiditique ne fait aucun doute, sont dolomitiques. 
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Le quartz est omniprésent et représente Ie 1 % pondéral dans les calcaires liasiques 

et jusqu'à 16 % dans les lithologies marneuses. Les feldspaths, absents dans la base 

de la coupe, à l'exception de R 604 prélevé dans le Lias massif, apparaissent en pro­

portion décelable à partir du Domérien. La teneur en argiles suit, à quelques excep­

tions près, l'évolution quantitative du quartz; les proportions relatives des différents 

minéraux argileux est représentée séparément. L'illite est le minéral argileux dominant 

dans les calcaires massifs du Lias inférieur (85 %), sa teneur relative diminue au cours 

du dépôt des calcaires lités et ne représente plus que le ¢0 % du stock argileux à l'in­

térieur de l'alternance calcareo- marneuse. Elle tend de nouveau à augmenter dans le 

haut du profil. La Fig. 5 D permet d'apprécier tout au long de la coupe, l'homogénéité 

de l'illite qui se situe à la limite du domaine des phengites et iilites de référence. 

La mesure de Ia cristallinité (cf 3.1J a été effectuée systématiquement sur l'ensemble 

des échantillons, elle est représentée en Fig. ID. On constate une évolution linéaire 

depuis des bonnes cristallinités, (.30) mesurées à la base du profil, jusqu'à des cristal-

Unités moyennes (.55), au sommet de la coupe. Les lithologies plus calcaires présentent, 

à même niveau, une meilleure cristallinité que les lithologies plus argileuses encadran­

tes. Un chapitre particulier sera consacré à ces analyses. 

La Chlorite n'apparaît que rarement et en faible proportion dans les calcaires massifs 

du Lias, mais, à partir des calcaires rythmés du Domérien, elle partage le stock argi­

leux avec l'illite. Sa proportion diminue dans les assises calcaires du sommet de la 

coupe. Sa minéralogie, interprété d'après la méthode de Oîhuma indique qu'il s'agit 

de chlorite trioctaédrique à tendance magnésienne, (Fig. 6D). Les pics à 4,7 A sont 

alignées sur une proportion de 15 % ce qui indique un excès de cations bivalents dans 

la couche silicatée. Le groupe de points situés dans la partie inférieure du diagramme 

proviennent tous du Lias inférieur et moyen; ils indiquent qu'il s'agit de chlorites 

fortement magnésiennes dont la composition approximative est : 

(Mg, Al)^ 8 Fe 1 ( 2 (Si, A l^ O 1 0 (OH)8 

Feurer (1978) avait déjà fait remarquer que les chlorites du Lias se singularisent par 

leur richesse en magnésium. 

Les chlorites du reste de la coupe ont une composition approximative comprise entre 

la précédente et : 

(Mg, Ai)3 Fe 3 (Si, Al)# O^ (OH)g 

La corrensite est limitée aux calcaires liasiques, où, parfois elle côtoie la chlorite 

magnésienne. 
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La smectite est présente dans plusieurs échantillons de la coupe, en particulier les 

R 33Q et 331 prélevés au toit des calcaires massifs du Lias, le R 372 (37 % de smec­

tite) provient des marnocalcaires aaléniens. Dans l'ensemble la nature de ces smectites 

n'a pas été étudiée en détail, cependant l'analyse à la microsonde de l'échantillon 

R 372 (effectuée à l'Université de Berne par R. Oberhänsli, que je tiens à remercier), 

a toutefois indiqué qu'il s'agit de smectite riche en aluminium donc à structure dio-

ctaédrique. L'origine des smectites dans les sédiments jurassiques est discutée sous 

2Ao, où l'on conclut que les smectites des sédiments Aaléno - Bajociens sont très 

propablement sédimentaires alors que, par contre, celles du Lias pourraient être 

d'origine hydrothermale. Signalons que ces résultats s'accordent d'une communication 

orale de Kubier qui propose que les smectites d'origine hydrothermale sont trioctaé-

driques alors que les smectites sédimentaires sont dioctaedriques. 

3.2.2 Coupe N° 2 (Localisation cf. Fig. I S) 

La Fig. 2 D présente l'évolution quantitative des minéraux dans cette coupe. Elle 

met en évidence l'abondance relative de la dolomite non seulement dans les assises 

du Lias, mais tout au long de la coupe. Des roches à structure turbiditique (R 178) 

peuvent contenir plus de 70 % de dolomite alors que les sédiments encadrants sont 

marneux. L'échantillonnage serré et aléatoire permet de visualiser l'évolution pulsative 

du contenu minéral qui correspond aux variations lithologiques observées sur le terrain. 

Le quartz peut représenter jusqu'à 25 % du poids de la roche dans la formation de 

Tagoudite, 20 % dans les autres assises marneuses, mais sa teneur diminue sensiblement 

dès que la proportion de carbonate augmente. Les feldspath n'apparaissent en propor­

tion décelable qu'à partir du Domérien. Us représentent environ le 10 % pondéral dans 

les sédiments marneux et disparaissent à nouveau dans les lithologies calcaires- du 

Dogger. Les argiles représentent fréquemment plus de 50 % de la roche dans les assises 

les plus marneuses, leur composition est la suivante: illite, chlorite, corrensite et 

smectite. 

L'illite domine ici sur la chlorite et représente en moyenne le 70% de la fraction ar­

gileuse. La méthode des trois pics permet de constater que les illites de la fraction 

inférieure à 2 microns ont une composition homogène située à la limite (côté 001) 

du domaine des illites de référence, (Fig. 5 D). Les mesures de cristallinité effectuées 

sur les échantillons de cette coupe présentent une grande dispersion. La droite de 

régression linéaire, tracée en tenant compte de toutes les valeurs, possède un coef­

ficient de corrélation de 0,7 et une pente de .21 Cl/Km. Les valeurs de cristallinité 

se situent entre AQ et .75Cl. 
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Puisque la CI de ce profil était entachée d'une grande dispersion et pouvait se trouver 

influencée par la présence d'une intrusion (cf. 4.3.W), une nouvelle coupe (No 3) a 

été prélevée là où n'existait aucun corps intrusif. Les résultats de la mesure de la 

cristallinlté (Fig. 1OD) présentent une évolution plus linéaire et moins dispersée, 

quoique de même pente que dans le profil N 0 2. La droite de régression linéaire avec 

un coefficient de corrélation de 0,8 évolue entre des cristaliinités de .30 et de .75 

sa pente est de .21 Cl/Km. Pour cinq assises domériennes, j'ai pris soin d'échantillonner 

séparément la partie turbiditique et la partie de marne pélagique. J'ai ainsi pu vérifier 

une nette différence de cristallinité des illites contenues dans ces deux lithologies 

qui ont pourtant subi les mêmes conditions diagénétiques. La partie turbiditique cal­

caire présente en moyenne une cristallinité de .08 meilleure que les marnes pélagiques, 

(Fig. IO D). 

La chlorite représente en moyenne le 27 % de la masse argileuse; sa proportion reste 

assez constante tout au long de la coupe mais présente toutefois un maximum (¢7%) 

dans les assises très argileuses du Toarcien moyen et supérieur. La présence de chlo­

rite dans les calcaires massifs du Lias n'est basée que sur deux échantillons et la 

généralisation du phénomène devra être interprétée avec prudence. La minéralogie 

approchée d'après la méthode de Oi'numa (Fig. 6 D) indique qu'il s'agit de chlorites 

trioctaédriques à tendance magnésienne. Les valeurs se placent sur la ligne des 12% 

d'intensité du pic à <i,7 A. Ce fait indique un fort excès de cations bivalents dans 

les couches silicatées. Selon cette méthode, la composition chimique approximative 

de ces chlorites paraît être comprise entre : 

(Mg, Al)^ 5 Fe1 > 5 (Si, Al^ O j n (OH)g et (Mg, Al ) . ^ F e 3 ^ (Si, Al)^ O 1 0 (OH)g 

La corrensite n'apparaît que dans un seul échantillon (R 163) prélevé dans un banc 

dont la nature turbiditique est prouvée par les structures sédimentaires. 

La smectite se trouve exclusivement dans les assises bio détritiques et récifales du 

Bajoçien, au sommet du profil. Bien que leur nature n'ait pas été étudiée, il s'agit 

probablement de smectite dioctaédrique. 

3.2J Coupes N0 6 et 7 (Plate-forme) Localisation (Fig. I S) 

Les résultats de l'analyse quantitative des minéraux composant ces roches sont re­

présentés en Fig. 3 D. On y confirme la proportion élevée des carbonates dans les 

faciès massifs de la plate-forme et l'abondance relative des dolomies. 
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Dans le Jurassique, seules les marnes toarciennes contiennent une forte proportion 

de minéraux terrigènes. Un changement minéralogique radical se marque à partir des 

"Couches Rouges" par la forte proportion de matière terrigene et la présence de gypse. 

Les carbonates s'épanouissent à nouveau dans les assises en dallettes du Mésocrétacé. 

L'illite représente en moyenne plus du 80 % de la fraction argileuse, et lé 100 % dans 

les grès des couches rouges. Les illites se placent dans la même plage du diagramme 

ternaire (Fig. 5 D) que celle occupée par les illites provenant du bassin, on peut donc 

proposer une minéralogie comparable. Les mesures de cristallinité révèlent une évolu­

tion très rapide depuis les valeurs de la diagénèse profonde jusqu'à des valeurs élevées 

indiquant, à l'intérieur des feuillets, un fort désordre typique des illites de surface. 

La chlorite représente le 10 à 15 % de la fraction argileuse, sa proportion atteint 

presque 30 % dans les marnes du Toarcien. La minéralogie interprétée d'après la mé­

thode d'Oînuma se révèle identique à celle observée dans la coupe N 2 (Fig. 6D ). 

La corrensite apparaît en proportion inférieure à 10 % dans deux échantillons et est 

en accord avec la forte tendance magnésienne observée pour les chlorites. 

La smectite apparaît dans un échantillon (R 310) des "Couches Rouges". 

La kaolinite abonde (80 %) dans l'échantillon R 306 et constitue ainsi une particularité 

minéralogique des calcaires du Mésocrétacé. 

3.2.4 Conclusion 

Le feldspath est le seul minéral qui présente une certaine corrélation stratigraphique 

puisqu'il apparaît massivement dès le Domérien. 

L'étude pétrographique met en évidence les différences minéralogiques entre plate­

forme et bassin. La dolomite, très abondante sur la plate-forme, n'est que rarement 

présente dans les sédiments du bassin. Elle y apparaît dans les calcaires massifs du 

Lias ou alors dans les turbidites des formations sus-jacentes ce qui suggère qu'une 

dolomitisation précoce a lieu sur la plate-forme. 

L'illite est le phyllosilicate dominant dans les faciès carbonates. Elle constitue la 

majorité du stock argileux dans le Lias inférieur et dans toute la pile sédimentaire 

de la plate-forme. Sa proportion, par rapport aux autres argiles, diminue dans une 

même formation, lorsqu'on se dirige vers le bassin. La fraction inférieure à 2 microns 

de tous les échantillons se regroupe dans un petit domaine situé à la limite supérieure 

(cote OOl) de la plage des illites de référence. La comparaison avec la fraction 

inférieure à 16 microns (Fig. 7 D) montre que la fraction la plus grossière occupe 

un domaine plus étalé et situé entre les plages des illites et des phengites de 
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référence, ce qui évoque éventuellement un "héritage phengitique". Les néoformations, 

plus abondantes dans la fraction fine, tendent à s'enrichir en fer et magnésium donc 

à se rapporcher du domaine des biotites (cf. Fig. 34 Tr). 

L'évolution quantitative de la chlorite est inverse de celle de l'illite, elle prend donc 

de l'importance dans les assises marneuses et en direction du bassin. Ceci confirme 

les observations de Studer (1980) qui indique que la chlorite est le minéral argileux 

dominant dans les sédiments du centre du bassin hautatlasique. Kiibler, (communication 

orale, 1979), avait fait remarquer que la cristallographie des chlorites sédimentaires 

du Haut Atlas était bizarre puisque leur pic de diffraction à 14 A était trop intense 

par rapport à celui de 7 X. La méthode d"Oînuma a permis l'interprétation de cette 

anomalie; elle nous a conduit à proposer qu'on est en présence d'un excès de cations 

bivalents dans la couche silicatée avec tendance magnésienne très marquée, parti­

culièrement dans les échantillons de plate-forme et de bordure du bassin. Les diffrac-

tograrnmes d'échantillons traités à l'éthylène-glycol présentent un épaulement vers 

les grands angles du pic à 14 A de la chlorite, ce qui est typique des précorrensites. 

Ces dernières coexistent d'ailleurs souvent dans le même échantillon avec de la cor-

rensite présente dans des roches dolomitiques. C'est l'une des occurrences couramment 

observées: un milieu sursaturé en Mg. La smectite est surtout présente dans les roches 

calcaires du Dogger du sommet des coupes où l'enfouissement trop faible (3 km pour 

Kubier 1980) n'a pas été suffisant pour provoquer leur disparition. Quelques occurren­

ces situées dans les parties basses des coupes sont discutées dans 2.4.5, 

3.3. EVALUATION DE L'ENFOUISSEMENT PAR LA CRISTALLINITE 

DE L'ILLITE (CI) 

Avertissement : Cette étude a été entreprise en collaboration avec YJK. Brechbühler 

(Thèse en préparation). 

3.3.1 Introduction 

L'évolution de la CI dans le Haut Atlas a déjà fait l'objet de plusieurs études qui 

ont conduit à des conclusions contradictoires. 

Schaer et Persoz (1976) étudient un anticlinal associé à une petite intrusion basique 

située près de Ait el Abbas (cf. Fig. 3 T). Ils mesurent dans les sédiments marneux 

et marnocalcaires de cette structure, des CI correspondant à l'épizone métamorphique, 
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valeurs pour lesquelles on admet des températures de l'ordre de 280 C (Kubier 

1966, Frey et al. 1980). Comme ils estimaient à 3 km seulement l'épaisseur totale 

de l'enfouissement, ils attribuèrent les cirstallinités observées dans cette structure 

et aux alentours à un fort effet thermique des corps intrusifs. 

Dans la région de Tounfite, située à 70 km à l'ouest du secteur de la précédente 

étude, Studer (1980) a pu échantillonner un profil lithologique de 8 km d'épaisseur. 

En mesurant la CI, il a pu montrer que celle-ci évolue d'une façon très continue depuis 

les sédiments les plus jeunes du profil (Bathonien) jusqu'aux plus anciens (Sinémurien), 

là la CI s'accorde avec un métamorphisme épizonal. En tenant compte de la portion 

de sédiments érodés au sommet du profil considéré, Studer conclut que toute l'évolu­

tion des CI observées dans ce profil et dans la région, doivent avant tout être at tr i­

buées à l'effet de l'enfouissement dans un régime géothermique normal. 

Plusieurs raisons nous ont incité à entreprendre cet te étude : 

- Nous disposions d'un grand nombre d'analyses d'argiles, 

- La région de notre étude se situe géographiquement entre celles des deux travaux 

cités plus haut et il nous paraissait intéressant d'éclaircir la controverse, 

- Nous avons cherché à déterminer un critère permettant d'estimer l'enfouissement 

subi par les sédiments du Haut Atlas par la seule mesure de la cristallinité de l'illite 

qu'il contient. Dans la région étudiée, la couverture sédimentaire préservée de l'érosion 

ne dépasse jamais les 3000 m d'épaisseur. On pouvait se demander s'il était possible 

d'y envisager un remplissage comparable à celui qu'avait existé dans la région de Toun­

fite ou si des conditions fort différentes avaient prévalu au niveau de la partie S 

de l'auge atlasique. 

3.2.2 Résultats 

La CI a été mesurée systématiquement dans un large secteur qui traverse Ie Haut 

Atlas au SE de Midelt et correspond à Ia coupure régulière 1: 100*000 Rich. La mé­

thode de mesure de la CI est décrite dans l'Annexe. 

3-3.2.1 Transversalement (Fig. 9 D3) 

La formation gréso-argileuse de Tagoudite (cf. 1.6) ne constitue pas seulement un 

excellent repère stratigraphique régional, mais elle possède aussi une lithologie très 

constante à travers tout le domaine étudié. Cette homogénéité sédimentaire 
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permet d'interpréter les éventuelles variations de CI en excluant un effet lithoiogique 

(Burst 1959). Nous avons ainsi échantillonné cette formation depuis la plate-forme N, 

à travers le bassin jusque sur la plate-forme S comme sur cette dernière, la formation 

de Tagoudite est absente, nous avons utilisé pour la Comparaison les marnes de 

la formation suivante, qui ont l'avantage d'offrir une lithologie très analogue. 

