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AVANT-PROPOS 

En octobre 1972, quand je rentrais à la Faculté des Sciences de Rabat 
corrune assistant en géologie, je ne me doutais pas que 15 ans plus tard je 
serais toujours au Maroc, que j'y aurai fait une thèse de 3ème cycle puis 
une thèse d'état. En arrivant aujoud'hui au terme de ce travail je voudrais 
évoquer rapidement les personnes rencontrées pendant ces années. 

C'est à André MICHARD, professeur à Strasbourg que je dois ma carr~ere 
marocaine. Après les Rehmna, il me confia 1 'étude du Paléozoïque de la 
Meséta orientale. Maître libéral, il rn' a appris 1 'importance du terrain, 
de 1 'observation méticuleuse et la prudence dans les interprétations. Ne 
regrettant rien de ce que j'ai fait, je le remercie de m'avoir mis dans 
cette voie. 

Monsieur le professeur Jacques LUCAS a bien voulu présider ce jury, 
il connai t bien le Maroc et même si ce travail ne se si tue pas dans ses 
préocupations il a accepté de l'examiner, je l'en remercie. 

Avec Thierry JUTEAU, professeur à Brest, nous avons parcouru rapidement 
la Meséta orientale. Il trouvera surtout dans ce travail le cadre struc­
tural du volcanisme carbonifère dont il a confié l'étude géochimique à 
Fatima KHARBOUCH, je lui suis reconnaissant d'en être juge. 

Monsieur Jean-Paul SCHAER, professeur à Neuchâtel connait bien le 
Paléozoïque du Maroc. Nous nous sorrunes rencontrés sur le terrain dans les 
Rehamna et le Haut-Atlas. C'est un géologue méticuleux et exigeant, je 
le remercie d'être dans ce jury. 

Monsieur Philippe MATTE, directeur de recherches au C.N.R.S. est 1 'un 
des grands spécialistes des chaînes hercyniennes, je suis très honoré qu'il 
ait accepté d'examiner mon travail. 

Enseignant à la Faculté des Sçiences de Rabat je sais gré aux dif­
férents responsables de cet établissement de rn' avoir toujours délivré les 
moyens nécessaires à la réalisation de mon travail, en particulier les 
autorisations de déplacement sur le terrain. Je pense ici aux doyens 
M. I.KHALIL et actuellement M. M.KERKOUR et aux collègues qui se sont suc­
cédés à la tête du Départemenr des Spiences de la Terre : Mme L.ROUSSELLE, 
M. E.K.SAAIDI, Mme B.BOUAB, MM. M.HAJFANI et A. CHALOUAN. 

La thèse n'est pas qu'un parcours solitaire, les échanges d'idées 
avec mes collègues, spécialistes ou non des chaînes hercyniennes ont tou­
jours été amicaux et fructueux. A Rabat, je pense en particulier aux 
"anciens" du Département, G. COGNEY et surtout Y. CAILLEUX, complice de bureau 
et souvent compagnon de terrain ; à ceux qui ont qui té le Maroc, F. SCHU­
MACHER, M. VIDAL, J.L.GAILLET,Y .HERVOUET 

1
mes collègues marocains 1 A.CHALOUAN, 

D. FADLI, A. TAHIRI, M. ZAHRAOUI et A. EL HASSANI. J'ai toujours été très 
bien accueilli au B.R.P.M., à 1 'O.A.R.E.P. et au Ministère de 1 'Energie 
et des Mines où MM. BENSAID et DAHMANI m'ont très amicalement laissé consul­
te les nombreux documents inédits dont ils disposent. Quant aux géologues 
de ces organismes je ne compte plus les nombreuses discussions toujours 
enr*'chissantes que nous avons eu. Je pense en particulier à J. DESTOMBES, 
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H.HOLLARD, trop tôt disparu, S.WILLEFERT qui a déterminé toutes mes faunes 
de Graptolites, P.HUVELIN, A.OVTRACHT, J.C. VIDAL, C. DESTEUCQ, J.JENNY. 
A Fès, F.CHALOT-PRAT, A. CHARRIERE et S. REGNAULT m'ont fait profiter de 
leur connaissance des boutonnières paléoziques du Moyen-Atlas. A Oujda, 
M.CHAIEB et K.TARGUISTI m'ont souvent accompagné dans la chaîne des Horsts 
et les Beni-Snassène. Pour terminer avec le Maroc j'évoquerai la mémoire 
de P.MORIN récemment disparu, c'est en sa compagnie que j'ai découvert 

a Meséta orientale avec la visite du massif du Tazekka. 

En revenant à l'Institut de Géologie de Strasbourg, je voudrais dire 
tout ce que ja dois à Alain PIQUE. Depuis les Rehamna, nous avons parcouru 
ensemble une bonne partie du Paléozoique marocain. Ses séjours au Maroc 
ont toujours été 1 'occasion de discussions stimulantes et d'encouragements 
qui sont pour beaucoup dans l'achèvement de mon travail. Je n'oublierai 
pas non plus combien mes passages à Strasbourg furent agréables grâce à 
son hospitalité et celle de son épouse Ginette. 

La dactylographie du manuscrit a été mené à bien par Mmes BUNTZ et 
WENDLING, je les en remercie ainsi que Mme J. SITTLER qui leur ménageait 
le temps libre pour mener à bien ce travail. Ce sont enfin MM. J .M.BOCK 
et A. WENDLING qui ont contribué à la réalisation finale de cet ouvrage. 

Il reste enfin Touria et Hakim, qui rn' ont supporté pendant cette pé­
riode de fin de thèse, où j'étais souvent plus préoccupé par des problèmes 
géologiques que par la vie familiale ; je leur dédie ce travail. 
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INTRODUCTION 

LA CHAINE HERCYNIENNE D'AFRIQUE DU NORD 

Mis à part les noyaux paléozoïques inclus dans les zones internes des 
chaînes rifo-telliennes et dont l'origine est plus ou moins lointaine, les 
terrains primaires d'Afrique du Nord semblent constituer la couverture d'un 
socle protérozoïque initialement continu avec celui de la plate-forme saha­
rienne (CHOUBERT, 1951 ; MICHARD, 1976). Mais vers la fin du Primaire, alors 
que ce dernier domaine restait entièrement stable (c'est le craton africain), 
sa frange septentrionale se trouvait plus ou moins profondément affectée par 
l'orogenèse hercynienne (au sens large : d'âge paléozoïque supérieur). Deux 
grands domaines s'individualisèrent alors ou, mieux, achevèrent leur indivi­
dualisation, déjà inscrite dans leur histoire sédimentaire (Fig. 1) 

- un avant-pays, adjacent au craton et où les déformations sont restées 
relativement modérées : c'est l'Anti-Atlas au Maroc, se prolongeant vers l' 
Est en Algérie par les Monts d'Ougarta ; 

- le domaine de la chatne hercynienne proprement dite, où se développent 
le plissement, le métamorphisme et la granitisation, encore que de manière 
très inégale suivant les secteurs. Cette chaîne affleure largement au Maroc, 
tandis qu'elle s'ennoie rapidemenL vers l'Est sous la couverture secondaire 
des Hauts-Plateaux, de l'Atlas saharien ou du Tell. 

La chaîne hercynienne d'Afrique du Nord est donc surtout représentée au 
Maroc où elle affleure en "boutonnières",soit dans le domaine de la Meseta, 
sous une couverture secondaire et tertiaire tabulaire, soit dans le domaine 
de la chaîne atlasique, so~s une iouverture déformée. Deux grands ensembles 
peuvent y être distingués :', 

La Meseta occidentale où le Paléozoïque affleure largement dans de 
grandes boutonnières : l'ensemble Meseta côtière- Maroc central, les Rehamna 
et les Jebilet. 

La Meseta orientale ou oranaise où les boutonnières, dispersées et éloi­
gnées les unes des autres, sont de faible superficie. On distingue principa­
lement : les boutonnières de Midelt, de Debdou-Mekam, des Beni-Snassène, et 
l'ensemble de la chaîne des Horsts. 

A ces terrains paléozoïques constituant la Meseta marocaine, il faut ra­
jouter les noyaux hercyniens inclus dans les chaînes du Moyen-Atlas et du Haut­
Atlas. Ainsi, à la Meseta occidentale peuvent se rattacher le bloc ancien du 
Haut-Atlas de Marrakech et les boutonnières d'Ait-Tamelil et de Skoura ; à la 
Meseta orientale se rattachent les boutonnières du Tazekka, du Mougueur et de 
Tamelelt. 

r: 
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Fig. 1 - Lei affleurements paléozoïques en Afrique du Nord. 1 : terrains varisques allochtones, inclus dans les 
nappes alpin s du Rif et du Tell. 2 : chaîne hercynienne d'Afrique du Nord, terrains paléozoïques intensément 
déformés. 3 : marge du cr aton ouest-africain, terrains paléozoïques peu déformés. 4 : terrains paléozoïques 
restés tabula'res. 5 :massif panafricain (Hoggar). 6 : massifs d'âge protérozoïque inférieur et archéen (Reguibat). 
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LES ZONES STRUCTURALES DE LA CHAINE 

HERC YN 1 ENNE DU MAR.Q}h1?!'' 

L'évolution hercynienne du Maroc a fait l'objet au cours de ces dernières 
années de plusieurs essais de synthèse (MICHARD, 1976 ; HOLLARD, 1978 ; 
MICHARD et PIQUE, 1979 ; PIQUE et MICHARD, 1981, MICHARD et al. 1983-86). 
Tous ces travaux aboutissent à la subdivision de la chaî~e en plusieurs 
zones structurales. Je distinguerai ainsi (Fig. 2) : 

1. La zone orientale qui correspond à l'ensemble de la Meseta orientale 
(boutonnières de Midelt, de Debdou-Mekam, de la chaîne des Horsts, des Beni­
Snassène, du Mougueur). Elle est essentiellement caractérisée par l'individua­
lisation d'un bassin à flysch au Dévonien, par une phase tectonométamorphique 
d'âge dévonien supérieur correspondant à la phase "bretonne" d'Europe, et par 
le développement au Carbonifère d'un volcanisme calco-alcalin débutant dès le 
Viséen supérieur et se prolongeant jusqu'au Westphalien. 

2. La zone de transition ou zone des nappes ; elle correspond à la partie 
orientale du Maroc central (Khénifra-Azrou) des Jebilet et au Nord de la bou-

' tonnière des Aït-Tamelil. Cette zone se caractérise essentiellement : par des 
bassins à flysch au Viséen supérieur, dans lesquels se mettent en place des 
nappes synsédimentaires issues de la zone orientale ; et par une phase tectono­
métamorphique d'âge Viséen supérieur ("sudète") dont les relations avec la mise 
en place des nappes n'apparaissent pas encore clairement. 

3. La zone de Meseta centrale ; elle comprend l'essentiel du Maroc Central, 
les Rehamna et les Jebilet centraux, le Haut-Atlas de Marrakech. La série stra­
tigraphique y est quasi continue du Cambrien au Westphalien A, les sillons 
flysch s'y individualisent à partir du Dévonien supérieur en écho à la phase 
bretonne de la zone orientale. La phase tectono-métamorphique est intra-westpha­
lienne ("asturienne"). Son intensité est variable, maximum le long de zones 
de cisaillement, où culmine aussi le métamorphisme régional. 

4. Les marges de la chatne sont des zones où la tectonique hercynienne 
est de faible intensité. A l'Ouest, c'est le môle côtier mésétien vers lequel 
sont déversées les structures de_la Meseta centrale. Au Sud, c'est la frange 
nord du domaine de l'Anti-Atlas vers lequel sont déversées les structures de 
la région de Tineghir et de Ben-Zireg. 

Il convient de remarquer que si ces différentes zones se reconnaissent 
assez bien sur une transversale · E-W depuis les zones orientales vers le 
môle côtier, il n'en est .. pas de même sur une transversale N-S en direction 
de l'Anti-Atlas dans la br~nche S~E de la chaîne hercynienne. Les plissements 
synschisteux de la boutom'dère de tamlelt pourraient être équivalents soit 
de la phase sudète (zone '-2) , soit de la phase asturienne (zone 3) les 
secteurs de Tineghir et de Ben Zireg avec leurs séries de flyschs à olisto­
stromes (non liés à des nappes synsédimentaires) d'âge respectivement dévono­
dinantièn (MICHARD et coll., 1982) et viséen (PAREYN, 1961) et leur phase 
de déformation namuro-westphalienne, pourraient être rattachés à la zone 
3. 

5. La zone de Rabat-Tiflet constitue un "terrain suspect" : un ens~ble 
probablement cambre-ordovicien y est métamorphisé et recoupé par des gran1 7es 
d'âge ordovicien supérieur. Cette zone s'est accolée à la Meseta au mo1 ns 
à partir du Dévonien, peut-être avant (PIQUE, 1982). Sa prise en ~omp7e 
est importante car elle implique d'importants coulissements le long d a<;=c1

-

dents E-W qui constitueront des lignes fondamentales guidant les déforrnat1 ons 
hercyniennes ultérieures. 
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Fig. 2 - Les zones structurales de la chaîne hercynienne du Maroc. 
1 • bloc des Sehoul, fragment de chaîne calédonienne accolé à 
la Meseta lors d'événements acadiens. 2. zone orientale, ou 
zone interne de la chaîne à phase éovarisque, bretonne. 2a. 
pays Zaian, 2b. : Meseta orientale. 3. zone de transition avec 
mise en place de nappes syn- à tardi-sédimentaires au Viséen supé­
rieur et phase de plissement sudète probable (Tazekka, Azrou, 
Khénifra). 4. : zones externes à phase de plissement namuro-westpha­
lienne sans phases précoces. 4a. : zone de Meseta centrale intensé­
ment plissée ( + Tamelel t) • 4b. et 4c. reg~ons peu déformées 
du môle côtier mésétien et de l'Anti-Atlas (d'après MICHARD et al., 
T983-) ~ 
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PRESENTATION DE LA REGION ETUDIEE 

La reg1on étudiée correspond pour 1 'es~,~~t::iel à la zone orientale de 
l'orogène hercynien du Maroc. Du point de vue géographique, les terrains pri­
maires ne sont pas aussi bien représentés que dans la Meseta occidentale. Ils 
sont répartis dans des boutonnières de superficie relativement réduite, éloi­
gnées les unes des autres et incluses soit dans des zones tabulaires comme les 
Hauts-Plateaux, soit dans des zones modérément plissées comme le Haut et le 
Moyen-Atlas. Dans les pages qui suivent, j'emploierai pour désigner cette ré­
gion l'expression Maroc oriental ou Meseta orientale, tout en remarquant que 
le terme "Meseta" est impropre puisqu'une partie dés terrains sont pris au 
sein des chaines atlasiques. Ces termes sont commodes pour distinguer tout cet 
ensemble de celui de la Meseta occidentale. 

1. A l'Ouest, on rencontre tout d'abord le massif du Tazekka qui s'étend 
au SW de Taza, à la limite entre le Causse moyen-atlasique et le Moyen-Atlas 
plissé. La partie nord du massif, soulevée lors des mouvements alpins au Ter­
tiaire, culmine à 1 980 m. Vers le Sud, les mouvements récents ont été moins 
importants et le Paléozoïque se présente en boutonnière sous la couverture 
secondaire. Au SW du Tazekka, les petites boutonnières de Bsabis et d'El­
Menzel s'ouvrent dans le Causse de Sefrou. On peut les rattacher au massif 
du Tazekka dont elles représentent le prolongement. 

Le Paléozoïque réapparaît vers le Sud, à la jonction entre le Moyen-Atlas 
et le Haut-Atlas, dans la boutonnière de Midelt. 

A ce premier ensemble, situé aux lisières de la chaîne du Moyen-Atlas, on 
peut encore rattacher vers le NE les boutonnières apparaissant sous les terrains 
secondaires de l'avant-pays du Rif. On distingue ainsi le petit massif du Bou­
doufoud situé au Nord de la plaine de Guercif, au pied du massif jurassique du 
Terni-Mazgout et, au Nord d'Oujda, le massif des Beni-Snassène. Cet ensemble 
se prolonge vers l'Algérie dans le massif des Traras. 

2. Vers l'Est s'étend la Meseta orientale proprement dite ou Meseta 
oranaise. Le Paléozoïque apparaît en boutonnières sous la couverture secondaire 
subhorizontale des Hauts-Plateaux. On distingue d'abord la boutonnière de 
Debdou, ouverte au NW vers la plaine de Guercif. Elle se prolonge vers l'Est 
par la boutonnière de Lalla-Mimouna et surtout par celle du Mekam. Vers le 
Nord, entre Taourirt et Oujda, s'-étend le Pays des Horsts où les terrains pri­
maires affleurent à la faveur de petites boutonnières. D'Ouest en Est, on peut 
y distinguer principalement les massifs de Narguechoum, de Tannecherfi et de 
Bourdine, relayés vers l'Est par1esZekkara, et les affleurements de Guennfouda 
et Jorf Ouazzène qui sont flanqués au Sud par le synclinorium de Jerada. Le 
'pays des Horsts" se prolon\ge en Algérie par le massif de Ghar Rouban et, beau-
coup plus loin à l'Est, par la boutonnière de Tifrit-Saida, qui est le témoin 
autochtone le plus.orientaf de la chaîne hercynienne-d'Afrique du Nord. 

3. Enfin, il faut inclure dans ce Maroc oriental les boutonnières consti­
tuant le socle du Haut-Atlas : le Mougueur-El Bour situé au SE de Midelt, et 
surtout les vastes affleurements de la région du Tamlelt, au Sud de Bou-Arfa. 
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HISTORIQUE DES RECHERCHES 

Le caract~re discontinu des affleurements de Pal~ozoîque du Maroc oriental 
explique la rareté des travaux de synth~se concernant cette zone de la chaîne 
hercynienne. L'essentiel des données correspond à des observations ponctuelles 
ou parfois à des études d'ensemble d'une ou plusieurs boutonnières. Si les pu­
blications rendent bien compte de l'état d'avancement des connaissances, il faut 
souligner que de nombreuses observations sont restées consignées sous forme de 
rapports inédits du Ministère de l'Energie et des Mines ou du Bureau de Recher­
che et Participation Minières (B.R.P.M.). 

Le défrichage de la géologie des boutonnières du Maroc oriental a 
commencé très tôt. Dès 1908, L. GENTIL donne une description sommaire du massif 
primaire des Beni-Snassène dont il attribue les séries schiste-gréseuses au 
Silurien. Il met également en évidence le Viséen supérieur sur le flanc nord 
du synclinorium de Jerada. BRICHANT et HARROY (1928) découvrent le Houiller du 
bassin de Jerada et BRICHANT (1933-1935) donnera ensuite quelques descriptions 
des terrains paléozoïques de la Meseta orientale. Il distingue en particulier 
les séries anciennes de Debdou-Mekam, qu'il attribue au Cambre-Silurien, et 
le Carbonifère de Jerada. A la même époque CLARIOND (1932, 1933, 1936) et 
MARIE (1936) explorent les boutonnières de Debdou et du Mekam ; la discordance 
du Viséen supérieur sur les schistes du Mekam attribués au Carbonifère est 
mise en évidence. En 1938, OWODENKO et coll. datent le Silurien et le Dévonien 
dans la boutonnière des Zekkara. A la même date, VAN LECKWIJCK et TERMIER don­
nent le premier aperçu de la géologie du Tazekka en y datant en particulier le 
Silurien. Le seul travail d'ensemble important concernant le Paléozoïque des 
confins algéro-marocains est la thèse de G. LUCAS (1942) sur les Monts de Ghar 
Rouban, complétée de travaux ultérieurs (1950, 1952) englobant en particulier 
la boutonnière de Tifrit (ou de Saïda). Ces travaux mettent en évidence un Vi­
séen supérieur volcano-sédimentaire discordant sur un socle antéviséen où se 
distingue notamment un Dévonien moyen à plantes. Les études géologiques au 
Maroc reprendront de l'importance après la guerre, avec le développement de la 
cartographie et de la recherche minière. Ce sont en particulier les travaux / 
d'OWODENKO dont le mémoire publié en 1976 résume les nombreuses observations · 
principalement dans le bassin houiller de Jerada, les boutonnières de la chaî­
ne des Horsts et de Debdou-Mekam ; c'est un des premiers ouvrages synthétique 
sur cette portion du Maroc oriental. Parallèlement, de 1948 à 1973, MORIN 
décrit le massif paléozoïque du Tazekka en y mettant en évidence la discordance 
d'un Viséen supérieur probable à caractère volcano-détritique sur les schistes 
du Tazekka rapportés au Carbonifère ; il annonce ainsi les corrélations avec 
les boutonnières plus orientales. Sa définition du linéament de Bsabis-Tazekka 
est la première tentative de corrélation entre la Meseta orientale et ia Meseta 
occidentale dans une optique structuraliste. Les travaux de MEDIONI (1980) sur 
les Hauts-Plateaux permettent d'affiner les connaissances stratigraphiques des 
secteurs de Debdou et du Mekam. Enfin le dernier travail d'ensemble est la 
cartographie au 1/50.000e de la Chaîne des Horsts achevée en 1979 par VALIN 
pour le Paléozoïque. Si, dans l'ensemble, les données bibliographiques sont 

---re-laxivement-nombreuses pour ce qui concerne les terrains primaires dans le 
couloir Taza-Oujda, il n'en est pas du tout de même en dehors de cette zone. 
On peut noter les quelques observations d'EMBERGER (1961) sur la boutonnière 
de MIDELT et les découvertes paléontologiques de l'Ordovicien et du Silurien 

_ ___dans_ __ Le_s boutonnières g_y_Ha.ut_::-_At_Las.-.a .. d_e_n_ta 1 : Bou Dahar et Tamlel t (DU 
DRESNAY, 1964, 1977). Ces secteurs n'ont cependa~t pas encore fait l'objet d' 
études systématiques. 
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Avec les années 70-80, on voit se multiplier les travaux de détail sur 
ce secteur oriental de la chaîne hercynienne avec en particulier l'apparition 
des études tectoniques et le développement d~_.J' approche géochimique des pro­
blèmes posés par le magmatisme hercynien. <Jtf'!'pé'ut citer les travaux de VAUCHEZ 
(1976) à Midelt, d'EL KOCHRI (1981) dans le Mougueur, de TARGUISTI (1983) sur 
le granite d'Alouina à Debdou, de KHARBOUCH (1982) sur .le volcanisme viséen 
supérieur du Tazekka à Jerada. La géologie générale continue à se développer 
avec les observations de P. HUVELIN (1970, 1981, 1983) et de DESTEUCQ (1980, 
1982) dans la chaîne des Horsts. Enfin, en Algérie, les travaux de GUARDIA 
(1975) puis ceux de la Faculté des Sciences d'Oran (BEAUJARD et aZ., 1976, 
GONORD et ROLET 1976 ; ROLET, 1974) sur les Traras et le Ghar Rouban sont 
des éléments importants pour les corrélations avec le Maroc. 

BUT DU PRESENT TRAVAIL 

Les pages qui suivent utiliseront largement les données acquises au 
cours des dernières années par les différents auteurs cités, en les complétant 
par mes observations personnelles faites dans les différentes boutonnières de 
la Meseta orientale. La présentation des faits essaiera d'être aussi synthétique 
que possible. Au lieu d'une description séparée de chaque boutonnière, j'envisa­
gerai l'évolution de l'ensemble de la zone orientale du point de vue de l'his­
toire stratigraphique et de 1 'évolution tectono-métamorphique hercynienne. A 
chaque étape de la description, j'examinerai également les corrélations possi­
bles avec la Meseta occidentale afin d'aboutir à un modèle d'évolution de la 
chaîne hercynienne marocaine, intégrant tous les affleurements paléozoïques 
connus. 
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Première partie 

STRATIGRAPHIE 

Chapitre 1 

LE CAMBRO-ORDOVICIEN 

Le terme de Cambra-Ordovicien sera utilisé ici pour désigner les terrains 
les plus anciens de la zone orientale des Hercynides du Maroc, dont l'âge n'est 
pas précisé paléontologiquement. L'attribution au Cambra-Ordovicien repose soit 
sur la position sous l'Ordovicien daté, soit simplement sur des analogies de 
faciès. 

1. 1. LES ZEKKARA 

Des affleurements de Paléozoïque d'âge indéterminé, mais pouvant être 
attribués au Cambra-Ordovicien, sont observables dans la boutonnière des 
Zekkara située au SW d'Oujda. Dans la partie occidentale de cette boutonnière 
(Fig. 3) affleure une importante intrusion de granodiorite, autou~ de laquelle 
s'observent des terrains faiblement métamorphisés. OWODENKO (1976) signale 
190 à 200 rn de grès-quartzites à grain fin, parfois en gros bancs, de teinte 
vert-pâle. Il attribue ces terrains à l'Ordovicien. VALIN (1979), à l'occasion 
d'un levé au 1/50 OOOe de l'ensemble du Paléozoïque de la chaîne des Horsts, 
distingue parmi les terrains les plus anciens une formation silto-gréseuse 
d'environ 200 rn comprenant des quartzites, des phtanites, des tufs et des ro­
ches éruptives en sills et ~n coulfes. L'alternance de schistes silteux et de 
grès-quartzites rappelle, selon cet auteur, une sédimentation flyschoide. 

C'est dans la partie oècidentale de la boutonnière que l'on peut faire 
les meilleures observations concernant les séries cambra-ordoviciennes des 
Zekkara, en particulier à l'Est du Jebel Touount formé, lui, par les calcaires 
et dolomies du Lias. Le Cambra-Ordovicien affleure bien de part et d'autre de 
la piste traversant la boutonnière des Zekkara. 

On peut y distinguer (Fig. 4a-b) deux ensembles : 

1) L'ensemble inféPieuP, dont la base n'est pas connue. C'est dans cet 
ensemble qu'est intrusive la granodiorite des Zekkara. Il correspond à environ 

L;:'i thèse de HOUARl (I987), soutenue récemment lors de l'impression de ces 
ligne_sl présente_ une cartographie détaillée de la boutonnière des Zekkara. 
Ses résultats c9rroborerit en général mes conclusions en ce qui concerne la 
stratigraphie 
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Fig. 3 - Carte géologique schématique de la boutonnière des Zekkara 
(d'après VALIN, 1979, inédit). 1. couverture post-paléozoïque. 
2. granodiori te des Zekkara . 3. Cambra-Ordovicien Pl'Obable. 
4. Ordovicien inférieur daté (Arénig, Llanvirn) en écailles 
tectoniques. 5. : Blocs de calcaire dévonien. 6. : blocs de phtani­
tes siluriens. 7. olistostrome s.s. (pélites écailleuses et 
olistolithes) du Viséen super1eur probable. 8. failles. 9. 
limites d'écailles tectoniques. 10. filons de roches éruptives 
carbonifères. 11. : gabbros. 
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ISO rn (épaisseur visible) de grauwackes en bancs massifs alternant avec des 
siltites rubanées. Vers le haut, on note parfois des alternances rythmiques 
de grauwackes fines et de siltites ou de pélites verdâtres (fig. 4a). 

Au microscope, les faciès les plus grossi~~:i'~orrespondent à des grauwa­
ckes. On y distingue des grains de quartz subanguleux, microfissurés, de 
500 ~ de diamètre en moyenne. Les grains de feLdspaths sont plus rares, 
il s'agit généralement de plagioclases acides séricitisés. On observe 
en général dans ces niveaux des éléments lithiques de quartzites à grain 
très fin (20 à 25 ~) et quelques éléments de roches éruptives où l'on ne 
distingue plus qu'une pâte siliceuse entièrement recristallisée. La ma­
trice, entièrement recristallisée par l'effet du métamorphisme dû à la 
granodiorite, était probablement pélitique, on y reconnaît du quartz gra­
noblastique et de la chlorite. Les faciès fins sont souvent rubanés. Ils 
correspondent à des siltites. On peut distinguer des faciès où les grains 
de quartz de 30 à 40 ~ sont isolés dans une matrice recristallisée en 
chlorite et muscovite. Certains faciès correspondent à une alternance 
de niveaux quartzo-feldspathiques minces et de niveaux argileux riches en 
en biotite détritique. 

Au total cet ensemble inférieur correspond à une sédimentation détritique 
où se développent des décharges plus grossières de type grauwackes. Les rares 
éléments lithiques de lave indiquent une faible influence volcanique acide ou 
intermédiaire. 

2) L'ensemble supérieur. Au-dessus de ces terrains, on observe le passage 
à une sédimentation détritique fine. Dans les coupes du flanc est du Jebel 
Touount, les grauwackes sont surmontées par quelques mètres de pélites vio­
lettes ou verdâtres interrompues vers le haut par un contact anormal. C'est 
vers l'Est, dans la coupe passant par le point coté 1 091 m (Fig. 4b), que 
s'observe le mieux cet ensemble supérieur. Il est constitué d'environ 400 rn 
de pélites micacées de teinte violette ou vert-olive où s'intercalent quelques 
passées gréseuses ou silteuses de 5 à 10 cm en moyenne. 

Au microscope, le litage apparaît très fin et très régulier. Les niveaux 
gréseux sont constitués par du quartz et par des feldspaths plagioclases 
de 40 à 50 ~. Le ciment est argileux. On note la présence de paillettes 
de muscovite et de chlorite. Les niveaux de pélites sont très fins, on 
n'y distingue qu'un fond crypta-cristallin quartzo-chloriteux où abondent 
de petits micas blancs (10-20 ~) bien orientés selon So. 

Cet ensemble pélitique se termine au point 1 091 par une barre gréseuse 
rougeâtre d'environ 20 rn d'épaisseu~, constituée de niveaux gréseux de 30 à 
40 cm d'épaisseur et de minces lits pélitiques. Les grès sont fins et présen­
tent des laminations parallèies ou obliques. 

Quartz et feldspaths plagioclases, en grains inférieurs à 50~. sont 
réunis par un ciment de ~uartz granoblastique très fin(< lü~). Quel­
ques micas détritiques sont couchés dans la stratification. On note en­
fin une abondance de minéraux opaques ferrugineux donnant sa teinte rou­
geâtre à la roche. 
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Fig. 4 - Le Cambra-Ordovicien probable des Zekkara. 
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4a1, 4a2 : coupes du flanc E du Jbel Touount. 4b : coupe du point 
coté 1091 m. 1 grauwackes massives. 2 siltites rubannées. 
3 : pélites vertes et violacées avec niveaux silteux centimétri­
ques. 4 : grès à patine rouge brique, à laminations. 5 : pélites 
micacées, verdâtres, bioturbées à faciès ordovicien. ~ : sill 
de gabbro avec métamorphisme de contact (Il). lf : contact anormal. 
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3) Les sills de gabbro. A la limite entre les deux ensembles (Fig. 4), 
on peut observer, dans les pélites micacées bioturbées, des roches éruptives 
verdâtres à structure grenue, disposées en sil,.M~:""L'un deux est bien déve­
loppé au Nord du point coté 1 091 rn où il constitue une barre verticale diri­
gée N 110-120, de 2 à 3 mètres d'épaisseur, concordante avec les grésopélites 
encaissantes. Ce sill développe sur quelques dizaines de cm un métamorphisme 
de contact marqué par un faciès de schistes silicifiés tachetés. 

Au microscope, le filon présente, soit une structure doléritique inter­
sertale, soit une structure ophitique. Les plagioclases forment des ba­
guettes de 400 ~ à 200 ~ plus ou moins altérés en calcite, épidote, 
chlorite. Il s'agit d'un plagioclase du type oligoclase-andésine. Dans 
les faciès à structure intersertale, entre les lattes de plagioclase 
cristallisent des chlorites et des amphiboles vertes de type actinote. 
Le pyroxène (augite), dans les ophites, forme de grandes plages partiel­
lement ouralitisées. 

Il s'agissait donc à l'origine d'un gabbro. Cependant, la baisse de la teneur 
en An du plagioclase et la transformation du pyroxène en amphibole + chlorite 
montrent que le terme de diabase est plus approprié pour l'état actuel de la 
roche. 

Le métamorphisme de contact se marque par une recristallisation des ni­
veaux quartzo-feldspathiques qui acquièrent une structure granoblastique. Les 
taches qui se développent ont une forme ovoïde, de 1 à 2 mm de diamètre, jaune­
verdâtre en L.N., il s'agit de chlorite cryptocristalline. 

L'âge de mise en place de ces sills est difficile à préciser. Je pense que 
l'on peut éliminer l'hypothèse d'un âge triasique: 

1) ces gabbros n'atteignent jamais les dolérites du Trias pourtant toutes 
proches autour de la boutonnière des Zekkara ; 

2) ils sont affectés par la tectonique tangentielle hercynienne,comme 
le montre la coupe du Jebel Touount (Fig. 4a), où le gabbro est réduit à 1 'état 
de lentilles décimétriques sous le contact anormal. 

Un âge viséen supérieur serait possible, mais le ma8ffiatisme calce-alcalin de 
cette époque est essentiellement représenté par des roches acides, aucun faciès 
de ce type n'y a été décrit (KHARBOPCH, 1982). Je serais donc tenté d'y voir 
plutôt une venue magmatique d'âge cambre-ordovicien subcontemporaine des dépôts 
sédimentaires. Un magmatisme basique n'est d'ailleurs pas un fait isolé à cette 
époque au Maroc : dolérites cambri&nnes en Meseta côtière (GIGOUT, 1956); fi­
lons de diabases et basaltes en coussins dans le Cambrien du Maroc central 
(MORIN 1960 ; CAILLEUX, en cours) et_du Haut-Atlas de Marrakech. 

\ 

1.2. LE TAZEKKA 

Dans le massif du Tazekka (Fig. 5), on distingue (HOEPFFNER, 1978) un 
domaine occidental, où les terrains du Paléozoïque inférieur et moyen sont peu 
déformés et, en général, peu ou pas métamorphiques ; et un domaine oriental, 
où les déformations sont plus importantes et où le métamorphisme atteint l'é­
pizone. 

Ce domaine oriental est essentiellement constitué par les Schistes du 
Tazekka. Considéré depuis les travaux de P. MORIN comme un ensemble très 
monotone de schistes violets ou vert-olive, le domaine des Schistes du Tazekka 
se prête mal à l'établissement de coupes. La grande homogénéité des faciès et 
l'intensité des déformations rendent délicat l'établissement d'une colonne li­
thostratigraphique de référence. 
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On peut cependant distinguer deux grands ensembles. L'ensemble super~eur 
est constitué par les schistes vert-olive micacé"~,, .. récemment datés de 1 'Ordo­
vicien inférieur (RAUSCHER et al. 1982). L' ensrJriff!/le inférieur, qui nous inté­
resse ici par sa position anté-ordovicienne, est principalement constitué de 
schistes violets ou lie de vin. Il apparaît, cartographiquement, comme une 
bande continue depuis le Nord du massif jusqu'au Sud et s'observe, en parti­
culier, au col de Touahar et le long de la route secondaire allant de Sidi­
Abdallah à Bab-bou-Idir. 

Cet ensemble inférieur comprend : 

1) Des schistes violets. Ceux-ci correspondent en fait à une alternance 
assez régulière de niveaux gréseux gris-blanc et de niveaux d'argilites, vio­
lets. Ces niveaux sont en général très minces : 0,1 à 1 cm pour les grès, 
1 à 4 cm pour les argilites. 

Les niveaux gréseux sont essentiellement constitués de grains de quartz 
arrondis de 20 à 30 ~ de diamètre et d'un ciment argileux. Entre les lits 
quartzeux s'intercalent des films de chlorite en "barillets" vert-pâle, 
de lOO à ISO~· 

Les niveaux d'argilites sont constitués d'un fond argileux cryptocristallin 
d'où se détachent de rares grains de quartz de petite taille (20-30 ~), des 
chlorites détritiques de lOO à ISO~. analogues à celles observées dans les 
niveaux gréseux et quelques paillettes de micas blancs. 

La teinte violacée de ces schistes est due, semble-t-il,à l'abondance des opa­
ques, rassemblés en films parallèles à la stratification ou dispersés en petits 
granules. 

2) Des grauwackes. Vers le haut de la ser1e de schistes violets, on note 
l'apparition d'un faciès de schistes vert-oliveet surtout de bancs plus res1s­
tants, de teinte blanchâtre ou verdâtre. L'épaisseur de ces niveaux est varia­
ble, pouvant atteindre 5 à 6 m. 

En général, le grain de la roche est très fin ; on peut cependant observer 
des faciès détritiques plus grossiers où les éléments lithiques atteignent quel­
ques millimètres. 

Ces faciès grossiers sont constitués par une matrice très fine, d'argile 
et de quartz, dans laquelle on~note la présence de grains de quartz dé­
tritiques dont la taille varie de 50 ~ jusqu'à 1 mm, et plus rarement de 
grains de feldspaths plagioclas~s et de chlorite de lOO ~ environ. Les 
éléments lithiques sont ~ssentiellement constitués par des fragments de 
pélites atteignant jusqufà 5 à 6 mm. On note également des éléments de 
quartzit~s de rares fragmènts de roches volcaniques à texture microliti­
que et des éléments de roche microgrenue quartzo-feldspathiques. Le pla­
gioclase y est de type oligoclase. 

Les faciès fins sont caractérisés par une réduction de la quantité de 
matrice par rapport aux grains détritiques. Ceux-ci sont essentiellement 
du quartz, de la chlorite et des feldspaths, en grains, dont la taille 
est relativement homogène (120 à 200 ~). 

Enfin certains niveaux minces sont pratiquement dépourvus de matrice. 
La roche est essentiellement constituée de quartz et de feldspath plagio­
clase de 60 à lOO ~ et de grandes paillettes de chlorites détritiques. 
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De ces descriptions, il ressort que ces niveaux résistants correspondent 
à des grauwackes fines, feldspathiques ou lithiques, passant localement à des 
arénites. L'abondance des feldspaths et la présence d'éléments de roches à 
texture microlitique traduit une influence volcanique lointaine, de type 
probablement intermédiaire. 

Il y a donc analogie entre les affleurements du Tazekka et ceux de la 
boutonnière des Zekkara. Dans les deux cas on observe une sédimentation dé­
tritique fine caractérisée par des pélites ou des schistes violets et ver­
dâtres où s'intercalent des niveaux de grauwackes fines. 

1.3. ATTRIBUTION STRATIGRAPHIQUE 
Aucun fossile n'a encore été trouvé dans ces ser1es. L'attribution au 

Cambro-Ordovicien repose essentiellement sur des analogies de faciès et sur 
la position de ces terrains sous les séries datées de l'Ordovicien inférieur. 

Il existe en effet une forte analogie entre ces séries du Tazekka et des 
Zekkara et les faciès du Cambrien moyen, décrits dans le môle côtier, en Me­
seta occidentale. L'épaisse série des Schistes à Paradoxides qui affleure 
en Meseta côtière (DESTOMBES et JEANNETTE, 1966 ; PIQUE, 1979), dans les 
Rehamna occidentaux (MICHARD et coll., 1982) et dans les Jebilet occidentales 
(HUVELIN, 1977), est décrite comme un ensemble de grauwackes fines et de sha­
les. Un épisode volcanique y est identifié en Meseta côtière : ce sont les 
pyroclastites de l'Oued Rhebar (DESTOMBES et JEANNETTE, 1966) et les filons 
et coulées basaltiques de Sidi-Saïd- Maachou (GIGOUT, 1956). C'est cette 
activité volcanique qui est responsable de l'abondance des feldspaths dé­
tritiques et des éléments lithiques de laves dans les grauwackes. De même, 
dans le Maroc central (pays Zaian), on peut mettre en évidence une activité 
volcanique au Cambrien moyen : des sills de diabase, des laves basaltiques 
en coussins sont connus dans la région de Bou-Acila et Goaïda (MORIN, 1960 ; 
CAILLEUX, 1983). 

Un âge ordovicien inférieur n'est cependant pas à exclure entièrement. 
Dans la région de Rabat, des sills et des coulées basiques apparaissent en 
effet à la base de la série ordovicienne d'âge arénig (RAHMAN!, 1978) et 
pourraient être corrélés avec les sills de gabbros des Zekkara. De même, 
dans lé massif ancien de Grande Kabylie, on cannait une série à caractère 
volcano-détritique d'âge cambrien supérieur à Llanvirn (BAUDELOT et GERY, 
1979). 

1.4. LE CAMBRIEN PROBABLE DE LA BOUTONNIERE DU MOUGUEUR 
Les terrains antétriasiques de la boutonnière du Mougueur furent rappor­

tés successivement au Précambrien, sur la feuille Oujda à 1/500 OOOe (Ière 
édition, 1952) ; puis au Primaire indéterminé, sur la 2ème édition de cette 
carte (1956) ; puis au C?mbro-Ordovicien par J. CAÏA (1965). Ce n'est que 
récemment qu'une description détaillée de cette série paléozoïque fut 
faite, par EL KOCHRI (1981). Cet auteur distingue environ 1 000 mètres de 
sédimenis essenii~1leme~t ichisto-gréseux, au sein desquels il met en évi­
dence un niveau repère de grès à Tigillites surmonté par des schistes gré­
seux verts à miches dolomitiques (Fig. 6 ). Aucun fossile n'a été trouvé 
dans ces séries. Cependant, des analogies de faciès avec les Jebilet occi~ 

-----~-------- ----d-erre~rl-es-~t---le--mass-i-f-anc-ien-du---;:J-;--'l'tchk-a---pe-r mettent à EL KOCHRI d ' attribu-er-­
aux terrains paléozoïques du Mougueur un âge cambrien inférieur à moyen. 

ii: 
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à l'Est de Tit n'Ali (d'après EL KOCHRI, 1981)• 
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Chapitre II 

L'ORDOVICIEN 

L'Ordovicien est soupçonné depuis longtemps dans la Meseta orientale sous 
les schistes à Graptolithes du Silurien : dans le massif du Tazekka (VAN 
LECKWIJCK et TERMIER, 1938; DESTOMBES, 1971 ; MORIN, 1973), dans la région 
d'Oujda (HUVELIN, 1970, 1977 ; OWODENKO, 1976). Sa datation paléontologique 
est relativement récente : dans le Tazekka (HOEPFFNER, 1977 ; RAUSQfER et 
coll., 1982) et dans la région d'Oujda (DESTEUCQ et FOURNIER-VINAS, 1981). 

C'est dans la partie occidentale du massif du Tazekka que l'Ordov~cien 
est le mieux représenté, aussi nous commencerons par sa description dans ce 
secteur. 

2.1. PARJIE OCCIDENTALE DU TAZEKKA 

Cette partie du massif du Tazekka est caractéris~e par des séries paléo­
zoïques non métamorphiques où l'Ordovicien était soupçonné dans d'épaisses 
séries de grès et quartzites et d'argilites bioturbées, situées sous les 
schistes et phtani tes du Silurien {~f~rieur (VAJ.'-J LECK\HJCK et TERHIER, 193 8 
DESTOMBES, 1971). La datation du Llanvirn (HOEPFFNER, 1977) a permis de le 
caractériser paléontologique~nt. r 

La cartographie (Fig. 5) ',montre que les terrains ordoviciens affleurent 
dans toute la bordure occidentale du massif, dans les demi-boutonnières de 
Bou-Chfaâ, de Bab-Louta, et de Tleta-des-Zerarda, jusqu'à l'Oued El-Ahrnar 
marquant la bordure sud du massif. Des coupes partielles ont été réalisées 
dans ces différents secteurs ; leur juxtaoosition a permis de reconstituer 
le log de l'Ordovicien présenté ici (Fig. 7 ). Il faut remarquer qu'il n'y a 
pas eu de datation détaillée des différents étages. La colonne lithostrati­
graphique est calée vers la base par un Graptolithe indiquant le Llanvirn et 
au sommet par sa position au mur des phtanites du Silurien inférieur. Les 
coupures entre les formations décrites ci-après sont fondées uniquement sur 
des caractéristiques lithologiques. 
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Fig. 7 - Log du Paléozoïque inférieur et 
moyen du Tazekka occidental. 

formation de Bou-Chfaâ, pélites vert­
olive, micacées. 2 : formation du Bou-Jarn­
Jarn, a grès et grès quartzites.3: 
formation du Tehar el Brehl, a : péli tes 
pl us ou moins gréseuses, bioturbées, 
grises ou vert bronze. b : grès à strati­
fications obliques, slurnps, convolutes, 
grès ocres, limoniteux souvent à cane-in­
cane. 4 formation du Tifarouine. a : 
grès grossiers, microconglomératiques. 
b grès finement lités et grès ocres 
micacés. 5 Silure-dévonien. a grès 
en plaquettes, phtanites. b pélites 
noires, grès scoriacés, lentilles gréseu­
ses. c : péli tes verdâtres et violacées, 
bancs gréseux à slurnps et convolutes. 
6 : formation de l'Oued Bou Ayach, aréni­
tes et grauwackes à plantes, microbrèches, 
flysch. 

2.1.1. LA FORMATION DE BOU-CHFAÂ 

Affleure dans le secteur du Douar Bou-Chfaâ (x = 601,8 y = 389,9 
carte Tahala, 1/50 OOOe), à la faveur d'un pli anticlinal. 

Cette formation comprend essentiellement des pélites micacées de teinte 
vert-olive ou gris-verdâtre. Le litage est très fin, souligné par des lits 
clairs, silteux ne dépassant guère 3 à 5 mm, et des lits argileux centimétri­
ques à millimétriques finement rubanés. La stratification des lits silteux 
est irrégulière, interrompue par des phénomènes de bioturbation et des 
phénomènes dia-génétiques (figures de charges, fluage des niveaux argileux, 
pis tesd~ v~rs) ._ 

Les niveaux silteux sont constitués de grains de quartz recristallisés 
(40 à 50~) et de micas détritiques de type chlorite vert-pâle ou oxy­
chlorite de teinte rouille (60 à 70~) dont les clivages sont parallèles 

---------·------ -à--1-a--st:-r-a-!2-i:f-ice-a-t-i·en--.--bes--n.-:i:-ve-al:lx--ci-4-r-g-i+ite s e omp renn en t cl es 1 i t s de-------- -· 
quelques millimètres constitués d'un empilemen.t de lamelles de chlorite 
vert-pâle de 100 à 120~ et d'oxychlorite rouille, et des lits à granulo­
métrie très fine : argiles et grains de quartz de taille inférieure 
à 40~. 
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L'épaisseur de cette formation n'est pas connue, 50 rn environ sont visi­
bles. 

Un gisement de Graptolithes a été découvert 
sous les quartzites formant le Jebel Bou-Jam-Jam 
Il s'agit de Corymbograptus retroflexus (PERNER) 
la base de Llanvirn. 

à sa partie supérieure, 
(x= 601,5 y= 389,1). 
[S. WILLEFERT], indiquant 

Il est possible que l'Arénig soit représenté dans cette formation de 
Bou-Chfaâ. Le faciès des argilites est très voisin de celui des terrains 
de la région d'Oujda datés de l'Arénig-Llanvirn (DESTEUCQ et FOUID~IER-VINAS, 
1981). Les datations palynologiques effectuées (MARHOUMI, 1984)' semblent 
confirmer cette éventualité. 

2.1.2. LA FORMATION DE BOU-JAM-JAM 

Le nom de cette formation est tiré de la Koudiat.Bou-Jam-Jam située 
dans le secteur du Douar Bou-Chfaâ. Il s'agit de 80 à 150 m de quartzites 
et grès-quartzites formant un bon niveau repère ; celui-ci affleure large­
ment dans la boutonnière de Bou-Chfaâ où il dessine des replis anticlinaux 
et synclinaux. On le retrouve plus au Sud dans la demi-boutonnière de 
Bab-Louta où il souligne 1' anticlinal de la Koudiat-Srija ( Fig. 8 et 9) • 

Cette formation est constituée de quartzites et de ~rès-quartzites. 
On peut distinguer un niveau de base de 10 à 20 rn d'épaisseur avec des quart­
zites beiges ou rouge-violacés se débitant en bancs de 20 à 40 cm d'épais­
seur. Ce niveau est surmonté par 15 rn de grès micacés bioturbés grisâtres 
en petits bancs de 2 à 5 cm parcourus de nombreux terriers. Au-dessus affleu­
re la masse quartzitique principale : sur 30 rn les grès-quartZites forment des 
bancs de 70 à 80 cm se débitant en lits de 5 à 10 cm, des interlits de quel­
ques centimètres de grès micacés sont toujours observables. Jusqu'au sommet 
de la formation à la Koudiat Bou-Jam-Jar.J, les quartzites forment des bancs 
massifs de 40 cm d'épaisseur, où l'on peut observer des phénomènes de slum­
pings et des boules de sable. 

~~"'a..- t. ~ ... e., 
(:,r"C)OPa.i.•(C~ '""''r.o.CCC<;. Of"OIOUIC•C...,.,t'5, 

ESE. 

K ..... .t .... t Oo-.c _;,. ..... jo ... 
Wu•·~••tt\. o.,.alov1c..etN 
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Pef,tc.s .. c: .. .::r..s 

.... ~r ...... ~~ .. ~r'l. 

Fig. 8 Panorama du 
secteur du douar Bou­
Chfaâ à 1 'extrémité 
Nord de la partie oc­
cidentale du Tazekka. 
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Les quartzites sont à 3rain fin, bien recristallisés (grains de 70 à 
lOO~ environ). Des micas détritiques de 150 à 250~ soulignent une stra­
tification irrégulière. Ils sont particulièrement abondants vers le haut 
de la formation. On note également la présence de grains dispersés de 
tourmaline et d'épidote pistacite. La teinte rouge de certains niveaux, 
surtout à la base de la formation, est due à la présence de grains 
d'hématite. Le ciment,argileux, est recristallisé en micas blancs de 
très petite taille rassemblés à la limite des grains de quartz. 

Au toit de la formation on observe des grès en plaquetœs millimétriques 
avec des passées microconglomératiques à galets pélitiques. 

2.1.3. LA FORMATION DU TEHAR-EL-BREHL 

Cette formation tire son nom de la Koudiat Tehar-el-Brehl (x= 603,1 
y= 388,5). Elle est largement représentée sur toute la bordure occidentale 
du massif du Tazekka, c'est un ensemble essentiellement pélitique de 300 à 
400 rn d'épaisseur reposant en concordance sur les quartzit~de la formation 
du Bou-Jam-Jam. 

A la base on peut observer 5 à 10 rn de pélites micacées à petits niveaux 
gréseux millimétriques très bioturbés riches en pistes millimétriques et ter­
riers. Ce niveau de teinte violacée affleure toujours au toit des quartzites. 
Il est bien visible dans le secteur de la demi-boutonnière de Bou -Chfaâ et 
plus au Sud à la Koudiat Srija. 

Au-dessus de ce niveau affleure une épaisse formation de pélites vert­
olive ou grisâtre. On peut distinguer des faci~s plutôt argileux, où de minces 
lits de silts soulignent la stratification, et des faciès pélitiques très mi­
cacés où abondent les niveaux millimétriques gréseux fortement bioturbés. Des 
lits de 2 à 5 cm de grès limoniteux présentant souvent un faciès cone-in-cone 
sont observables dans l'ensemble de la formation. 

A divers niveaux, mais plus particulièrement vers le sommet de la for­
mation, apparaissent des bancs lenticulaires de 50 cm à 1 nd' épaisseur, de 
grès à stratifications obliques et slumping, dont la base montre souvent de 
belles figures de courant. 

2.1.4. LA FORMATION DU JBEL TIFAROUINE 

Il s'agit d'une formation essentiellement gréseuse et quartzitique ter­
minant la série ordovicienne. Elle affleure principalement au Sud de Tleta­
des-Zerarda, où elle constitue des crêtes quartzitiques. L'épaisseur de cette 
formation atteint en moyenne 300 m. On peut cependant mettre en évidence des 
variations latérales de la puissance de ces séries quartzitiques. De Tleta­
des-Zerarda jusqu'à la terminaison sud de la boutonnière du Tazekka, cette 
formation est découpée par la tectonique hercynienne en deux ou trois écail­
les conduisant localement au triplement de la série ordovicienne. Cartogra­
phiquement (Fig. 9) on peut distinguer d'Ouest en Est, l'écaille du Jebel 
Aflig, 1' écaille du Jebel Tifarouine et une troisième écaille disparaissant 
par laminage le long de l'accident limitant l'Unité de Bab-Azhar. L'épaisseur 
de la formation quartzitique varie dans ces écailles : 200 rn environ dans 
celle du Jebel Aflig, 300 rn environ dans celle du Jebel Tifarouine et lOO rn 
environ dans la troisième écaille_._.C~asL_dans 1 't>cai 11 e du lebel Ti farouiGe 

---q~-~--1-1€p~i~-;~~;::--;;t:-~;~i~~~--O;- peut y distinguer deux ou trois barres de \. 
gr~s en bancs massifs alternant avec des grès plus tinement lités. Les in-
terbancs sont formés par des grès micacés en plaquettes contenant parfois 
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des galets de schistes noirs micacés correspondant à des phénomènes d'auto­
remaniement, on peut également distinguer dans les vires séparant les bancs 
de grès grossiers des ni veaux de 3 à 4 rn de pé u,g;~s' micacées fines' violacées' 
où s'intercalent des niveaux lenticulaires, décimétriques de grès présentant 
des figures de charees et des convolutes. Le caractère détritique est nette­
ment accusé avec des grès grossiers, des niveaux microconglomératiques et des 
grès à galets de pélites. 

Ces faciès microconglomératiques sont constitués essentiellement par des 
grains de quartz bien arrondis de 200 à 600~ présentant une auréole de 
nourrissage. On note également la présence de grains de quartzite à 
structure granoblastique et de très rares éléments de pélites. La matrice 
est un grès fin constitué de quartz de 20 à 70~. Le ciment est argileux 
et ferrugineux. 

Ces niveaux marquent la fin de l'Ordovicien dans le Tazekka occidental. 
Ils sont surmontés par les phtanites et les pélites à Graptolithe du Llan­
dovery. 

2.2. LES SCHISTES DU TAZEKKA ET L'UNITE DE BAB-AZHAR 
Je regroupe dans le même paragraphe ces deux ensembles qui se présentent 

en général sous le même faciès de pélites ou de schistes vert-olive. A la suite 
des travaux de MORIN ils étaient d'ailleurs regroupés sous le terme de Schistes 
du Tazekka (au sens large) et attribués au Carbonifère {Carte géologique du 
Maroc à 1/500 000, 1956). 

2.2.1. L'UNITE DE BAB-AZHAR 

L'unité de Bab-Azhar (HOEPFFNER, 1978) tire son nom de la Maison Fores­
tière située au NW du massif (Fig. 9). Cartographiquement, elle forme une bande 
étroite au Nord, s'élargissant progressivement vers la terminaison SW de la bou­
tonnière ; elle sépare le domaine occidental de celui, oriental, des Schis-
tes du Tazekka, les contacts entre les différents ensembles étant toujours 
tectoniques. 