La Fig. 9 D3 présente la variation de la CI dans la formation de Tagoudite selon une 

transversale NS. On peut y reconnartre trois domaines majeurs Correspondant parfai­

tement avec les domaines paléogéographiques reconnus sur le terrain. Le bassin s'indi­

vidualise par rapport aux plate-formes par des bonnes CI qui marquent un maximum 

dans sa zone centrale. Les plate-formes sont caractérisées par des mauvaises cristal-

linités typiques de la diagénèsé précoce. 

3.Ì2.2 Verticalement (Fig. 9 Dl) 

L'analyse de la CI du matériel provenant des coupes lithologiques (A à F en Fig. 9 Dl 

et 2; cf. aussi 3.2) situés dans la zone axiale du bassin, le talus et la plate-forme Sud 

conduit aux commentaires suivants : 

- dans chaque profil, la CI s'améliore progressivement du sommet jusqu'à la base. 

- l'amélioration de la CI en fonction de la profondeur est plus rapide dans la partie 

inférieure des profils (calcaires Iiasiques) que dans la partie supérieure (marnes et 

marnocalcaires post-toarciens), 

- dans les différents profils les pentes marquant l'évolution générale sont semblables: 

O.fO IC/ km dans la partie inférieure et 0,18 IC/ km dans ia partie supérieure (excep­

tion profil F), 

- chaque profil décrit une portion de l'évolution de Ia CI: ceux du bassin décrivent 

l'évolution anchizonale (o,25 à 0,*2 CI) ceux du talus et de la plate-forme traduisent 

une évolution diagénétique (plus que 0,f2 CI), 

3.3.3 Discussion 

La CI évolue en fonction de l'enfouissement (donc pression et température) mais la 

relation mathématique qui les lie n'est ni linéaire ni universelle (Kîibler 1980): les 

courbes Cl/enfouissement déterminées dans un bassin sédimentajre quelconque ne peut 

pas être transposée sans autre à un nouveau cas. Chaque bassin présente en effet 

ses particularités liées au type de sédiment, au gradient géothermique, à la migration 

des fluides etc.; ces paramètres complexes influencent la CI (Kubier 1966), Le seul 
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point constant c'est que dans chaque bassin la CI s'améliore avec l'enfouissement crois­

sant selon la courbe représentée en Fig. I l D dont l'échelle des profondeurs demande 

à être déterminée dans chaque cas. Dans cette tâche, nous nous sommes heurtés à 

deux difficultés : 

- alors que normalement la fonction CI / profondeur dessine une courbe continue, 

nos courbes présentent un coude (Fig. 9 Dl), 

- du fait de l'érosion nos courbes sont limitées (jamais plus de 3 km) et nous ne dispo­

sons pratiquement jamais des roches qui en ont constitué les formations les plus jeunes 

Le changement de pente qui détermine le coude dans l'évolution de la CI de nos profils 

trouve une explication géologique simple qui tient à l'échantillonnage : le coude mar­

qué le net changement de lithologie qui sépare les sédiments marneux post-toarciens 

et les calcaires liasiques; ces derniers affleurent uniquement en situation anticlinale 

où des intrusions basiques ont parfois pris place (cf. ¢.3.^.2) et pourraient y avoir aug­

menté le gradient thermique. Chaque profil a donc été séparé au niveau du Toarcien 

inférieur (formation de Tagoudite) en deux parties : 

- une partie supérieure comprenant les sédiments marneux post-Toarciens qui affleu­

rent dans les synclinaux, 

- une partie inférieure comprenant les sédiments calcaires du Lias inférieur et moyen 

qui affleurent dans les anticlinaux. 

Pour chacune de ces parties et pour chaque profil local, nous avons calculé la droite 

de régression (contrairement aux Fig. 1,2,3 et 10 D où nous en avons calculé une seu­

le). En utilisant les parties supérieures des six profils disponibles, nous avons établi 

la Figure 12 D. Celle-ci a été dressée en utilisant : 

- les parties supérieures des profils B et C qui sont équivalentes (leurs droites de 

régression se superposent); elles décrivent l'évolution de la CI entre 0.30 et 0.38 le 

long d'un segment de 2 km de l'enfouissement total, 

- le profil d'où Ia Cl évolue entre 0.35 et 0.55. Entre 035 et 0.38, il y a donc chevau­

chement avec le profil C, la zone de recouvrement permet d'effectuer leur assemblage 

et on connaît ainsi l'évolution de la CI sur une partie plus étendue de l'enfouissement 
total, ' 

- les intersections avec les parties supérieures des profils E et F ont été effectuées 

de la même manière, 

- le profil F présente des valeurs de CI typiques de sédiments qui ont subi un enfouis­

sement très faible. Les calcaires crétacés au sommet de la coupe permettent d'estimer 

que l'épaisseur des sédiments erodes est au maximum de 1000 m. 
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Le point d'enfouissement "zéro" se situerait donc 1 km au plus au dessus du profil F. 

La courbe composite ainsi obtenue (Fig. 12 D) représente la progression de la CI en 

fonction de la profondeur d'enfouissement. Puisqu'elle a été obtenue en utilisant les 

valeurs mesurées sur les sédiments marneux des synclinaux, elle reflète les conditions 

thermodynamiques des cuvettes synclinales du Haut Atlas dans le secteur étudié. Selon 

cette courbe, les meilleures cristallinités observées (0,25) sont atteintes dans ces 

sédiments lorsque ceux-ci ont subi un enfouissement de 8 km. 

Sur le même diagramme, nous avons représenté la droite de régression linéaire calculée 

d'après les valeurs obtenues sur la série de Tounfite. Là les termes à mauvaise cristal-

Unité ne sont pas présents du fait d'une érosion estimée à 2 km. La figure 12 D fait 

apparaître une concordance particulièrement satisfaisante entre les courbes d'évolution 

de la CI en fonction de la profondeur à Tounfite et à Rieh. Dans les deux cas Ia pente 

moyenne est comparable et la CI de 0.25 s'obtient à des profondeurs comparables 

(8 km environ). Ainsi dans le Haut Atlas de Rich, dans les zones, synclinales une subsi­

dence aussi importante qu'à Tounfite a permis l'accumulation d'une série sédimentaire 

de puissance comparable. Dans ces secteurs, on peut définitivement exclure l'influence 

thermique des intrusions. 

En disposant de la corrélation Cl/enfouissement dans les sédiments marneux du Haut 

Atlas, il nous est maintenant possible d'interpréter l'évolution de la CI sur la transver­

sale hautatlasique (Fig. 9 D3) qui a été mesurée dans le niveau marno-gréseux du 

Toarcien inférieur. Le résultat est présenté schématiquement par la Fig. 9 D* : 

- sur les plate-formes les marnes Toarciennes ont des CI auxquelles correspondent 

des surcharges inférieures à 2 km. Les valeurs de CI observées sur la plate-forme S 

sont très constantes ce qui confirme qu'elle s'est maintenue horizontale au cours de 

toute la sédimentation dans le Haut Atlas, 

- dans le bassin les épaisseurs d'enfouissement ont été nettement plus élevées : * km 

aux bordures, 8 km au centre du bassin, 

- au vu de la nette différence de CI, respectivement d'épaisseur des séries de plate­

formes et bassin (Fig. 9 D3), nous avons introduit deux failles conjuguées comme l'avait 

déjà proposé du Dresnay (1975). 

La courbe de la Fig. 12 D nous permet également d'estimer le gradient géothermique 

qui a régné dans les sédiments marneux des synclinaux du Haut Atlas au cours de 

leur diagénèse. Les marnes qui ont subi une surcharge de 8 km atteignent la limite 

anchizone/épizone (CI 0.25), pour laquelle on admet une température de l'ordre de 

280°(Kübler 1966, Frey et al.1980). On en déduit un gradient géothermique de 35°C/km 
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Les parties inférieures des profils (Fig. 9 Dl) ont été échantillonnées dans les cal­

caires liasiques qui affleurent toujours en zone anticlinale. On y constate une évolution 

de la CI deux fois aussi rapide que dans les marnes des zones synclinales; elle peut 

être attribuée à différents facteurs : 

a) Amincissement tectonique post-diagénétique des flancs anticlinaux qui conduit 

au resserrement des isogrades. 

b) Effet de la lithologie plus calcaire des sédiments liasiques. 

c) Gradient géothermique plus élevé par effet thermique. 

Le facteur a) peut être négligé puisque on n'observe presque jamais d'étirement et 

amincissement des flancs anticlinaux; il ne peut en tout cas pas à lui fout seul expli­

quer le gradient de CI observé. 

Le facteur b) intervient généralement dans les premiers stades de la diagenèse où, 

à enfouissement égal, les calcaires présentent des meilleures CI que les marnes (Kubier 

1980, Persoz 1980). Ce fait est interprété par Kubier (comm. orale) par la conservation 

des micas détritiques dans la "porosité fermée" des calcaires. Cette discrimination 

disparaît généralement dans des conditions métamorphiques croissantes au delà de 

l'anchizone, cas dans lequel se trouvent la plupart de nos profils. 

Dans le bassin hautatlasique au N de Rieh, Brechbühler (thèse en préparation) 

a pu montrer , en s'affranchissant de la lithologie, que le facteur c) joue le rôle prin­

cipal. Nos analyses entreprises sur les sédiments infraliasiques (2.4.4.1) aboutissent 

aux mêmes conclusions. 

3.3.4 Conclusion 

La CI mesurée dans les séries carbonatées du Haut Atlas de Rich a donné des résultats 

cohérents et corrélables. L'évolution générale de la CI en fonction de Ia profondeur 

d'enfouissement a ainsi pu être construite à partir de plusieurs segments complémentai­

res, issus de profils lithologiques situés dans des niveaux diagénétiques différents. 

L'évolution ainsi obtenue concorde remarquablement avec celle observée 70 km plus 

a l'ouest, dans la région de Tounfite. Elle confirme des conditions diagénétiques sem­

blables, ainsi qu'une surprenante homogénéité de la subsidence dans le bassin atlasique. 

Les zones anticlinales présentent une évolution CI/ épaisseur plus rapide et il a pu 

être démontré qu'elles sont le lieu d'influences thermiques autres que celles attribua-

blés à l'enfouissement seul, (Brechbühler, thèse en préparation et 2.4.4.1). 
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Une influence de la lithologie reste toutefois possible dans des sédiments qui n'ont 

pas atteint l'anchizone (profils E et Fj Fig, 3 D et 10 D), 

Les études précédentes citées en début de chapitre se révèlent ainsi complémentaires, 

chacune ayant considéré un des domaines séparément. 

3A MESURES DE REFLECTOMETRIE 

Pour essayer de tester par une méthode indépendante notre interprétation de l'ana­

lyse de la CI dans la région de Rich, tout particulièrement la partie "superficielle" 

de la courbe CI / enfouissement, nous avons essayé d'utiliser les mesures de réflec­

tance de la vitrinite. A cet effet, nous avons récolté une vingtaine d'échantillons 

qui contenaient des débris charboneux visibles à l'oeil nu. Ce matériel a été analysé 

en réflectométrie par 1' INRS, Georessources du Quebec que nous tenons à remercier. 

Malheureusement les échantillons analysés n'ont révélé que très peu de vitrinite, alors 

que les inertinîtes étaient prédominantes. Dans la plupart des échantillons, il y a co-

existance de fragments de bois et de "pyrobitumes" dont les pouvoirs réflecteurs sont 

très différents. L'ensemble des résultats a toutefois été présenté sur la Fig. 13 D. 

Le volet gauche représente la courbe CI/ profondeur, telle que nous l'avons déter­

minée pour cette région de l'Atlas; le volet droit présente les valeurs de réflectance 

des différentes matières organiques (MO). Les échantillons, faisant partie des coupes 

D, E et F utilisées pour obtenir le diagramme Cl / enfouissement (Fig. 12 D), sont 

reliés par un trait à la courbe de la CL La position d'enfouissement des autres échan­

tillons prélevés en dehors des coupes stratigraphiques mesurées, a été déterminée 

d'après leur CI. (En les plaçant en face de la valeur de CI correspondante sur la 

courbe, on se situe dans une marge d'erreur de ±500 m selon la pente de la fonction 

Cl/ enfouissement). 11 y apparaît une corrélation floue entre Cl et Ro. Cette situation 

provient en grande partie probablement du nombre limité de mesures effectuées sur 

un même type de MO. Les trois valeurs obtenues à partir de la vitrinite s'alignent, 

elles, bien selon une droite. L'échantillon R 302 prélevé dans les calcaires mésocré­

tacés de la plate-forme Sud contient de la matière organique dispersée agglomérée 

à la matière minérale. Cet agglomérat est fluorescent dans le jaune orangé et semble 

donc très immature. Les rares fragments de "bitumes" altérés ont un pouvoir réflecteur 

(PR) de 0,2 - 0,3 %. Ceci tend ainsi à confirmer que la surcharge sur la plate-forme 

a été modeste et que la limite maximale de 1000 m que nous avons proposée (cf, 3.3.3) 

est une valeur raisonnable. 
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3.5 NEOFORMATIONS DE T E C T O S I L I C A T E S 

3.5.1 Introduction 

Les analyses quantitatives (cf. 3.2) ont révélé que les sédiments carbonates et marneux 

de l'Atlas de Rich contiennent toujours du quartz et très fréquemment du feldspath. 

Schaer et Persoz (1976) affirment que dans les échantillons qu'ils ont analysés la taille 

du quartz et du feldspath ne dépasse jamais les 60 microns. Estimant que ces minéraux 

étaient détritiques, ces auteurs émettent l'hypothèse qu'il s'agirait de matériel arrivé 

dans le bassin à Ja faveur d'un transport éolien, proposition qui avait l'avantage d'évi­

ter de faire transiter ces minéraux à travers la plate-forme presque purement carbo-

natée. 

Les chercheurs qui ont travaillé par la suite dans l'Atlas de Rich (Feurer 1978; Bloch 

1980; Studer 1980) ont remarqué qu'une partie des tectosilicates étaient de néoforma­

tion et que les oolites liasiques présentaient fréquemment un remplacement de la cal­

cite par le quartz et le plagioclase acide. Us envisagent cependant que le matériel 

quartzo-feldspathique a une origine détritique et serait parvenue dans le bassin par 

des courants de turbidité; une partie de ce matériel aurait ensuite subi une remobili­

sation donnant lieu aux épigenèses et néoformations. 

3.5.2 Résultats 

L'étude des lames minces m'avait déjà permis d'observer des individus de quartz et 

feldspath idiomorphes (cf. 1.3.3). Mais c'est surtout lors de l'étude des argiles par la 

méthode des plaques orientées du résidu de décarbonatation que j'ai constaté que 

les diffractions X du matériel feldspathique présentait toujours une anomalie dans 

l'intensité relative des réflexes. Le réflexe (OW) en particulier de albite est toujours 

trop intense par rapport aux valeurs données par les tables (Fig. 14 D), ce qui suggère 

une orientation préférentielle des grains-cristaux selon Ia face (010). Cet arrangement 

peut provenir de l'expression du clivage selon le plan (010) lors du broyage de la roche 

(voir annexe) ou alors de cristaux idiomorphes couchés sur la grande face du prisme 

(010). Le quartz ne présente pas d'anomalie, indiquant une bonne proportion de grains 

isométriques. 3'ai choisi des échantillons présentant l'anomalie décrite plus haut et 

situés" tout au long de l'évolution diagénétique qui a pu être établie grâce à la CI. 

Les résidus de décarbonatation d'échantillons contenant ces feldspaths ont subi une 

concentration des minéraux en grains (voir Annexe) qui ont ensuite été étudiés aux 

RX et au Microscope Electronique à balayage (MEB). 
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La diffraction X a été effectuée sur poudre désorientée pour obtenir des diffracto-

grammes "normaux" sur lesquels il est à la fois possible d'identifier les minéraux pré­

sents ainsi que de déterminer précisément la nature du feldspath (Fig.15 D). 

Le feldspath potassique est caractérisé par les pics 002 et OtO à 27,*° 2 téta épau­

lent le pic du quartz. Les pics d'albite s'en séparent nettement en formant un pic 

individuel à 28,0° 2 téta. Le diffractogramme du feldspath potassique analysé corres­

pond exactement à celui de l'orthose parfaite d'après 3ones & Taylor (1961) et Col-

ville & Ribbe (1968), (Fig. 15 D). Les diffractogrammes de l'albite correspondent à 

celui d'une albite de basse température (Ribbe, Megaw et Taylor 1969) (distance entre 

le réflexe 131 et i l l voisine de 1,1° 2 téta), (Fig. 15 D). 