On peut distinguer dans cette unité de Bab-Azhar des pélites verdâtres 
ou grises à niveaux silteux millimétriques, des psammites plus ou moins bio­
turbées (Fig. lü), des niveaux de grès lenticulaires à figures de charge, des 
lentilles centimétriques de g~ès à fasiès cone-in-cone. Enfin un niveau de 
grès-quartzite de 4 à 5 mètres à' épaisseur, lenticulaire, s'intercale dans cette 
série essentiellement pélitique ; on peut l'observer dans les secteurs de 
Sidi-Mohammed-Berraho, d'Arzer-Rbiab et du Tichout-Ibaouene (Fig. 9). 

D'après les analogies de faciès avec les séries de la partie occidentale 
du massif j'avais admis qu'un âge ordovicien pourrait être envisagé pour 
l'Unité deBab~\zhar. Ceci a été confirmé par la découverte d'associations 
d'Acritarches dans deux échantillons provenant de la partie centrale et de la 
partie sud de l'Unité de Bab-Azhar. Ces acritarches indiquent un âge ordovi­
C1en inférieur : Arénig-Llanvirn (CHAKIR, 1983). 

Ceci montre donc qu'une partie au moins de l'Unité de Bàb-Azhar est l'équiva­
lent des série du Tazekka occidental : la série de Bou-Chfâa datée du Llanvirn 
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par un Graptolithe et la ser1e du Tehar-el-Brehl avec laquelle les analogies 
de faciès sont très nombreuses. 

Il faut remarquer que l'on ne retrouve pas dans cette unité les n1veaux 
de quartzites bien développés par contre dans 1-a~t,f~dne occidentale. 

Enfin, d'après la monotonie et l'homogénéité des faciès au sein de cette 
unité; il est très probable que seul l'Ordovicien y soit représenté, et sous 
réserve de découvertes paléontologiques nouvelles je pense que l'âge Carbo­
nifère précédemment admis doit être abandonné. 

2.2.2. LES SCHISTES VERT-OLIVE DU TAZEKKA 

Les schistes vert-olive occupent la plus grande partie du centre et du NE 
du massif du Tazekka. Les faciès sont extrêmementmonotones : ce sont des 
pélites vertes interrompues par des niveaux de silites claires centimétriques 
ou millimétriques à laminations obliques. Ces niveaux de silites sont souvent 
discontinus évoquant la structure en "flaser bedding". 

Ces schistes vert-olive ont longtemps été considérés d'âge carbonifère 
à la suite de la découverte de plantes dans la partie nord du massif (MORIN, 
1948a) et leur analogie de faciès avec les schistes de Debdou-Mekam riches en 
débris de plantes flottées et datés alors du Tournaisien-Viséen inférieur 
(MEDIONI, 1967 ; 1980), puis récemment du Dévonien (~~RHOUMI, 1984). 

Les données palynologiques récentes infirment cependant cette attribu­
tion au Carbonifère. Des échantillons récoltés en divers points du massif 
(Fig. 5) ont fourni une association d'Acritarches indiquant un âge arénig­
llanvirn (RAUSCHER et al., 1982 ; MARHOUMI, 1984). Les schistes vert-olive 
sont donc l'équivalent des séries de base de la partie occidentale du mas­
sif ainsi que des schistes de l'Unité de Bab-Azhar. Vu la monotonie des 
faciès et l'importance des déformations hercyniennes, il est difficile d'é­
tablir un log de ces schistes du Tazekka et d'en évaluer l'épaisseur. Il 
semble, dans l'état actuel des connaissances, qu'un âge ordovicien infé­
rieur soit le plus probable pour l'ensemble des schistes vert-olive. 

Je n'ai pu retrouver les gisements à plantes signalés par MORIN, leur 
extension étant probablement modeste. Ils signifient cependant qu'il existe 
au sein des schistes du Tazekka -essentiellement ordoviciens- des lambeaux 
de terrains plus récents, probablement du type schistes de Debdou-Mekam 
dont certains faciès épimétamorphiques ressemblent effectivement beaucoup aux 
schistes vert-olive du Tazekka. Ces lambeaux seraient en position tectonique 
ou bien indiqueraient la discordance du Dévonien de type Debdou-Mekam sur 
l'Ordovicien du Tazekka. 

\ = 

2.3. LA BOUTONNIERE DE BSABIS 
Cette boutonnière ouverte dans les calcaires jurassiques du causse de Se­

frou est située à environ 30 Km au SW du massif du Tazekka dont elle constitue 
le prolongement. 

L'Ordovicien y affleure largement en deux ensembles séparés par un con­
tact anormal correspondant au prolongement du contact entre les séries du 
Tazekka occidental et 1 'Unité de Bab-Azhar. (Fig. Il). 



- 26 -

~ ~-----~ 
~ ....... ···, ~.~-

··• ., .. ~ ~ .. .- \ .. ont du Sebou 
~~- (1 ,.. r 
/,- .. ·- .. . -- . 

_.-~ -,_ 

LEGENDE 

D 
2 

~3 
q 

~5 
~ 

0 2 4 

, , 

6Km 

Fig. 11 - Carte géologique schématique des boutonnières de Bsabis 
et El-Menzel, d'après A. CHARRIERE. 1 couverture post-paléo-
zoïque. 2 microgranite de Bsabis. 3 Siluro-Lochkovien. a 
quartzites d 'El-Menzel. 4 Ordovicien, gréso-pélites du Nti de 

----------··-- -------Bsa-bi--s.---5-- ·!··---0rdov±c±en· -i:nférieur--(-Aré-nrc:r=nanvirn) psammi tes 
bioturbées, schistes verts. 

'1'.1 
''•q .• 



- 27 -

2.3.1. LE NORD-OUEST DE LA BOUTONNIERE 

La partie NW de la boutonniêre (Fig. 11) est çonstitu~e par des p~lites 
gr~seuses gris-Clair et des p~lites grises ou,•n•$ffes à micas d~tritiques abon­
dants, où sont interstratifi~s des petits bancs centim~triques. Vers le haut, 
les pélites passent à des niveaux d'argiles à drag~es de quartz où s'inter­
stratifient des niveaux lenticulaires de IOà 20 cm maximum de grès micro­
conglom~ratiques. 

Ces faciès rappellent l'Ordovicien supérieur (ASHGILL), principalement 
à cause du faciès des argiles microconglomératiques bien développé au Maroc à 
cette ~poque (DESTOMBES, 1971) et surtout par leur position au mur de schistes 
siliceux noirs en plaquettes, à Graptolithes du Llandovery (LEVEQUE, 1952 ; 
CHARRIERE, 1983). 

2.3.2. LA PARTIE EST DE LA BOUTONNIERE 

Toute la partie orientale et sud-orientale de la boutonnière, depuis la 
maison forestière de Bsabis au Sud jusqu'aux affleurements du pont sur l'Oued 
Sebou au Nord, est constituée de p~lites micac~es vert-olive ou vert-bronze 
parfois grises. Il s'agit d'une alternance très monotone de niveaux argileux 
et de silts en lits millimétriques souvent interrompus par des ph~nomènes de 
bioturbation. Ces sédiments sont riches en micas d~tritiques ; on y observe 
souvent des lentilles décimétriques de grès limoniteux à faciès cone-in-cone 
surtout abondants prês du contact anormal entre les p~lites vertes et l'Or­
dovicien du NW de la boutonnière (route de Tazouta x= 564,5 y= 348). Par 
leur faciês, ces p~lites rappellent beaucoup les niveaux d'âge arénig­
llanvirn dans le Tazekka occidental et dans l'Unit~ de Bab-Azhar. Ils ont éga­
lement livrés des Acritarches de cet âge (CHARRIERE, 1983). 

2.4. L'ORDOVICIEN DE LA REGION D'OUJDA 
Les terrains ordoviciens sont également représentés dans la reg~on d'Oujda. 

Ils affleurent dans les boutonnières de Beni-Oukil ou Koudiat-Touila, des 
Zekkara, de Guennfouda et de Jorf Ouazzène (Fig. 12). 

Ces terrains ont comme caractéristique d'être extrêmement disloqués par 
une tectonique tangentielle en partie syns~dimentaire (Chap. 5). Le caractère 
fragmentaire des coupes ainsi obse~vables est encore accentu~ par la faible 
superficie des boutonnières. 

Dans la boutonnière des ?ekkara~ au-dessus des grès rouEes à lamination 
(cf. chap. 1) encore attribu~s au Cambra-Ordovicien, affleurent sur environ 
400 rn des p~lites micacées bibturbées de teinte vert olive où s'intercalent 
des niveaux lenticulaires de grès fins de 1 à 5 cm d'épaisseur. 

Cette formation p~litique est interrompue vers le Sud par un contact 
anormal N lOO à pendage sud, jalonné de copeaux de calcaire dévonien. Au 
Sud de ce contact on retrouve des pélites verdâtres micacées de faciès 
identique à celles situées au Nord de l'accident, elles sont disposées en 
écailles tectoniques séparées par des lames d'olistostromes (voir chap. 
Tectonique). 

Si les terrains affleurant au Nord de l'accident étaient attribu~s à l'Or­
dovicien depuis longtemps (OWODENKO, 1976 ; VALIN, 1979), les terrains situés 
au Sud avaient été définis par VALIN (1979) comme une formation silto-schis­
teuse chaotique d'âge viséen inférieur. Cependant la découverte d'Acritarches 
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Fig. 12 Les affleurements paléozoïques de la région d'Oujda 
d'après OWODENKO (1976). 1 couverture post-paléozoïque. 2 
Westph"llien C du bassin de Jerada. 3 Westphalien A et B. 4 : 
Namurien. 5 : Viséen supérieur. 6 terrains antéviséens, essen­
tiellement Ordovicien, Silurien et Dévonien. 7 : magmatisme carboni­
fère, complexe volcano-sédimentaire du synclinal de Jerada et 
de Jorf Ouazzène, granodiorites des Zekkara. 8 granite tardi­
hercynien de Koudiat Touila. 
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dans ces terrains (DESTEUCQ et FOURNIER-VINAS, 1981) permet de les dater 
de l'Arénig inférieur moyen à Llanvirn confirmant ainsi les attributions 
de HUVELIN (1970). 

Les Zekkara sont donc essentiellement formées de terrains pélitiques 
d'âge ordovicien inférieur à moyen découpés en écailles dans la partie sud 
et reposant au Nord sur des séries plus anciennes attribuées au Cambra­
Ordovicien. 

Le faciès de ces terrains est classique ; il s'agit d'une alternance 
millimétrique de lits gréseux et pélitiques. Les niveaux gréseux ou 
silteux sont irréguliers, souvent interrompus par la bioturbation. 
Les niveaux pélitiques sont caractérisés par l'abondance de baguettes 
flexueuses de muscovite ou de chlorite rouille de 250 à 300 ~ dispo­
sées en lits dans un sédiment argilo-quartzeux cryptocristallin où 
s'observent de rares grains de quartz isolés, allongés selon le litage. 

Il s'agit d'une sédimentation semblable à celle observée à la même époque 
dans le Tazekka et dans la partie SE de la boutonnière de Bsabis. 

Dans les boutonnières de Guennfouda Est, de Jorf Ouazzene et de Beni 
Oukil s'observent, en plus des pélites micacées, des niveaux de grès et 
de quartzites appartenant vraisemblablement à l'Ordovicien supérieur d' 
après leur faciès et leur position au mur des phtanites du Llandovery 
(Fig. 13). 

A Guennfouda OWODENKO (1976) signale dans deux coupes, des grès quart­
zites alternant avec des schistes gréseux, l'ensemble pouvant atteindre près 
de 200 rn d'épaisseur. Il s'agit de grès et de grès quartzite en bancs massifs 
de 70 à 80 cm d'épaisseur alternant avec des grès micacés assez bien lités 
et quelques bancs centimétriques à "sand hall". De cachet ordovicien, ces 
grès et grès quartzites forment un olistolite kilométrique en contact anormal 
avec un olistostrome contenant des blocs de phtanites du Llandovery moyen. 

A Jorf Ouazzène, on retrouve des séries à cachet ordovicien supérieur. 
A l'Ain Roula, au-dessus de pelites micacées verdâtres, affleurent quelques 
mètres de grès-quartzites surmontés par un mince niveau d'argiles microcon­
glomératiques déjà signalées par HUVELIN (1970, 1977), et qui sont probable­
ment à rapporter à l'Ashgill car situés sous des niveaux de phtanites du 
Silurien. A environ 1 km à 1' Ouest--de ces affleurements de 1' Ain Roula, à 
gauche de la piste allant vers Sidi Yahia on retrouve au-dessus de pélites 
vertes micacées, près de 200 rn de grès et grès quartzites qui précèdent les 
phtanites siluriennes affleurant largement au point coté 1 022 m. Là encore 
les différents affleurements dont très dilacérés et correspondent à des 
blocs ou lames glissés. Il ~'est pa§ possible d'établir des corrélations 
certaines. Tout ce que l'on peut dire c'est qu'il s'agit d'un même ensemble 
gréseux de l'Ordovicien supérieur d'épaisseur variable qui est découpé par 
une tectonique précoce, probablement synsédimentaire (Voir chap. Tectonique). 

A la Koudiat Touila, petite boutonnière située à une vingtaine de km 
à l'Ouest d'Oujda en bordure de la route principale Fès-Oujda. HUVELIN 
(1970, 1977) décrit au-dessus de 400 rn de psammites (pélites micacées, bio­
turbées) légèrement métamorphisées par le pointement granitique affleurant 
à l'Ouest de la boutonnière, une barre gréseuse d'environ 20 m de puissance 
au point 855 diminuant d'épaisseur vers le Sud. Ces grès sont surmontés 
par les phtanites du Llandovery (OWODENKO, 1976). Localement, entre les 
grès et les phtanites, on peut observer quelques mètres de schistes vert­
bronze équivalents probables des schistes à "grains de quartz ronds" et 
des microconglomérats signalés par HUVELIN (1977). 
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Fig. 13 - L'Ordovicien dans la région d'Oujda. A : boutonnière de Guennfouda E. B : boutonnière de Jorf 
Ouazz ne (écaille du point coté 1022 rn). C : Jorf Ouazzène (Ain Rhoula). D : Koudiat Touila. 1 : pélites 
micac es, bioturbées, verdâtres. 2 : quartzites. 3 : grès et argiles microconglomératiques. 4 : Silurien, 
phtan tes et schistes noirs à Graptolites. 
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L'Ordovicien de la reg~on d'Oujda est donc caractérisé par un ensemble 
pélitique d'âge arénig inférieur à llanvirn, bien représenté dans la boutonnière 
des Zekkara. La sédimentation détritique plus.,g,~;~sière, représentée par des 

-··'"•' ., ... t .... 
grès et grès-quartzites, semble pouvoir être attribuée a des niveaux d age 
plutôtordovicien supérieur d'après la présence des niveaux microcongloméra­
tiques et leur position sous les phtanites siluriens. Les éléments de coupes 
observables appartenant à des blocs ou olistolites, il est délicat de vou-
loir tenter des corrélations. Il ressort malgré tout en ce qui concerne 
l'Ordovicien supérieur, des variations d'épaisseur, les grès passant de quelques 
mètres àJor~Ouazzène, à 20 rn à Koudiat-Touila, lOO à 200 rn à Guennfouda et 
Jorf-Ouazzène (Fig. 13). 

2.5. L'ORDOVICIEN DES NAPPES ORIENTALES 
Il est intéressant de comparer l'Ordovicien de Meseta orientale aux séries 

de même âge décrites dans la partie est du Maroc Central ainsi que dans les 
jebilet orientales. Ces deux régions constituant une partie du domaine des 
Nappes orientales (MICHARD, 1976), caractérisé par la mise en place au Viséen 
supérieur de nappes de glissement synsédimentaires. L'Ordovicien forme ainsi 
la nappe des Jebilet orientales (HUVELIN, 1967 ; 1977), la nappe de Khénifra 
(ALLARY et aZ. , 1972), l'Unité C des nappes de Ziar-Mrirt (RIBEYROLLES, 1972), 
unité qui se prolongerait probablement vers le NE dans la région d'Azrou 
(BOUAimELLI et aZ. , 1983). 

La fig. 14 donne une série de logs de l'Ordovicien en différents secteurs 
de ce domaine des Nappes orientales. 

1. Dans Za région d'Azrou 

Des observations effectuées au Nord d'Azrou le long de la route de Ben 
Smim, au Jebel Akrab (feuille Azrou à 1/50 OOOe) permettent de relever la 
succession de pélites gréseuses micacées et bioturbées, surmontées de pélites 
noires puis de sédiments détritiques : grès et argiles microconglomératiques 
(Fig. 14a). Bien que non fossilifère cet ensemble est probablement à ratta­
cher à l'Ashgill, de par la présence des faciès de grès et d'argiles micro­
conglomératiques et sa position sous les schistes noirs du Silurien (Carte 
géologique El Hajeb, 1/100 OOOe). 

Au SW d'Azrou, le long de la route principale de Fès à Harrakech, les 
secteurs de Kaouana, Chellout et Ikhfoujana (Feuille Ain Leuh, 1/50 OOOe) 
permettent à BOUABDELLI (1982) de décrire un Ordovicien supérieur constitué 
de schistes noirs argileux e~ de schistes gréseux, se terminant par des 
argiles microconglomératiques couronnées à leur tour par un niveau de grès­
quartzite et une alternance iythmique de schistes et de grès (Fig. 14b-c). 
La présence des argiles microèonglomératiques permet à BOUABDELLI (op. cit.) 
d'attribuer à l'Ashgill le sommet de cette série. Notons l'épaisseur im­
portante (300 rn maximum) prise ici par les argiles microconglomératiques. 

2. Dans Za région de Mrirt 

RIBEYROLLES (1972) définit l'Unité C comme une nappe de glissement 
synsédimentaire mise en place au Viséen supérieur et essentiellement constituée 
de matériel ordovicien. Il distingue ainsi une épaisse série (600 m)de schis­
tes micacés sombres alternant avec des bancs psammitiques et des grès à pa­
tine rousse ; cette série se termine par des quartzites microconglomératiques 



\\,; 
·•:,Î,: 

- 32 -

(Fig. 14 d). Cette sene ordovicienne a livré dans les faciès schisteux des 
Trilobites de l'Ordovicien supérieur, probablement Caradoc (DESTOMBES, 
1971 ; RIBEYROLLES, 1972). Les grès et quartzites grossiers terminant la 
série seraient de l'Ashgill (DESTOMBES, 1971). 
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Fig. 14 - L'Ordovicien supérieur du NE du Maroc central 
A : NE d'Azrou, route de Ben-Smim (Ain Akhreb) ; 1 : pélites micacées, 
biot ur bées, psanuni tes ; 2 : schistes noirs, micacés ; 3 : quartzites 
et grès microconglomératiques 4 argiles microconglomératiques. 
B et C : SW d'Azrou, secteurs de Chellout (B) et de Kaouana-Ikhfoujana 
( C) [d'après BOUABDELLI, 1982] 1 schistes noirs ; 2 : schistes 
gréseux 3 argiles microconglomératiques 4 quartzites. D 
Uni té C des nappes de Ziar-Mrirt (d'après RIBEYROLLES, 19 72) ; 1 : 
schistes gréseux micacés, sombres 1 ni veaux gréseux à patine rousse; 
2 : quartzites microconglomératiques. 

., .. ..._ ________________ _ 
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3. Dans les Jebilet orientales (Fig. 15) 

L'Ordovicien de la nappe des Jebilet or),e,f!>tales étudié par HUVELIN 
(1977) se présente sous l'aspect d'une épaisse série de 800 à 900 rn d'épais­
seur comprenant essentiellement deux ensembles. L'ensemble inférieur est 
constitué de sédiments fins, argileux : schistes gréseux, micacés, schistes 
psammiteux (Fig. 15a, b). Dans les unités les plus orientales (coupe du Jebel 
Dzouz, Fig. ISe), cet ensemble inférieur s'enrichit en niveaux de grès à 
Tigillites. Les fossiles trouvés dans cet ensemble pélitique ne peuvent être 
positionnés avec précision dans les logs, ce sont des Graptolithes indiquant 
que la série serait comprise entre le Llanvirn et le Llandeilo ou le Caradoc. 
L'ensemble supérieur est caractérisé par une sédimentation détritique plus 
grossière où dominent les grès, les quartzites et des grès et argiles micro­
conelomératiques. Les variations d'épaisseur sont importantes d'une coupe à 
l'autre : quelques mètres à la Koudiat es Sfahi, jusqu'à 200 rn au Jebel 
Dzouz (Fig. 15a, b). Ces niveaux détritiques situés sous les argilites à 
Graptolithes du Silurien renferment essentiellement des Trilobites, des 
Bryozoaires permettant leur attribution au Caradoc ou à l'Ashgill, et des 
Brachiopodes caractérisant l'Ashgill supérieur dans l'Anti-Atlas (HUVELIN, 
1977). 
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Fig. 15 - L'Ordovicien des nappes des Jebili te orientales (d'après 
HUVELIN, 1977). 

A : Koudiat Es-Sfahi ; 1 : schistes gréseux, micacés, à pistes (Cara­
doc p.p.) ; 2 : grès et argiles microconglomératiques ; 3 : phtanites 
siluriens. B Jebel Smaha ; 1 schistes psammiteux et psarnrnites; 
2 : grès ; 3 : niveaux à miches carbonatées ; 4 : schistes argileux 
et phtanites siluriens. C Jebel Dzouz 1 schistes argileux, 
micacés, niveaux à lentilles calcaires à cane in cone, grès (Llanvirn 
à Llandeilo-Caradoc) 2 grès à miches calcaires 3 : grès et 
argiles microconglomératiques 4 schistes argileux verdâtres. 

1 contact anormal de base de nappe. 
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2.6. CONCLUSIONS 

La comparaison des différents "logs" montre qu'il y a une grande similitude 
de faciès des terrains ordoviciens depuis les Jebilet orientales jusqu'à Oujda. 
On retrouve toujours une série inférieure essentiellement argileuse caractéri­
sée par une sédimentation fine : pélites micacées plus ou moins bioturbées, 
psammites, localement enrichie en niveaux de grès ou grès-quartzites (Tazekka). 
D'après les données paléontologiques cette série débute à l'Arénig supérieur­
base du Llanvirn (Jebilet, Bsabis, Tazekka, Zekkara) et s'étendrai,t jusqu'au 
Llandeilo- Caradoc (Jebilet). Son épaisseur est toujours importante, de 
l'ordre de 600 mètres. 

La série supérieure est caractérisée par la richesse en apports détritiques 
plus grossiers, avec en particulier des grès et des argiles microconglomérati­
ques dont l'épaisseur est très variable (quelques mètres à 200 rn) d'un secteur 
à un autre. Cette série n'est datée paléontologiquement que dans les Jebilet 
et la région de Mrirt. Son âge est compris entre le Caradoc et l'Ashgill. Le 
faciès des grès microconglomératiques, d'origine glaciaire aurait une exten­
sion temporelle plus grande en Meseta que dans l'Anti-Atlas où il est limité 
à l'Ashgill supérieur (DESTOMBES, 1971) . 

1 
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Chapitre III 

LE SILURO-LOCHKOVIEN 

Le Silurien et le Lochkovien sont envisagés ici dans le même chapitre 
car ils constituent un même ensemble sédimentaire, caractérisé essentielle­
ment par une sédimentation très fine d'argilites noires à Graptolithes. 

Le Silurien est largement répandu en Meseta orientale. L'abondance des 
Graptolithes dans les schistes noirs explique que ce fut un système mis très 
tôt en évidence par les géologues étudiant le Paléozoïque. Ainsi, le Silurien 
est daté dans le Tazekka occidental par VAN LECKWIJCK et TERMIER dès 1938, 
puis dans les Zekkara au Sud d'Oujda par OWODENKO et coll. en 1938. Par la 
suite, les découvertes de gisements fossilifères se multiplièrent, en par­
ticulier avec les travaux minutieux d'OWODENKO (1976) sur les lentilles de 
phtanites de la chaîne des Horsts. Les déterminations des espèces de Grap­
tolithes ont été faites tout d'abord par WATERLOT puis par Mlle S. WILLEFERT. 

D'une manière générale, les séries siluro-lochkoviennes de Meseta orien­
tale sont minces, 150 mau maximum dans le Tazekka où elles semblent les plus 
complètes. Le faciès est extrêmement monotone, schistes gréseux, noirs et 
phtanites vers la base passant à des niveaux d'argilites noires vers le som­
met, localement interstratifiées de niveaux gréseux. 

Cette faible épaisseur et cett~ monotonie des faciès se retrouvent 
d'ailleurs dans l'ensemble du Siluro-Lochkovien de la Meseta marocaine, mis 
à part quelques différences sur les,quelles nous reviendrons plus loin. La 
plupart du temps, dans la région qui nous intéresse, les niveaux du Silurien 
sont réduits à quelques mètr~s, voire même quelques centimètres d'épaisseur 
dans les boutonnières du Sud \d'Oujda~ En général, seuls les niveaux gréseux 
et les phtanites du Llandovery moyen sont conservés, les termes plus élevés 
(Wenlock, Ludlow) et le Lochkovien sont rarement représentés. Il semble que 
leur absence soit la plupart du temps d'origine tectonique : ces niveaux 
sont essentiellement argileux et constituent un niveau de décollement privi­
légié lors des mouvements tangentiels précoces d'âge anté-viséen et viséen. 
L'hypothèse d'une lacune des niveaux supérieurs du Silurien et du Lochko­
vien est cependant envisageable et sera discutée plus loin à propos des 
klippes des Zekkara. 
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3.1. LE SILURO-LOCHKOVIEN DE LA PARTIE OCCIDENTALE DU TAZEKKA 

3.1.1. LE SILURIEN 

C'est dans le massif du Tazekka et plus particulièrement sur sa bordure 
occidentale que la série silurienne est la plus complète. La carte géologique (Fig. 
montre en effet que le Siluro-Lochkovien affleure largement, au toit des ni-
veaux quartzitiques de l'Ordovicien, les répétitions de série étant liées à 
un processus d'écaillage par cisaillements subparallèles à la stratification. 
Cette tectonique est malgré tout responsable d'une certaine discontinuité 
des coupes où affleurent les niveaux siluro-lochkoviens. 

Le contact net entre Ordovicien et Silurien est rarement visible, la 
plupart du temps caché par quelques mètres d'éboulis. Dans la partie SW de 
l'arête du Jebel Arhi-Ousserdoun au SW du massif du Tazekka, il semble que 
la continuité est totale entre les deux ensembles. Là, l'Ordovicien se ter­
mine par des alternances de pélites micacées et bioturbées, avec des grès 
à stratifications entrecroisées. Sur les grès reposent directement des 
argilites grises à patine blanchâtre appartenant au Silurien. 

Les premiers niveaux affleurant du Silurien correspondent toujours à 
15 mètres environ d'argilites noires et de schistes gréseux gris à patine 
blanchâtre à violacée alternant avec des bancs de phtanites noires de 10 
à 20 cm d'épaisseur. Ces niveaux de phtanites sont tout à fait caractéris­
tiques dans le Silurien du Maroc oriental. Ces petits bancs de phtanites sont 
souvent finement rubanés, des niveaux siliceux blancs discontinus, infracen­
timétriques soulignant la stratification. Le nom de "phtanites à radiolaires" 
est fréquemment employé par les auteurs. On observe effectivement des sphè­
rules blanchâtres inframillimétriques qui, au microscope, apparaissent remplis 
de calcédoine, aucune structure typique de Radiolaire n'étant cependant visi­
ble. 

Ces premiers niveaux siluriens à phtanites sont rapportés au Llandovery. 
En effet, les principaux gisements de Graptolithes découverts tout le long 
de la bordure occidentale du massif indiquent en majorité le Llandovery 
moyen. 

- Le niveau fossilifère le plus bas se trouve au Sud de la localité de 
Tleta-des-Zerarda - Bab-Sidi-Bou-Ziane (x = 594,2, y = 373,9) au toit des 
quartzites microconglomératiques terminant la série ordovicienne dans l'é­
eaille n° II. Des phtanites noires à oxydations rousses ont livré : 

CZimacograptus scaZaris normaZis LAPW. 
CZimacograptus rectanguZaris Mc COY 
CZimacograptus medius TORNQ. 
CZimacograptus scaZaris miserabiZis E. et W. 
CZimacograptus innotatus NICH 
CZimacograptus avec de~ traces d'épines à la base 
etc ..• de MANCK 
Cystograptus vesicuZosus (NICH) 

gr. trifiZis, ZongifiZis, 

Il s'agit du niveau A
3 

du Rhuddanien, c'est-à-dire du Llandovery inférieur. 

-Dans la partie SE du massif, au toit des grès de l'Ordovicien de l'é­
caille n° I, deux gisements de Graptolithes~~cla-t-en-t:--1-e-h-1-andovery inférieur 
et moyen. 

1 
1 
; 
+ 

i 
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• En (x= 588,8; y= 369,5), des phtanites grises et rouges ont livré 

ClimacogPaptus scalaPis noPmalis LAPW. 
ClimacogPaptus PectangulaPis Mc COY 
ClimacogPaptus medius TORNQ. 
Un ~istiograptus peut-être concinnus (LAPW.) 

Il s'agit du Rhuddanien supérieur ou de l'Idwien le plus inférieur 
c'est-à-dire le sommet du Llandovery inférieur ou la base du Llandovery moyen . 

. En (x= 588,1 ; y= 369,6) au lieu-dit AÏn-Chmaït en bordure de la route 
de Tleta-des-Zerarda à Ahermoumou, des phtanites noires associées à un banc sans 
doute encore ordovicien ont livré : 

ClimacogPaptus scalaPis noPmalis LAPW. 
Cf. Petalogpaptus palmeus tenuis BARR. 
Monogpaptus lobifePus Mc COY 
Monogpaptus aPgutus LAPW. 
~istiogPaptus gPegarius (LAPW.) 
~istiogpaptus concinnus (LAPW.) 
DemiPastrites tPiangulatus majoP (E. et W.) 
RastPites approximatus PERNER 

Il s'agit de l'Idwien inférieur, la zone à P. gregarius vers la prem~ere 
sous-zone inférieure à tPiangulatus ; c'est-à-dire vers la base du Llandovery 
moyen. 

-Au Sud de la localité de Tleta-des-Zerarda dans la vallée de l'Oued 
Bou-Ayach, au toit des quartzites ordoviciens de l'écaille n° II, après 15 mè­
tres environ de phtanites noires, des schistes gréseux en fines plaquettes à 
surfaces micacées ont fourni : 

ClimacogPaptus médius ? TORNQ. 
GlyptogPaptus très probablement incePtus E. et W. sensu PACKAM 
Petalogpaptus gr. palmeus BARR 
MonogPaptus lobiferus Mc COY 
DemiPastrites convolutus (HISING.) 

Il s'agit de l'Idwien supérieur, la zone à D. convolutus, correspondant 
au Llandovery moyen. 

- A 1 'Est de la demi-boutonnière de Bab-Louta, /au. lieu-dit Sidi-Mohammed­
Berraho, les quartzites microconglom&ratiques de l'Ordovicien sont surmontés 
par une dizaine de mètres de pélites noires, puis un à deux mètres de quartzi­
tes blancs au-dessus desquels ~es phtapites noires ont livré 

Climacogpaptus scalaPis noPmalip LAPW. 
PseudoclimacogPaptus (MetaclimacogPaptus) hughesi (NICH.) 
Raphidograptus toePnquisti (E. et W.) 

La détermination d'un certain nombre d'espèces mal conservées ou trop 
petites, est donnée sous toutes réserves. MonogPaptus sed~icki PORTL., 
MonogPaptus leptotheca LAPW., OPthogPaptus mutabilis E. et W. Ces graptolithes 
indiquent 1'Idwien supérieur ou le Fronien inférieur, c'est-à-dire le Llando­
very moyen. 
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-Dans la coupe de l'Oued Bou-Ayach,3 à 4 mètres au -dessus des grès 
ordoviciens terminant l'écaille n° III, en x= 594,5 ; y= 372,9, des silts 
en plaquettes gris clair à violacés alternant avec des phtanites noires ont 
fourni : 

~istiograptus largus (PERNER) 
Faible trace de "Monogr>aptus" veles R. RICHTER 
Mailles de Retiolitidés indéterminables. 

Il s'agit de Telychien supérieur, c'est-à-dire du Llandovery supérieur. 

Les différents gisements de Graptolithes énumérés ci-dessus sont évidermnent 
dispersés sur toute la bordure occidentale du massif du Tazekka et ne corres­
pondent donc pas à des coupes continues. Ils montrent que le Silurien débute 
toujours par le Llandovery. Bien que dispersés dans plusieurs gisements, il 
semble que les différents niveaux de cet étage soient représentés. Cependant, 
seul un échantillonnage très serré permettrait de l'affirmer. 

Au~essus des phtanites vient en général une centaine de mètres d'argi­
lites noires charbonneuses à débit millimétrique. L'altération leur confère 
souvent des teintes ocres. Des interlits gréseux à aspect carié de 1 à 2 cm 
d'épaisseur sont interstratifiés dans la série. Cette série d'argilites re­
présente probablement le Wenlock et le Ludlow. Je n'y ai échantillonné 
q'unseulgisement de Graptolithes provenant du Sud de Tleta-des-Zerarda, 
en bordure de la piste allant vers Arzer-Rhiab (x= 594,5 ; y= 375,1). 

Des schistes argileux noirs ont livré : 

Spinograptus spinosus (WOOD) 
Pristiogr>aptus gr. dubius (Suess) 
Monoclimacis haupti (KUfu~E) 
Saetogr>aptus chimaer>a (BARR.) 
Colonograptus colonus (BARR.) 
Neodiver>sogr>aptus nilsoni (LAPW.) 
Bohemograptus bohemicus (BARR.) 
Lobograptus expectatus Urb. 
Plectogr>aptus macilentus (TORNQ.) 
MOnoclimacis haupti (KUHNE) 
Monoclimacis nanopoma (JAEGER) 
Parties courbes de soit Neodiversogr>aptus nilsoni (LAPW.) 

Bohemogr>aptus bohemicus (BARR . .) 
Lobograptus expectatus ? Urb. 

Cette faune correspond au Ludlow eS 1, ce sont les couches de passage des 
Saetograptus, à partir des Colonogr>aptus. 

Ces quelques gisements montrent que la série silurienne doit être à peu 
près complète dans le Tazekka occidental. Ce point est d'ailleurs confirmé 
par d'autres déterminations de formes de Graptolithes, restées en partie 
inédites. 

-Des échantillons récoltés dans une coupe effectuée à l'Est du Souk de 
Tleta-des-Zerarda par H. TERMIER (inédit) indiquent le Llandovery inférieur 
(Rhuddanien A3), le Llando~e;y supérieur (Idwien B3 et FROMIEN c1), le 
Tarannon et le Wenlock super1eur. · 

- Dans la même coupe, DESTŒ-fBES ( 1968, inédit) échantillonne des ni veaux 
indiquant le Llandovery inférieur (Rhuddanien A2 et A3), le Llandovery supé-
rieur (Telychien c6), le Wenlock et ~=--~-~~-~~~-~e_es.ll~e_:t.....::e~s-22,.:. __________ _ 

-Le t\leriToa<··esr·Ta·ëntifiê-~d~n; la partie NW de ~a demi-boutonnière 
de Bab-Louta (voir la carte géologique de Tahala à 1/50 000, HOEPFFNER et 
VIDAL, 1 9 8 1 ) . 
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- Sur la crête du Jebel Arhi-Asserdoun au SW du Tazekka, CHAKIR (1983) 
mentionne au-dessus des grès microconglomératiqu,,§.~, de 1 'Ordovicien supérieur 
environ lOO rn d' argili tes carburées au sommet 'Cfê'gquelles un gisement de Grap­
tolithes date le Ludlow inférieur (zone à Mbnograptus niZsoni ou Mbnograptus 
coZonus, dét. JAEGER). 

3.1.2. -LE LOCHKOVIEN 

Le Lochkovien a pu être mis en évidence dans le Tazekka occidental, dans 
les derniers niveaux d'argilites noires. Le faciès est identique à celui du 
Silurien supérieur et il n'est pas possible sur le terrain de distinguer la 
limite entre Silurien et Lochkovien. Deux gisements de Graptolithes ont été 
découverts. 

- Sur le flanc SE du Jebel Arhi-Asserdoun à la terminaison SW du Tazekka 
(x= 590,2 : y= 367,8) dans des argiles noires, Monograptus unifor.mis 
PRIBYL indique le Lochkovien inférieur ey. 

-Dans la fin de la coupe de l'Oued Bou-Ayach au Sud de la localité de 
Tleta-des-Zerarda (x= 594, y= 371,1) des argilites noires, finement mica­
cées, ont livré Monograptus hercynicus PERNER indiquant le Lochkovien supé­
rieur ey. 

Au-dessus de ces niveaux bien datés du Lochkovien, on peut relever dans 
certaines coupes situées entre Tleta-des-Zerarda et la terminaison SW du 
Tazekka, en particulier dans la coupe de l'Oued Bou-Ayach et au SE du Jebel 
Arhi-Asserdoun (coupe du point coté 1 044, fig. 16) une série pouvant attein­
dre une vingtaine de mètres d'épaisseur (point 1 044) et constituée d'une 
alternance de pélites noires et de bancs gréseux gris-clair de 25 à 40 cm 
d'épaisseur. Les grès sont caractérisés par des convolutes et des slumpings, 
ainsi que par des niveaux cariés. En l'absence de fossiles, je rattacherai 
ces faciès au Lochkovien, l'apparition des grès à slumps traduisant un dé­
but d'instabilité du bassin sédimentaire. Dans la coupe du point 1 044 on 
observe ensuite des argilites verdâtres ou violacées à grain très fin et 
à cassure conchoïdale passant à un ensemble rythmique de 3 à 4 mètres d'é­
paisseur de grès à convolutes et slumpings en bancs minces (10 - 20 cm) et 
de schistes noirs surmontés par quelques mètres de pélites noires finement 
micacées. Cet ensemble n'est pas daté, il précède les niveaux d'arénites 
et de microbrèches du Dévonien moye~. Il pourrait s'agir de niveaux du 
Praguien d'après certaines analogies avec la boutonnière d'Imouzzer-du­
Kandar (REGNAULT, comm. pers.). 

\ ::: 

3.2. LE SILURIEN DE MESETA ORIENTALE 

A l'Est du Tazekka, dans la Meseta orientale proprement dite, le Silurien 
est représenté dans la chaîne des Horsts et plus à l'Est en Algérie dans le 
massif des Traras et à Tifrit. 

Les affleurements du Silurien dans le Pays des Horsts ont été minutieuse­
ment décrits par OWODENKO (1976). Cet auteur fournit la localisation et la 
datation paléontologique de pratiquement toutes les lentilles de phtanites 
de cette région. Le Silurien se présente en effet sous un faciès de schistes 
gréseux et de phtanites noires tout à fait identique à celui décrit dans le 
Tazekka. Les Graptolithes permettent de dater le Llandovery moyen pour l'es-
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NW SE 

10 44 m 

1 

Fig. 16 - Coupe schématique du flanc W de la colline 1 044, montrant 
le passage entre le Siluro-Lochkovien et les arénites à plantes 
du Dévonien. 

1. argilites noires du Lochkovien 
2. argilites et grès à slumps et convolutes - Lochkovien probable 
3. argilites fines violacées ou verdâtres à cassures conchoïdales et 

aspect jaspoïde 
4. alternances gréso-pélitiques. Grès fins ou silts à slumpings, 

sand-ball,figures de charges et pistes 
S. pélites sombres, finement micacées 
6. arénites lithiques à débris de plantes Emsien-Eifélien. 

sentiel des gisements et plus rarement le Llandovery supérieur et à la base du 
Tarannon. 

Si OWODENKO reconnaît parfaitement l'aspect lenticulaire et discontinu des 
niveaux de phtanites, sa méconnaissance du contexte structural de la région 
l'amène à attribuer au Silurien des schistes et quarzites d'âge en fait, ordo­
V1C1en, à négliger les répétitions de série d'origine tectonique et donc à 
surévaluer l'épaisseur du Silurien. Ce sont les observations de HUVELIN (1970) 
et le travail de cartographie de F. VALIN (1979) qui permettent de montrer que 
le Silurien se réduit à quelques mètres de schistes noirs et de phtanites repo­
sant sur les faciès microconglomératiques de l'Ordovicien supérieur dans les 
~-~~~~~~~~~~-l-~-~--P.!~2 ___ f_él_\l'g!"il~l~§ __ ~QIDPJJ;!~_à_1_a_Kuudi at-Tmd 1 a (HIIVELIN, 19 70) ou-----------
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à Jorf-Ouazzène. Sinon les phtanites sont en lentilles tectoniques au mi-
lieu des pélites ordoviciennes ou en blocs dans un olistostrome d'âge viséen 
supérieur (HUVELIN, 1970). Par rapport au T'azekka on retrouve dans le Pays des 
Horsts les mêmes niveaux du Llandovery avec de_,~,.,tj;paisseurs et des faciès iden­
tiques. Il manque cependant tout le Silurien supérieur (Wenlock, Ludlow) ainsi 
que le Lochkovien. La tectonique tangentielle est probablement responsable de la 
disparition de ces niveaux essentiellement argileux. 

La chaîne des Horsts se prolonge en Algérie par le massif de Ghar-Roubane 
et encore plus à l'Est dans la petite boutonnière de Tifrit où q. LUCAS (1942, 
1952) décrit des schistes gris et des phtanites siluriens en tout point sem­
blables aux affleurements connus dans le Pays des Horsts. Les faunes de Grapto­
lithes signalées par LUCAS (1952) correspondent ici à un âge silurien moyen 
(Tarannon-wenlock). 

Le Silurien des Traras (Guardia, 1975) 

Le Silurien affleure dans la partie nord du massif des Traras au-dessus 
de formationspsammitiques attribuées à l'Ordovicien. Selon Guardia la série 
silurienne est très mince (20 m env.), représentée par une barre de phtanites 
surmontée de pélites et d'ampélites. Les déterminations paléontologiques des 
Graptolithes montrent que la barre des phtanites correspond à une série con­
densée duLlandoverymoyen au Tarannon supérieur. Les pélites et ampélites de 
la.partie supérieure de la série sont datées du Wenlock. 

Selon CENTENE et CISZAK (1976) le passage de l'Ordovicien au Silurien est 
continu. 

3.3. LE SILURO-LOCHKOVIEN DES BOUTONNIERES DU CAUSSE MOYEN-ATLASIQUE ET DE 
LA PARTIE EST DU MAROC CENTRAL 

3.3.1. LES BOUTONNIERES DU CAUSSE MOYEN-ATLASIQUE 

Entre le Tazekka et la partie est du Maroc central s'étend le Causse moyen­
atlasique constitué de terrains secondaires reposant sur le socle hercynien qui 
apparaît dans les petites boutonnières d'El Menzel, Bsabis, Imouzzer du Kandar 
(Fig. 11). 

3.3. 7. 7. La botLtonrU.èJte. d'Ef-Me.nzel.-

Cette boutonnière était ,décrite _jusqu'ici comme formée de schistes ana­
logues aux schistes du Tazekkk (MORIN, 1973). L'essentiel des affleurements, au 
demeurant fort médiocres, correspond à des schistes argileux erisâtres ou vert­
pâles tr~s fins avec de fines laminations eréseuses. Ce faciès évoque en effet les 
schistes du Tazekka et surtout les faciès ordoviciens de la bordure occidentale. 

Au Nord de la boutonnière, CHARRIERE ( I983), signale des faciès argileux 
datés par Graptolithes, du Télychien et du Lochkovien. 

Au centre de la boutonnière, on note un niveau gréseux à gréso-quartzitique, 
orienté NE-SW. Il est bien observable en bordure de la route conduisant vers Sefrou, 
à la sortie de la localité d'El-Menzel (Fig. 11 et 17). La coupe au bord de la 
route, montre du NW vers le SE, 4 ou 5 m de grès grisâtres en bancs épais de 40 à 
60 cm, qui se terminent par un faciès de grès 
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finement lités, puis 5 m environ de schistes rougeâtres micacés à interlit 
gréseux de 15 cm ; un niveau mince de grès à quartz ronds précède des schis-
tes argileux eris-clair ayant fourni une faune de Graptolithes (Dét. S. WILLEFERT) 

Monograptus microdon R. RICHTER 
Linograptus posthumus R. RICHTER 
Monograptus gr. uniformis PRIBYL 

Ces graptolithes indiquent qu'il s'agit de Lochkovien inférieur ey. 

Les rapports entre les terrains silure-dévoniens et les schistes à faciès 
ordoviciens ne sont pas visibles sur le terrain. Ils sont probablement tectoniques 
conséquences des cisaillements hercyniens qui dilacèrent la série paléozoique 
(voir § 6.5. ). 

Le niveau 
du Silurien ou 
Lochkovien est 
régional où le 

3 • 3 • 1 • 2 • 8.6 ab-U 

gréseux indiquerait un épisode détritique développé à la fin 
au début du Lochkovien. Y voir de l'Ordovien signifierait que le 
directement transgressif ce qui est peu probable dans le contexte 
Silurien est omniprésent au toit des grès ordoviciens. 

Le Silurien de Bsabis est signalé par LEVEQUE (1952) sous un faciès de 
schistes à Graptolithes mais non déterminé avec précision. 

L'essentiel de la série siluro-lochkovienne affleure très mal dans cette 
boutonnière, principalement en bordure de la route de Tazouta où elle est 
découpée par la tectonique tangentielle correspondant au chevauchement vers 
l'Ouest des séries de l'Ordovicien inférieur (Fig. 11 et 123 ). 

Les coupes effectuées sont complétées par des déterminations paléon­
tologiques de niveaux à Graptolithes (CHARRIERE, 1983). Le Llandovery est 
représenté par des niveaux de schistes gris siliceux évoquant le faciès des 
schistes en plaquettes de Mokattam de l'Est du Maroc Central. Les faunes 
indiquent également la présence du Ludlow eS2 et du Dévonien inférieur. 

La dislocation tectonique de la série empêche l'établissement d'un log 
précis. On peut relever la présence de schistes rougeâtres et de niveaux de 
grès à quartz ronds (Fig. 17) proches des niveaux schisteux d'âge Ludlow ces 
niveaux détritiques seraient peut-être à rapprocher des faciès gréseux observés 
non loin de là à El-Menzel (cf. § 3.3.1.1.). 

3.3.2. L'EST DU MAROC CENTRAL 

3.3.2.1. La ~ég~on d'Az~ou 

Le Silurien est peu représenté dans la reg1on d'Azrou. Il est connu en 
place au sommet des grès de l'Ordovicien dans le secteur de Bensmim au NE d'Azrou 
(carte géologique El. Hajeb à 1/lOO.OOOe, 1975), et au SW d'Azrou où 
BOUABDELLI (1982) à la suite de TERMIER (1936) met en évidence dans les massifs 
du Chellout et d'Ikhfoujana des écailles de Silurien sous un faciès de schis­
tes noirs satinis et schistos6s. Les étages représentés vont du Llandovery 
supérieur (Télychien) au Wenlock. La série est cependant très discontinue, dé­
coupée par la tectonique tangentielle hercynienne. 