La distribution albite/orthose a été indiquée sur les Fig, I D à 3 D. Une très bonne 

corrélation existe entre Ia présence d'orthose et le caractère carbonate de la litho­

logie, ce résultat confirme les données de Feurer (1978) et Bloch (1980). Ces auteurs 

avaient remarqué que le feldspath potassique est caractéristique du Lias carbonate 

alors que le plagioclase apparaît dans les sédiments marneux. 

Les observations au MEB m'ont permis d'apprécier qualitativement le degré de néofor­

mation (Fig. 16 D). Alors qu'à la base de la pile sédimentaire jurassique, les albites 

ont des formes cristallographiques parfaites et sont presque dépourvues de lacunes 

de croissance, leurs formes deviennent de plus en plus vagues lorsqu'on s'élève et 

se rapproche des roches qui n'ont connu que les conditions de la diagénèse superfi­

cielle. Dans les échantillons provenant de la plate-forme Sud, on observe le début 

des néoformations qui ont lieu autour de grains détritiques de quartz (Fig. 17 D); 

dans le bassin, ce minéral se présente sous forme de baguettes hexagonales idiomor-

phes. La néoformation du feldspath semble, par contre, se nourrir directement du ma­

tériel argileux pour ébaucher une charpente tridimensionnelle sommaire (Fig. 18 D). 

Dans ces conditions de diagénèse superficielle, j 'ai découvert de la chlorite en ac­

cordéon (Fig. 1 7 D ) . 

3.5.3 Conclusion 

La pile sédimentaire de l'Atlas est caractérisée par une intense néoformation des 

teCtosilicates, dont l'intensité peut être qualitativement corrélée avec la profondeur 

de l'enfouissement. Le quartz de néoformation forme des couronnes autour des grains 

détritiques dans les niveaux les plus élevés, des baguettes idiomorphes dans les niveaux 

les plus enfouis. 
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Le feldspath suit aussi une progression entre des individus que n'évoque qu'une vague 

charpente imparfaite ( Fig. 18 D), jusqu'aux cristaux idiomorphes qu'on trouve dans les 

niveaux les plus transformés, ( Fig. 19 D). 

Leur chimisme est lié à la lithologie, en effet, indépendamment du degré d'enfouisse­

ment, le feldspath potassique est associé aux calcaires et semble incompatible avec 

la présence de smectite; l'albite, par contre, se trouve dans les assises marneuses, 

donc riches en chlorite. Ces observations correspondent aux connaissances actuelles 

sur la néoformation des feldspaths. D'après Kastner (1971), on sait qu'en présence 

des éléments nécessaires, les feldspaths commencent à se former entre 25 et 100 C 

déjà, en donnant bien des individus de composition stoechiométrique et d'ordre interne 

parfait. L'activité du Na est plus forte dans les sédiments argileux et conduit à la 

formation préférentielle d'albite. L'activité du K l'emporte par contre dans les cal­

caires et permet la transformation des smectites en illites et la néoformation de 

feldspath potassique. A cet égard, l'échantillon R 330 (Fig. I D) constitue une excep­

tion puisque ce calcaire liasique a une paragenèse à albite, smectite et iïlite qui in­

dique que l'activité de Na l'emportait. Ce fait pourrait trouver une explication dans 

l'hypothèse formulée sous 2.4.5 selon laquelle ces saumures chaudes et saturées en 

NaCl, issues de la formation infraliasique ont influencé les minéralisations dans les 

calcaires du Lias. 

On pourrait aussi imaginer que la transformation de la smectite en illite est priori­

taire : seulement s'il reste encore du potassium disponible il y aura formation d'orthose. 

La néoformation de tectosilicates dans les sédiments calcaires et marneux du Haut 

Atlas est une réalité. Il est fort peu probable qu'elle se superpose à un apport éolien. 

Il faut plutôt envisager des redistributions de silice biodétritique, éventuellement 

terrigene, et de solutions alcalines pour la croissance de ces minéraux. 

En raison de l'abondance des néoformations, les observations au MEB n'ont pas permis 

de confirmer une éventuelle composante éolienne dans le matériel détritique. 

3.6 LES CARBONATES 

Lors de l'analyse des diffractogrammes X de la roche totale en vue de la détermination 

qualitative et quantitative des minéraux (cf. 3.2), j'ai remarqué l'existence d'un pic à 

30,85 2 téta. Il apparaît surtout dans les échantillons de la plate-forme et son inten­

sité est toujours relativement faible par rapport à celle du pic de la calcite ou de la 

dolomite. Il ne fait aucun doute qu'il s'agit aussi d'un carbonate, la position de ce pic 

correspondrait à celle de l'ankérite (Lippmann 1973). 
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3'ai aussi remarqué la tendance du pic de la calcite (29,30° 2 téta) à se déplacer en 

direction de celui de la dolomite. En mesurant ce déplacement par rapport à l'étalon 

interne constitué par le quartz, j'ai pu constater que celui-ci tend à augmenter en 

s'élevant dans la séquence lithologique. L'étude de ce phénomène nécessiterait un 

complément d'analyses à la microsonde par exemple. 

3.7 CONCLUSIONS 

La fraction argileuse du Haut Atlas de Rich est, indépendamment de la paléogéo­

graphie ou de la diagénèse, très monotone car composée essentiellement de chlorite 

magnésienne et d'illite. 

Dans les illites la fraction inférieure à 16 microns indique une composante héritée 

à partir de phengites ou même de muscovites, alors que la fraction inférieure à 2 

microns, davantage marquée par la néoformation, indique une composition très homo­

gène d'illite à tendance ferromagnésienne. La mesure systématique de la cristallinité 

de cette dernière évolue en fonction de l'enfouissement avec une bonne corrélation 

et permet d'établir la courbe CI/ enfouissement depuis les valeurs de surface jusqu'au 

début de l'épimétamorphisme. 

Cette méthode conduit à proposer que l'auge atlasique a recueilli durant le Jurassique 

et une partie du Crétacé, à la faveur d'une subsidence active, plus de 8 km de sédi­

ments dans les synclinaux, dont 5 ont à ce jour été érodés. 

Quartz et feldspaths présentent des formes ïdiomorphes qui soulignent l'importance 

des cristallisations authigènes. Dans le cas du quartz, les croissances se sont parfois 

faites sur des grains détritiques à la faveur d'apports provenant des spicules d'épongés 

et de radiolaires actuellement épigensées en calcite. Tous les feldspaths semblent 

néoformés à partir du matériel argileux et des alcalins des eaux de formation. 
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Figure 1 D ; Dosage quantitatif des minéraux composant tes sédiments de la coupe 

No 1, corrélé avec l'évolution de la cristallinité de l'illite. 

O calcaires % marnocalcaires A marnes 



Figure 2 D : Dosage quantitatif des minéraux composant les sédiments de la coupe 

No 2, corrélé avec l'évolution de la cristallinité de l'illite. 
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Figure 3 D : Dosage quantitatif des minéraux composant les sédiments de la coupe 

No 6, corrélé avec l'évolution de la cristallinité de l'illite. 
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Figure * D ; Les chlorltes (fraction inf. à 2 microns) des échantillons de la coupé No 1 

placées dans un diagramme dWnuma et ai. (1972). 

Figure 5 D : Les illites (fraction inf. à 2 microns) des échantillons des coupes 1, 2 et 6 

placées dans un diagramme de Rey et Kiibler (1982). 
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Figure 6 D : Les chlorites (fraction inf. à 2 microns) des échantillons de la coupe 2 

placées dans un diagramme d"Oînuma et al. (1972). 

Figure 7 D : Les micas (fraction inf. à 16 microns) des coupes 1,2 et 6 placées dans 

un diagramme de Rey et Kubier (1982). 



Figure 8 D : Les chlorites (fraction inf. à 16 microns) des échantillons des coupes 1, 2 

et 6 placées dans un diagramme d'Oihuma et al. (1972). 
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Figure 9 D : . 

1) Evolution de la cristallinité de Milite le long de la colonne sédimentaire dans les 

6 profils locaux dont la situation est indiquée en 2). Les profils sont alignés (ligne trai-

tillée) au niveau des marnes du Toarcien inférieur (isochrone régionale) qui marquent 

une rupture dans la pente de la droite de régression CI = f (enfouissement). 

Amarnes 

O calcaires 

2) Profil géologique schématique (échelle verticale doublée) à travers le Haut Atlas 

de Rich avec la situation des profils locaux et des échantillons prélevés dans le niveau 

marneux du Toarcien inférieur. 

3) Evolution de la CI dans les marnes du Toarcien inférieur à travers le Haut Atlas 

de Rich. Les illites des marnes du centre du bassin présentent des bonnes cristallinités 

caractéristiques de la limite anchizone-épizone; les illites des échantillons prélevés 

sur les plateformes N et S s'en détachent nettement par les mauvaises cristallinités 

typiques de diagénèse précoce. 

4) Estimation de l'enfouissement subi par les marnes du Toarcien inférieur lors de la 

surcharge sédimentaire maximale au Crétacé. Cette figure, qui correspond à une coupe 

à travers le bassin, est obtenue à partir de la précédente (3) à l'aide de la Figure 12 D 

qui détermine le lien entre CI et enfouissement dans l'Atlas de Rich. 



ZONE DiAGENETiouE 
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Figure 10 D : Evolution de la CI de la coupe 3 (El) comparée à celle de la coupe 2 

(E2) faisant ressortir la similitude de Ia pente de la droite de régression 

linéaire ( ). Celle-ci a été calculée en tenant compte de tous les 

échantillons de la coupe. Dans le profil El on a relié par un trait les 

valeurs mesurées sur la partie turbiditique calcaire et marno-pélagique. 
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Figure H D : Schéma general de l'évolution de la CI en fonction de la profondeur 

d'enfouissement (d'après Kiibler, 1966). 
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Figure 12 D : Evolution de la CI dans les sédiments marnocalcaires des synclinaux 

atlasiques, construction graphique à partir de 4 profils différents. En 

traitillé la droite de régression du profil de Tounfite (Studer, 1980). 
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Figure 13 D : Comparaison de l'évolution de la matière organique par rapport à celle 

de la CI. Les échantillons reliés à la courbe de la CI font partie des 

coupes sédimentaires étudiées, les autres ont été placés d'après leur CI. 



LISTE DES ECHANTILLONS 

N0 Echantillon 

R 5 A 

R 304 A 

R 611 A 

R 615 A 

R 625 A 

R 637 A 

R 642 A 

R 772 A 

R 773 A 

R 774 A 

R 774 B 

R 775 A 

R 776 A 

R 777 A 

R 778 A 

R 778 B 

CI 

0,38 

1,10 

0,30 

0,33 

0,42 

0,53 

0,57 

? 

1,40 

1,14 

1,1* 

0,78 

0,48 

0,57 

0,66 

0,66 

Matière organique 

Méso-impsonite 

Vitrinite 

M.OJ3. 

M.OJX isotrope 

M.OJD. isotrope 

Inertinite 

Méso-impsonite 

Epi-impsonite 

Albertite 

Semi-fusinite 

Epi-impsonite 

Sémifusinite 

M.OJ3. 

Huminite/ Albertite 

Vitrinite. et 

Pseudovitrinite 

Semi-fusinite 

Albertite ou 

Epi-impsonite 

Epi-impsonite 

Epi-impsonite 

M.O.D. 

M.OJD. 

Ro % 

2,66 

0,80 

0,25 

2,56 

2,88 

2,24 

2,60 

2,06 

0,59 

1,09 

0,93 

1,60 

0,15 

0,23 

0,96 

1,40 

0,82 

1,29 

1,37 

1,27 

0,91 

Localité 

Coupe N" 1 

Coupe N 7 (Crétacé Plate-forme S) 

Coupe N° 3 

Coupe N0 3 

Coupe N 3 

Coupe N0 3 

Coupe N 3 

Crétacé de la plate-forme N (Aouli) 

Atlas de Beni Mellal 

Atlas de Beni Mellal 

Atlas de Beni Mellal 

Atlas de Beni Mellal 

Atlas de Beni Mellal 

Atlas de Beni Mellal 

Atlas de Beni Mellal 

Atlas de Beni Mellal 



Figure 14 D : Diffractogramme RX d'une plaquette à matériel oriente illustrant l'in­

tensité anormale du pic 020 (et ses multiples) de l'albite comparée aux 

intensités habituelles des pics principaux (traits noirs). 
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figure 15 D : Portions de diffractogrammes RX de préparations désorientées illustrant 

les pics caractéristiques de feldspath potassique (R 409) et de l'aibite 

(R 375). 



Figure 16 D : Photos au MEB des résidus de décarbonatation (feldspaths) illustrant la 

progression de l'authigénèse en fonction de l'enfouissement 

50 p 
A) de l'échantillon R 751, dont l'enfouissement maximum 

n'a pas dépassé 1 km. 

5OjJ 

B) de l'échantillon R 320, dont l'enfouissement maximum 

peut être estimé à 2,5 km, 



Figure 16 D 5 0 JJ 

C) de l'échantillon R 377, dont l'enfouissement 

est évalué à k km. 



Figure 17 D : Photos au MEB des résidus de décarbonatation, détail de l'échantillon 

R 751 prélevé dans les "couches rouges" de la plateforme S (enfouisse­

ment voisinant le km.) 

30JJ 

A) grain de quartz détritique avec couronne de néoformation 

10 p 

B) paquet de chlorite néoformée en accordéon 



10 JJ 

10 JJ 

Figure 18 D : Photos au MEB du résidu de décarbonatation de l'échantillon R 409 pré­

levé dans les calcaires aaléniens de la plateforme S, illustrant des stades 

précoces et incomplets de l'authigénèse de feldspaths potassiques (enfouis-

siment voisinant 2 km). 
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Figure 19 D : Photos au MEB du résidu de décarbonatation de l'échantillon R 375, pré­

levé dans les calcaires bajociens du bassin, illustrant les formes idiomor-

phes d'une néoformation d'albite ainsi qu'une spherule de sulfure (sulfure 

framboïdal) (enfouissement voisinant t km). 
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TECTONIQUE 

U INTRODUCTION 

Au cours de ces dernières années, la Haut Atlas a été l'objet de plusieurs études 

de caractère régional où l'histoire de l'évolution tectonique représentait l'un des thè­

mes centraux ( Laville 1978; Studer 1980; Monbaron 19S2). Tous ces travaux soulignent 

le caractère synsédimentaire des mouvements qui ont dessiné les éléments de la chaîne 

et s'accordent sur l'importance des mouvements décrochants qui en sont responsables. 

Par contre, à l'échelle de la chaîne comme de l'Afrique du N en général, l'âge des 

déformations ne fait pas l'unanimité. Un résumé des différents modèles proposés à 

ce jour a été présenté par Monbaron (1982). 

Dans la région de Rich, la chaîne est formée d'une suite de larges surfaces subtabu­

laires en forme d'auges synclinales peu marquées qui sont limitées par des zones anti-

clinales fortement redressées. Au coeur de ces dernières structures disymétriques 

ont pris place des intrusions basiques dont l'âge et surtout les relations avec la tec-

togenèse de l'Atlas sont toujours discutées. Sur le pourtour de l'une d'elles, Schaer 

et Persoz (1976) ont remaruqé l'existence d'une schistosité subverticale que ces auteurs 

ont mis en relation avec le régime thermique et les contraintes qui ont accompagné 

la mise en place de ces masses ignées. La signification de la schistosité dans le Haut 

Atlas, les phénomènes des déformations, l'évolution dans le temps, ses liens avec les 

intrusions a reçu des solutions diverses qui ne sont souvent pas compatibles entre 

elles. Afin d'aborder ce problème d'une façon différente, nous avons pensé qu'il était 

utile d'apporter des informations nouvelles, en tenant une étude attentive de la schis­

tosité. Celle-ci offre dans le Haut Atlas quelques particularités qu'il était nécessaire 

de préciser. Cela nous a conduit à montrer que les calcaires et surtout les marnes 

ont souvent subi des déformations intenses qui ont fortement modifié la forme des 

objets (ammonites). Bien que ces mécanismes de déformation ne sont pas encore connus, 

il faut, dans le Haut Atlas, admettre des déformations ductiles fort différentes de 

ce que l'on connaît dans les plis de pays de couverture déformée sous faible surcharge, 

ce qui était normalement admis pour l'Atlas. 

Notre démarche reprendra tout d'abord des généralités sur la structure; nous nous 

arrêterons ensuite, quelque peu, sur les déformations que le Haut Atlas a connus tout 

au long de l'histoire sédimentaire de son auge subsidente. Dans cet te perspective, 

nous examinerons l'influence des intrusions basiques puis nous aborderons les questions 

liées au développement de la schistosité dans la chaîne. Nous terminerons, avant 

de développer nos conclusions, par quelques observations de caractère général. 
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4.2 DESCRIPTION STRUCTURALE 

Dans la partie centrale du Haut Atlas, où se situe la région étudiée, l'orientation 

générale de la chaîne est presque E - W . Les anticlinaux, les synclinaux et les failles 

principales sont généralement orientés selon deux orientations structurales prédomi­

nantes : l'une à 070 est très constante, l'autre peut varier entre 010 et 0*0. Une troi­

sième apparaît parfois à 140°. 

La direction 070, n'est que légèrement oblique à celle de la chaîne, elle est matéria­

lisée par la direction axiale des synclinaux, par la trace du plan axial des anticlinaux 

et par les failles en terminaison de ceux-ci. 

Les synclinaux sont des structures très larges, en moyenne 8 km, au fond faiblement 

ployé, dont l'axe se prolonge sur plusieurs dizaines de kilomètres (synclinal de Gara 

Seddour). Les sédiments qui y affleurent sont les marnes et marnocalcaires d'Agoudim 

souvent coiffés par une corniche recitale résistante qui contrôle la vitesse d'érosion 

et permet de maintenir de vastes synclinaux perchés dont la direction axiale est géné­

ralement 070 E. Quelques synclinaux sont presque aussi larges que longs, ils se pré­

sentent comme des cuvettes de forme losangique de taille plurikilométrique; leurs 

bords suivent, deux à deux, respectivement l'orientation 010 - 040 E et 070 E. 

(Azag n'Oufeiloussene, coord. : 588.0 / 185.0, Fig. 5 T). 

Les anticlinaux peuvent être subdivisés en : 

- anticlinaux principaux ou plis-faille 

- anticlinaux secondaires ou adventifs 

Les anticlinaux principaux forment des structures étroites (en moyenne 2 km) aux 

flancs redressés; ils peuvent s'étendre longitudinalement sur plus de cent kilomètres. 

Ces structures ne présentent jamais de voûte anticlinale continué puisque leur plan 

axial est toujours matérialisé par une faille à fort pendage, parfois chevauchante 

vers l'extérieur de Ia chaîne. Le plan de faille est généralement souligné par des ro­

ches de la formation infraliasique bréchifiées (cf. 2.2.2), parfois par des intrusions 

gabbroïques lenticulaires qui seront discutées plus loin. Il ne s'agit donc pas d'anti­

clinaux au sens classique du terme, mais plutôt d'anticlinaux - faille de type éjectîf 

auxquels la notion d'axe ne peut théoriquement pas être appliquée. L'orientation de 

ces structures peut néanmoins être définie par la trace du plan de faille : la tendance 

prédominante est 070 E avec de courts segments peuvent s'ordonner selon la direction 

0*0° E (Fig. 2 T : coord. 555.0 / 160.0; Fig. 9 T : 600.0 I 207.0 ~). 

Les terminaisons des plis-faille, ou anticlinaux principaux, présentent généralement 

un fort "plongement axial" (40 - 60°) qui se marque par la brusque disparition de 
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l'ossature calcaire liasique, qui forme le coeur de l'anticlinal, sous les marnes aalé-

niennes de la formation d'Agoudim. Ces dernières ne sont pas plissées en une structure 

comparable à celle formée par les calcaires liasiques, mais elles sont dérangées par 

un accident vertical qui se place sur la prolongation de la faille axiale de l'anticlinal. 

L'accident se poursuit dans les formations du Dogger sur plusieurs kilomètres, voire 

dizaines de kilomètres, en allant fréquemment rejoindre une autre structure anticlinale. 

C'est le cas de Ia faille reliant la terminaison E du Jebel Bou Hamid (coord. : 595.0 / 

184.0) avec Ie petit anticlinal du 3ebel Amrhar (604/) / 191.0, Fig. 9 T) ou de celle 

qui relie la terminaison de l'Aari Mdourt (584.0 / 200.0) et l'anticlinal de Mouguer-Ait 

el Abbas ( coord. : 589.0 / 201.5, Fig. 5 T ). 

Signalons que dans la partie W de Ia feuille Rich (Fig. 2 T) quatre terminaisons anticli-

nales sont alignées selon la direction 010 E. Il s'agit de la terminaison E du 3ebel 

Serdrar (coord. : 549.9 / 159J)), de la terminaison W du Chaînon du Debel Bou Hamid 

(550/) / 166.0), de la terminaison E du 3ebel Tagountsa (coord. : 550/) / 178/)) et de 

la terminaison W de Ikhef n'Ouijane (coord. : 554.0 / 187.0). Cette ligne s'anastomose 

dans la branche SW - NE du chaînon Assamer - Afadai (coord. : 555/) / 198.0). Les 

deux derniers anticlinaux sont situés dans Ia moitié N de la feuille Rich étudiée par 

Brechbühler (thèse en préparation). 

Par anticlinaux secondaires, nous désignons des anticlinaux longs entre 10 et 15 km 

qui apparaissent, telles des structures adventives, sur le flanc des anticlinaux princi­

paux. (Takellalt - Akerbab, coord : 560,0 / 174.0). Us ont la même orientation axiale 

moyenne que celle de la structure dont ils sont les hôtes et , fait intéressant, ils pré­

sentent une voûte continue. L'anticlinal du Takellalt - Akerbab est présente en détail 

sous 4.5. 

4.3 PREUVES DE MOUVEMENTS SYNSEDIMENTAIRES 

Toute l'histoire sédimentaire du bassin atlasique a été perturbée par des mouvements 

qui se marquent par des discordances progressives des grabens, des érosions et con­

glomérats. Cette activité synsédimentaire est également responsable des glissements 

sous-marins et des courants de turbidité (du Dresnay 1975; Studer 1980; Monbaron 1982). 

W.l Pendant Ia sédimentation carbonatée 

D'après du Dresnay (1975), le sillon hautatlasique était séparé des deux plateformes 

N et S par des failles normales conjuguées; celles-ci auraient été actives pendant la 

subsidence différentielle qui est apparue dès le Lias moyen. Dans le secteur étudié, 
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le passage de la plateforme S au bassin s'effectue le long d'une ligne appelée "faille 

sudatlasique". Les déformations tardives le long de cet accident ont été suffisamment 

importantes pour qu'elles rendent difficile la mise en évidence d'une faille normale 

synsédimentaire. Dans la zone de passage entre les deux domaines paléogéographiques, 

on observe le mélange de sédiments pélagiques et de matériel néritique, ce dernier 

est sous forme de blocs et d'olistolithes (cf. 1A2). Ces observations suggèrent la pré­

sence de failles normales, mais ne sont pas incompatibles avec l'existence d'une simple 

flexure durant les temps Jurassiques. 

Dans le bassin, les sédiments du Lias moyen sont strictement limités aux affleurements 

des zones anticlinales. On y découvre localement des rapides variations de faciès 

avec des niveaux condensés ou des constructions récifales. Du Dresnay (196*) y a 

vu la preuve que les anticlinaux actuels constituaient des rides sur lesquelles les bio-

hermes ont pris place préférentiellement dès le Lias moyen. Cette hypothèse paraît 

très plausible, mais en l'abscence d'observations dans le Lias des synclinaux, on ne 

peut pas prouver s'il s'agit de la seule possible, (cf. 1.12). 

¢.3.2 Au Toarcien inférieur 

Les indices de mouvements synsédimentaires sont très nombreux dans les sédiments 

de cet te époque, le plus frappant étant le brusque et radical changement de sédi­

mentation (cf. 1.6) qui marque la fin des récifs du Lias. C'est alors que dans le bassin 

se déversent pour la première fois des sédiments à dominante terrigene t la formation 

de Tagoudite, qui n'existe pas sur la plate-forme S. Dans celle-ci apparaissent des 

horsts et des grabens orientés 070° E dont le rejet vertical dépasse Ia centaine de 

mètres ( Fig. 2 T, coord. : 573.0 / 157X1 ). On y dénombre : 

- un graben dont la largeur dépasse les 500 m 

- un graben qui se termine latéralement en sifflet 

- deux horsts larges de 300 à 1000 m 

Tous ces reliefs sont été comblés par la sédimentation marneuse du Toarcien. 

Dans les calcaires récifaux de la plate-forme on reconnaît également de profondes 

crevasses verticales, le plus fréquemment orientées 070 E. Leur largeur décïmétrique 

ne les empêche pas de se continuer en profondeur sur plusieurs dizaines de mètres, 

elles sont également remplies par les sédiments marneux du Toarcien moyen. Du Dres­

nay (1975) a décrit des phénomène comparables au Bou Dahr, où l'orientation des 

filons neptuniens est généralement 070° E. 
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¢.3.3 Pendant l'Aaléno-Bathonien 

Durant le Toarcien moyen et supérieur, les mouvements différentiels se marquent 

uniquement par la variation d'épaisseur des sédiments que reçoivent plateforme (50m) 

et bassin (300m). 

Dès la base dé l'Aalénien apparaissent des turbidites conglomératiques ainsi que de 

nombreux slumps spectaculaires (cf. 1.7.2) signes de l'accentuation des mouvements 

synsédimentaires. Le plus bel exemple qui at teste les mouvements contemporains de 

la formation d'Agoudim se situe dans le bassin losangique de l'Azag n'Oufelloussene 

(coord. : 588JD / 185J), Fig. 5 T). Schématiquement ce petit bassin est limité par deux 

paires de failles subverticales parallèles : l'une est orientée approximativement 070 E, 

l'autre 040° E. Dans le détail : 

- les limites N et NW sont constituées par les flancs de deux plis-faille qui 

ont évolué en faille inverse; entre leurs terminaisons se trouve une petite 

boutonnière où affleurent des roches intrusives et triasiques, 

- l'accident formant la limite S est souligné par des échardes pluridécamétriques 

de Lias inférieur, partiellement bréchifiéés. Sur ces roches fortement tectoni-

sées viennent s'appuyer les sédiments de la formation d'Agoudim, qui subhori­

zontaux au S ,passent eux aussi sur une faible distance à la position verticale 

pour reprendre des pendages de 30 vers le NW au N de la faille, 

- la limite SE est formée par un pli-faille aux flancs redressés typique de l'Atlas 

de Rich (cf. ¢.2). 

Les sédiments du 3urassique moyen qui se trouvent à l'intérieur du bassin présentent 

des variations de faciès spectaculaires par rapport aux sédiments de même âge situés 

dans les synclinaux voisins. Dans la cuvette losangique, les conglomérâtes sont très 

abondants, ils sont particulièrement développés le long des limites du bassin où leur 

granulometrie est très grossière avec débris de récif. Depuis la bordure en direction 

du centre de la cuvette, la granulometrie ainsi que de la puissance des bancs conglo­

mératiques diminue au profit de couches marneuses intercalaires qui deviennent de 

plus en plus épaisses, ce qui indique que les apports conglomératiques provenaient 

des bords et se déversaient vers le centre de la cuvette. Si on analyse d'E en W les 

sédiments de plus en plus jeunes situés à l'intérieur du losange, près de sa limite mé­

ridionale, on observe que : 

- les sédiments liasiques qui forment le flanc NW de l'anticlinal ne présentent 

aucune anomalie par rapport au faciès habituel, 
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- Dès les dépôts du Toarcien supérieur (point X sur la Fig. 5 T) apparaissent 

des discordances progressives soulignées par des Biocalcarénites congloméra-

tiques dont la granulometrie s'affine en direction du centre de la cuvette, 

- à partir du point Y (Fig. 5 T) on observe une augmentation de la granulometrie 

et de la puissance des bancs conglomératiques; près de la faille, les éléments 

peuvent mesurer plusieurs décimètres et sont anguleux, signe que la source 

du matériel biodétritique est très proche. 

Dans cet te sedimentologie particulière, il est difficile de reconnaître les formations 

lithologiques-type du Haut Atlas. Grâce à la découverte de deux ammonites (Norman-

nites sp. point Y sur la Fig. 5 T et Stephanoceras humpresianum point Z sur la Fig.5 T) 

qui sont attribuées au Bajocien inférieur à moyen. Il nous paraît important de signaler 

que depuis le point Z en direction de I1W jusqu'à la faille qui délimite le bassin au NW,. 

on peut mesurer 1300 m de sédiments non datés mais de même caractère sédimentolo-

gique. Bien qu'il soit difficile d'estimer le taux de sédimentation de ces dépôts, on a 

là un indice pour affirmer que les mouvements synsédimentaires, responsables de 

la sédimentation particulière qui a eu lieu dans ce bassin losangique, se sont poursui­

vis probablement jusqu'à la fin du Bajocien moyen. 

Ailleurs dans la région étudiée, j'ai observé des phénomènes isolés, témoignant tous 

de la poursuite des mouvements au cours de la sédimentation bajocienne: 

- Ie long de la faille reliant le Aari Mdourt (coord: 58W)/ 200.0) et le petit anticlinal 

de Ait el Abbas à l'Est la lithologie marnocalcaire de la fromation d'Agoudim est 

complètement dérangée par les glissements synsédimentaires, 

- le petit anticlinal près de Ait el Abbas, (coord. : 589,0 / 201.5) présente, le long 

de ses deux flancs, un banc calcaire très riche en gastéropodes et ammonites. Sa 

surface est fortement burinée et encroûtée de limonite. Il s'agit d'un niveau condensé 

qui possède une faune d'ammonites attestant un âge Bajocien basal (Fig. 19 T), 

- des slumps spectaculaires situés juste au dessus de ce niveau affleurent sur le pour­

tour du même petit anticlinal, (cf. Fig. 19 T), 

- au sommet du profil N 2 (Fig. 2 S) apparaissent des discordances angulaires faibles 

et progressives, 

- dans les corniches calcaires, qui forment le toit des synclinaux perchés de la région 

et où affleurent les plus récents sédiments étudiés dans le bassin, apparaissent de 

petits récifs en pain de sucre alignés et distribués en grand nombre sur le pourtour 

des synclinaux. De Sitter (1952), Studer (1980) et Stanley (1981) ont associé la 
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distribution des Biohermes à l'existence de rides. Le long de celles-ci, les récifs qui 

apparaissent actuellement en forme de pain de sucre, se seraient développés de façon 

préférentielle. Ce problème, qui n'a pas été repris dans cet te étude représenterait 

le témoin le plus tardif de la tectonique synsédimentaire embryonnaire. L'évolution 

tectonique ultérieure ne peut plus se lire dans les sédiments puisque ceux-ci ont été 

érodés. 

¢.3.* Les intrusions 

Les intrusions basiques recoupent toutes les formations sédimentaires reconnues dans 

l'Atlas de Rieh et constituent ainsi le premier événement géologique observable après 

le dépôt de la formation d'Agoudim. 

La pétrographie de ces roches est exposée sous 2AA3. 

¢.3.4.1 Les filons 

Des dykes subverticaux, orientés généralement 080 , se disposent dans les zones syn-

clinales. Leur épaisseur peu variable, est comprise entre 30 et 100 cm. Leur extension 

peut atteindre plusieurs kilomètres pour un seul filon, mais de plus, ils forment souvent 

des alignements où plusieurs corps intrusifs se côtoient et se relayent, pour créer 

alors des zones filoniennes étendues sur plusieurs kilomètres. 

Une de ces zones filoniennes est développée dans la plaine synclinale au NE d'Amel-

lago s'étendant du flanc N du Jebel Serdrar (coord: 5¢5.0/ 158.0) à l'Isk nOuskaif 

(coord. : 560S)/ 163/), Fig. 2 T). Trois filons au N du Jebel Serdrar se relayent suivant 

une disposition en échelon dextré. Au bord de llsk nOuskaif, un essaim de filons prend 

une orientation de 100 . 

Le coeur de ces dykes, particulièrement ceux qui se trouvent au bord N du Jebel 

Serdrar, contient lui-même de la calcite à patine rouillée qui forme dans chaque cas 

un filon de calcite qui a la même orientation que le corps basique dans lequel il se 

trouve, nous interprétons ces filons de calcite intradoléritiques comme le résultat 

de cristallisations tardimagnatiques dans des fentes d'extension. 