Le Silurien est également représenté en klippes sédimentaires dans un 
~~~<:>1i~t;:<:>§~I:X~QIDELdu~ Yi_s.é~en. supérieur-(BOUABI}E-L1-I,-l-9-8-2-). Dans ces klippes, les 

successions d'étages sont souvent plus complètes et, continues comme dans celle 

1 
\ 
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d'Ito (WILLEFERT, 1963) qui s'étend du Llandovery aû Wenlock ou dans celle du 
Bourehla (BOUABDELLI, 1982) de même extension. Les faciès sont toujours très 
monotones : schistes argileux et schistes siliceux noirs dans le Llandovery, 
schistes plus argileux au-dessus. 

3.3.Z.Z. La ~ég~on de~ 

Le Silurien réapparaît vers le SW dans les séries allochtones des nappes 
de Ziar-Mrirt. Il est surtout bien représenté au SW de la mine du Jebel Aouam 
dans le secteur de l'Iguer-Oujna. AGARD et al. (1958), RIBEYROLLES (1972) et 
DESTEUCQ (1976) décrivent au-dessus des quartzites microconglomératiques de 
l'Ordovicien terminal, les schistes gréseux en plaquétte de Mokattam, d'âge 
Llandovery (25 m), surmontés par une centaine de mètres de schistes argileux 
noirs à Monograptus. A l'Aouam, les travaux récents de FRANCOIS et coll. 
(1986), ont mis en évidence le Wenlock et le Ludlow dans des faciès de 
schistes gréseux et de schistes à nodules grésa-carbonatés. 

Le Lochkovien est connu dans ce secteur (région de Ziar) sous un faciès de 
schistes argileux noirs avec des nodules calcaires passant à des calcaires 
noirs à patine rousse à Scyphocrinites (150 m environ selon RIBEYROLLES, 1972). 

3.4. LE SILURO-LOCHKOVIEN DES JEBILET ORIENTALES 

Minutieusement décrites par HUVELIN (1975-1977), les ser1es siluro-loch­
koviennes des Jebilet orientales appartiennent à une nappe de glissement pré­
coced'âge viséen supérieur. D'Ouest en Est se succèdent plusieu~unités tecto­
niques où les séries siluro-lochkoviennes présentent quelques variations de fa­
ciès. HUVELIN (1977) distingue ainsi :3 coupes (Fig. 17). 

- A Jafdet3 le Silurien supérieur est représenté par 25 m de schistes gris à 
intercalations de calcaires à Cardiales, le Lochkovien est représenté par des 
calcaires à Trilobites et des calcaires bioclastiques à Orthocères. 

-Plus à l'Est dans l'unité de Bou-Marhara3 le Silurien correspond à des phta­
nites noires et des schistes à Graptolithes, le Lochkovien est représenté par 
des schistes argileux gris ou blancs à lits roses auxquels s'ajoutent 50 m de 
schistes verts à Bivalves. 

-A l'extrémité orientale des Jebilet, dans la région d'El-Kelaa-des-Srarhna, 
lOO à 120 m de phtanites et de schistes argileux à Graptolithes contiennent une 
faune riche indiquant différents n1veaux compris entre le Llandovery et le 
Lochkovien. 

CONCLUSIONS 
L'énumération des affleurements de Siluro-Lochkovien s'étendant depuis 

l'Algérie jusqu'aux Jebilet fait surtout ressortir l'extrême monotonie de fa­
ciès caractérisant ces séries. Il s'agit essentiellement de niveaux détritiques 
fins : argilites, pélites, schistes, généralement peu épais (150 rn au maximum). 

Le Silurien est caractérisé par un Llandovery à faciès hypersiliceux, ce 
sont les phtanites des Jebilet orientales,des boutonnières du Causse, du Tazekka, 
de la Meseta orientale jusqu'en Algérie, les schistes gréseux en plaquette de 
l'Est du Maroc Central. Le Silurien supérieur est plus argileux, seule excep­
tion la région de Jaïdet dans les Jebilet où apparaissent des calcaires à 
Cardiales rappelant les séries de Meseta occidentale (CAILLEUX, en cours). 
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Fig. 17 - Principaux faciès du Siluro-Lochkovien des Jebilet orien­
tales à l'Algérie. 

A.B.C. nappes des Jebilet orientales d'après HUVELIN (1977), 
A Jaidet, B Bou Marhara, C El-Kelaa. D.E. Est du Maroc 
central, D : région de Mrirt, E : région d'Azrou. F. G. bouton-
n~eres du Causse moyen-atlasique ; F El-Menzel, G Bsabis. 
H.I. : Maroc oriental ; H : Tazekka, I : région d'Oujda. J : Algérie 
(Traras et Tifrit). 

ni veaux de phtani tes 2 schistes siliceux en plaquettes 
(faciès Mokattam) 3 argilites et pélites noires, grès 4 : 
ni veaux calcaires 5 grès grossiers 6 grès à slumps et 
convo1utes. 

i 
~~ 
l 
l 



- 45 -

Le Lochkovien n'est pas connu en Meseta orientale, il n'apparaît qu'à 
partir du Tazekka où il se termine par une sédimentation franchement détritique 
(grès à slumps). Essentiellement argileuse dan~.~Fli~s Jebilet orientales (Bou­
Marhara, El-Kelaa), la sédimentation du Lochko~iên se caractérise par l'ap­
parition de niveaux carbonatés dans l'Ouest des Jebilet orientales (Jaïdet), 
dans la région de Mrirt et à Immouzzer. 
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Chapitre IV 

LE DÉVONIEN 

Dans ce chapitre sera envisagée l'étude des terrains dévoniens situés 
au-dessus du Lochkovien. Le Lochkovien marque la fin d'une sédimentation calme, 
essentiellement argileuse dans l'ensemble de la Meseta. Les terrains suivants 
sont caractérisés par un changement de faciès assez brutal : arrivées détriti­
ques ou installation de plates-formes carbonatées succédant en général à une 
lacune plus ou moins longue de sédimentation. En meseta orientale, le Dévonien 
est essentiellement représenté dans le Tazekka occidental et dans les bouton­
nières de Debdou-Mekam, Boudoufoud et Beni-Snassène. Nous examinerons succes­
sivement ces différents groupes d'affleurements puis nous envisagerons leur 
corrélation avec les régions voisines : Algérie et partie est de la Meseta 
occidentale. 

4.1. LE TAZEKKA OCCIDENTAL : FORMATION DE L'OUED BOU-AYACH 

Le Dévonien du Tazekka occidental est constitué essentiellement par une 
formation de microbrèches et d'arénites à débris de plantes, dénommée formation 
de l'Oued Bou-Ayach (HOEPFFNER, 197J). Cette formation affleure de façon conti­
nue au-dessus du Silurien, les faciès gréseux constituant dans le paysage une 
ligne de collines basses flanquant v~rs l'Est la crête de quartzites ordovi­
ciens du Jebel Tifarouine. Li même fôrmation se retrouve également au Sud du 
placage secondaire de Jorf Aicha en particulier dans la colline correspondant 
au point coté l 044 rn (Fig. 9). Enfin des affleurements de grès à plantes ap­
partenant vraisemblablement à cette formation sont observables à l'extrémité 
Ouest de la demi-boutonnière de Bab-Louta en bordure de la piste (x = 594,8 
y= 380,7). 

Ces affleurements sont connus depuis longtemps. VAN LECKWIJCK et TERMIER 
(1938) signalent en effet des grauwackes finement micacées à végétaux à l'Est 
du Souk des Zerarda. Leur âge n'avait cependant jamais pu être précisé. Cette 
formation repose directement sur les alternances de pélites noires et de grès 
à slumps que j'attribue encore au Lochkovien. 
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-Dans la coupe de l'oued Bou-Ayach (Fig. 18), les niveaux de grès 
à slumps sont surmontés par 2 mètres environ d'argilites gris-blanc pré­
cédant le dépôt des bancs massifs d'arénites. 

- Environ 1 km au Nord, le long de la piste conduisant à Tleta-des­
Zerarda, les grès à slumps sont recouverts par 20 m environ de pélites et 
d'argilites"fines, rouges ou vertes à aspect jaspoide, sur lesquelles repo­
sent des arénites verdâtres contenant localement des galets de schistes. 

-Au Sud du point 1.044 (Fig. 16), on retrouve les niveaux d'argilites 
fines verdâtres ou violacées, elles sont séparées des arénites par 3 à 4 mè­
tres d'alternance gréso-pélitique et des pélites noires finement micacées. 
(cf. page ) . 
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Fig. 18 - Dévonien moyen du Tazekka. 
Coupe de l'oued Bou-Ayach. 

1 argili tes noires du Lochkovien. 
2 argilites grises, grès à slumps. 
3 .ser1e rythmique, pélites et grès 
à convolutes. 4 : alternances grauwackes 
et pélites noires. 5 : grauwackes massi-
ves. 6 alternances grauwackes et 
pé li tes. 7 grauwackes massives. 
8 alternances grauwackes pélites. 
Etoiles gisements de palynomorphes 
du Dévonien. 
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Les arénites reposent donc en général sur le Lochkovien par l'intermé­
diaire de séries détritiques à grain fin, d'épaisseur variable, où l'on peut 
reconnaître, semble-t-il, un niveau repère d'argj,J;r;it"es verdâtres ou violacées. 
Les variations d'épaisseur, voire la quasi disparition de ces niveaux sem­
blent uniquement dues aux cisaillements bancs à bancs lors des épisodes de 
tectonique tangentielle. Il semble enfin qu'il y ait concordance entre les 
arénites et les niveaux sous-jacents, les variations de pendage ou de direc­
tion des couches que l'on peut observer sur le terrain étant là encore la 
conséquence des cisaillements bancs à bancs affectant des séries de compétence 
très différente. 

La formation de l'oued Bou-Ayach proprement dite est constituée par 
lOO à 150 mètres de niveaux très détritiques où l'on peut mettre en évidence 
des passées de grauwackes e't d' arénites en bancs épais de 30 à 60 cm séparées 
par des niveaux de pélites gris-noirs minces, et des passées constituées par 
une série rythmique où alternent des niveaux pélitiques et des niveaux de grès 
fins présentant des figures de charge, des figures de courant et des pistes 
diverses (Fig. 18). 

Le caractère détritique de cette formation est plus ou moins accusé 
dans les bancs massifs, des faciès à grain fin alternent avec des faciès mi­
croconglomératiques à éléments de quartz, feldspath, plaeioclase et microEalets 
de schistes, de quartzites et de roches éruptives. La taille des éléments ne 
dépasse pas 2 à 3 mm en moyenne. 

Au microsco~e les faciès les plus détritiques sont des arénites quartzo­
feldspathiques ou des arénites lithiques. En g~néral la proportion de 
matrice ne dépasse pas 2 %. 

Le quartz est anguleux en petits grains de 35 à 150~ et en grains plus 
gros de 300 à 400~ en moyenne, dans les faciès les plus grossiers, la 
taille des grains peut atteindre 1 000 à 1 500~. 

Les feldspaths sont généralement en proportion égale avec le quartz, 
parfois plus rares. Les grains sont arrondis, de taille variant entre 
40 à 400~ environ, ils présentent soit des plages altérées indétermi­
nables, soit des macles polysynthétiques indiquant un plagioclase 
acide (oligoclase). 

Les micas sont peu abondants : biotites partiellement chloritisées, 
muscovites, amas de chlorite cryptocristalline. 

Les éléments lithiques sont abondants dans certains niveaux qui méritent 
le nom de litharénites. Ce sont essentiellement des pélites pouvant at­
teindre jusqu'à 3 mm, des grès fins et des silts. On note également la 
présence très fréquente .de frag~ents de roches volcaniques de type 
rhyolite : une pâte quartzofeldspathique cryptocristalline englobe des 
phénocristaux du quartz corrodé de feldspaths et de quelques biotites 
chloritisées. Des fragments de type trachyte ou andésite peuvent être 
observés des microlites de plagioclases altérés, enchevêtrés sont 
associés à des ferromagnésiens complètement chloritisés. 

Localement au sein de ces arénites apparaissent des poches microconglo­
mératiques décimétriques à patine rougeâtre. On y retrouve du quartz 
anguleux, peu de feldspaths, des micas et de nombreux éléments lithiques 
de pélites et de silts. La matrice est remplacée par un ciment de calcite 
microsparite et de l'oxyde de fer. 

Dans toute l'épaisseur de cette formation on observe des débris de plantes 
particulièrement abondants dans certains niveaux gréso-pélitiques et dans des 
grauwackes fines. Ces débris atteignent en moyenne 4 à 5 cm de long, ce sont 
des rameaux grêles de 1 à 2 mm de diamètre nettement dichotomiques présentant 
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Fig. 19 - Carte de situation des boutonnières de la Meseta orientale. 
Pointillé : terrains antéviséens. Hachures : terrains car­
bonifères. Noir : massifs de granitoides. 
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parfois de fines nervures. Cette flore examinée par J.P. LAVEINE s'est révé­
lée indéterminable. Par contre trois niveaux pélitiques de la coupe de l'oued 
Bou-Ayach ont fait l'objet de déterminations palynologiques (R. COQUEL, 
F. PARIS, in litt.). Tous ces ni veaux contiennent;;;;,;;:des Chi tinozoaires, des Acri­
tarches et des Spores. L'âge obtenu est sensibl,~~~nt le même pour les 3 
niveaux : les deux premières donnent une fourchette assez large : Emsien supé­
rieur, Couvinien, Givetien, le dernier indiquerait plus précisément que la forma~ 
tion est du Dévonien inférieur élevé, à la limite du Dévonien moyen (Eifélien 
maximum). Sauf détermination ultérieure plus précise, il semble que l'on puisse 
retenir pour la formation de l'oued Bou-Ayach un âge dévonien inférieur à 
moyen ne dépassant probablement pas l'Eifélien. 

Il est également très probable que la sédimentation soit continue depuis 
la fin du Lochkovien, les niveaux d'argilites verdâtres ou violacées et les 
pélites micacées (p. ) évoquant le faciès du Praguien de la boutonnière d'Immou­
zer, il y aurait un passage continu à l'Emsien- Eifélien représenté par les 
lOO à 150 rn d'arénites et grauwackes. Il est surtout important de noter le 
changement de faciès assez brutal, marqué par l'importance des apports détri­
tiques très grossiers riches en éléments volcaniques acides et intermédiaires et 
en débris de plantes, ceci marque l'apparition dé reliefs à proximité, en 
liaison avec des mouvements épirogéniques au Dévonien inférieur. C'est l'exa­
gération de l'instabilité du bassin qui commençait à se faire sentir dès la 
fin du Lochkovien avec l'apparition des niveaux de grès à slumpings. 

4. 2. LES SERIES DEVONIENNES DES BOUTONNIERES DE DEBDOU-t·1EKAM, 

DU BOUDOUFOUD ET DES BENI-SNASSENE 

Ces boutonnières constituent une grande partie du socle hercynien de la 
Meseta orientale entre Taza et Oujda. Les séries y affleurant sont essentielle­
ment schisteuses, de faciès très monotone ne permettant pas la distinction d'en­
sembles lithostratigraphiques contrastés, ce qui explique qu'elles n'aient 
jamais fait l'objet de description très détaillée. Dès 195.8 cependant, AGARD 
et eoll., dans un rapport inédit consacré à la recherche de nouveaux bassins 
houillers dans le Maroc oriental, remarquent les analogies de faciès entre 
les séries schisteuses de ces différentes boutonnières et supposent qu'elles 
constituent un même ensemble situé seus la discordance du Viséen supérieur. 
Leur âge était jusqu'ici considéré comme tournaisien-viséen inférieur. Toutes 
ces séries contiennent des débris de plantes en général indéterminables, mais 
dans la boutonnière de Debdou ont été découverts des fragments d'Asterocalami­
tes (MEDIONI, 1980) permettant, semblait-il, l'attribution stratigraphique au 
Carbonifère inférieur. Des ét~des palynologiques entreprises récemment (MARHOUMI 
et coll., 1983 ; ~~RHOUMI, 1984) ont cependant conduit à réviser cet âge et à 
admettre que l'ensemble de ces'séries schisteuses de la Meseta orientale sont 
d'âge dévonien moyen à supérieur (Givétien-Frasnien). 

4.2.1. LES SCHISTES DE DEBDOU-MEKAM 

Les Schistes de Debdou-Mekam forment l'essentiel des affleurements paléo­
zoïques de ces deux grandes boutonnières, celle de Debdou est située en bor­
dure de la plaine de Guercif sous la couvertur.e secondaire des Hauts Plateaux, 
celle du Mekam, plus à l'Est, est entièrement cernée par la couverture dont 
le Jebel Mekam est une butte témoin (Fig. 20). 

Les premières observations concernant les Schistes de Debdou-Mekam cor­
respondent aux travaux de BRICHANT (1933, 1935) de CLARIOND (1932, 1933, 1936) 
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et de P. MARIE (1936). Attribués tout d'abord au Cambro-Silurien, ces 
schistes sont finalement rangés dans le Carboni~~~ après la découverte 
de débris de plantes. Des travaux plus détaill'él"'!:;"ont consacrés à ces sé­
ries schisteuses par OWODENKO (1976) et surtout par MEDIONI (1 980) à l'oc­
casion de l'établissement des cartes au 1/100 OOOe des Hauts Plateaux. Les 
descriptions de ce dernier auteur sont une bonne mise au point fournissant 
l'essentiel des données stratigraphiques et pétrographiques concernant les 
Schistes de Debdou-Mekam qu'il définit comme "une série puissante et mono­
tone de schistes à grain fin, satinés, alternant avec des bancs peu épais 
de grès détritiques tendant vers des grauwackes". Il note également que 
ces alternances peuvent parfois prendre l'apparence d'un flysch. 

Les observations que l'on peut faire dans ces boutonnières confirment 
cette définition. 

Il n'est cependant pas possible d'établir avec certitude un log de 
l'ensemble des Schistes de Debdou-Mekam. Les faciès sont très monotones, 
sans niveau repère permettant la séparation d'ensembles lithologiques, la 
déformation hercynienne est importante amenant de fréquentes répétitions de 
séries par des plis couchés et des écaillages. 

Je me contenterai de décrire quelques faciès observés dans des coupes 
fragmentaires que je n'ai pu corréler avec certitude. 

Le secteur de la Tafechna 

La maison forestière de la Tafechna se trouve sur la piste J01gnant la 
route Debdou-Taourirt à Mahiridja dans la plaine de Guercif (Fig. 20). En 
montant vers le Sud, vers l'Ain Tafechna et la kasbah en ruine, on observe 
sous la discordance du Viséen supérieur la série des Schistes de Debdou­
Mekam qui présente ici l'avantage d'être très peu déformée par rapport aux 
autres secteurs de la boutonnière de Debdou et du Mekam. Les couches sub­
horizontales montrent la succession suivante (Fig. 21) : 5 m de schistes 
fins vert à gris-verdâtre avec, tous les 50 cm environ, des interlits de 
grès fins verdâtres à laminations (5 à 10 cm) ; 1 m d'arénites verdâtres 
en bancs de 20 à 50 cm granoclassés passant vers le haut à des joints schis­
teux ; 5 à 6 rn de schistes ; 10 rn environ d'arénites verdâtres à plantes, en 
bancs de 10 à 40 cm séparés par des ~nterlits schisteux minces de 5 à 10 cm 
en moyenne. 

L'examen microscopique des nivéaux détritiques du sommet de la coupe 
montre qu'il s'agit d'arénites quartzofeldspathiques passant à des 
grauwackes. On note du quartz abondant en grains anguleux de 50 à 
lOO 11, des feldspaths en, moindre proportion présentant parfois les 
macles polysynthétiques des plagioclases, des micas détritiques : 
biotite, muscovite, chlorite, amas chloriteux cryptocristallins, on re­
marque une abondance d'éléments arrondis de 300 à 400 ~constitués de 
quartz granoblastique, il pourrait s'agir d'éléments deroches métamor­
phiques ou de verre volcanique recristallisé. Les éléments lithiques 
sont peu abondants : pélites et phyllades. 

Route de Debdou-Taourirt 

En bordure de la route de Debdou à Taourirt près du lieu-dit Sidi­
Aïssa (feuille Aïn Fritissa à 1/50 OOOe), les talus de la route permettent 
d'observer des alternances de niveaux de 2 rn environ constitués d'une part 
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Fig. 21 - Les schistes dévoniens de Debdou-

3 
Mekam à l'Ain-Tafechna • 

1 schistes fins gris-vert 
2 arénites verdâtres 
3 schistes fins gris-vert 
4 arénites verdâtres à plantes • 

?ar des schistes vert-olive ou violacés alternant avec des petits niveaux 
silteux gris clairs de 5 à 15 cm d'épaisseur et d'autre part par des 
bancs d' aréni tes ou de grauwackes grises ou verdâtres en bancs de 30 à 40 cm 
d'épaisseur souvent granoclassées (Fig. 22). 

Ces niveaux résistants correspondent à des grauwackes fines, constituées 
essentiellement de grains de quartz anguleux de 75 à 200 ~. quelques 
biotites détritiques partiellement chloritisées, la matrice argileuse 
contient encore des grains de quartz de 10 à 30 ~-

Les niveaux tendres sont essentiellement argileux, le litaee sédimen­
taire est souligné par des lits de 2 à 5 mm de silts fins où l'on ne 
distingue que quelques grains de quartz de 15 à 30 ~ environ. 

Le SW de la boutonnière de Debdou 

Les terrains situés au Slv de la boutonnière, pratiquement entre les 
villages de Mahirijaet Rechida, se présentent également comme une alternance 
de séquences riches enniveaux détritiques de type arénites et grauwackes et 
de séquences où dominent les faciès pélitiques entrecoupés de niveaux minces 
de silts et de grauwackes fines, montrant souvent des figures sédimentaires 
de type slumping et convolutes. Les arénites et les grauwackes les plus 

_____________ gr.os.sie.rs-.. pe.uven.t. être -t-rè&--r-iGhes -e-n--é-1ém~s-l-i4:-hl que s de pé li tes et même-- -
de fragments de phyllades provenant vraisemblableme.nt de l'érosion d'un 
socle préalablement métamorphisé. 
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Fig. 22- Talus de la routeDebdou-Taourirtau lieu dit Sidi-Aissa. Série 
deDebdou-Mékam avec alternances de grauwackes (gr), grès dis­
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Fig. 23 - Localisation. des échantillons de schistes de Debdou-Mekam 
ayant fourni des palynornorphes du Dévonien (Givétien­
Frasnien) [d'après MARHOUMI, 1984]. 
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Le Mekam 

On retrouve dans la moitié NW de la boutonnière du Mekam les mêmes faciès 
que dans celle de Debdou, à savoir une alternance de niveaux schisteux verdâ­
tres ou gris et des niveaux de grauwackes et d'arénites qui deviennent par­
ticulièrement abondants dans la bordure nord de la boutonnière. 

Certains niveaux sont particulièrement riches en éléments lithiques, 
iitharénites et srauwackes lithiques à éléments de pélites et surtout de roches 
volcaniques à texture microlitique fluidale de type trachytique ou trachy­
andésitique. 

Age des Schistes de · Debdou-Uekam 

A la suite de la découverte des débris de plantes, les schistes de Debdou­
Mekam avaient été rangés depuis longtemps dans le Carbonifère inférieur 
(Carte géologique du Maroc à l/500.000e feuille Oujda, 1952). En 1980, MEDIONI 
précisa qu'il s'agirait probablement de Viséen inférieur et peut-être de Tournai­
sien d'après la présence d'Asterocalamites au sein d'une flore en médiocre 
état de conservation trouvée en 3 points de la boutonnière deDebdou (voir 
MEDIONI, 1980). 

Cet âge tournaisien-viséen posait un problème, les Schistes de Debdou­
Mekam sont en effet plissés et métamorphisés et recouverts en discordance 
angulaire par le Viséen supérieur, ce qui laisse peu de temps à l'érosion pour 
mettre à jqur les terrains métamorphiques avant la transgression du Viséen 
supérieur. Un échantillonnage palynologique a donc été effectué dans les bouton­
nières de Debdou et du Mekam (Fig. 23). Les différents échantillons ont livré 
des spores et des Acritarches, les assemblages de ces microfossiles permettent 
d'attribuer aux Schistes de Debdou-Mekam un âge Dévonien moyen- base du 
Dévonien supérieur (MARHOUMI et al., 1983 ; MARHOUMI, 1984). Cette découverte 
permet de resituer l'âge de la phase tectono-métamorphique entre le Dévonien 
supérieur et le Viséen supérieur laissant à l'érosion une période plus que 
suffisante pour atteindre des roches de l'épizone supérieure. La corrélation 
devient en outre possible avec l'épisode tectonométamorphique daté à Midelt 
de 367 ± 7 MA (CLAUER et al., 1980). 

Les datations isotopiques récemment obtenues (HUON, 1985) confirment par­
faitement ce point : l'évènement métamor~hique accompagnant la structuration 
des schistes dévoniens est daté à 372,3- 8,1 MA à Debdou et 368,3 ± 7,9 MA 
dans le Mekam. 

On constate également que la corrélation est possible entre le Dévonien 
du Tazekka et le Dévonien de Debdou-Mekam, les faciès observés sont les mêmes, 
correspondant à une série de type flysch, d'âge dévonien. Dans le Tazekka on 
aurait la base de la série reposant sur le Lochkovien,avec des datations 
Emsien - Eifélien. Les Schistes de Debdou-Mekarn- dont on n'observe jamais le 
soubassement à l'affleurement- représenteraient la suite de la sédimentation 
détritique au Dévonien moyen jusqu'à la base du Dévonien supérieur. 

4.2.2. LES SCHISTES DU BOUDOUFOUD 

Située à une trentaine de kilomètres au Nord de Guercif, la petite bou­
tonnière du Boudoufoud est constituée de terrains schisteux d'âge dévonien 
recouverts en discordance angulaire par les terrains secondaires formant 

--- ~~----~---res-massrrs·cru-fernr-ëtCfu-·r·1aziûtit:-~(:Fig-. ) . 
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Mis à part le diplôme de MAC GAW (1953) aucun travail n'a été consacré 
à la géologie de cette boutonnière. AGARD et coll. (1958) donnent cependant une 
description rapide des Schistes du Boudoufoud, ils remarquent leur analogie 
avec les Schistes de Debdou-Mekam et les attrit~ttênt également au Tournaisien­
Viséen inférieur. 

Cormne dans les boutonnières de Debdou-Mekam, on retrouve une série 
monotone de schistes verts alternant avec des niveaux détritiques d'arénites 
ou de grauwackes. Divers faciès peuvent être observés, principalement sur les 
bordures de la boutonnière qui sont les zones les moins touchées par le 
métamorphisme. Il est délicat de proposer un log général, les raccords entre 
les fragments de coupes restent toujours très hypothétiques. Il semble que 
vers la base on puisse individualiser un faciès de schistes verts très fins 
alternant avec des niveaux minces centimétriques de silts gris clairs pré­
sentant parfois des stratifications obliques (Fig. 24), vers le haut, dans la 
partie nord de la boutonnière ces schistes verts se chargent de bancs de grau­
wackes fines verdâtres en bancs de 50 cm à 1 m d'épaisseur. 

Ces grauwackes sont essentiellement constituées de quartz en grains 
anguleux parfois un peu arrondis de lOO à 300 ~ environ, quelques pla­
gioclases, des biotites altérés. Les éléments lithiques sont principa­
lement des fragments de schistes et de roche ~olcanique de type trachy­
andésite. 

Ces faciès à grauwackes fines passent vers le haut à une alternance 
régulière de schistes verts et de bancs de silts gris-verdâtres à stratifi­
cations obliques de 20 à 30 cm d'épaisseur. Cette série rythmique est in­
terrompue par des passées de litharénites et de grauwackes lithiques. 

Ces faciès très grossiers sont constitués de quartz arrondis ou suban­
guleux en grains de 300 ~ à 1 200 ~. les feldspaths sont très rares, 
on note la présence de biotite et d'agrégats de chlorite cryptocris­
talline, les éléments lithiques très abondants sont essentiellement 
des fragments de pélites et de schistes, plus rarement de silts et 
de roche volcanique à phénocristaux de feldspaths dans une pâte 
quartzofeldspathique recristallisée. 

Dans la partie SW de la boutonnière, on retrouve des faciès identi­
ques, des alternances schistes verts et grauwackes semblent être suivies 
par des niveaux où les bancs de grès grossiers et de grauwackes devien­
nent plus abondants (Fig. 24). On-remarque ici un faciès de grès grossier 
à stratifications obliques particulièrement bien développé dans l'Oued 
Ouizert. 

Age des Schistes du Boydoufowj. 

Les Schistes du Boudoufoud étaient considérés jusqu'ici comme ayant 
un âge tournaisien à viséen inférieur, attribution justifiée par la pré­
sence de débris de plantes flottées indéterminables et par l'analogie de 
faciès avec les Schistes de Debdou-Mekam. Des datations palynologiques 
ont également été effectuées dans la boutonnière du Boudoufoud ; 4 échan­
tillons provenant des parties W et E du massif, prélevés à différents 
niveaux de la. série, ont livré des palynomorphes du Dévonien (MARHOUMI, 
1984). Il s'agirait de niveaux du Dévonien inférieur à moyen, plus ancien 
en tout cas que les niveaux datés des Schistes de Debdou-Mekam. 
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Fig. 24 - Schistes dévoniens de la boutonnière du Boudoufoud. 

a partie SW de la boutonnière, oued Ouizert ; 
1 schistes et silts, silts à stratification oblique 
2 grès grossiers, à stratifications entrecroisées. 
b partie nord de la boutonnière ; 