Un filon vertical orienté 095 traverse la cuvette synclinale située au Sud du petit 

anticlinal de Ait el Abbas. Vers l'Est, il butte contre une faille d'orientation N-S. 

C'est sur ce corps intrusif que j 'ai étudié une partie des déformations décrites plus 

loin (cf. ¢.¢.1). 

On notera aussi que dans la plaine au NE de Ksar Agoudim affleure un filon vertical 
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de direction 120° (coord: 555.0/ 174.0)? cette orientation constitue une exception 

par rapport à la tendance habituelle. Aux abords de l'anticlinal du Takellalt, ce filon 

disparaît au profit de deux "sills" épais de 20 à 50 cm étendus sur environ 6 km. Dans 

ce secteur, les couches encaissantes d'âge Pliensbachien ont une orientation 336/35. 

4.3.4.2 Les plutons 

Par ce terme, on désigne des corps intrusifs de forme elliptique, presque toujours 

localisés sur le tracé de failles majeures d'orientation E - W. Leur grand axe s'étend 

de un à plusieurs kilomètres alors que le petit axe est généralement hectométrique 

à plurihectométrique. Dans la moitié S de la feuille Rich on ne rencontre qu'une seule 

occurrence plutonique, située au coeur du Isk n'Ait Maraou (coord: 566.0/ 162.0). Vu 

la taille hectométrique de l'affleurement et le peu d'observations qu'on pouvait y faire, 

j'ai dirigé mon attention vers les intrusions plus étendues situées au NE de Rich, su-

la coupure "Gourrama" 1:100'000., (Fig. 9T). 

Les intrusions de Tanout n' Tarissine (coord: 606.5/ 205.5), de Boukal (602/)/ 201.0) 

et de l'Isk n'Arbia coord. : (594.0/ 191.5) qui toutes trois se placent par leur forme 

et situation structurale dans la typologie courante des intrusions de cette partie de 

l'Atlas. Elles apparaissent à la faveur d'une faille anticlinale dans des boutonnières 

de sédiments jurassiques. Les gabbros y affleurent ainsi partiellement en contact avec 

les calcaires liasiques mais aussi avec les basaltes hettangiens altérés, dont il est 

parfois difficile de les distinguer. 

La Fig. I l T met en évidence l'étroite relation entre les linéaments tectoniques prin­

cipaux, (cf. 4.2), et la situation des corps plutoniques que nous venons de décrire : 

ils se situent tous à l'intersection de grands accidents. La plupart des intrusions de 

l'Atlas de Rich sont localisées aux noeuds du canevas structural dictés par les failles 

orientées 070° E et 010° - 040° E. De Sitter (1952), n'ayant pas reconnu le .caractère 

intrusif des roches basiques, y avait vu des dômes issus d'un plissement croisé : dans 

ces zones structuralemènt élevées, il crût voir mises à nu les coulées basaltiques 

triasiques. 

L'intrusion de Tamiloust (605.0/ 191.0) a une forme lenticulaire typique et se trouve 

sur la prolongation de la faille anticlinale du Bou Hamid mais ne se situe pas au coeur 

d'un anticlinal. Curieusement, elle longe un anticlinal de taille comparable: le Jebel 

Amrhar. Au bord NE de l'intrusion apparaît une complication: les calcaires à lamina­

tions du Lias inférieur présentent des plis souples avec un plongement axial de 60 
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vers l'E; ils sont remontés tectoniquement et mis en contact avec des calcaires du 

Lias moyen. Ces déformations souples dans les calcaires au contact des gabbros sont 

assez fréquentes. Elles peuvent aisément être mises en relation avec l'effet thermique 

et les contraintes liées à la mise en place des intrusions. Nous n'avons pas étudié 

en détail cette question du fait qu'une solution satisfaisante semblait déjà s'imposer • 

sur le terrain. 

Les intrusions de Tassalaht (coords 589/) / 197J) et de Mouguer - Ait el Abbas (coords 

587.5 / 200J) par leur forme isométrique quelque peu du schéma ordinaire. L'intrusion 

de Tassalaht se situe encore dans le cadre structural habituel du fait qu'elle est placée 

à Ia terminaison d'un pli-faille. Celle de Mouguer, par contre, place sa forme trapézoï­

dale transversalement à la terminaison SW du petit anticlinal de Ait el Abbas et non 

pas parallèlement à son plan axial. Le corps intrusif se trouve à l'intersection de la 

prolongation de la faille anticlinale de l'Aari Mdourt avec les deux failles qui provien­

nent de la boutonnière de Tassalaht. 

¢.3.4.3 Age des intrusions 

La détermination de l'âge des roches plutoniques du Haut Atlas a dernièrement 

fait couler beaucoup d'encre et suscité de vives discussions parmi les géologues inté­

ressés à l'évolution structurale de cet te chaîne. (Monbaron 1982, Laville et al. 1982 * ). 

Dans la région de notre travail, on observe uniquement que les sédiments du Bajocien 

moyen sont recoupés par les intrusions. Dans le synclinal d'Anemzi, ces roches t ra­

versent aussi la formation homonyme, ce qui permet de les situer comme Bathoniennes 

ou plus jeunes. Dans le Haut Atlas centro-occidental l'événement intrusif a lieu au 

cours du dépôt du premier tiers des "Couches Rouges" (Monbaron 1980). Ce chercheur 

a mis en évidence un appareil volcanique, dont le contexte structural et la pétrogra­

phie correspondent à ce que nous connaissons plus à l'Est. Les filons radiaux recoupent 

la base des "Couches Rouges". Ils ont alimenté plusieurs coulées basaltiques intercalées 

dans le tiers basai de cet te formation. Aucune trace de volcanisme ultérieur n'a pu 

être découverte au sein des sédiments rouges plus récents. 

* Ce travail, qui développe des considérations théoriques surtout, est paru lors de 

la mise en page de notre manuscrit et n'est pas discuté ici. 
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Chèvremont (1975) décrit, à Tassent (140 km à l'ouest dé Rich), une boutonnière gab­

bro îque recouverte en discordance par des grès rouges avec coulées basaltiques inter­

stratifiées. 

La plupart des géologues, qui avaient examiné le passage de la sédimentation carbo-

natée du Jurassique moyen aux dépôts continentaux rouges, avaient interprété ce 

changement de sédimentation par un changement de période: la discordance crétacée. 

Us voyaient dans l'âge mésocrétacé de la barre calcaire, qui repose sur les "Couches 

Rouges", un argument supplémentaire pour ranger dans 1' "Infracrétacé" les sédiments 

gréseux rouges (Dubar 1959; Choubert et al. 1960-62). Sur la base de ces arguments, 

l'âge généralement admis pour l'événement intrusif étaient jurassico-crétacé. 

Au cours de ces dernières années, plusieurs essais de datation radiochronométrique 

ont été entrepris sur les gabbros et sur les épontes ayant subi le métamorphisme de 

contact : les résultats apparaissent peu concluants car, pour des roches homogènes 

et donnant l'impression d'un événement peu étalé dans le temps, ils s'étalent de 180 ira . 

à 110 m.a. On peut penser que cette situation est liée au métasomatisme et à l'altéra­

tion qui ont marqué ces roches. 

Une importante et spectaculaire découverte paléontologique (Monbaron et al. 1981) 

a apporté récemment un élément nouveau pour la datation de Ia base des "Couches 

Rouges" et par là même des basaltes. Dans l'Atlas de Beni Mellal, un magnifique exem­

plaire complet de "Cetiosaurus mogrebiensis" (De !.apparent) a été découvert reposant 

dans la formation des "Grès des Guettioua" qui constitue la base des "Couches Rouges". 

Le gisement du dynosaure se trouve stratigraphiquement en dessous des coulées basal­

tiques. Les restes d'un même vertébré avaient été découverts dans les sédiments rou­

ges du synclinal d'El Mers associé à des roches où on avait également récolté plusieurs 

ammonites datant du Bathonien moyen à Callovien (du Dresnay 1963). Ces âges s'ac­

cordent avec les dernières propositions des spécialistes pour le cétiosaure découverts 

par Monbaron et celles formulées par les paleobotanistes pour une association de pol­

lens également récoltés dans les assises basales des "Couches Rouges" de l'Atlas de 

Beni Mellal (Monbaron 1981). Ainsi par des arguments paléontologiques, on en vient 

à faire de la partie inférieure des "Couches Rouges" des sédiments du Dogger qui 

furent surmontés par des basaltes de même âge, ceux-ci étant les manifestations de 

surface des plutons e t filons basiques. 
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4.3.5 Discussion 

Au cours de la sédimentation carbonatée du Jurassique, on assiste dans Ie Haut Atlas 

à une lente accélération de la subsidence amorcée dès le Trias. Les mouvements syn-

sédimentaires d'abord limités aux failles normales permettent au sillon haut-atlasique 

de s'enfoncer plus rapidement que les plate-formes. Dès le Toarcien inférieur, une 

modification importante de la paléogéographie conduit à un changement de la sédimen­

tation qui devient beaucoup plus terrigene. Les structures distensives observées sur 

la plate-forme Sud peuvent être interprétées comme l'accélération de la distension 

au niveau de la chaîne ce qui cause l'ennoyage des plate-formes antérieures et à 

la formation de nouvelles plate-formes aux bords des terres fraîchement couvertes 

par les flots. (Hypothèse formulée sous 1.12). Cette hypothèse trouve confirmation 

dans les observations d'une "subsidence toarcienne" des Hauts Plateaux (région orien­

tale du Domaine Atlasique), qui a conduit au dépôt de 200 m de calcaires oolithiques 

et dolomies sur un socle considéré comme stable (Bassoullet 1973). 3e rejoins également 

les conclusions de Dubar (1938) et du Dresnay (1975) qui avaient mis en évidence 

un épisode distensif au Toarcien inférieur, lié à la formation de filons neptuniens 

et à l'extinction des récifs du bassin. Ces faits ne peuvent, par contre, pas être inté­

grés dans le modèle de tectonique compressive proposé par Studer (1980). Cet auteur 

était arrivé à cette conclusion par l'observation, au Tizi n'/rhil près de Tounfite, 

d'une structure anticlinale sur laquelle reposent en discordance des conglomérâtes 

qui contiennent dés ammonites toarciennes. Au sujet de ces dernières, il faut signaler 

que Dubar (1938) les avait interprétées comme des fossiles toarciens remaniés dans 

les sédiments bajociens ! Dans l'état actuel des connaissances et sur la base de nos 

observations, nous croyons pouvoir exclure l'existence d'une "phase compressive toarco-

aalénîene" proposée par Studer (1980); la tectonique synsédimentaire hautatlasique 

de cet te époque a un caractère distensif marqué. On pourrait tout au plus imaginer 

qu'il existait alors des déformations avec une composante cisaillante parallèle à la 

chaîne et contemporaines de l'extension N-S qui a donné naissance aux grabens. Il 

s'agirait d'une "transtension" selon la terminologie moderne. Les coulissements auraient 

alors pu provoquer des compressions locales telles celle décrite par Studer au Tizi 

n'/rhil. 

La tectonique contemporaine de la sédimentation aaléno-bajocienne nous semble, par 

contre, définitivement résolue. A partir de l'Aalénien, Ia lithologie a t tes te de l'abon­

dance des glissements synsédimentaires, des discordances et des variations latérales 

d'épaisseur et de faciès. Ces phénomènes sont particulièrement bien représentés dans 

79 



le bassin losangique de l'Azag nKXifelloussene qui a toutes les caractéristiques d'un 

"Pull-apart basin" ou bassin de déchirement. Ce type de structure est fréquent dans 

les zones des grands décrochements tels celui de San Andreas (Moody 1973; Crowell 

197*). 

En s'inspirant des travaux d'Arthaud et al. (1977), on peut interpréter l'évolution du 

bassin de l'Azag n'Oufelloussene comme l'histoire d'une cuvette où la subsidence est 

favorisée par le changement local de l'orientation de la faille de long de laquelle 

a lieu le décrochement. Dans le cas du Haut Atlas, les grands récrochements subparal­

lèles à la cha îne le long desquels ont pu s'effectuer les déplacements régionaux sont 

orientés 070° E. Dans le secteur de l'Azag, (Fig. I l T), où la direction 0*0 E est 

bien exprimée, on assiste au relai de l'accident A par l'accident B situé plus au S. 

Alors que par un décrochement dextre le bassin de l'Azag ainsi que son équivalent 

situé au NE se trouveraient comprimés, lors d'un décrochement sénestre selon la direc­

tion 070° E, ils subissent une distension et tendent à s'enfoncer. L'étude des sédiments 

du bassin nous conduit à situer le début de la subsidence active du bassin engendrée 

par le décrochement dès l'Aalénien et elle s'est maintenue au moins jusqu'au Bajocien 

moyen. 

U nous semble très probable que l'événement intrusif et le début des couches rouges 

à la fin du 3urassique moyen ont eu lieu, dans les derniers stades de ce régime tecto­

nique, en décrochement sénestre. 

4.4 LE CLIVAGE DE DISSOLUTION (CD) 

¢.4.1 Introduction 

Schaer et Persoz (1976) décrivent pour la première fois le développement d'une 

"schistosité" dans le Haut Atlas central. Par ce terme, ils désignent une structure 

subverticale divergeante située surtout aux abords de l'intrusion de Mouguer-Ait el 

Abbas ( Fig. 5 T ) . Us associent la schistosité aux déformations souples des calcaires 

liées à la mise en place des gabbros et y voient les preuves de l'intrusion diapyrique 

des petits plutons basiques. 
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Studer (1980) ne partage pas l'interprétation de Schaer et al. et insiste, entre autre, 

sur la nature de la schistosité, il la redéfinit comme étant un clivage de dissolution 

selon Alvarez et al. (1976, 1978). U ne s'agit, en effet, pas d'une véritable schistosité 

puisqu'elle n'a pas un caractère pénétratif, tel qu'on le reconnaît dans les schistes 

métamorphiques, issu de la recristallisation des phyllosilicates selon les plans schis­

teux; il s'agit plutôt de plans stylolythiques plus ou moins espacés (clivage) dans les­

quels les minéraux argileux sont concentrés et réorientés mécaniquement. 

Nous estimions que la signification régionale du CD restait mal comprise, il nous a 

donc paru intéressant d'entreprendre l'étude détaillée d'un secteur où le CD est par­

ticulièrement bien exprimé. Nous avons ainsi étendu vers le Sud et l'Est le secteur 

étudié en son temps par Schaer et Persoz. 

Le CD se manifeste sur le terrain par des plans subverticaux à surface souvent ondu-

leuse, généralement orientés E - W . Le développement de cet te structure est loin 

d'être uniforme, en effet il se marque de préférence dans les lithologies marneuses 

situées : 

a) en bordure d'intrusions ( Mouguer, Tassalaht . . . ) 

b) au droit des accidents E-W ( cf. Fig. 7 T ) 

c) dans certains synclinaux serrés ( E de Ait el Abbas ) 

Près des failles ou des intrusions, le clivage est localement très pénétratif et con­

fère aux roches un aspect feuilleté, qui suggère effectivement le terme de schistosité. 

En s'élòignant des failles ou des intrusions, les plans s'espacent et ne se manifestent 

plus que dans les lithologies les plus argileuses, qui présentent alors un débit en 

crayons. Plus loin encore, toute trace de clivage peut disparaître. 

Au microscope, la trace du CD est marquée par des concentrations de minéraux opa­

ques e t de silicates qui dessinent des lignes onduleuses plus ou moins serrées. Le long 

de ces plans, on peut fréquemment voir de belles aiguilles de quartz idiomorphe, 

(Fig. 13 T), ce qui constitue une preuve supplémentaire de la remobilisation de ce 

minéral. Lorsque la roche est très calcaire, la trace du CD prend beaucoup plus l'as­

pect typique d'un stylolithe avec les pointes de dissolution. On y voit aussi plus fré­

quemment des débris d'organismes partiellement tronqués, témoins de la dissolution. 
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¢.4.2 OBSERVATIONS 

4-4.2.1 Orientation du CD 

Dans le secteur situé au SE de Ait el Abbas (Fig. 5 T), j'ai mesuré systématiquement 

l'orientation du CD; plus de 200 mesures, réparties sur l'ensemble du secteur, ont 

permis de dessiner la carte de la trace du clivage sur une surface horizontale (Fig. 

7 T). Il y apparaît une tendance régionale du CD orientée approximativement E - W , 

ce qui est, par ailleurs, confirmé par des observations effectuées en dehors du secteur 

représenté sur la Fig. 7 T : en général, la trace du CD est parallèle à la chaîne 

(synclinaux au N de Rich, secteur au N du Bou Dahr). L'orientation varie cependant 

fréquemment aux abords des failles ou des intrusions (Fig. 7 T, Schaer et al. 1976, 

Studer 1980). En particulier, aux abords des anticlinaux-failles, Ie CD, dont le pendage 

se maintient subvertical, tend à se paralléliser ou s'orthogonaliser par rapport à la 

direction de l'accident, alors que, fait important, les strates ne suivent aucunement 

ce changement d'orientation. Ceci indique qu'il ne s'agit pas d'une rotation du CD 

par cisaillement. Dans le secteur compris entre les deux intrusions et les deux failles 

N - S qui les relient, Ia trace du CD a également une orientation N - S Ceci est 

inhabituel, d'autant plus qu'à l'E et à 1'W du secteur considéré, la trace du CD présente 

l'orientation régionale à peu près E - W . Dans un petit domaine situé au bord S - W 

du précédent, (Fig. 7 T), coexistent deux directions de clivage, l'une N - S , l'autre 

E - W. Il en résulte, dans les couches horizontales à cet endroit, un débit de la roche 

en écailles et crayons verticaux. 

J'ai également analysé la relation du pendage du CD par rapport au pendage de la 

stratification à travers plusieurs synclinaux de la région et j'ai constaté que le CD 

est une structure sub verticale indépendante du pendage des strates. Il existe toutefois 

de rares exceptions, qui ont été enregistrées localement aux bords des failles E - W 

où les couches sont très relevées, voir renversées, le CD peut alors présenter des 

pendages moins forts (50 - 60 ) . 

4.4.2.2 La déformation des corps intrusifs et à leurs abords métamorphiques 

Les filons basiques représentent un matériel particulièrement compétent par rapport 

aux marnes dans lesquelles il* se trouvent. Ils enregistreront par des cassures, les dé­

formations globalement ductiles de leur encaissant. Dans le Haut Atlas, on constate 

en de nombreux endroits que les filons basiques subverticaux sont recoupés par des 

veines subhorizontales remplies de calcite saccaroîde. Nous interprétons ces dernières 
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comme des fentes d'extension prouvant une sorte de boudinage dont les cicatrices 

seront le lieu de cristallisation de la calcite sparitique. Dans la région au SE de Ait 

el Abbas .(Fig. 5 T) deux filons verticaux recoupent verticalement les couches marneu­

ses subhorizontales qui sont affectées par un CD subparallèle aux filons basiques. 

Ces derniers constituent par endroits, des sortes de murs, dégagés par l'érosion, hauts 

de deux à trois mètres, (Fig. 26 T) sur lesquels il est aisé de mesurer la fréquence 

des veines horizontales de calcite : par mètre vertical, on en compte de 8 à 15 dont 

l'épaisseur est comprise entre 0,5 et 3 cm, et autant dont l'épaisseur est millimétrique. 

3'ai ainsi pu chiffrer retirement vertical à 15 et 17%. Un filon, situé dans le synclinal 

à I1E de Ait el Abbas, également vertical dans les couches horizontales, présente un 

étirement vertical de 18%; un quatrième filon basique situé à l'ouest, dans la région 

de Sidi Hamza (coorcU 567.5 / 20W) indique une extension verticale de 17 à 20%. 

On observe aussi fréquemment une structure planaire parallèle au filon basique, qui 

s'exprime par un clivage à espacement centimétrique; j'avais cru, en un premier temps, 

que ce clivage intradoléritique était l'expression de plans de dissolution. Les observa­

tions au microscope m'ont permis de remarquer qu'il s'agissait de micro-veines de chlo­

rite fibreuse. Il faut donc admettre qu'il s'agit de fentes ou veines tardimagmatiques 

issues de la rétraction par refroidissement du corps intrusif, parfois les fentes sont^ 

ouvertes et remplies de calcite à patine limoniteuse qui forme ainsi un filon au coeur 

de la Dolerite (cf. ¢.3.4.1). 

Les filons verticaux de calcite intra-doléritiques verticaux ont livré des observations 

à mon sens, très importantes. Ils présentent de vrais stylolites fortement dentelées 

et soulignés par des hydroxides de fer. Les plans de dissolution le plus souvent verti­

caux, orientés E-W, sont subparallèles au CD des sédiments avoisinants. 

Puisque ces stylolithes se trouvent à l'intérieur du filon basique dans la calcite limo­

niteuse, ils se sont obligatoirement formés à la suite d'une tectonique post intrusive. 

Aux environs du point coté 1457 ( Fig. 5 T ) existent au fond d'un Oued des affleu­

rements bien dégagés, qui permettent des observations précises et complémentaires 

de celles exposées ci-dessus. Dans un environnement où Ie CD subvertical (160/80) 

s'exprime par des structures en crayon, on constate que les couches sub- horizontales 

sont recoupées par une famille de filons centimétriques à pluridécimétriques de calcite 

à patine rouillée qui ont Ie même faciès que les filons verticaux de calcite intrado­

léritique (Fig. 25 T). A l'intérieur des filons orientés en moyenne 165 / 80 le CD se 

manifeste de plusieurs façons : 
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- par des stylolites d'orientation identique au CD visibles' sur le terrain ( Fig. 22 T) 

et confirmés en lame mince, 

- par des filonnets de calcite blanche disposés verticalement et perpendiculairement 

au CD ( Fig. 12 T, 27 T ). Ce type de filonnet apparaît partout où le CD est déve­

loppé et correspond probablement à l'extension horizontale E-W associée au CD. Le 

synchronisme génétique CD - filonnets est indiqué par la croissance antitaxiale, qui 

permet une stylolitisation partielle des bords des filonnets, alors que leur coeur est 

dépourvu de toute dissolution. Dans certains cas, les filonnets de calcite sont disposés 

en échelon ( Fig. 1 2 T ) , 

- par des veines de calcite blanche disposées dans les plans des strates, donc sub­

horizontales. Elles sont fréquemment marquées par des stries dont l'orientation est 

perpendiculaire au CD et suggère des glissement couche-sur-couche (Brechbiihler, 

thèse en préparation ). 

Ces observations permettent de conclure que les filons de calcite ferrifere que nous 

estimons ê t re d'origine tardimagmatique, ont subi toutes les déformations liées au 

CD : dissolution selon un des axes et extension selon les deux autres axes de l'ellip­

soïde de déformation. 

L'analyse des déformations des petits plutons effectuée dans notre secteur ne nous 

a pas permis d'apporter des éléments nouveaux. Ce fait est lié au mauvais état des 

affleurements. On remarquera toutefois qu'on observe souvent des plans couverts d'é-

pidote striés horizontalement; statistiquement, les plans ne forment pas deux familles 

conjuguées, ils sont probablement issus de la réfraction thermique et, malgré qu'ils 

ont rejoué par la suite, ne permettent aucune interprétation. L'intrusion de Mouguer-

Ait el Abbas offre cependant des contacts avec l'encaissant qui permettent d'examiner 

les déformations postintrusives : 

- Dans des calcaires indurés par le métamorphisme du flanc SW de l'intrusion s'est 

développé un clivage espacé (accompagné d'une intense fracturation). En lame mince, 

j'ai pu vérifier qu'il s'agit de plans stylolitiques, qui affectent une roche indurée à 

porosité faible. Aucune trace de clivage ou stylolites antérieurs, scellés par le méta­

morphisme de contact, n'a pu être décelée dans ces roches, 

- le contact Nord est marqué par une forte accentuation du CD et localement par 

des brèches polygéniques à éléments de Lias inférieur injectés avec les pélites gré­

seuses infraliasiques, 

- le long de l'accident E - W qui relie l'anticlinal de l'Aari Mdourt à l'intrusion de 

Mouguer, affleure aussi du matériel injecté. Il s'agit de basaltes infraliasiques bréchi-

fiés et cimentés par des carbonates, probablement venus en solution (coord. : 585.3 / 

200.2, cf. aussi 2.2.1.). 
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Le contact entre marnocalcaires encaissants et matériel injecté dessine des "structures 

en flammes", où la roche compétente est formée par les marnocalcaires alors que 

le matériel gréso-basaltique injecté représente l'élément plastique. Les marnocalcaires 

teintés en brun-orangé ont subi un durcissement, auquel s'est surimposé un clivage 

onduleux subvertical d'orientation 120° E ( Fig. 23 T ). Celui-ci existe également dans 

les roches de l'injection, dont le ciment carbonate est important, où il est parallèle 

au CD des roches avoisinantes. Les lames minces ont permis de confirmer la nature 

stylolitique de ce clivage. 

¢.¢.2.3 La déformation des ammonites 

En vue de déterminer l'ellipsoïde de la déformation finie, dans le secteur étudié, 

j'ai effectué, là où c'était possible, des mesures sur les ammonites; la plupart des 

mesures ont été effectuées dans le secteur au SE de Ait el Abbas. 

A la terminaison antiçlinale située au NE du point !¢57 ( Fig. 5 T et 7 T, coord. : 

591.5 / 19^5), les couches du Domérien terminal, toujours riches en céphalopodes, 

sont orientées 15¢ / 88 et intensément affectées par le CD orienté 3¢2 / 78. Les 

ammonites contenues dans les bancs calcaires sont déformées et les interlits marneux 

présentent un débit en gros crayons pluridécimétriques ( Fig. 28 T). La mesure, effec­

tuée sur le terrain, de l'orientation du grand axe de 80 ammonites déformées est re ­

marquablement homogène avec une moyenne de 065/3^ L'orientation du grand axe 

de 60 crayons est 073/35, valeur très voisine de la précédente. Plusieurs ammonites 

(16) de cet te station ont fait l'objet de photos orientées d'après lesquelles il a été 

possible de déterminer le taux de déformation. A cet effet, j'ai employé la méthode 

de Tan (1973), qui a l'avantage d'être d'emploi simple et rapide lorsqu'on dispose de 

spirales complètes. La moyenne sur les 16 exemplaires photographiés indique un rapport 

grand axe / petit axe de 1,6 - 0,3. 

Sur le flanc N du Jebel Idirht au NE du Toum Tillechte (coord. : 581/) / 193.5) dans 

les calcaires domériens, le CD a une orientation régulière 330 / 75 qui n'est pas in­

fluencée par la variation du pendage des strates. Là où les strates sont faiblement 

inclinées, l'orientation du grand axe des ammonites est horizontal, approximativement 

parallèle à l'axe de l'anticlinal. Lorsque les couches se redressent progressivement, 

le grand axe de l'ammonite déformée devient de plus en plus incliné et finit par être 

vertical là où les couches sont verticales. Des observations identiques ont été effec­

tuées sur le flanc N du 3ebel Bou Hamid. 

Dans la zone du Haut Atlas que nous avons étudié, les ammonites déformées se pré­

sentent avec leur grand axe en position subparallèle à l'axe des plis, si elles sont 
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observées dans les synclinaux; l'axe de déformation est au contraire perpendiculaire 

aux axes des plis là où les couches sont très redressées. 

Dans les synclinaux, où la stratification est subhorizontale, les ammonites présentent un 

rapport des axes compris entre 1,2 et ! ,¢ , le grand axe est orienté à 080 en moyenne. 

*A3 Discussion 

Dans la zone étudiée, le clivage de dissolution {CD) est une structure dont le déve­

loppement et l'orientation sont sujettes à de fortes variations ( Fig. 7 T). Soulignons 

cependant qu'à l'échelle régionale, cet te structure verticale est orientée 080. Sa nature 

stylolitique signifie qu'elle doit être attribuée à une contrainte maximale horizontale 

et suborthogonale à la chaîne. 

Notons aussi que la plupart des fentes, dans lesquelles ont pris place les filons basi­

ques, sont subparallèles aux plans du CD. Comme il n'existe aucun mécanisme de dé­

formation permettant de créer simultanément une distension et une compression selon 

la même direction, il me paraît impossible d'envisager la simultanéité de la mise en 

place des filons basiques e t l'apparition du CD comme l'avait envisagé Studer (1980). 

Ces deux phénomènes n'ont certainement pas été instantanés et ne sont pas apparus 

partout au même moment; ce qui est vrai à un endroit de la chaîne pourrait ne pas 

l'être ailleurs. Dans la région étudiée j'ai cependant pu montrer que tous les corps 

intrusifs basiques, ainsi que leurs épontes métamorphiques ont été affectés par la 

déformation responsable de l'apparition du CD dans les sédiments encaissants 

( Fig. 15 T) : 

- les filons basiques ont subi un étirement vertical de 15 à 20%, Ce début de boudi-

nage dépasse la rétraction par refroidissement, qui pourrait tout au plus représenter 

le 10% du volume. En admettant que la rétraction volumique a eu lieu de façon iso­

trope, elle ne représenterait qu'un raccourcissement de 3,5 % selon une direction : 

l'extension observée, doit faire intervenir une compression perpendiculaire au filon, 

- les filons de calcite intradoléritique verticaux sont certainement post-intrusifs et 

sont affectés par le CD, 

- les filons de calcite ferrifere verticaux observés dans certains synclinaux (cf. 4A.Z2), 

sont également affectés par le CD et ils ont la même orientation que les filons basi­

ques. Nous estimons, vu leur aspect, qu'ils sont contemporains des filons de calcite 

intradotéritiques, 
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- les épontes métamorphiques de toutes les intrusions étudiées présentent les struc­

tures typiques du CD. 

Dans le domaine étudié, le CD est donc une structure qui est apparue après la mise 

en place des roches intrusives. 

Nous avons aussi vu que le développement du clivage n'est pas uniforme et qu'il s'ex­

prime le plus intensément au droit des accidents tectoniques ou en bordure des intru­

sions plutoniques. Il est probable que les zones de faille, par leur plus grande per­

méabilité, ont facilité les dissolutions qui sont à l'origine du CD. 

Le CD engendre parfois un débit en crayons qui s'exprime de préférence dans les 

assises marneuses des zones faiblement à moyennement affectées par le CD. La pro­

jection stéréographique (Fig. 12 T) montre que l'orientation des crayons coïncide avec 

l'intersection de la stratification et du clivage. Reks et Gray (1982) ont analysé la 

formation de crayons en fonction de la déformation. Us ont pu montrer que cette 

structure est issue de l'intersection de la fissilité selon les strates (due à l'orientation 

sedimentale des phyllosilicates) et de la fissilité selon le clivage (due à l'orientation 

tectonique des minéraux argileux). Les crayons apparaissent dans les sédiments dans 

lesquels les deux plans sont également développés. Si ce n'est pas le cas, l'une ou 

l'autre fissilité prévaut et le débit en baguettes ne se manifeste pas. Dans le cas 

qu'ils ont analysé, le clivage l'emportait dès que le taux de déformation dépassait 1.36. 

Les nombreuses variations locales de l'orientation du CD sont difficiles à interpréter. 

La Fig. 7 T montre qu'aux abords de l'intrusion de Mouguer, la direction de la con­

trainte principale interprétée à partir du CD s'oriente perpendiculairement aux limi­

tes de l'intrusion. On peut proposer que le petit pluton a réagi comme un corps rigide 

qui n'a absorbé aucun raccourcissement et contre lequel les roches encaissantes ont 

été écrasées. Dans le cas de l'intrusion de Tassalaht, l'orientation de la contrainte 

est en gros parallèle aux contacts. Ces deux situations différentes observées à peu 

de distance font ressortir la complexité du problème pour lequel nous ne pouvons 

pas proposer de solution.. 