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4.2.3. LES SCHISTES DES BENI-SNASSENE 

Le massif des Beni-Snassène est situé à 'ü'ffftrentaine de kilomètres 
au NW d'Oujda. C'est une boutonnière de terrains paléozoïques recouverts 
en discordance angulaire par la couverture secondaire. Elle s'allonge en 
direction E-W sur 20 km environ pour une largeur de 3 à 4 km. La "piste 
des crêtes" qui la parcourt d'Ouest en Est permet d'avoir une bonne vue 
d'ensemble de la géologie du massif. Les données bibliographiques con­
cernant le socle paléozoïque sont extrêmement rares. Louis GENTIL (1908) 
donne une description sommaire des principaux faciès ; il distingue ainsi 
une série de schistes intercalés de quartzites qu'il attribue à l'Ordo­
vicien et des schistes ardoisiers, argileux intercalés de quartzites 
noirâtres qu'il attribue au Silurien. AGARD et coll. (195&)décrivent 
dans les Beni-Snassène des schistes et des grès arkosiques verdâtres à 
nombreux débris de plantes indéterminables, ces auteurs soulignent l'a­
nalogie de faciès avec les Schistes de Debdou-Mekam et rangent donc l'en­
semble des terrains paléozoïques des Beni-Snassène dans le Tournaisien­
Viséen inférieur. 

Dans la partie orientale du massif, les affleurements situés le 
long de la piste des Crêtes depuis Ain Sfa jusqu'aux environs de Ras 
Fourhal montrent une alternance de niveaux riches en bancs de grauwackes 
sur 30 à 50 m des grauwackes verdâtres en bancs de 50 cm à 1 m alternent 
avec de minces niveaux de schistes verts de 5 à 15 cm d'épaisseur. Lo­
calement les niveaux de grauwackes peuvent être très grossiers, riches 
en débris de plantes et de schistes remaniés (Fig. 25b). 

Ils s'associent souvent à des niveaux à laminations obliques. On peut 
également observer des niveaux peu épais (env. 50 cm) où des lits schisteux 
sont disloqués et remaniés dans une matrice argileuse (Fig. 25a), témoignant 
de mouvements de glissements bancs sur bancs précoces, à distinguer de ni-·· 
veaux où des éléments silteux sont remaniés dans de l'argile évoquant plu­
tôt l'arrivée de coulées sableuses se disloquant dans l'argile. 

Ces niveaux grauwackeux alternent avec des niveaux essentiellement schis­
teux où s'intercalent de minces lits de silts ou de grès gtis-clairs, présen­
tent souvent des figures de slumping. 

En d'autres points de la piste des crêtes on observe des séquences 
évoquant des dépôts de type flysch (Fig. 25c) avec des alternances de 
grauwackes et de niveaux à laminations obliques et parallèles et des niveaux 
à slumpings. 

Les grauwackes fins sont essentiellement formés de quartz 
et de quelques micas bl~ncs. L~s éléments lithiques sont 
quartzites et des schistes très fins. 

de 70 à 100~ 
des micro-

Les grauwackes grossiers sont constitués de quartz anguleux de 500 à 
600~ très abondants associés à une fraction plus fine de 60 à 150~ . 
On observe quelques plagioclases (oligoclase) des biotites chloriti­
sées et de rares muscovites. Les éléments lithiques sont abondants, ce 
sont surtout des pélites et des silts. Certains niveaux sont riches en 
fragments d'origine volcanique : roches microlitiques très altérées, 
fragments à texture microlitique porphyrique de type trachyte ou trachy­
andésit~, quelques fragments sont essentiellement formés de baguettes 
de trémolite disposées en gerbe . La matrice quartzo-chloriteuse est 
peu abondante, situant la roche entre les grauwackes et les litharénites. 
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Fig. 25 - Schistes dévoniens des Béni-Snassène. 

a.b. : partie est du massif, sur la piste des Crêtes dans le secteur 
du douar Ouled Jernaâ Tahata (x =799,5; y= 474). a ; 1 : série 
flyschoide, 2 brèche monogénique de schistes, 3 alternance 
schistes et grauwackes. b 1 grauwackes à débris de plantes 
et de schistes, 2 : brèche monogénique de schiste, 3 : alternance 
de schistes et de silts à laminations obliques ou parallèles. C : 
partie centrale du massif, à l'Ouest de Ras Fourhal sur la piste 
des Crêtes (x =790,3; y =474,4) 1 : grauwackes, 2: schistes et 
sil ts à laminations obliques ou parallèles. 3 : grès à convolutes 
et slumpings. 
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A ces faciès correspondant à des dépôts de flyschs sont associés des fa­
Cles très homogènes constitués par des schistes massifs gris vert OU violacés 
où 1 'on distingue des lits centimétriques quartzi tiques ou silteux. Ce type 
de faciès s'observe bien sur la piste des Crêtes et dans les gorges du 
Zegzel. Enfin vers le col de Sidi-A.E. Rahim a~,~pied duJebel Tamejout ap­
paraissent des schistes verts avec des niveaû5t"""aë grès ou de grès quartzites 
blanchâtres ou gris en bancs de 40 à 60 cm, ce sont ces niveaux qui avaient été 
attribués à l'Ordovicien-Silurien par GENTIL (1908). En fait il semble 
qu'il s'agisse toujours de la même série. Je ne peux cependant préciser la 
place de ces faciès schisto-gréseux par rapport aux alternances schistes­
grauwackes ; les travaux détaillés de CHAIEB (thèse en cours) ainsi que des 
déterminations palynologiques permettront sans doute de préciser ces points. 

Age des Schistes des Beni-Snassène 

Des prescriptions précédentes il ressort clairement que les séries des 
Beni-Snassène ont un faciès analogue aux Schistes de Debdou-Mekam, aux 
Schistes du Boudoufoud et à la formation de l'oued Bou-Ayach dans le Tazekka 
occidental. 

Un prélèvementpourdétermination palynologique a été fait dans les niveaux 
schisteux intercalés dans les grauwackes de la partie orientale du massif. 
Selon MARHOUMI (1984) les spores indiquent un âge dévonien inférieur, correspon­
dant probablement à un niveau plus ancien que le Dévonien du Boudoufoud. 

4.3. LE DEVONIEN CALCAIRE 

Mis à part le flysch dévonien, on connaît en Meseta orientale des 
affleurements de Dévonien carbonaté à faciès récifal. Ce§ affleurements sont 
signalés dans la boutonnière des Zekkara (OWODENKO et coll., 1938 ; OWODENKO, 
1976) et un peu plus à l'Est, au Nord de la boutonnière de Jorf Ouazzène près 
de la frontière algéro-marocaine au pied du Jebel Aourir (LUCAS, 1942 
1952). Les macrofaunes trouvés par ces auteurs permettent d'attribuer ces 
calcaires au Dévonien inférieur à moyen : Emsien à Eifélien. 

Les affleurements des Zekkara- correspondent à un alignement selon une 
direction N 90 à N llO de lentilles calcaires isolées les unes des autres, 
bien individualisées sur la carterau 1/50.000 de F. VALIN (1979) [Fig. 3]. 
L'aspect lenticulaire des calcaires semble être dû essentieller.:ent à la 
tectonique, nous y reviendrons au chapitre "déformations". Ces lentilles 
calcaires sont toujours en ~ontact=tectonique avec les psammites de l'Ordo­
vicien inférieur récemment datées (DESTEUCQ et FOURNIER-VINAS, 1981). Près de 
la zone de contact on remarque que les calcaires gris bleuté sont dolomitisés 
et prennent une patine rousse, les psammites sont bréchifiées. 

La lentille dévonienne la plus importante se trouve à l'Ouest de l'ali­
gnement au point coté 979 m (Fig. 3). Cet affleurement se présente comme une 
klippe tectonique reposant en contact anormal sur l'Ordovicien (Fig. 26). Le 
fait le plus intéressant ici est qu'à son extrémité sud les ealcaires reposent 
directement sur des phtanites du Llandovery. OWODENKO (1976) interprète cette 
disposition comme le reflet de la trangression de l'Emsien sur le Llandovery 
moyen, la lacune importante étant selon lui le résultat de mouvements "calédoniens' 
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Fig. 26 - Klippe tectonique de calcaires dévoniens dans le SW de 
boutonnière des Zekkara (point coté 979 rn). 

D : calcaire dévonien (Emsien, Eifélien). 
dol : base de la klippe, dolomitisée. 
Si phtanites siluriens (Llandovery moyen). 
Or Ordovicien inférieur, pélites micacées bréchifiées. Lf contact anormal. 
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Dans le contexte structural où se trouvent ces lentilles du calcaire 
dévonien, on ne pe~certes exclure que le contact silurien -dévonien soit tec­
tonique (comme le contact sous-jacent), les termes argileux du Silurien supérieur 
et du Lochkovien pouvant être laminés lors de Jv~" tectonique tangentielle 
conduisant à la mise en place de la klippe suf"'i!t' Ordovicien. Il faut cependant rap· 
pelerque dans l'ensemble de la région d'Oujda le Silurien n'est représenté 
que par le Llandovery et qu'il manque toujours les niveaux supérieurs. l'hypo­
thèse d'OWODENKO reste donc séduisante et on peut envisager sans aller jus­
qu'à des plis calédoniens, du moins qu'il existait dans la partie orientale 
du Maroc des zones hautes où le Silurien supérieur est absent. Ces domaines 
peu profonds auraient permis au Dévonien inférieur, l'installation de faciès 
carbonatés récifaux. 

Il existe à l'extrémité SW des Zekkara un autre affleurement de Dévonien 
calcaire (OWODENKO, 1976) qui n'est en fait qu'un bloc décimétrique emballé 
dans des pélites écailleuses formant la matrice d'un olistostrome d'âge viséen 
supérieur, dont la signification sera envisagée plus loin (voir Fig. 43, § 5). 

Les affleupementsdu Nord de Jorf-OUazzène au Jebel Aourir se présentent de 
façon analogue, en lentilles tectoniques dans des schistes ou des phyllades 
gris-vert à violacé dont le faciès évoque l'Ordovicien inférieur des Zekkara. 

Il reste à évoquer le problème de la corrélation entre ces niveaux carbo­
natés, indiquant un milieu de type plate-forme, et les faciès de même âge 3 

indiquant l'existence d'un bassin subsident. L'hypothèse la plus vraisemblable 
est que ces faciès carbonatés appartenaientàun domaine de plate-forme bordant 
vers le Sud-Est le bassin des flyschs dévoniens. Le rapprochement actuel étant 
la conséquence d'une tectonique tangentielle probablement anté- à intraviséenne 
(voir chap. tectonique). 

4.4. LE DEVONIEN DU MAROC ORIENTAL, CONCLUSIONS 

Depuis le massif du Tazekka jusqu'aux Beni-Snassène on peut donc mettre 
en évidence plusieurs séries détritiques, la formation de l'oued Bou-Ayach dans 
le Tazekka, !~Schistes de Debdou-Mekam, les Schistes du Boudoufoud et les 
Schistes des Beni-Snassène. Ces différentes séries étaient jusqu'ici attribuées 
au Carbonifère inférieur (Tournaisien à Viséen inférieur). Les nouvelles données 
apportées par la palynologie montrent qu'en fait il s'agit de terrains d'âge 
dévonien: Dévonien inférieur.dans les Beni-Snassène, inférieur à moyen (Emsien­
Eifélien) dans le Tazekka et probablement le Boudoufoud, Dévonien moyen à 
supérieur (Givétien-Frasnien) dans les boutonnières de Debdou:...Mekam. 

Les descriptions qui ptécéden~ montrent également qu'il n'y a pas de diffé­
rences notables de litholog\es d'une boutonnière à l'autre. On observe toujours 
des séries détritiquffifines : alternance de schistes argileux gris ou verts et 
de niveaux de grauwackes fines et de silts à stratifications obliques ou slum­
pings~ ces niveaux sont interrompus par des arrivées brutales de grauwackes et 
d'arénites correspondant à des courants de turbidité. 

De Taza à Oujda la Meseta orientale est donc au Dévonien un domaine subsident 
où s'accumule une sédimentation de type flysch. Dès le Dévonien inférieur 
(Emsien) s'individualise un bassin subsident qui fonctionnera au moins jusqu'au 
Frasnien. Les puissantes séries de grauwackes et d'arénites riches en plantes 
flottées, traduisent l'existence, dans une zone susceptible d'alimenter ce 
bassin, de zones surélevées, en proieà une érosion rapide, et comportant des 
volcans acides à intermédiaires. Peut-être faut-il rechercher ces zones assez 
loin au Sud ; ce problème sera discuté plus loin. 
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Ce type de sédimentation constitue un trait caractéristique de la 
Meseta orientale qui se comporte comme une zone subsidente dès le Dévonien al 
que dans la Meseta occidentale le Dévonien est essentiellement carbonaté et pré­
sente des faciès de plate-forme relativement stable (HOLLARD 1967 ; PIQUE, 197 
PIQUE et al.,l983; CAILLEUX, en cours). 

Il reste à préciser les limites de ce bassin ; ceci est difficile au ni 
de la Meseta orientale seule, car le Dévonien n'y est connu que sous le faciès 
flysch à l'exception des lambeaux calcaires des Zekkara. Il est donc nécessaire 
d'examiner rapidement les principaux faciès connus en Algérie et dans la partie 
est de la Meseta occidentale : la région de Azrou-Khénifra, l'Est des Jebilet 
et le Haut-Atlas, et d'envisager les corrélations possibles avec la Meseta 
orientale. 

4.5. LE DEVONIEN D'ALGERIE 

A l'Est d'Oujda, près de la frontière algéro-marocaine, le Paléozoïque ap­
paraît dans les boutonnières des Traras et de GharRouban et plus à l'Est dans 
la boutonnière de Tifrit. Le Dévonien y est connu depuis les travaux de 
G. LUCAS (1942, 1950, 1952). 

Char Rouban 

Dans ce massif, LUCAS (1942) décrit une formation de typeflysch constituée 
par des schistes et des microbrèches dans lesquels ont été reconnus des débris 
de plantes, dont CARPENTIER (1938, in litteris)faisait du Dévonien supérieur ou 
du Dinantien inférieur. Les microbrèches, d'après les descriptions de LUCAS, 
correspondent à des litharénites ou à des grauwackes lithiques granoclassées 
à éléments de phyllades, de calcaires, de phtanites, de laves microlitiques. 
Attribuée tout d'abord au Carbonifère inférieur (1942) cette formation sera 
ensuite rangée dans le Dévonien (LUCAS, 1952) après la datation des microbrè­
ches à plantes de la région de Tifrit (LUCAS, 1950). 

Ti frit 

LUCAS (1952) décrit dans cette boutonnière une série de "schistes et de 
microbrèches à faciès culm ou flysch" identiques à celle de Ghar Rouban. Les 
débris de plantes (Psilophytales) déterminés par CARPENTIER permettent d' 
à ce flysch un âge dévonien moyen (LUCAS, 1950). 

Les Traras 

Ce massif paléozoïque a été étudié en partie par GUARDIA (1975) à l'occa­
sion de sa thèse sur L'Oranie nord-occidentale. Il y décrit en particulier 
un flysch à microconglomérats dont il souligne les analogies avec les descrip­
tions faites par LUCAS du Dévonien de Ghar Rouban et Tifrit. Il note en particu­
lier l'abondance d'éléments lithiques de grès ou quarzites et de laves micro­
litiques à texture fluidale. Les restes de plantes recueiUies par GUARDIA cor­
respondent à une flore de Psilophytales et Protolépidodendrales d'âge dévonien 
moyen (détermination Y. LEMOIGNE). 
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D'après ces différent~descriptions, on se rend compte que l'âge 
dévonien moyen et le faciès de ces séries dévoniennes de l'Algérie permet-· 
tent d'en faire l'équivalent des séries de la Meseta marocaine orientale. 
Par conséquent 1' aire de sédimentation des ~,fi'Jiy~schs dévoniens peut être 
étendue assez largement vers l'Est. Il faut remarquer qu'en Algérie le 
substratum de ce flysch dévonien n'est pas connu. Son contact avec les 
formations antérieures ordoviciennes et siluriennes est toujours tectoni­
que, ce qui pose donc le problème de l'autochtonie du Dévonien moyen à 
faciès flysch (BEAUJARD et al., 1976 ; GONORD et ROLET, 1976). 

Le problème des faciès carbonatés dévoniens dans Zes Traras 

Dans la partie nord du massif des Traras (région d'Honaïne), GUARDIA 
(1975) signale la présence de calcaires à Tentaculites dont l'âge serait 
compris entre le Praguien et le Givétien (détermination H. LARDEUX). Selon 
lui, ces calcaires seraient à l'état de galets ou de blocs de plusieurs m3 
remaniés à la base du Viséen supérieur. 

Cependant, BEAUJARD et aZ. (1976a) montrent que ces calcaires seraient 
interstratifiés à la base d'une série volcanosédimentaire à coussins de la­
ves de composition spilitique (BEAUJARD et aZ., 1976b). Selon eux l'âge des 
calcaires indiquerait plutôt le Dévonien supérieur : Frasnien (détermination 
R. FEIST). 

Enfin, récemment CENTENE et CYGAN ( 1984) attribuent un âge emsien 
à givétien pour les calcaires situés sous les laves en coussins. Ils suggèrent 
donc que l'ensemble volcanosédimentaire puisse être une série hétéropique lo­
cale de la série flyschoïde, sans que leurs positions respectives puissent 
être déterminées. Il y a donc une différence fondamentale d'interprétation 
se résumant dans cette alternative. 

l) les calcaires dévoniens sont des blocs remaniés à la base d'une 
série volcanodétritique du Viséen supérieur, discordante sur les 
termes plus anciens, 

2) le Dévonien est en place, à la base d'une série volcanodétritique 
dont l'âge n'est donc plus viséen supérieur mais dévonien, l'attri­
bution de l'étage pouvant varier, la datation des calcaires donnant 
Praguien, Emsien, Givétien ou Frasnien selon les auteurs. 

N'ayant pas parcouru ces reg1ons, je ne peux formuler d'opinion person­
nelle. Il faut cependant remarquer que l'hypothèse d'un âge viséen supérieur 
pour les formations volcanodétritiques cadre bien avec ce qui est connu dans 
la Meseta orientale que ce soi{ au Maroc ou en Algérie (voir chap. 5) ; des 
calcaires dévoniens pouvant être remaniés dans des formations chaotiques du 
Viséen terminal. Par con6re, ad~ttre l'existence de coulées spilitiques 
dans le Dévonien de ce secteur de la chaîne hercynienne est original. Il faut 
se tourner vers la Meseta occidentale pour trouver du Famenno-Tournaisien à 
faciès flysch où sont interstratifiés des coulées et des sills de roches 
basiques (PIQUE, 1979 ; FADLI, 1983 ; GAILLET, 1986). Dans le Maroc oriental 
le volcanisme est cantonné dans le Carbonifère. Si l'on retient l'interpré­
tation de BEAUJARD et aZ. (1976) et de CENTENE et CYGAN (1984), ce volcanisme 
basique serait l'indice de la distension dévonienne, devenant peut-être plus 
importanœvers le NE où, en bordure du bassin des flyschs, se mettraient en 
place des coulées spilitiques. Il est à noter que ces faciès volcanodétri­
tiques à spilites d'âge dévonien moyen (Eifélien) sont connus vers l'Est 
dans la Dorsale Kabyle (GELARD et aZ., 1978) et vers le Nord, dans le Rif, 
où l'unité des Ghomarides renferme des coulées de laves en coussins de type 
trachytes ou trachyandésites qui sont surmontées (parfois interstratifiées) 
par des calcaires dont l'âge est wenlock à dévonien inférieur (CHALOUAN, 1986). 
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4.6. LE DEVONIEN DE L'EST DE LA MESETA OCCIDENTALE 

Je me limiterai ici à des comparaisons et des corrélations avec le 
Dévonien connu sous le Causse moyen-atlasique dans la partie est du Maroc 
central entre Azrou et Khénifra, et également avec le Dévonien des Jebilet 
orientales. 

Causse moyen-atZasique 

Le Dévonien affleure dans la boutonnière d'Immouzer du Kandar minutieu­
sement étudiée par CHARRIERE et REGNAULT (1983), BRICE et al., (1983) et 
CHARRIERE et al. (1984). Du Praguien au Famennien, c'est une zone de plate­
forme, siège d'une sédimentation détritique puis carbonatée. Le conglomérat 
emsien à galets de roches éruptives acides est une formation tout à fait 
caractéristique indiquant la proximité d'un socle émergé qui pourrait être 
le prolongement oriental de la zone de Rabat-Tiflet (PIQUE, 1979) fonction­
nant en tant que ride dès le Dévonien inférieur au niveau d'Immouzer. 

Région d'Azrou 

Dans la région d'Azrou, BOUABDELLI (1982) et BOUABDELLI et aZ. (1983) 
distinguent un Dévonien autochtone ou paraautochtone représenté par : 

1) la formation de Bou-Trou - Al-Aççama : grès et quartzites du 
Siegénien - Emsien, pélites gréseuses passant à des griottes à 
l'Eifélien puis à des calcaires périrécifaux ; 

2) la formation du Mouzemmour, constituée de grésopélites et de 
calcaires à faciès périrécifal d'âge givétien- frasnien ; c'est 
cette formation qui se prolonge au Nord d'Azrou (Feuille El-Hajeb 
à 1/100 000, 1975). 

Un Dévonien allochtone peut également être distingué, c'est la formation 
d'Ait-Mimoun- Bou-Agri, constituée par 600 rn de flysch calcaire d'âge siegé­
nien présentant des caractères de turbidite proximale. L'installation d'un 
Emsien calcaire marque le passage à un milieu littoral. 

Région de Mrirt 

C'est le prolongement vers le Sud de la reg~on d'Azrou, et l'on peut 
y distinguer aussi un Dévonien autochtone et un Dévonien allochtone 
(RIBEYROLLES, 1972). L'autochtone est représenté par le Jebel Bouchot, le 
Dévonien y est essentiellement carbonaté : calcaires noduleux, schistes à 
nodules calcaires et calcaires à cherts (400 rn au total). Il s'agirait de 
Dévonien moyen. Dans l'allochtone correspondant à la nappe de Ziar, 
RIBEYROLLES distingue un Eifélien marna-calcaire et un flysch calcaire 
(30 rn). L'Emsien est cependant signalé (BENSAID, 1979) dans la Gara de 
Mrirt qui appartient aux terrains allochtones ainsi que sur le flanc est 
de l'unité du Jebel Bou-Khemis constituant vraisemblablement le prolongement 
de l'Unité des Ait-Mimoun- Bou-Agri à Azrou. Il se présente sous un faciès 
de schistes et grès calcareux à convolutes, analogues - d'après les descrip­
tions- au Siegénien-Praguien d'Azrou. Le Dévonien moyen est composé de 
calcaires à cher~et de schistes en plaquettes passant latéralement à un 
flysch calcaire (10-50 rn). Au Dévonien supérieur apparaissent des calcaires 
griottes (Frasnien) et une lumachelle à Dzieduszyckia termine la série au 
Famennien. 
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Les Jebilet orientales 

Le Dévonien des Jebilete orientales affleure dans les nappes de glisse­
ment mises en place au Viséen supérieur. HWJj:J .. IN (1977) donne trois coupes 
prises dans trois unités différentes. Ainst~\'''d' Ouest en Est, on peut 
distinguer : · 

1) dans l'Unité de Jaidet un Dévonien inférieur représenté par des griot­
tes, des argilites puis des schistes et calcaires gréseux ; 

2) dans l'Unité de Bou-Marhara, des griottes d'âge praguien-emsien 
sont discordantes sur le Siluro-Lochkovien ; d'importanœslumpings indiquent 
l'instabilité du fond marin ; au Dévonien moyen, un flysch gréseux surmonté 
de schistes verts et de grès et calcaires gréseux à convolutes termine la 
série ; enfin, 

3) dans l'Unité du Jebel Smaha à El-Kelaa-des-Srarhna, un flysch gréseux 
dévonien surmonte directement le Siluro-Lochkovien. 

Il semble donc que ces différentes unités indiquent par leurs faciès 
une paléogéographie dévonienne comportant d'Ouest en Est le passage d'une 
zone limite entre plate-forme et talus, indiquée par les calcaires griottes, 
à un domaine de talus franc indiqué par le développement du faciès flysch. 

La boutonnière d'Ait Tamelil 

Située dans le Haut-Atlas central, cette boutonnière est caractérisée 
par la nappe d'Aït-Tamelil (JENNY et LE MARREC, 1980) interprétée comme 
une nappe de glissement écaillée reposant sur un complexe chaotique d'âge 
v1seen super1eur et en cela tout à fait analogue aux nappes des Jebilet 
orientales. Dans cette nappe, JENNY (1983) définit la formation d'Iguelouane 
flysch constitué de grès et siltites associés à des shales noirs et des grès 
de type quartz-arénites. Cette formation est attribuée au Dévonien moyen par 
sa position sur des shales verts datés du sommet du Dévonien inférieur. 

CONCLUSIONS (Fig. 27) 

D'une manière générale, dans la portion de la Meseta occidentale à 
laquelle nous nous sommes intéressés, le Dévonien autochtone présente un 
faciès de plate-forme essentiellement carbonatée avec des environnements 
de type récifal ou périrécifal où les faciès détritiques sont également 
représentés. Ce domaine correspond à la ligne Jebel Bouchot - Azrou et 
peut-être Imouzzer. Le Dévonie~ allochtone présente des faciès plus variés, 
évoquant une limite plate-forme-talus, avec des variations verticales et 
latérales de faciès assez rapides, pouvant correspondre à l'individualisation 
de rides et de sillons. Ainsi, crans la nappe des Ait-Mimoun-Bou-Agri à 
Azrou s'individualise un ,flysch calcaire au Siegénien, suivi dès l'Emsien 
par l'installation de faciès périrécifaux. De la même manière se développent 
des niveaux de flyschs calcaires à l'Eifélien et au Dévonien moyen dans la 
nappe de Ziar. Les niveaux de griottes apparaissent également fréquemment : 
au Dévonien inférieur dans les Jebilet , au Dévonien supérieur à Ziar. Quant 
au faciès flysch, il n'apparaît typiquement que dans les unités les plus 
orientales de la nappe des Jebilet et dans le Dévonien moyen de la nappe 
d'Ait Tamelil. 

On peut donc esquisser des corrélations avec la Meseta orientale, tout 
en insistant sur le caractère hypothétique de ces corrélations, faites souvent 
entre des zones séparées par d'importants recouvrements post-paléozoïques. 
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Carte schématique des principaux faciès du Dévonien 
inférieur-moyen au Maroc. 
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calcaires de plate-forme, récifaux ou subrécifaux. 
faciès conglornératiques. 
faciès de talus, calcaires noduleux (griottes), 
calcaires à cherts. 
faciès flysch. 
roches volcaniques d'âge dévonien. 
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-Le bassin flysch de Meseta orientale qui, on l'a vu, s'étend largement 
vers l'Est en Algérie, peut être prolongé vers le SW en admettant que les flyscl 
dévoniensdes unités les plus orientales des Jebilet et de la nappe des 
Ait Tamelil en soit des témoins, charriés "-.~lJ,S 1 'Ouest ou le SW au Viséen 
supérieur. 

-Ce bassin serait limité vers l'Ouest par une plate-forme essentiellement 
carbonatée qui devait s'étendre largement dans toute la Meseta occidentale 
(CAILLEUX en préparation) au moins jusqu'au Famennien pour ce qui concerne 
la Meseta nord-occidentale (PIQUE, 1979). A Imouzzer, les faciès de l'Emsien 
suggèrent même la proximité d'un continent, probablement vers le Nord, dans 
le prolongement de la zone Rabat-Tiflet. 

- La zone intermédiaire entre cette plate-forme et le bassin correspon­
dant à un talus instable avec des flyschs, des calcaires griottes se retrouve 
actuellement à l'état de nappes de glissement : Jebilet, Ziar, Azrou. 

- Quant à la limite sud du bassin flysch, elle est extrêmement difficile 
à établir. Les petits affleurementsde calcaires récifaux du Dévonien inférieur­
moyen du Sud d'Oujda sont probablement des témoins d'une plate-forme carbonatée 
limitant vers le SE le sillon des flyschs. Il est imprudent de vouloir être 
plus précis en l'absence d'affleurements paléozoïques dans la cuvette de la 
Moulouya et les Hauts-Plateaux. Les premiers affleurements indiquant des 
zones hautes au Dévonien se trouvent très au Sud. On peut signaler les cal­
caires récifaux de la partie nord du Tamelelt (DU DRESNAY et LAFUSTE, 1960) 
et les faciès volcaniques et volcanodétritiques de l'Anti-Atlas oriental. Ces 
derniers sont décrits à Tineghir sous l'aspect de brèches volcaniques très 
altérées probablement Dévonien inférieur (MICHARD et al., 1982) et au Sud 
d'Erfoud à Hamar Laghdad où des tufs pyroclastiques constituent une zone 
haute pendant et avant le Praguien (HOLLARD, 1967). Il est évidemment ten-
tant de rechercher dans ces zones méridionales sinon les limites du bassin 
de flysch, tout au moins les origines des éléments de roches volcaniques par­
ticulièrement abondants dans les grauwackes du flysch dévonien. 
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Chapitre V 

LE CARBONIFÈRE 

La découverte du Carbonifère en Meseta orientale remonte à 1908, date à 
laquelle GENTIL identifie le Viséen supérieur sur le flanc nord du aynclinorium 
de Jerada. Par la suite les datations se multiplient..CLARIOND(l933) date le 
Viséen supérieur dans le Sud du Mekam et montre qu'il repose endiscordancesur les 
schistes épimétamorphiques. Dans ce Viséen supérieur, MARIE (1936) met en évidence 
le complexe volcano-détritique d'Ez-Ziroug. OWODENKO (1946, 1976) donne les 
descriptions très précises du Carbonifère du bassin de Jerada, daté du Viséen 
supérieur au Westphalien C. Enfin les travaux de MEDIONI (1980) constituent une bon­
ne mise au point sur les .séries carbonifères des boutonnières de Debdou-Mekam. Il 
faut signaler également les travaux de MORIN (1948a-b) dans Le Tazekka où le Viséen 
supérieur-Namurien sont signalés en enclaves dans une formation appelée par cet 
auteur "microgranite de Boujâada". 

Pour ce qui concerne laMeseta marocaine orientale, le Carbonifère affleure 
peu. On le connaît dans la partie NE du massif du Tazekka et au Nord de la 
ooutonnière de Debdou, dans le petit secteur de la Tafechna, mais les affleurements 
les plus importants sont situés dans la partie sud de la boutonnière du Mekam et 
surtout dans le synclinorium de Jerada au Sud d'Oujda. Nous examinerons successive­
ment ces différents secteurs. 

Après le Dévonien, la Meseta orientale connaît une phase orogen~que importante 
avec plissement et métamorph\sme : c;est la phase antéviséenne ou "bretonne", 
caractérisant les zones internes rles Hercynides marocaines. La conséquence de ces 
mouvements antéviséens est l'êmersion de la Meseta orientale après le Dévonien 
supérieur. 

La sédimentation ne reprend qu'à partir du Viséen super~eur par des dépôts es­
sentiellement volcano-détritiques, en discordance angulaire sur les terrains plus 
anciens, structurés, eux, par la phase antéviséenne. 
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5.1. LE TAZEKKA 

Le Carbonifère du Tazekka est représenté par un puissant complexe volcano­
sédimentaire affleurant dans la partie NE du massif. Ce complexe est signalé par 
Z.fORIN (1960) sous le nom de série "schisto-volcanique de Ras-el-Katra". Dise 
sur les Schistes du Tazekka, cette série est attribuée au Viséen supérieur 
d'après des analogies de faciès avec les séries volcaniques datées dans le 
Mekam et à Jerada. Par ailleurs, MORIN (1948a-b) décrit dans le NE du Tazekka le 
massif de microgranite de Boujâada, intrusif dans les Schistes du Tazekka et 
le complexe schisto-volcanique. Des travaux plus récents ont permis de préciser 
et de modifier légèrement ces conceptions. En particulier, le massif de "micro­
granite" n'est plus considéré comme un corps intrusif mais comme une accumulation 
de produits volcanocÏastiques acides, appartenant au même ensemble que le comple 
volcano-sédimentaire (HOEPFFNER, 1981 ; CHALOT, 1984). Quant à l'âge de ces dépô 
il est compris entre le Viséen supérieur terminal-Namurien A (MARHOUMI, 1984 ; 
CHALOT-PRAT et ROY-DIAS, 1985) et le Westphalien inférieur (CHALOT-PRAT, 1984). 

D'après les levers de tiORIH (inédit) et des observations personnelles, ce 
complexe volcano-détritique comprend deux ensembles (HOEPFFNER, 1981) : 1) 
des volcanoclastites et des laves de type andésite et dacite, surmontés par 
2) un ensemble essentiellement formé de volcanoclastites acides correspondant 
au "microgranite de Boujaada" de MORIN (l948a). Si, à 1 'échelle de la carte 
à 1/100 OOOe, cette division est possible, les observations de détail montrent 
qu'en fait, on trouve dans le premier ensemble des faciès acides analogues à 
ceux de l'ensemble supérieur et que ce dernier comporte des niveaux de volca­
noclastites et de laves identiques à ceux de l'ensemble inférieur. Les levers 
détaillés entrepris par CHALOT-PRAT (1984,1986) apportent des précisions sur 
l'organisation spatiale du complexe volcano-détritique qui est interprété 
comme une dépression volcano-tectonique. Parallèlement, les travaux de HUVELIN 
(1986) mettent également en évidence les liens entre tectonique et volcanisme. 
Je me contenterai ici d'une description de quelques faciès caractéristiques. 

5.1.1. L'ENSEMBLE BASAL: VOLCANOCLASTITES ET LAVES 

Le contact entre le complexe volcanosédimentaire et les Schistes du Tazek­
ka est rarement observable de façon satisfaisante. En général, il s'agit d'un 
contact anormal vertical ou à fort pendage vers l'Est (fig.28). En quelques 
points on peut cependant observer les dépôts volcano-détritiques directement 
discordants sur les Schistes du Tazekka. 

Au Sud de Bab-el-Frij,en contrebas de la piste se ~irigeant vers Ademame, 
une coupe (Fig. 28) .montre, reposant directement sur les Schistes du Tazekka, 
un· microconglomérat constitué d'éléments de ces Schistes, de 0,1 à 0,5 cm, dans 
une matrice argileuse verdâtre. Ce niveau mince est lenticulaire, on le retrouve 
cependant souvent, jalonnant le contact entre les Schistes du Tazekka et le com­
plexe volcano-sédimentaire (Fig. 28 coupes 1-3-4). 

L'examen microscopique (Fig. 2.9) montre une matrice argilo-silteuse abon­
dante dans laquelle sont éparpillés des éléments dont la taille e~t genera:­
lement faible : 5 mm au maximum. On distingue des éléments arrond1s de 
silts, des fragments de psarnmites provenant vraisemblablement des minces 
niveaux gréseux des Schistes du Tazekka, quelques élémen~s de phyllades et 
des~~pe·t+ts··grains·arron·d"I:s-· â·'unasseriilil:age quartzo chlor1 teux provenant 
des filonnets quartzeux des Schistes du Tazekka. 

:> 1 
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Fig. 28 - Coupes dans la partie centrale et méridionale du complexe 
volcano-sédimentaire du Tazekka. 
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Fig. 29 - Microconglomérat de base 
du complexe volcano-sédimentaire 
(Bab-el-Frij). 

silt, 
2 fragments de psammites, 
3 fragment de phyllade, 
4 quartz filonnien, 
s3 : schistosité liée à la phase tardive, 

post-westphalienne. 

Au-dessus de ce microconglomérat, les différentes coupes montrent l'appari­
tion de niveaux typiquement volcano-détritiques, ces derniers peuvent reposer 
directement sur les Schistes ordoviciens comme à Bab-el-Frij,au niveau du croi­
sement entre la route de Bab-bou-Idir et la piste d'Ademame. 

Ces niveaux volCdno-ététritiques comportent 1) des passées sédir:~entaires 
avec des grauwackes fines et des siltites verdâtres où s'interstratifient des 
lentilles de conglomérats à éléments de Schistes du Tazekka 2) des passées 
de volcanoclastites à caractère pyroclastique plus où moins accusé, où l'on 
distingue des cinérites, des tufs et des tuffites et des brèches pyroclastiques. 

1) Les niveaux sédimentaires 

Ils apparaissent à différents niveaux, interstratifiés avec les volcano­
clastites. On peut distinguer : 

:: des ni veaux d' argili tes jaunâtres ou verdâtres à cassure conchoïdale. 

:::: des ni veaux de grauwackes fines verdâtres, passant à des grès fins ou 
à des silts. ' 

Les grauwackes sont constitués d'éléments d'environ 200 ~· On distingue 
des grains de quartz, des microgalets arrondis de silts et de quartzites, 
des fragments de phyllades, des biotites brunes plus ou moins chloriLis_ées.,_~ 

---ae-s-Cfilorffes-··v-ertesen-'1tonneTet", des fragments de matière organique · 
provenant probablement de débris végétaux. La matrice argileuse est géné­
ralement peu abondante. On peut parler ici de litharénite ou de grauwacke 
lithique. 
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:::::: les conglomérats forment des niveaux lenticulaires d'un ou 
deux mètres d'épaisseur maximum. Ils sont constitués essentiellement 
par des galets de psammites et de silts verdâtres, de Schistes du 
Tazekka et de quartz filonien. La taille de'S''lf~êléments varie de quel­
ques mm à 1 à 2 cm ; ils sont arrondis mais toujours très mal classés. 

A L'examen microscopique (fig. 30) on retrouve ces différents élé­
ments avec de plus quelques fragments de calcite sparite et des 
fragments de volcanoclastites (tufs et cinérites), ces derniers 
étant cependant très rares. 

Ces niveaux de conglomérats sont en général associés aux grauwackes 
fines. Le fait que 1' on n'y trouve que de très rares éléments de roches. 
volcaniques peut laisser supposer que ces dépôts détritiques étaient sur­
tout alimentés par l'érosion du massif de Tazekka, et épisodiquement in­
terrompus par des projections de roches pyroclas'tiques. 

~::::::: Les schistes noirs. Sur la route de Sidi-Abdallah à Bab-bou-Idir 
affleure un niveau lenticulaire de schistes noirs, d'environ 4 m dans sa 
plus grande épaisseur. Il repose sur des niveaux de tufs ou de tuffites et 
il est surmonté par une coulée de lave dacitique (fig. 31). Ce niveau est 
connu depuis longtemps, il a été découvert par CLARIOND (in VAN LECKWIJCK 
et TERMIER, 1938). Il s'agit d'argilites noires, charbonneuses, à nodules 
pyriteux ; la compaction importante confère à la roche un débit préférentiel 
de type schisteux parallèle à la stratification. 

L'intérêt de ce niveau est de contenir d'abondants débris de plantes, 
avec notamment des Lepidodendron dont la répartition va du Viséen au 
Westphalien (in MORIN, 1954). 

Fig. 30 -

0 1 2cm 

Conglomérat interstratifié dans la ser~e volcanosédirnentaire 
du Viséen supérieur du Tazekka (Bab-el-Frij). 

: sil t, 2 : psarnrni tes, 3 : schistes du Tazekka déformés 
par ~ne ~chistosité s1 antéviséenne, 4 quartz filonien, 
5 : c~nér~te, 6 : tufs. 
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de l'Université de Lille se sont malheureusement révélés inutilisables pour 
permettre une détermination précise (LAVEINE, 1980, comm. pers.). L'étude 
des spores a, par contre, permis d'attribuer à ces schistes noirs un âge 
v1seen super1eur terminal (MARHOUMI, 1984) et par-là même de dater les 
premiers niveaux du complexe volcano-détritique. 

2) Les volcanoclastites 

Les volcanoclastites constituent la partie la plus importante de 
cet ensemble basal du complexe volcano-sédimentaire. Par volcanoclastites, 
on entend roches clastiques formées totalement ou en partie par des frag­
ments d'origine volcanique (FISHER, 1966). Selon les auteurs (FISHER, 1961, 
1966 ; CHALOT-PRAT et LE GALL, 1978), à la classification granulométrique, 
on doit superposer une classification génétique permettant la distinction 
entre des. pyroclastites dont les fragments sont produits lors des explosions 
et immédiatement déposés et des épiclastites dont les fragments sont issus 
de l'action des agents d'érosiot1, etil s'agit essentiellement de roches 
volcaniques ·et pyrociasdques érodées et redéposées. Dans certains cas, la 
distinction est cependant difficile à faire et alors j'emploierai le terme 
général de volcanoclastites sans faire intervenir de connotations génétiques. 

Dans les coupes des secteurs de Bab-el-Frij • de Sidi Youssef et du .. - ...... 
----- ·---- âc)u-ar-·Ts-aima-(f:lg: 28;1-2-3)·, les volcanoclastites constituent des niveaux 

assez bien stratifiés disposés en bancs ce~timét~iques (5 à 50 cm) de teinte 
généralement jaune - verdâtre ou rougeâtre. Leur granulométrie permet de les 
ranger dans la catégorie des cinérites et des tufs. 
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Les niveaux de tufs fins de Bab-el-Frij sont constitués de grains de 
70 à 80 ~ environ de quartz esquilleux ou fendillés, de biotites chlo­
ritisées très souvent knikées, des échardes de verre entièrement re­
cristallisées. Ces phénoclastes sont embaff{és dans une felsi te crypta­
cristalline pouvant correspondre à un verre ou à des cendres, recris­
tallisés. 

Dans le secteur du douar Tsaïma, des niveaux rougeâtres et violacés 
sont formés de grains de 50 à lOO~ où l'on reconnaît un peu de quartz, 
beaucoup de feldspaths plagioclases altérés, des chlorites, des pla­
ges irrégulières provenant probablement de l'altération de m1neraux 
ferromagnésiens entièrement épigenisés par du quartz et de l'oxyde de 
fer, des échardes de verre recristallisé. 

Ces niveaux fins montrent donc des caractères pyroclastiques assez nets, 
malgré l'altération assez profonde de ces niveaux et la déformation synschis­
teuses qui les affecte. On peut les assimiler à des tufs ou à des cinérites. 

Les niveaux plus grossiers sont mieux représentés, ils alternent avec 
les niveaux de tufs fins décrits plus haut. Les clastes sont de grande taille, 
de l'ordre de l à 2 mm environ. On peut distinguer plusieurs faciès. 

Dans la coupe de Sidi Youssef (fig. 32), la roche contient des fragments 
de feldspath oligoclase fissurés, de nombreux quartz rhyolitiques corro­
dés, ces cristaux de quartz sont fractur~et souvent éclatés, les bio­
tites brunes chloritisées sont abondantes, elles sont fréquemment tordues 
ou knikées. Ces phénoclastes sont emballés dans une pâte cryptocristal­
line correspondant à un verre recristallisé. On y distingue des échardes 
de verre altéré qui, par endroit moulent nettement les phénocristaux. Le 
caractère pyroclastique est ici très net, ce faciès évoque des tufs 
soudés rhyolitiques ou rhyodacitiques, nés par écoulement pyroclastique. 

0 2mm 

Fig. 32 - Lames minces de tuf grossier provenant du secteur de Sidi Youssef. 

1 quartz éclaté, 
2 plagioclase, 
3 biotite chloritisée, déformée, 
4 échardes vitreuses. 
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0 1mm 

Fig. 33 - Lame mince de tuf grossier 
provenant du secteur 
de Bab-el-Frij. 

feldspath plagioclase, 
2 fragment de psammite, 
3 quartz, 
4 biotites chloritisées, déformées, 
5 quartz filonien, 
s3 : schistosité post-westphalienne. 

D'autres faciès provenant de la même coupe ou des secteurs de Bab-
el-Frij (Fig. 33, ) montrent des quartz rhyolitiques corrodés, des 
biotites brunes chloritisées, des fragments de roches volcaniques à 
structures vitreuse ou microlitique toujours très recristallisées. Ces 
éléments sont emballés dans une pâte cryptocristalline correspondant 
probablement à des cendres très fines recristallisées en produits 
quartzo-chloriteux et sériciteux. 

Là encore le faciès est nettement pyroclastique correspondant à des 
projections de tufs grossiers. 

Dans le secteur du douar Tsaïma, aux tufs fins décrits plus haut sont 
associés des niveaux plus grossiers, constitués de fragments de 500 ~ 
à 1 mm environ parmi lesquels on reconnaît des plagioclases toujours 
très altérés en séricite, calcite, quartz et parfois chlorite, des 
fantômes de ferromagnésiens transformés en chlorite verte cryptocristal-~ 
line, des fragments de lave à structure microlitique porphyrique ou 
vitreuse, altérés. L'altération de la roche conduit à un important 
développement d'amas d'oxyde de fer, responsables de la coloration rouge­
violacé de ces roches. Enfin, ces différents fragments baignent dans une 
pâte cryptocristalline, ancien verre recristallisé où l'on peut recon­
naître des vésicules sphériques ou allongées, coalescentes. Il s'agit 

··------- _ .. ___ l§,_ggçg_r~- de __ p_y..r.o_clasti-tes---Gù--1-'-orr~-ne-t:-e-J:-!-a-b-s-e n ce des quartz rh y o li t1 -
---~-------- ques, ce qui permet de penser que 1 'on .a affaire à des tufs andésitiques. 
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Entre Merja-el-Caïd et Sidi Youssef, associés à ces tufs acides à 
grain grossier toujours très altérés et mal consolidés, on observe des niveaux 
massifs à patine blanche, sombres en cassure et altérés en boule. Ces niveaux 
sont lenticulaires au sein des tufs grossiersfiâ6nt ils semblent représenter 
des faciès moins altérés. 

Au microscope on retrouve un assemblage anarchique de phénocristaux 
de quartz corrodés à facture rhyolitique, souvent fissurés et éclatés, 
des feldspaths potassiques et surtout des plagioclases (oligoclase­
andésine), des biotites chloritisées, des éléments lithiques de schis­
tes et de siltites. On observe également des enclaves centimétriques 
de roches à structure grenue fine, équante, de type granite calco­
alcalin. La taille de ces éléments varie de lOO ~ à 2 ou 3 mm environ, 
ils sont dans une matrice microcristalline renfermant de nombreux gra­
nules d'opaques. 

On observe de plus, dans ces roches, des fragments centimétiques allon­
gés, aux extrémités déchiquetées, où l'on retrouve les mêmes phénocris­
taux que dans l'ensemble de la roche, mais relativement plus rares, 
isolés dans une matrice cryptocristalline. Dans celle-ci l'on reconnaît 
nettement une fluidalité soulignée, par des échardes de verre recristal­
lisé moulant les phénocristaux. Ces éléments évoquent des faciès de tufs 
soudés à chaud, de type ignimbrite (fig. 34). 

Des niveaux de brèches pyroclastiques sont observables à proximité 
des masses andésitiques ou dacitiques. KHARBOUCH (1982) distingue des brèches 
monogéniques et polygéniques. Les premières semblent localisées à la base 
des coulées (fig. 35), les secondes sont plus épaisses, constituées de blocs 
anguleux, de taille variable (fig. 36), de laves sombres ou claires. 

0 2mm 

Fig. 34 Tuf grossier. 
Secteur situé entre Merja-el­
Caid et Sidi Youssef. 

feldspath plagioclase. 
2 quartz éclaté. 
3 biotite chloritisée, 
4 fragment de psammites, 
5 fragment de tuf soudé 

à structure ignirnbritique. 
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0 2m 

Fig. 35 - Piste de Bab-el-Frij - Adername. Contact entre les brèches pyro­
clastiques ( 1) et les andésites ( 2). La base de la coulée 
( 3) montre une fracturation conduisant à une bréchification, 
liée au cisaillement entre les deux ensembles ( tp ). 
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Fig. 36 Piste de Bab-el-Frij 
-Adername. Bloc anguleux de lave 
andésitique dans les brèches 
pyroclastiques. 
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L'examen microscopique montre que la roche est essentiellement formée 
de fragments de laves, millimétriques à centimétriques, présentant une 
structure microlitique parfois porphyrique-_~&,es phénocristaux et les 
microlites sont des plagioclases fortement altérés en séricite et cal­
cite, la mésostase est un verre entièrement recristallisé en chlorite. Par­
mi les autres fragments dont la taille est millimétrique, on reconnaît 
des plagioclases altérés, des quartz rhyolitiques, quelques rares frag­
ments de microquartzites et de schistes. La matrice de la brèche est 
une pâte cryptocristalline brunâtre subisotrope. 

3) Les laves 

Des cvulées de laves sont interstratifiées avec les volcanoclastites 
de l'ensemble basal du complexe volcanosédimentaire. Il s'agit pour l'essen­
tiel d'andésites ou de dacites avec quelques rares coulées rhyolitiques. 

- Les rhyolites sont rares, on peut les observer au SW de Boujaâda interstra­
tifiées dans les volcanoclastites de la base du complexe. Elles forment de 
minces niveaux de teinte rougeâtre où, à l'oeil nu, se reconnaît une fluidali­
té et des bulles de dégazage (HOEPFFNER, 1981). 

Au microscope, la structure est vitreuse porphyrique. Les m~neraux en 
phénocristaux sont : le quartz en cristaux arrondis avec golfes de cor­
rosion, le feldspath potassique perthitique avec macle de Carlsb.ad et un 
plagioclase intermédiaire entre oligoclase et andésine. La biotite est 
ch lori tisée et ses clivages chargés d'opaques ; elle souligne de façon 
particulièrement nette la fluidalité de la lave. La pâte finement micro­
grenue-correspond à un verre entièrement recristallisé. 

Les critères de terrain ne sont, à vrai dire, pas déterminants ici pour 
affirmer qu'il s'agit de coulées au sens strict, la concordance avec les 
volcanoclastites, la fluidalité, le caractère vitreux de la pâte sont des 
caractères qui s'accordent aussi avec une mise en place sous forme de sills 
hypovolcaniques. 

-Les andésites constituent l'essentiel des corps volcaniques interstratifiés 
dans les volcanoclastites de l'ensemble inférieur. Elles forment des masses 
lenticulaires parfois très épaisses comme à Merja-el-Caid, en contrebas de 
la route, où lOO m d'épaisseur de lave sont observables. De teinte grisâtre 
en surface, ces laves sont en général de teinte vert sombre passant à des 
teintes vert-olive ou yiolacée lorsqu'elles sont altérées. La structure est 
microlitique porphyrique, la fluidalité est parfois bien marquée comme dans 
les coulées du secteur du Douar Tsaïma à l'Ouest de Boujaâda. 

Les andésites affleura~t entre=Bab-el-Frij et Merja-el-Caïd sont dé­
crites par KHARBOUCH (1982). "Ce sont des roches à texture microlitique 
porphyrique, les microlites soulignent la fluidalité de la roche, ce 
sont des plagioclases altérés à limites floues et irrégulières, les 
phénocristaux sont des plagioclases zonés (andésine-labrador), des 
quartz a~rondis ou corrodés, des pyroxènes en partie épigenisés en 
chlorite et granules de sphère, la mésostase chloritisée contient 
d'abondants cristaux de pyroxène augite ; les vacuoles sont remplies 
d'épidote et de calcite et entourées d'une couronne de pyroxènes". 

Dans la région du Douar Tsaima les andésites sont de couleur violacée, 
la fluidalité est nettement plus prononcée que dans le secteur de Bab­
el-Frij, les phénocristaux de plagioclases sont ici nettement alignés, 
soulignant le plan d'écoulement du magma andésitique. Ils ne sont pas 
zonés comme ceux de Bal-el-Frij et ont une composition plus acide (oli­
goclase-andésine). On distingue également des phénocristaux de forme 
allongée ou trapézoïdale entièrement altérés en chlorite et en minéraux 
opaques, il s'agit probablement de ferromagnésiens de type amphibole. 
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On observe également de petites enclaves de roches microgrenues quartzo­
feldspathiques, mais pas, ici, de phénocristaux de quartz corrodés. Ce 
minéral se réduit à quelques agrégats polycristallins d'origine secon­
daire. La pâte est constituée de microlites mal individualisés, rachi­
tiques, dans un verre recristallisé en chlorite. 

5.1.2. L'ENSEMBLE SUPERIEUR 

Cartographiquement cet ensemble correspond au microgranite de Boujaâda 
de MORIN (1948b), décrit comme un corps intrusif. Ce même auteur y signale 
la présence de nombreuses enclaves de roches sédimentaires ayant livré des 
fossiles du Viséen supérieur-Namurien (MORIN, 1948a). La présence de ces nom­
breuses enclaves était interprêtée comme le résultat de l'intrusion du corps 
microgranitique dans des roches sédimentaires très fracturées (in MORIN, 
1954). Il apparaît qu'en fait le terme de microgranite doit être abandonné 
(ROBILLARD, 1977, HOEPFFNER, 1981) pour cet ensemble qui ne peut être inter­
prêté comme un corps intrusif. L'étude des différents faciès qu'on y rencon­
tre et leur relation avec l'ensemble inférieur montre qu'il s'agit plutôt 
de volcanoclastites acides, dacitiques ou rhyodacitiques à caractère pyro­
clastique (HOEPFFNER, 1981) où l'on peut mettre en évidence des faciès typi­
quement ignimbritiques (CHALOT-PRAT, 1984). 

Ces volcanoclastites affleurent largement depuis Merja-el-Caid au SW 
jusqu'au secteur de la Maison Forestière d'Ain-Khebbab au NE. Superposées à 
l'ensemble basal, elles reposent directement sur les tufs ou 
sur les laves (Fig. 28 coupes lb, le, 3) ou même sur les schistes du Tazekka. 
En fait nous avons vu que dans l'ensemble basal apparaissent déjà des tufs 
acides dont le faciès est tout à fait analogue à ceux observés dans l'ensemble 
supérieur, la distinction de ce dernier se justifie cependant par le fait que 
le volcanisme acide explosif devient largement prédominant. 

Au sein de cet ensemble, on peut distinguer plusieurs faciès. 

:: Des faciès sédimentaires correspondant à des lentilles de conglomérats 
analogues à ceux décrits avec les volcanoclastites de base. Ceci montre la 
continuité des épisodes de sédimentation correspondant à 1 'érosion des schistes 
du Tazekka. 

:::: Le faciès dominant est celui de tufs acides à mégacristaux de quartz. 
L'altération importante donne sur le terrain une arène tout à fait analogue 
aux arènes granitiques. Ce faciès, mal consolidé, présente des passées riches 
en enclaves, qui se présentent comme des blocs généralement arrondis dont la 
taille varie de 10 à 50 cm en moyenne mais peut atteindre plusieurs m3 d'après 
MORIN (1948). Parmi ces blocs, on reconnaît des faciès massifs de pyroclas­
tites acides, des laves andésitiques, des roches sédimentaires : siltites, 
schistes, calcaires (fig. 37). Ce sont des enclaves schisteuses qui ont four­
ni à MORIN (1948) des fossiles d'âge viséen supérieur à namurien. CHALOT-PRAT 
(1984), signale à la partie supérieure de cette formation des enclaves de 
grès tuffacés à Brachiopodes, Lamellibranches et Gastéropodes d'âge west­
phalien A - B. 

La matrice emballant ces blocs est un tuf grossier à mégacristaux de 
quartz tout à fait analogue aux tufs décrits dans les volcanoclastites de base. 
Ici on ne distingue cependant pas de litage net ; les enclaves notamment sont 
dispersées de façon anarchique dans le tuf mélangeant des blocs d'origine 

----~~-------vo-1-cani-que--et---d-Lorrgirre--s·éùi.llfErtrta-trê-:------

Ce faciès correspond à des dépôts du type brêches ou agglomérats 
volcaniques selon la classification de FISHER (1961). 
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Fig. 37 - Volcanoclastites de Boujaâda. 
SW de Boujaâda, piste de Sidi Abdallah. 
Les volcanoclastites reposent sur 
des tufs dacitiques { 1). Dans une 
matrice constituée de tufs acides 
à mégacristaux, sont emballés des 
blocs de rhyodacites (2), de roches 
sédimentaires { 3), d'andésites ( 4). 

~:~:~: Un faciès massif à patine blanche, gris foncé ou noir à la cassure 
est étroitement associé au précédent. Il constitue des affleurements résis­
tants, formant relief comme au Nord de Merja-el-Caïd, à Boujaâda et surtout 
dans le massif de Jorf-el-Rhoul. La roche paraît plus homogène que le faciès 
précédent, on y observe cependant toujours des passées riches en xénolithes 
millimétriques à centimétriques. Localement une fluidalité est bien visible 
sur l'affleurement, dans son plan on peut observer une linéation marquée par 
l'étirement de corps siliceux millimétriques (Merja-el-Caïd, Jorf el Rhoul). 

Au microscope (fig. 38) on reconnaît des mégacristaux de quartz corrodés 
toujours très abondants. Très souvent éclatés, les fragments de quartz 
se disposent en chapelets plus ou moins boudinés soulignant le litage 
de la roche. Les feldspaths plagioclases (oligoclase et andésine) sou­
vent séricitisés sont anguleux et craquelés. Des biotites chloritisées 
sont cassées et flexurées, elle soulignent aussi le litage. Le fond de 
la roche est une felsite quartZofeldspathique avec quelques micas blancs. 
Des passées felsitiques à grain très fin et des films de verre chloriteux 
soulignent le plan d•écq~lement:et moulent les xénocristaux. Certains 
faciès contiennent des fragments lithiques de laves à texture microliti­
que, de quartzites, de phyllades et de granitoïdes. 

Ce faciès correspond à un tuf pyroclastique de nature rhyolitique ou rhyo­
dacitique. On peut y distinguer des tufs à mégacristaux et des tufs à éléments 
lithiques. Le caractère pyroclastique est, ici, nettement plus accusé que dans 
les deux faciès précédents. Selon CHALOT-PRAT (1984) il s'agit plus précisément 
d'ignimbrites, les deux principaux faciès, brèches mal consolidées et tufs, 
correspondraient à des structures vitroclastiques soudées ou non. Il est ce­
pendant possible que les brèches et tufs mal consolidés aient subi un certain 
autoremaniement aussitôt après leur dépôt, on y observe parfois (fig. 28. 2) 
des lentilles de conglomérats qui semblent resédimentées dans la masse des 
tufs sans doute lors des glissements importants accompagnant les éruptions 
volcaniques. 
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Fig. 38- Merja-el-Caid (route Sidi Abdallah Bab-bou-Idir). Toit de la 
coulée de pyroclastites acides de Boujaâda. La fluidalité est soulignée 
par des films de verre chloriteux (2), par l'alignement de biotites chloriti­
sées ( 3) , par des corps siliceux allongés et boudinés ( 4) cons ti tués de 
quartz fracturés et éclatés (1) dans le plan de fluidalité. 

Quoiqu'il en soit, ces observations montrent que tout cet ensemble 
du complexe volcano-détritique du Tazekka ne peut être appelé microgranite. 
ne s'agit pas d'un corps intrusif mais d'accumulations de volcanoclastites 
des du type tufs pyroclastiques et brèches et probablement d'ignimbrites. 

5.2. LES BOUTONNIERES DE DEBDOU-MEKAM 