La zone comprise entre les deux failles N - S , qui présente un CD parallèle aux 

failles, pourrait être interprété comme un "paquet coincé" (Pfiffner, 1977). Le méca­

nisme envisage que la zone comprise entre les deux failles est nettement plus duc­

tile que les zones avoisinantes (par exemple soubassement intensément broyé). Lors 

de la contrainte N-S, les zones avoisinantes tendent à s'étendre latéralement, en pro­

voquant un serrage E-W dans le secteur étroit considéré ( Fig. 10 T a). 
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Le changement d'orientation au droit des anticlinaux-faîiles reste également mal com­

pris. Parfois on observe que la trace du CD traverse ces zones avec une allure sig-

moMale ( Fig, 7 T), coord. : 593J) I 198.0 ) . Dans ce cas, on peut admettre qu'il s'agit 

d'un phénomène de réfraction progressive, dû aux changements lithologiques à travers 

les anticlinaux qui présentent des roches de plus en plus compétentes vers le coeur 

de la structure ( Fig. 10 T b), ce qui est en accord avec nos observations qui le veu­

lent encore plus tardif : postérieur à l'événement intrusif. D'autre part,la déformation 

des ammonites dans les flancs d'anticlinaux (Fig. 15 T), est uniquement liée au CD ; 

le grand axe des céphalopodes coïncide toujours avec l'intersection du CD et la stra­

tification. Nous en concluons que le CD est la seule déformation enregistrée par les 

ammonites. Nous avons pu constater que le CD n'apparaît microscopiquement que 

lorsque les ammonites présentent un taux de déformation de 1.15. Malgré que nous 

n'ayons pas étudié les mécanismes de déformation à l'échelle cirstalline, nous pensons 

que les premiers stades de la déformation se font à la faveur d'une perte de porosité, 

puis intervient la dissolution. Comme il est difficile d'admettre que la perte de porosité 

ait pu absorber la déformation jusqu'à 1.15, on pourrait envisager que les déformations 

intracristallines telle le mâclage ayant également permis la déformation des roches; des 

mâcles existent par exemple dans certains filonnets de calcite saccaroïde (Fig. 13 T a). 

Comme le CD reste vertical, qu'il n'est pas plissé, on peut en déduire qu'il est syn­

chrone ou tardif par rapport à la formation des anticlinaux. Studer (1980) a pu montrer 

par le remaniement de basaltes infraliasiques que le style éjectif des plis du Haut 

Atlas existait dès Ie Bajocien. Cette conclusion s'accorde parfaitement à nos obser­

vations qui nous poussent à conclure qu'il est postérieur à l'événement intrusif. D'autre 

part, la déformation des ammonites dans les flancs d'anticlinaux (Fig. 15 T), est incom­

patible avec le plissement. Elle est au contraire liée au CD : le grand axe des cépha­

lopodes coïncide toujours avec l'intersection du CD avec le plan de stratification. 

Nous en concluons que le CD est la seule déformation enregistrée par les ammonites. 

Jusqu'à un rapport d'axe de 1.15, la déformation des ammonites n'est pas accompagnée 

de CD microscopiquement décelable. Nous pensons que les premiers stades de déforma­

tion s'effectuent par perte de porosité puis entrent en jeu les effets de Ia dissolution 

sous pression et du mâclage, ces derniers phénomènes pouvaient être actifs avant 

d'atteindre le rapport de 1.15. Le mâclage de la calcite a effectivement été observé 

dans certains filonnets de calcite saccaroïde (Fig. 13 T a). Son ellipsoïde de déforma­

tion est aisément orienté : le petit axe est perpendiculaire au plan du clivage, l'axe 

moyen et le grand, qui est vertical, sont contenus dans le plan de dissolution (Fig.15 T). 

La forme de l'ellipsoïde est variable selon l'intensité du CD mais a/c vaut au moins 

1,35 aux premiers stades d'apparition du CD. 
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ih5 LE CHAINON TAKELLALT - AKERBAB 

<(.5.1 Introduction 

En prenant Ia piste conduisant de Mzizel (coord.: 56W) / 182ß) vers Amellago, 

(coords 535.0 / 152^)), on aperçoit sur la gauche un anticlinal isolé, accolé au 

flanc Nord du chaînon du Bou Hamid, 

Cette structure est entaillée par deux cluses étroites qui mettent à jour une belle 

voûte anticlinale continue. Comme les anticlinaux à charnière intacte sont une ex­

ception dans le secteur étudié, (cf. k£) et qu'ils pourraient représenter le stade em­

bryonnaire des autres plis, j'y ai effectué une analyse structurale plus attentive, en 

examinant en particulier la facturation e t la déformation des ammonites. 

höO. Observations (Fig. 16 T) 

Le pli présente à l'échelle de la carte un axe horizontal orienté 07^/00, plongeant 

doucement aux deux extrémités. Les photos aériennes permettent de voir que cette 

structure est subdivisée en 5 petits anticlinaux disposés en échelon, orientés d'E en W 

respectivement 051; 058; 058; 059 et 061 (moyenne 057). Ces petits plis se développent 

sur environ 2 km et leur axe arqué leur permet de s'estomper rapidement dès qu'il 

atteignent le flanc de la grande structure dont ils sont les hôtes. Deux de ces anti­

clinaux en échelon sont justement visibles dans les deux cluses évoquées ci-dessus. 

Leur voûte est effectivement continue, le style cylindrique est souligné par la géomé­

trie des faciès finement lités à la base des calcaires massifs. Les flancs sont verticaux 

et le côté Sud a tendance à évoluer en faille inverse. 

La fracturation. Cette étude a été entreprise dans le but de rechercher l'orientation 

de la contrainte principale. Du fait de l'altération, les plans de fracture des calcaires 

sont recouverts d'un encroûtement qui cache les stries de glissements éventuels. Il 

est de ce fait impossible d'utiliser ces éléments structuraux. Pour remédier à cet te 

situation, une analyse statistique des plans de fracture a été conduite sur une tren­

taine de stations où l'on avait mesuré près d'une vingtaine de plans. Ceux-ci se regrou­

pent en deux populations qui forment un diègre aigu dont la bisectrice est assimilée 

a la direction de la contrainte principale. Les directions ainsi obtenues pour toutes 

les stations sont reportées sur la Fig. 16 T, on voit qu'elles tendent à être perpendi­

culaires à la direction axiale des plis en échelon. 
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Les ammonites: Les calcaires lités et rythmés du Lias moyen contiennent beaucoup 

d'ammonites et se prêtent ainsi à une estimation de la déformation.,3'ai mesuré la 

direction de raccourcissement maximale d'ammonites, le rapport des axes dans ce 

secteur est en moyenne de 1,10 à 1,15. Dix stations ont fait l'objet d'au moins une 

dizaine de mesures chacune. La direction moyenne du raccourcissement maximum est 

présentée sur la Fig. 16 T, elle est en moyenne orientée à 16* dans le secteur oc­

cidental alors qu'une tendance à environ 200 se dessine dans la partie orientale de 

l'anticlinal. 

Au N du chaînon, près de la piste, affleurent les couches marneuses subhorizontales 

du Toarcien dans lesquelles on peut voir un léger développement du CD. Ces sédiments 

contiennent de nombreuses ammonites qui présentent un taux de déformation de 1.15 

et un raccourcissement maximal orienté en moyenne à 183 (Fig. 16 T). Là la CD 

indique également une direction de raccourcissement sensiblement N - S (Fig. 18 T a), 

il semble donc que le CD et la déformation des ammonites procèdent du même phéno­

mène. 

4.5.3 Discussion 

La direction de raccourcissement obtenue par l'étude de la fracturation est compatible 

avec l'effet avant provoqué la formation des petits anticlinaux en échelon. On peut 

se demander si la fracturation est contemporaine de la formation de toute la struc­

ture. Pour chaque station de mesure, on a calculé la différence de pendage entre 

la stratification et le plan de l'ellipsoïde contenant le raccourcissement maximum. 

L'évaluation de cet te différence à travers l'anticlinal est présenté en Fig. 17Ty 

Sur le flanc Nord, on observe que la différence est constante à - 8 alors que le 

pendage actuel de la stratification varie entre 18 et 40 . La valeur négative signale 

que, sur ce flanc, la stratification aurait déjà été inclinée à 8 lors de la fracturation, 

en admettant que la contrainte maximum ait été parfaitement horizontale. 

Cette faible différence angulaire, nous parait significative pour affirmer que l'essentiel 

du soulèvement du chaînon a eu lieu après l'établissement des fractures conjuguées. 

U est donc probable que la fracturation représente la déformation précoce provoquée 

par la contrainte orientée N 147° E, celle-ci ensuite conduit à la formation des 5 

plis disposés en échelon. 
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La direction de raccourcissement des ammonites est par contre compatible avec la 

direction moyenne de la grande structure (074°) ; elle épouse la torsion axiale qu'on 

oberve dans la partie orientale de la structure. La Fig. 18 T illustre ces relations 

ainsi que l'orientation des structures du CD. Ce dernier montre une cohérence par­

faite avec la direction de la déformation finie enregistrée par les ammonites. Ces 

observations confirment celles décrites sous ¢.¢. 

liöA Conclusion 

Une série de 5 anticlinaux en échelon sont alignés selon la direction structurale la 

plus fréquemment observée dans le Haut Atlas, leur disposition suggérerait un cisaille­

ment dextre selon la direction 070° E. L'étude de la fracturation montré, par contre, 

qu'il a é té précédé par une fracturation qui implique un raccourcissement qui est 

en accord avec la formation de l'anticlinal Takellalt - Akerbab. L'absence de rotation 

des plis, par rapport à la direction de la contrainte précoce indiquée par la fissura­

tion, suggère que ces plis en échelon ne sont pas dus à un cisaillement dextre selon 

la direction structurale 070, mais plutôt à un raccourcissement qui se concentre au 

droit de celle-ci. La localisation préférentielle de ce raccourcissement en correspon­

dance d'un grand accident WSW - ENE trouve probablement une explication dans l'af-

fablissement des roches du socle par les mouvements antérieurs aux plissement. Ensuite, 

le chaînon a subi une contrainte maximale horizontale orientée N 17* E envirpn, qui 

a accentué la structure anticlinale et provoqué la déformation des ammonites. Il me 

paraî t très probable que ce serrage soit le même qui ait fait apparaître le CD. 

*-6 RELATIONS SOCLE - COUVERTURE 

3e ne me propose pas ici d'analyser la déformation du socle sous le Haut Atlas, mais 

uniquement d'exposer quelques observations et idées à ce sujet. L'établissement de 

coupes tectoniques dans une couverture sédimentaire plissée pose toujours le problème 

du soubassement, à savoir de quelle façon s'y traduisent les déformations observées 

dans la couverture. 

Le socle du Haut Atlas Occidental présente une déformation cassante en touches de 

piano (Schaer, 196*, 1967; Laville, 1975). En s'inspirant d'observations effectuées dans 

la boutonnière de Mouguer el Bour (au N de Gourrama) Studer (1980) a dapté ce type 

de déformation pour rendre compte de la structure du Haut Atlas Central. 
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La boutonnière de Mouguer constitue une zone structuralement élevée, où la couver­

ture est largement érodée et où le socle constitué de micaschistes, de schistes quart-

zeux et de quartzites, attribuées au Cambrien, éventuellement à l'Orctavicien affleure 

largement. 

Nous avons établi la carte géologique de la terminaison occidentale de la boutonnière 

paléozoîque, elle est représentée par la Fig. 2 Tr. La couverture liasique, dans laquelle 

on observe un pli-faille, est séparée du socle par la formation infraliasique (cf. Chap.2), 

dont l'épaisseur moyenne est de 140 m. Il ne m'a pas été possible de retrouver cette 

faille anticlinale dans le soubassement, il y apparaît au contraire de nombreux plis 

décamétriques à hectométriques, orientés obliquement par rapport aux grands anticli­

naux liasiques. Sur le terrain, on peut observer que ces plis du socle déforment la 

schistosité hercynienne en la replîssant (Fig. 20 T). Le conglomérat de base et la partie 

la plus gréseuse du "Trias" suivent ces plis en restant solidaires du socle. En revanche 

la partie supérieure de la formation infraliasique assure l'égalisation des disharmonies 

grâce à son matériel non-cimenté (cf. Chap. 2). La terminaison SW de la boutonnière 

paléozoîque de Gourrama est l'exemple le plus illustratif de ce comportement: en 

correspondance d'un pli faille de la couverture, Ie contact conglomérat-socle évolue 

sur dix mètres d'un pendage subhorizontal à un fort pendage vers le Sud. Ces obser­

vations indiquent que le socle du Haut-Atlas Central ne s'est pas comporté de manière 

cassante. Lors du plissement, il n'y a pas eu formation d'écaillés et touches de piano 

pour soutenir les anticlinaux, ainsi que l'avaient proposé Feurer (1978) et Studer (1980). 

Les schistes paléozoïques ont réagi globalement de manière plastique aux composantes 

compressives de la structuration de l'Atlas. A l'extrémité W de la boutonnière de Mou­

guer le contact socle-conglomérat triasïque est en effet déformé par un bombement 

plurikilométrique orienté environ E - W sur lequel s'aligent de nombreux plis secon­

daires orientés WSW/ ENE qui ne trouvent presque jamais de correspondant dans la 

couverture. Ceci indique que dans le Haut Atlas, les sédiments du Lias inférieur 

représentent un matériel plus compétent que ne l'est le socle. (Fig, 2 Tr ). Cette cons­

tatation n'exclut par contre pas l'existence dans le socle de failles importantes qui 

ont pu fonctionner par coulissement pendant la sédimentation. 

¢.7 CONCLUSIONS - EVOLUTION STRUCTURALE 

Le Haut Atlas est une chaîne profondément marquée par l'héritage structural et la 

tectonique synsédimentaire. La plupart des déformations qui ont affecté la couverture 

ont été influencées par les lignes tectoniques hercyniennes du socle sous-jacent. 
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Les déformations des sédiments ont été guidées par ces zones de faiblesse, plutôt 

que par la direction des contraintes, et donne lieu à des structures complexes trahis­

sant le réseau de failles du sous-bassement. 

Dès le début de la subsidence qui marque la formation de l'auge atlasique, les mouve­

ments tectoniques ont dérangé la sédimentation. Celle-ci se marque dès le Trias 

(cf. Chap. 2) en relation avec l'ouverture de l'Atlantique (Kanes 1973); la subsidence 

est alors associée à une fissuration qui a permis l'épanchement de nombreuses coulées 

de basaltes. Le réseau de failles a engendré une paléogéographie complexe en horsts 

et grabens orientés SW - NE (Fig. 83 dans Michard 1976 et Fig. I Tr) déterminés par 

la réactivation des accidents hercyniens. Plusieurs bassins obliques à la future chaîne 

se disposent le long de son axe, tels les bassins d'Argana et de Talate n'Yakoub 

(Schaer, in "Anatomie comparée des chaînes de montagne", inédit) qui contredisent 

le modèle paléogéographique suggestif, mais fortement simplifié, proposé par Stets 

et Würster (1981). 

A partir du Lias inférieur, on assiste à une accélération régulière de la subsidence: 

des failles normales conjuguées orientées E - W permettent l'individualisation d'un 

bassin qui évolue de façon différentielle par rapport à des plate-formes bordières. 

La structure ainsi formée présente des similitudes avec la Mer Rouge (du Dresnay 

1979) et possède les caractéristiques d'un "rift" (Stets et Würster 1981). 

Dès le Toarcien inférieur, la sédimentation devient beaucoup plus terrigene et la 

subsidence augmente; des indices de compression et de distension apparaissent en 

même temps. Ces observations de caractères contradictoires deviennent encore plus 

évidentes au cours de l'Aalénien et du Bajocien: 

- des rides préfigurant les futurs anticlinaux donnent lieu à des discordances progres­

sives, à des érosions et à des dépôts conglomératiques, 

- la subsidence locale accélérée par de la distension liée à la formation des "bassins 

de déchirement" provoque l'individualisation de petits bassins de forme losangique. 

Mattauer (1977) a proposé que la tectonique synsédimentaire de l'Atlas soit le reflet 

d'un régime en cisaillement sénestre, Brechbühler (thèse en préparation), partage cet te 

hypothèse, tandis que Studer (1980) propose au contraire des mouvements dextres. 

Le bassin de déchirement de l'Azag nKXifelloussene constitue à l'heure actuelle à 

nos yeux, la plus solide preuve pour affirmer que dans cet te région le sens du cisail­

lement a é t é sénestre, ce même régime tectonique s'est maintenu au moins de l'Aalé­

nien au Bajocien moyen. Le régime décrochant sénestre, associé à une distension 
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(transtension), est probablement responsable non seulement de la paléogéographie 

triasique mais aussi des manifestations de tectonique décrochante que peuvent évoquer 

les particularités de Ia sédimentation toarcienne, ceci en parfait accord avec le mo­

dèle proposé par Mattauer (1977). Au cours de la structuration synsédimentaire du 

Jurassique moyen, le bassin est progressivement envahi par une sédimentation de plus 

en plus continentale mais dépourvue de discordances majeures, ce qui prouve qu'aucune 

distension ou compression généralisée n'apparaît au niveau du sillon. 

Au cours du Jurassique moyen, des masses magmatiques basiques traversent la couver­

ture à la faveur de distensions locales, provoquées probablement par la rotation de 

blocs losangiques. Si l'on admet un champ de contrainte homogène pour l'ensemble 

atlasique central, la mise en place de filons orientés EW exclut la possibilité qu'à 

cette époque la contrainte maximale ait été perpendiculaire à la chaîne. 

Nous ne disposons pas de données précises concernant la fin du Jurassique et le début 

du Crétacé. Toutefois l'uniformité des sédiments mésocrétacés autour de la région 

étudiée laisse supposer qu'il s'agit d'une période tectoniquement stable. L'absence 

de discordance importante dans les sédiments rouges jurassico-crétacés de la plate­

forme Sud (cf. 1.9) permette d'exclure d' importantes contraintes orthogonales à la 

chaîne. Ceci ne fait que confirmer les conclusions de Michard (1976): "Le paragéo-

synclinal atlasique avorte à la fin du Dogger" (p. 171) et "— la période Crétacé -

Eocène moyen est Une période tectoniquement paisible «" (p. 189). Il n'y aurait donc 

pas de place pour une importante déformation compressive dans le laps de temps 

compris entre le Dogger et l'Eocène moyen. 

La boutonnière de Tassent (Chèvremont, 1975) avec ses grès des "Couches Rouges" 

en discordance sur les gabbros, constitue un contre - argument de poids car elle 

indique une forte tectogenèse antécédente ou synchrone du dépôt des "Couches 

Rouges". Nous ne contestons pas cela, mais nous restons convaincus que les défor­

mations de cet te époque étaient essentiellement régies par une tectonique de coulis-

sement, donc concentrées au droit des accidents décrochants, plutôt que par une com­

pression généralisée. Rappelons à ce propos que les mouvements synsédimentaires 

aaléno - bajociens ont provoqué des rejets verticaux dépassant les 1000 mètres . . . 

Le CD par contre, correspond à un important serrage au niveau de la chaîne. Il s'est 

révélé être une structure post-intrusive et la plus importante déformation penetrative 

à avoir affecté les sédiments du Haut Atlas. Or il est reconnu que les plus grands 

reliefs se sont créés à partir du Mio- Pliocène lors de Ia mise en horst du Haut Atlas 

(Michard 1976; Mattauer et al. 1977). Cette importante tectogenèse a provoqué des 
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chevauchements de la bordure de la chaîne sur l'avant pays; ils permettent d'attribuer 

un âge tertiaire à cet événement (Choubert et al. 1960-62). Il s'agit bien là des pre­

mières preuves d'un régime en compression ou de la "phase compressive" de Monbaron 

(1982), pendant laquelle la contrainte maximale provoque un raccourcissement et un 

soulèvement important au niveau de la chaîne. C'est sur la base de ces arguments 

de géologie régionale que nous proposons d'intégrer l'apparition du CD au soulèvement 

du Haut Atlas et donc d'en faire une manifestation tertiaire. 

L'étude de l'anticlinal du Takellalt-Akerbab a montré qu'il est probable que la nouvelle 

activité tectonique au caractère compressif ait débuté, ou ait é té précédée, d'une 

contrainte N 145 E, alors qu'elle était environ de N 170 E lors de la formation du CD. 

L'activité tectonique dans le Haut Atlas au cours du temps se subdivise en trois pé­

riodes, chacune caractérisée par un régime de contraintes différent. La première débu­

te au Trias e t conduit à la formation du sillon atlasique ainsi qu'aux rides préfigurant 

les anticlinaux actuels. Son régime en transtension sénestrê, pendant lequel la con­

trainte maximum est verticale, s'amortit entre la fin du Jurassique moyen et le créta­

cé. Après une période où les contraintes sont en équilibre, intervient le régime com­

pressif tertiaire, qui a conduit à 1' "orogenèse atlasique" (Michard 1976). Les évolutions 

proposées par Mattauer (1977) et Montbaron (1982) se voient ainsi confirmées. 
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Figure 1 T : Carte topographique simplifiée de la partie méridionale de la coupure 

1 : ÌOO'OOO "Rich". 

**•»»•"""«. liaison routière importante 

-—^~,V>'"X rivière, lit. d'Oued principal 

* r j - crête anticlinale 

T i i comiche (synclinal perché) 



Figure 2 T : Carte géologique simplifiée de la partie méridionale de la 

(coupure au 1:100 000). Le chiffre entre parenthèse 

formations lithologiques définies au chapitre 1. (Fig, 2 S). 

A) faciès "laministes" du Lias inférieur (2) 

B) calcaires massifs à Opisoma de la plate-forme sud (9') 

C) calcaires massifs et calcaires aux bancs ondulés (3+*) 

D) biohermes liasiques à spongiaires e t "coraux 

E) calcaires rythmés (S) 
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Figure 3 T Î Coupes géologiques sériées de la figure 2 T. 



Figure * T : Carte topographique simplifiée de la partie septentrionale de la coupure 

1 : lOO'OOO "Gourrama" (légèrement décalée, legende voir Fig. 1 T). 



Figure 5 T ; Carte géologique du secteur situé au SE de Ait el Abbas 
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Légende (les chiffres se réfèrent aux 

formations lithologiques de la fig.ZS) 

1) formation infraliasique (1) 

2) calcaires massifs du Lias (2+3) 

3) calcaires litës aux bancs ondulés (4) 

4} calcaires rythmés (5) 

5) marnes (6+7) 

6) calcarënites conglomératiques 

7) marnes et marnocalcaires (8) 

8) calcaires à polypiers (9) 

9) plut'ons basiques 

10) filons basiques 



B 

UJ I I l " I ' 

^ + I 

Figure 6 T : Coupes géologiques de la figure 5 T 



Figure 7 T : Carte de l'orientation du CD dans le secteur de l'Azag n'Oufelloussene. 

Les lignes indiquent la trace du clivage, les zones les plus affectées 

sont indiquées en pointillé. 



Figure 8 T : Carte de l'interprétation du champ des contraintes responsables de 

l'apparition du CD. Les petites flèches indiquent la direction de 

raccourcissement interprétée sur les plans de diaclases conjuguées. 



Figure 9 T : Carte géologique simplifiée du secteur étudié au NE de Rieh et régi 

par les deux directions structurales principales. 

Légende : 1) formation infraliasique, 2) calcaires liasiques, 3) marnes de la formation 

d'Agoudim, ¢) bassins où la formation d'Agoudim présente de fortes varia­

tions de faciès, 5) plutons basiques, 6) filons basiques. 



Figure 10 T : Tentatives d'explication des changements de direction du CD 

A) "Paquet coincé" (en grisé) : un panneau de roches moins compétentes 

forme une lentille encadrée par des roches plus compétentes. Lors de 

la déformation, ces dernières tendent à s'échapper vers les roches plus 

tendres, en les pinçant. 

B) Réfraction progressive du CD vertical à travers un anticlinal formé 

de roches de plus en plus compétentes en allant depuis la périphérie 

vers le coeur de la structure. 

(1) : marnes, (2) : calcaires marneux, (3) : calcaires. 



Legende Localisation d'intrusion visible 

Zone subsidente 

Figure 11 T : Fonctionnement de la tectonique décrochante sénestre pendant le Jurassi­

que moyen dans le canevas structural probablement hérité de l'orogenèse 

Hercynienne. Les traits épais indiquent les failles le long desquelles 

ont eu lieu les plus importants mouvements décrochants; là où des dis­

continuités préexistantes ont dicté un changement d'orientation de la 

faille active sont apparus des panneaux en distension, ou bassins de 

déchirement (cf. aussi Fig. 9 T). Les intrusions gabbroîques visibles 

sont localisées sur certaines des intersections d'accidents tectoniques. 

Leur emplacement serait également compatible avec une rotation sénes­

tre des blocs qui crée des zones en distension aux noeuds. 
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Figure 12 T : Relations de terrain entre le CD ( W ) , les filons d'extension associés 

au CD (2) et les filons de calcite à patine limoniteuse (1). 
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Figure 13 T : A) Dessin d'après lame mince montrant l'abondance des néoformations 

aux abords d'un stylolithe 

B) Dessin d'après lame mince illustrant la relation des stylolithes 

par rapport aux filonnets de calcite orientés E-W 
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Photo au MEB d'un échantillon affecté par le CD après attaque au 

HCl 5% pendant quatre minutes, ce procédé met en évidence les inso­

lubles qui marquent la trace du clivage. 

(même échantillon que A) photo au MEB d'une cassure fraîche permet­

tant d'apprécier une certaine orientation préférentielle des phyllosilica-

tes moulant les grains de carbonate. 



Figure 15 T : Relations spaciales schématiques entre le CD (surface grisée) et les 

principales structures étudiées. 

- Les filons basiques (2) situés.dans les synclinaux subissent un étirement 

vertical qui leur impose un début de boudinage, 

- Les filons de calcite ferrifere (1) (intradoléritique en particulier) subit 

une dissolution selon des plans stylolithiques parallèles aux plans du CD 

- Dans la partie synclinale les ammonites (<S>) (voir figure) sont déformées 

et apparaissent étirées parallèlement à l'axe anticlinal alors que dans 

le flanc anticlinal, elles apparaissent progressivement étirées perpendi­

culairement à l'axe anticlinale, ce qui correspond à la trace du CD 

sur les plans de stratification, 

- sur le parallélépipède sont indiquées les déformations finies observées 

en moyenne. 
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Figure 16 T : Carte structurale du chaînon du Takellalt-Akerbab 
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Figure 17 T : A) Pendage de la stratification à travers l'anticlinal du Takeilalt-Akerbab 

B) Différence de pendage entre l'ellipsoïde défini par les diaclases 

conjugées et la stratification. 
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Figure 18 T : Projections stéréographiques (canevas de Wulff, hémisphère inférieur). 
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Figure 20 T : Section d'un pli héctométrìque du conglomérat de base du Trias et du 

socle. La déformation continue de ce dernier est prouvée par le ploiement de sa schis-

tosité hercynienne (terminaison W de la boutonnière paléozoïque de Gourrama, 615.0/ 

203.0). 
V v/ basaltes infraliasiques 

' . ' . ' . pélites gréseuses 
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socle avec trace de la schistosité 
/ ^ 



Figure 21 T : Vue d'un filon doléritique contenant plusieurs filons de calcite ferrière 

parallèles au filon basique (SE de Ait el Abbas, 586.5/199.0). 

Figure 22 T : Vue d'un filon de calcite ferrifere présentant des stylolithes soulignés 

par les hydroxydes de fer surtout (SE de Ait el Abbas, 590.0/193.0). 



Figure 23 T : Vue en plan des épontes métamorphisées d'une faille E-W, affectées par 

le CD (faille en terminaison de l'anticlinal de l'Aari Mdourt, 584.7/200.3). 

Figure 2* T : Panorama depuis le bord N du losange de l'Azag n'Oufelloussene (593.0/ 

198.5) en direction du S. Les bancs en relief au premier plan sont des calcaires bio­

détritiques dont les éléments deviennent de plus en plus gros en direction du S. Ces 

bancs se rejoignent tous dans le massif de calcaires récifaux et conglomératiques qui 

constituent le sommet de l'Azag qu'on aperçoit au centre de la photo. A l'horizon 

apparaît la chaîne du Bou Hamid dont le sommet se trouve à droite sur l'image. 



Im*-

Figure 25 T : Vue, sur une coupe verticale, des filons décimétriques de calcite fer­

rifere traversant des marnocalcaires à stratification horizontale (590.0/193.0) 

Figure 26 T : Vue, en coupe verticale, d'un filon doléritique présentant les horizontales 

de calcite qu'on peut toujours y observer (587.0/199.0) 



Figure 27 T : Vue en plan d'une couche horizontale affectée par le CD. Elle est cou­

pée par un filon décimétrique dé calcite ferrifere qui est à son tour dérangé par les 

filonnets de calcite blanche orthogonaux au CD (590.0/193.0). 

Figure 28 T : Vue des couches domériennes en position subverticale contenant des 

ammonites déformées. Leur grand axe est parallèle au débit en crayons visible à 

l'avantplan (591.0/194.0) 



ANNEXE 

( METHODOLOGIE DES ANALYSES ) 

5.1 Dosage roche totale 

Le dosage des minéraux majeurs (Calcite, Dolomite, Quartz, Feldspath, Gypse, 

Halite, Hématite) a été effectuée sur diffractogramme RX par la méthode des 

poudres avec étalon externe (Ferrerò 1965), utilisé en routine à l'Institut de Géologie 

de Neuchâtel. 

Une partie ( env. 100 g.) de chaque échantillon est finement broyée dans un concasseur. 

Après homogénéisation on en prélève environ 2 grammes qui sont soumis à un 

broyage isogranulométrique par un dispositif pneumatique permettant d'éloigner 

du broyeur les particules ayant atteint 70 microns de diamètre. La poudre ainsi 

obtenue est disposée par pression dans un support métallique destiné au goniomètre 

du DRX. 

Le diffractogramme qu'on en obtient permet d'identifier les minéraux présents 

dans la roche. La mesure de l'intensité des réflexes principaux de chaque minéral 

est traitée par ordinateur permettant de la rapporter à l'intensité obtenue pour 

chaque minéral pur en tenant compte des interférences et absorptions dues au 

mélange analysé. Les valeurs en pourcent absolu sont entachées d'une erreur de 

10 %. La teneur en résidu argileux est calculée en retranchant de 100 % la somme 

des minéraux majeurs et représente, en plus des phyllites, des oxydes, hydroxydes 

et matières amorphes. 

5.2 Résidu argileux 

Environ 10 grammes de roche sont prélevés dans la partie finement concassée 

(cf. 5.1) font l'objet d'une décarbonatation par attaque HCl 10 % pendant 20 minutes. 

Des centrifugations alternées avec des rinçages à l'eau déminéralisée (ph = 7) 

permettent de désacidifier les argiles et de les mettre en suspension, les préparations 

sont alors versées dans des éprouvettes. La vitesse de sédimentation des particules 

permet de prélever des fractions granulométriques de plus en plus fines au cours 

du temps à condition de pipeter toujours à une même profondeur sous le ménisque 

(4 cm). . Nous avons prélevé la fraction inférieure à 16 microns après 3 minutes, 

la fraction inférieure à 2 microns au bout de 3 heures et 16 minutes. 
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La suspension pipetée est disposée, grâce à la tension superficielle, sur des palquettes 

de verre. 

Après séchage, les argiles s'étant disposées préférentiellement selon 001, on analyse 

les plaquettes au DRX. Le diffractogramme obtenu permet d'individualiser les 

minéraux argileux ainsi que d'en déterminer les teneurs relatives en comparant 

les intensités des réflexes suivants: celui à 10 A pour l'illite, à 3,6 A pour la 

chlorite, à 17 A pour la smectite, et à 7 S pour la kaolinite. La saturation en 

ethylene - glycol permet d'individualiser les minéraux gonflants tels la smectite et 

la corrensite. 

Nos analyses ont été effectuées essentiellement sur la fraction inférieure à 2 microns, 

l'autre fraction servant de comparaison . Nous y avons mesuré la cristallinité de l'illite 

qui correspond à la larguer à mi-hauteur de la raie 001 (Kubier 1966). La cristallinité 

de la chlorite a été déterminée sur la raie 002 de ce minéral en mesurant la largeur 

à mi-hauteur. 

5.3 Résidu quartzo-feldspathique 

En règle générale j'ai profité des résidus de décarbonataion pour prélever ce matériel. 

Après avoir soutiré les fractions argileuses (voir ci-dessus) j'ai séparé par décantation 

la partie argileuse de la partie en grains (quartz, fledspaths, haematite, sulfures-.) 

La vitesse de sédimentation de cet te dernière étant bien plus grande que celle des 

argiles, cela m'a permis, par rinçages successifs, de concentrer les minéraux en grains 

au fond des éprouvettes. Les résidus ainsi obtenus ont été séçhés à l'étuve 60 C, 

pendant une nuit, puis analysés aux rayons X et au Microscope Electronique à Balayage 

(MEB). 

Pour la diffraction X j'ai préparé des plaquettes de verre, sur lesquelles j'ai étendu 
2 

un film de 1 cm de colle organique sur lequel j 'ai soupoudre quelques milligrammes 

de résidu. Cette technique simple permet d'obtenir une préparation de minéraux 

désorientés malgré une faible quantité de matière. Le difractogramme obtenu sur ces 

minéraux désorientés présente, pour un cristal donné, tous les réflexes caractéris­

tiques, facilitant ainsi sa détermination. 

La préparation pour le MEB est analogue, sauf que le support est un disque (rotule) 
2 

en aluminum de 1 cm de surface sur laquelle j 'ai collé un peu de résidu; ensuite 

intervient Ia technique ordinaire du microscope électronique. 
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