Le Carbonifère est représenté dans ces deux boutonnières en une série 
d'affleurements discontinus qui ont été bien décrits par MEDIONI (1980). Je 
reprendrai l'essentiel des données de cet auteur en les complétant d'obser­
vations personnelles. 

5.2.1. LA BOUTONNIERE DE DEBDOU 

Dans la boutonnière de Debdou, le Carbonifère n'affleure qu'à la partie 
NE dans les secteurs de la Tafechna et de Flouch. 

5. 2 • 1 • 1 . La Ta 6 edma ( 6J. g • 3 9 ) 

_______ J.<LmaLaon~foresJ:ièxe-de---1-a-'r-a-feelrn-a--se-trouve sur la piste reliant ra--route 
------------- Taourirt-Debdou au village de Mahirija (fig .. 20). Les collines situées à envi-

ron 1 km au Sud de la maison forestière permettent d'observer le Carbonifère 
discordant sur les schistes dévoniens de Debdou-Mekam. Cette discordance a été 
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Ouest 

Fig. 39 - Coupe de la Tafechna au Nord de la boutonnière de Debdou. 
1 schistes dévoniens de Debdou-Mekam. 2 : conglomérats et grès carbo­
natés. 3 : calcaires et marnocalcaires du Viséen supérieur. 4 silexites, 
volcanoclastites. 5 tufs. 6 sill de microdiorite. 7 série de 
pélites noires et de silts plus ou moins tuffacés. 

signalée pour la prem1ere fois par MARIE (1931) et décrite par OWODENKO (1976) 
et MEDIONI(l980). Le contact visible entre le Carbonifère et le Dévonien 
n'affleure que sur quelques mètres carrés le long du sentier venant de la 
maison forestière de la Tafechna. Reposant en discordance angulaire faible sur 
les schistes, on observe des bancs massifs de grès carbonatés (fig. 39 ) à 
patine brune, gris beige à la cassure. Ces grès présentent des laminations 
fines mais irrégulières, ils son~ interrompus par des niveaux minces, de 
5 à 10 cm, de conglomérats constitués de galets arrondis de 0,5 à 2 cm 
de grauwackes verdâtres, de schistes et de quartz filonien ; ces éléments 
sont également épars dans la mass,e du grès carbonaté, ils proviennent très 
vraisemblablement du remaniement des terrains dévoniens sous-jacents. 

Au-dessus de ce niveaù de base (fig. 39 ) affle~rent des calcaires sombres 
oolitiques et des marnes e~ marna-calcaires gris à beige avec des interlits de 
calcaires ocres biodétritiques en bancs minces de 5 à 15 cm, lenticulaires. 
Ce sont ces niveaux qui ont fourni une faune d'affinité viséen supérieur (MEDIONI, 
1980). 

Sur les marna-calcaires, on observe des n1veaux de 2 à 3 rn, de silexites 
blanchâtres ou verdâtres. 

Au microscope ces niveaux présentent un gra1n très fin de 50 à lOO w. 
On distingue essentiellement des grains de quartz anguleux et des 
feldspaths plagioclases, quelques biotites plus ou moins chloritisées 
sont tordues mais soulignent néanmoins le litage. On note la présence 
de grains d'épidote et d'apatite et de granules d'hématite. La matrice 
cryptocristalline évoque un verre recristallisé, on y distingue également 
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des passées lenticulaires millimétriques effilées correspondant vrai­
semblablement à des fragments de verre volcanique. Il s'agit là de 
niveaux de volcanoclastites, probablement de tufs pyroclastiques 
contemporains du volcanisme développé au Sud dans la boutonnière du 
Mekam. 

Ces niveaux de tufs sont surmontés par une série monotone de pélites noires, 
très fines, schistosées, interrompus par des lits silteux minces de 2 à 5 cm 
d'épaisseur qui peuvent être suffisamment rapprochés pour conférer un aspect 
plus gréseux à la série (fig. 39 ). Ces niveaux silteux conservent un carac­
tère tufacé attesté par la présence de quartz esquilleux et de feldspaths 
plagioclases, ces éléments sont noyés dans une matrice cryptocristalline 
chloriteuse. 

L'ensemble des terrains carbonifères de la Tafechna mesure 250 à 300 m 
d'épaisseur ; leur âge viséen supérieur a pu être déterminé grâce à une 
forme de Brachiopodes trouvée par MARIE (1931) dans les niveaux carbonatés 
de base. Une étude palynologique a été entreprise (MARHOUMI, 1984), ces 
résultats confirment les datations antérieures. Les spores permettent en 
effet de dater les niveaux de la Tafechna du Viséen supérieur : de la 
partie moyenne (V

3
b) à la partie supérieure (V

3 
). On note également que les 

premiers niveaux marneux au-dessus de la discoraance montrent des remaniements 
de spores dévoniennes et tournaisiennes. 

5.2.1.2. La coupe de Floueh (6~g. 40) 

La série de Flouch n'affleure qu'à l'extrémité NE de la boutonnière 
de Debdou, à l'Est du Douar Flouch situé au pied de la corniche liasique 
nant la route Taourirt-Debdou. Cette série a toujours été décrite comme la 
suite des couches de la Tafechna (OWODENKO, 1976 ; MEDIONI, 1980). Il faut 
cependant souligner que le contact entre ces deux séries n'est pas visible, 
elles sont en effet séparées par un placage de terrains secondaires~ et des 
recouvrements quaternaires. On peut distinguer dans cette série trois niveaux 
résistants, de 2 à 5 mètres d'épaisseur correspondant à des arénites et des 
litharénites grossières ocres ou verdâtres à débris de plantes flottées. 

sw NE 

Piste 

. . . -~·_Eig_-__.~.9~--=--_Ç,Ql,!Qf:'L .. de -~a __ s.érie---tou.J;.na-i-s.i-e-nne de Flouch. Pi ste rel î<!inl:-ra ··· 
---------- route Taourirt-Debdou à. la piste de la Tpfechqa. 1 : arénites lithiques . 

2 alternance de pélites vertes et de silts avec intercalation de ni-
veaux tufacés à plantes. 3 : Trias et Lias du Jebel Arous. 
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Au microscope, les faciès ocres sont formés de grains de quartz plus 
ou moins arrondis, des feldspaths plagioclases (oligoclase-andésine) 
de 200 à 300 ~ et de nombreux fragments de roches volcaniques micro­
litiques très altérées en produits ferrugi~eux. Les faciès verdâtres 
observés surtout vers le haut de la série, présentent un grain plus 
grossier avec quelques mégacristaux de quartz et de plagioclases aci­
des et surtout une abondance d'éléments litiques centimétriques cor­
respondant à des schistes et des silts, des fragments de roches vol­
caniques microlitiques, de fragments de verre perlitique et à struc­
ture vitroclastique aplatie ; ces éléments vitreux sont toujours 
chloritisés, donnant la couleur verte à la roche. La matrice, peu 
abondante cryptocristalline est de nature tufacée, les fragments de 
feldspaths de quelques ~ y sont très abondants. 

Ces niveaux correspondent à des litharénites tufacées, déposées dans un 
environnement volcanique comme l'attestent les fragments vitreux abon­
dants. 

Ces niveaux de litharénites sont interstratifiés dans une série rythmi-
que de silts gris-verdâtre à laminations et de pélites verdâtres. 

Les silts sont à grain fin (50-100 ~), bien classés, constitués de 
quartz anguleux, de feldspaths,, de grains polycristallins de quartz grano­
blastique, de quelques rares fragments de roches microlithiques et d'agré­
gats chloriteux. La matrice est peu abondante, argileuse. 

Localement, dans cette série rythmique apparaissent des n~veaux minces 
de silts tufacés gris clairs à nombreuses plantes flottées. 

L'épaisseur visible des couches de Flouch est d'environ 200 m. L'ensemble 
de la série correspond à une sédimentation détritique fine, rythmique, interrom­
pue par des arrivées d'arénites et de litharénites où abondent les éléments 
volcaniques. On remarque que les différents niveaux présentent un caractère 
tufacé bien accusé. Tout ceci indique la proximité de domaines volcaniques pro­
bablement actifs. 

Cette série de Flouch était considérée jusqu'ici comme la suite des niveaux 
détritiques de la Tafechna. Les faciès y sont en effet assez semblables, marqués 
notamment par une nette influence volcanique, il paraissait donc logique d'en 
faire du Viséen supérieur élevé ou du Namurien. Une faune indiquant la base du 
Namurien est d'ailleurs signalée par HORON (1953, in OWODENKO, 1976), cependant 
la localisation exacte de ces fossiles (coupe de la Tafechna ou coupe de 
Flouch) n'est pas précisée. 

Des datations palynologiques ~nt été effectuées récemme~t (MARHOUMI, 1984) ; 
elles remettent en cause l'attribution au Viséen supérieur. L'assemblage des spore 
découvertes est en effet c~ractéri~tique du Strunien-Tournaisien, la présence 
de quelques rares formes du. Viséen inférieur ou supérieur est un argument trop 
faible pour envisager un remaniement au Viséen supérieur, ces formes apparat­
traient au Maroc dès le Tournaisien. 

La série de Flouch représenterait donc le Tournaisien. Ce serait dans ce 
cas la plus ancienne des séries carbonifères de la Meseta orientale déposée 
après la phase tectonique du Dévonien supérieur. Ses relations avec les ter­
rains anté-carbonifères ne sont cependant pas connues, de même que ses rapports 
avec les séries du Viséen supérieur. 
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5.2.2. LA BOUTONNIERE DU MEKAM 

Le Carbonifère est largement représenté dans la boutonnière du Mekam 
dont il constitue toute la moitié sud. Les affleurements y sont cependant 
très discontinus, isolés dans la steppe à alfa de la vaste plaine d'Oglat­
Merija. Je m'appuierai essentiellement ici sur les descriptions détaillées 
de MEDIONI (1980). 

La série carbonifère du Mekam peut être divisée en 3 grands ensembles. 

5.2.2.1. L'en6emble bahal 
Les niveaux de base de la ser~e carbonifère correspondent à des con­

glomérats, des grès et des calcaires. Ils s'observent dans l'oued Souidia, 
à Rassi-Korima, Feddane-Soltane et Rassi-Meknès (fig. 20). Seuls les affleu­
rements d'Rassi-Korima et de l'oued Souidia montrent que ces niveaux re­
posent en discordance angulaire sur les schistes de Debdou et du Mekam. 

A l'Ouest d'Hassi-Korima~ MEDIONI (1980), décrit, reposant en discor­
dance angulaire nette sur les schistes de Debdou et du Mekam un banc de 
calcaire détritique conglomératique, puis des bancs de calcaires gris lités, 
séparés par des interlits marneux. Ces niveaux ont fourni une faune d'affi­
nité Viséen supérieur, ils précèdent les niveaux volcano-détritiques formant 
le flanc nord du synclinal du Jebel Ez-Zeroug. Ces affleurements sont en fait 
fort médiocres, aux schistes du Mekam épimétamorphiques et polystructurés 
succèdent des grès grossiers un peu calcareux et des brèches remaniant les 
schistes. Le contact entre les deux ensembles n'est jamais visible, cependant 
la différence de structuration et la présence de schistes remaniés plaident 
en faveur d'une discordance angulaire. 

Dans l'oued Souidia, à quelques kilomètres au NW d'Rassi-Korima, on 
retrouve les niveaux de calcaires et de conglomérats, ils affleurent dans 
le lit de l'oued à une centaine de mètres au Sud du gué de la piste Ain­
Serrak-Debdou. 

Pour OWODENKO (1976), les niveaux carbonatés étaient interstratifiés 
dans les schistes de Debdou-Mekam et constituaient donc un moyen de datation 
de ces schistes. En fait MEDIONI (1980), montre que leur insertion dans la 
série schisteuse est due à des phénomènes tectoniques et que leur position 
initiale est en discordance angulaire sur cette série. 

En effet, à l'extrémité sud de l'affleurement de l'oued Souidia, les 
schistes de Debdou-Mekam, redressés à la verticale sont surmontés par des 
calcaires à patine rousse, bréchiques, et des brèches à éléments de schistes 
et de grauwackes en série monoclinale à pendage faible d'une vingtaine de 
degrés. La disposition discordante est ici très nette (fig. 41). Plus au 
Nord, des niveaux de calcaires roux ou gris bleu et des conglomérats rema­
niant des schistes sont disposés en lentilles tectoniques de 1 à 2 m d'épais­
seur au sein des schistes. 

Les autres affleurements de Feddane-Soltane et Rassi-Meknès présentent 
des faciès analogues, leurs relations avec les schistes du Mekam ne sont 
cependant pas visibles. 

L'âge de ces niveaux de base du Carbonifère est Viséen supérieur déter­
miné grâce à une faune relativement abondante dans les niveaux carbonatés 
et bien détaillée par MEDIONt (1980). 
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En conclusion, on peut souligner l'uniformité des faciès marquant la 
base de la transgression du Viséen supérieur sur les schistes dévoniens dans 
les boutonnières de Debdou et du Mekam. Dans la coupe de la Tafechna et les 
différents affleurements du Mekam, on retrouve!:téoujours les niveaux conglo­
mératiques remaniant les schistes et des niveaux carbonatés biodétritiques. 

NNW SSE 

3 

Oued Souidio 

m 

1 t 
0 1 m 

Fig. 4 1 Coupe de l'oued Souidia. Contact entre les calcaires 
du Viséen supérieur et les schistes dévoniens de Debdou-Mekam. 
1 : schistes dévoniens. 2 : brèche. 3 : calcaires roux, dolomitiques. 

5.2.2.2. L'en~embte voteano-~édim~e 

Au-dessus de ces niveaux carbonatés et détritiques de base apparaissent 
des terrains volcano-sédimentaires correspondant au complexe d'Ez-Ziroug du 
nom du Jebel Ez-Ziroug, point culminant d'une ligne de collines orientée N 60 
et constituant les meilleurs affleurements de ce complexe volcano-sédimentaire 
(fig. 20). 

La superposition de ce complexe aux niveaux détritiques de base est 
bien visible dans les coupes d'Has~i-Korirna, de Feddane-Soltane et d'Rassi­
Meknès. 

A Hassi-Korima, au-dessus de gt_ès grossiers un peu calcareux débute 
une série de tufs verdâtres ~ins ou-grossiers et de tufites présentant de 
fines laminations obliques et des ripple-marks. Ces dépôts précèdent le 
complexe volcano-détritique d'Ez-Ziroug sur le flanc nord du synclinal. 

- Dans les coupes de Feddane-Soltane et d'Hassi-Meknès MEDIONI, (1980) 
décrit au-dessus des conglomérats de base des schistes et des tufs et des 
laves leucocrates qu'il rapporte au complexe d'Ez-Ziroug. 
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5.2.2.3. La ~é4ie de Soulouina-H~~~e-Viab 
Le complexe d'Ez-Ziroug est limité vers le Sud par une faille E-W 

au-delà de laquelle s'étend une série monotone constituée d'une alternance 
de grès et de pélites gris à gris-verdâtre. Les bancs de grès fins, épais 
de 20 cm en moyenne présentent souvent des figures de courant (flute-cast) 
et des granoclassements. Vers le Sud, des niveaux calcareux ont livrés une 
faune abondante indiquant un âge viséen supérieur déjà élevé (MEDIONI, 1980). 

Les grès fins sont constitués de grains de quartz subanguleux de 50 à 
80 ~. de quelques biotites détritiques souvent chloritisées, de grains 
de tourmaline et d'opaques. Le ciment est quartzo-chloriteux. 

On observe également des faciès de grauwackes fines, constituées essen­
tiellement de grains de quartz de taille variable de 50 à ISO ~' de ra­
res feldspaths et de micas flotté s. Une matrice argileuse abondante 
emballe les minéraux détritiques. 

Cette série détritique décrite comme monoclinale et épaisse de plusieurs 
milliers de mètres par MEDIONI (1980) est en fait affectée de plis subisocli­
naux déversés vers le Sud (DESTEUCQ et HOEPFFNER, 1980) ; son épaisseur 
visible ne devrait pas excéder quelques centaines de mètres. 

Les rapports avec le complexe volcano-détritique d'Ez-Ziroug ne peuvent 
être établis avec certitude, le contact entre les deux ensembles étant de 
nature tectonique. MEDIONI propose de voir dans la série de Soulouina­
Hassiane-Diab la suite du complexe volcano-sédimentaire, les niveaux de 
schistes rouges et verdâtres affleurant au coeur du synclinal d'Ez-Ziroug 
étant pour lui des faciès analogues à certains niveaux de la série de 
Soulouina-Hassiane-Diab. Un passage latéral pourrait également être envi­
sagé, il faut cependant souligner que l'on ne retrouve pas dans la série de 
Soulouina des niveaux de tufs ou de tuffitespouvant attester la contempora­
néité avec le volcanisme du Jebel Ez-Ziroug. Les éléments paléontologiques 
actuellement disponibles ne permettent pas de trancher le problème, les 
deux ensembles étant datés du Viséen supérieur sans que l'on puisse être 
plus précis. Des datations palynologiques ont été tentées dans les niveaux 
pélitiques de la série de Soulouina, mais n'ont donné aucun résultat 
(MARHOUMI, comm. pers.). Dans l'état actuel des connaissances, l'hypothèse 
de ~ffiDIONI paraît la plus satisfaisante. 

5.3. LE BASSIN DE JERADA 

Le Carbonifère du bassin de Jerada actuellement disposé en synclinal 
d'axe E-W au Sud d'Oujda est bien connu ; il a fait l'objet de descriptions 
minutieuses dans les travaux d'OWODENKO (1946, 1976), de VALIN (1979) e~ 

plus récemment de DESTEUCQ (1982) et DESTEUCQ et POTHERAT (1983). Je me 
contenterai de résumer ici les principales observations de ces auteurs 
concernant la série carbonifère du bassin de Jerada proprement dit. J'insis­
terai par contre sur la formation chaotique située dans le flanc nord du 
synclinal sous les couches volcano-sédimentaires du Viséen supérieur et 
attribuée au Viséen supérieur (HUVELIN, 1970) ou au Tournaisien-Viséen 
inférieur (VALIN, 1979). 
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5.3.1. LE VISEEN SUPERIEUR 

La base des couches attribuées au Viséen super1eur repose en discordance 
sur la formation chaotique que je décrirai pll,!;~j;<loin. Cette discordance n'est 
visible qu'au Nord de Jerada dans le secteur de Jorf Ouazzène (fig. 42). Le 
Viséen débute toujours par une formation volcano-sédimentaire. Celle-ci 
affleure sur les deux flancs du synclinal de Jerada et au Nord vers Oujda 
dans les secteurs du Jebel Mahseur et de Jorf Ouazzène sur la route Oujda­
Touissit qui appartiennent en fait au flanc Nord du synclinal (fig. 42). 
Cette formation volcano-sédimentaire est généralement décrite comme essen­
tiellement composée de dacites et d'andésites qui sur le flanc nord du 
synclinal sont interstratifiées dans des niveaux schisteux, des schistes 
siliceux rubannés et des cinérites (OWODENKO, 1976). VALIN (1979), signale 
des coulées de dacites et de rhyolites associées à des tufs, tuffites et 
schistes. En fait aucune description précise des termes volcano-sédimentai­
res n'était faite. 

KHARBOUCH (1982) établit la coupe du flanc sud du synclinal de Jerada 
et fait des observations en divers points de la bordure nord. Il apparaît 
ainsi que la formation volcano-sédimentaire peut atteindre 1 400 rn d'épais­
seur sur le flanc sud. Les affleurements décrits jusqu'ici comme des coulées 
sont en fait des brèches et des tufs pyroclastiques andésitiques ou daci­
tiques plus rarement rhyolitiques(flanc nord, route Oujda-Touissit). Un 
horizon ignimbritique probable affleure dans la coupe du flanc sud. A ces ni­
veaux sont associés des tuffites avec des intercalations de cherts hématitiques 
et des shales indiquant que les éruptions explosives ont lieu en milieu marin 
sous une faible tranche d'eau. 

Des roches hypovolcaniques se mettent également en place à cette époque 
dans les terrains antéviséens sous-jacents : citons la microdiorite de Jorf 
Ouazzène et la plupart des corps dacitiques ou microdioritiques du Sud de 
la boutonnière des Zekkara et des boutonnières de Guennfouda.-

Fig. 42- La. boutonnière de Jorf Ouazzène (d'après VALIN, 1979, 
inédit, modifié). blanc couverture post-paléozoïque. 
Croix formation volcano-sédimentaire du Viséen ---
supérieur. Pointillés olistostrome viséen. o-s 
Ordovicien et Silurien (+ Dévonien) écaillés. d : Dévonien 
calcaire du Jbel Aourir.)(: granodioites. 
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Au-dessus du complexe volcano-sédimentaire affleurent les terrains 
fossilifères du Viséen supérieur. Sur le flanc nord ce sont des schistes 
à nodules passant progressivement à des niveaux schisteux où les calcaires 
deviennent de plus en plus importants. Les schistes à nodules où s'inter­
calent encore des brèches dacitiques ont fourni une faune du Viséen su­
périeur (OWODENKO, 1976). Sur le flanc sud, la série est plus riche en 
bancs calcaires alternant avec des schistes et comprend surtout des 
lentilles récifales pouvant s'établir directement sur les laves. 

La différence d'épaisseur du Viséen supérieur : 600 m au Nord, 140 m 
au Sud, jointe à la présence des faciès récifaux ont conduit OWODENKO à 
admettre que la transgression venait du NE. 

5.3.2. LE NAMURIEN 

Le Namurien est concordant sur le Viséen super1eur. Sur le flanc nord 
du synclinal de Jerada, la limite entre les deux étages est marquée par 
une émission de laves dacitiques, dernière manifestation du volcanisme carbo­
nifère dans la région. Le Namurien (200 à 300 m d'épaisseur) est essentielle­
ment argileux avec des intercalations de grès, d'arkoses et parfois de 
conglomérats remaniant des phtanites siluriens. 

5.3.3. LE WESTPHALIEN A 

Concordant avec le Namurien, le Westphalien A, marin, est caractérisé 
par une sédimentation de type molassique avec des alternances de schistes 
et de grès passant sur le flanc nord à des conglomérats remaniant des phta­
nites siluriens. Comme au Viséen supérieur, l'épaisseur augmente du Sud 
vers le Nord : 300 m à 750 m. 

5.3.4. LE WESTPHALIEN B 

Le Westphalien B est caractérisé par l'établissement d'une sédimentation 
de type paralique. La limite avec le Westphalien A marin est marquée par les 
premiers faciès continentaux : niveaux à racines et couches charbonneuses. 
Ces dépôts continentaux sont interrompus par des arrivées marines, au nombre 
de 3 à Jerada, où l'on reconnaît des calcaires brun-rougeâtre et des schistes 
à nodules plus ou moins ferrugineux. On note toujours une augmentation de 
l'épaisseur des dépôts de l'Ouest (350 m) vers l'Est (600 m). 

5.3.5. LE WESTPHALIEN C 

La base du Westphalien C est marquée par le dépôt du "grand poudingue". 
Ce niveau de conglomérat s'étend dans toute la boutonnière de Jerada. Il 
est constitué essentiellement de galets décimétriques à millimétriques de 
grès-quartzites, de quartz filonien et de phtanites du Llandovery moyen. 
Son épaisseur décroît vers l'Est et le SE de même que la taille de ses 
é~éments, suggérant que la zone d'apport soit située au NW. 

Ce conglomérat correspond selon VALIN (1979) à un épandage fluviatile, 
quasi-deltaïque. Au-dessus, affleurent des couches de schistes et de grès 
avec les veines de charbon exploitées. L'association de murs à racines et 
de faunes limniques indiquent l'ii1,~~~Jlation d'un milieu paraJique I.e 

-·------------,----b-.rs··stlY-âe JeYad~CEo-rr-espori<IraTE à une lagune où les apports continentaux 
venant du Nord et du NW sont rarement troublés par· des incursions marines 
d'origine orientale. 
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5.4. L'OLISTOSTROME DE LA REGION D'OUJDA 

Au Nord du synclinorium de Jerada, les ser,~.es volcano-détritiques du 
Viséen supérieur ne reposent pas sur un socle a~'formé par les phases précoces 
de l'orogenèse hercynienne comme dans le Tazekka ou dans les boutonnières de 
Debdou-Mekam mais sur un olistostrome qui affleure dans la chaîne des Horsts 
depuis la boutonnière de Tannecherfi à l'Ouest jusqu'à Jorf Ouazzène à 
l'Est (fig. 42). 

Le caractère chaotique de la sédimentation est resté longtemps insoupçon­
né. La présence du Silurien et du Dévonien datés conduisait les auteurs 
(OWODENKO, 1976 ; LUCAS, 1942) à admettre l'existenée d'une série paléo­
zoïque complète depuis l'Ordovicien jusqu'au Dévonien. L'extrême discon­
tinuité des affleurements de phtanites siluriens n'avait cependant pas 
échappé à ces auteurs, mais ils attribuaient cette disposition au carac-
tère lenticulaire de la sédimentation et à l'intensité des déformations 
tectoniques. C'est HUVELIN (1970) qui reconnaît le caractère chaotique de 
ces terrains. Il montre que l'Ordovicien, le Silurien et le Dévonien consti­
tuent "des blocs ou des kippes sédimentaires dans une brèche de glissement 
s'autoremaniant sur place". Selon cet auteur, l'olistostrome de la région 
d'Oujda serait lié à des écaillages ou des nappes précoces analogues à la 
nappe des Jebilet orientales. 

VALIN (1979) dans sa cartographie à 1/50 OOOe de la chaîne des Horsts 
définit une formation silto-schisteuse constituée par des schistes argileux 
localement plus silteux ou gréseux dans lesquels s'observent des passées 
de brèches sédimentaires remaniant des phtanites siluriens, des calcaires 
dévoniens, des roches gréseuses, conglomératiques et des tufs et des roches 
éruptives. Cet auteur supposait que les schistes argileux étaient contempo­
rains de la formation des brèches alors qu'il s'agit en fait de lames glis­
sées d'Ordovicien (DESTEUCQ et FOURNIER-VINAS, 1981). Il faut remarquer que 
cetœinterprétation conduit à utiliser avec prudence la carte géologique de 
VALIN. Il distingue en effet deux formations : la formation silto-gréseuse 
attribuée au Cambro-Ordovicien sur laquelle repose la formation silto­
schisteuse correspondant à l'olistostrome intercalé dans des schistes argi­
leux et attribué au Tournaisien ou au Viséen inférieur. En fait, dans cette 
dernière formation seules les brèches sont carbonifères, les schistes qui 
constituent l'essentiel des affleurements sont en fait de l'Ordovicien dont 
le faciès est souvent très analogue aux terrains de la formation silto-gré­
seuse sous-jacente. Le contact entre les deux ensembles n'est donc pas strati­
graphique mais tectonique. 

L'âge de cet olistostrome peut être approché avec une précision relative­
ment bonne. Au Sud d'Oujda, à Jorf Ouazzène, il est surmonté par les brèches 
dacitiques du Viséen supéri~ur qui:le remanient même à leur base (HUVELIN, 
1970). Vers l'Ouest, à Tannecherfi, ce même olistostrome contient des blocs 
de pélites d'âge viséen supérieur (EL GHAZI et HUVELIN, 1981) et remanie des 
laves et des roches éruptives viséennes qui elles-mêmes contiennent des 
fragments de pélites écailleuses, matrice de l'olistostrome. Il semble donc 
que la sédimentation chaotique soit d'âge viséen supérieur localement contem­
poraine de l'activité volcanique. 

5.4.1. L'OLISTOSTROME DANS LES ZEKKARA 

Il affleure dans toute la partie sud de la boutonnière, les affleure­
ments sont cependant médiocres. Ce qui ressort, ce sont essentiellement les 
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klippes métriques ou décamétriques de phtanites siluriens et de calcaires 
dévoniens (fig. 3). Les terrains schisteux encaissant ces klippes sont 
généralement des pélites grises, micacées à cachet ordovicien et corres­
pondent encore à ces blocs exotiques. Le faciès classique d'argiles à blocs 
ou de pélites écailleuses est en fait très rare, sans doute en partie à cause 
des conditions d'affleurements, on l'observe cependant très bien dans la par­
tie SW de la boutonnière (fig. 3). La coupe le long du talus est de la pis­
te montre deux lames de psammites ordoviciens séparés par un niveau d'argile 
à blocs (fig. 43). Ce niveau est constitué de pélites écailleuses grises 
emballant des éléments dont la taille varie depuis des graviers de quelques 
mm à des blocs métriques. Parmi ces éléments, on note : 

- des calcaires bioclastiques gris attribués au Dévonien (Emsien­
Eifélien) par OWODENKO (1976). 

- des bancs détritiques ocres ou verdâtres d'épaisseur centimétrique. 
Initialement continus, ces bancs sont dilacérés dans l'olistostrome. 

NORD SUD 

0 1 2m 

Fig. 43 - Sud-Ouest de la Boutonnière des 
entre Sidi Mohanuned et Sidi Abderrahrnane 
principale de Mestferki). 

Zekkara, le long de la piste 
( 500 rn au Sud de la piste 

Or pélites micacées 
olistostrome pélites 
dévoniens (1) de brèches 

b.ioturbées de 1 'Ordovicien inférieur. clis 
écailleuses emballant des blocs de calcaires 
(2) et de grauwackes (3). 

L'examen microscopique montre qu'il s'agit d'arénites ou de grauwackes 
fines. Dans une matrice argilo-siliceuse peu abondante, on observe des 
grains de lOO ~ en moyenne de quartz anguleux, de feldspaths plagio­
clases (oligoclase andésine), des grains lithiques de silts à ciment 

-------~~---------~---fe-r-rugineux-; de-micrcrqu"trr-rztt:e--à quartz granoblastique et de roches 
volcaniques parmi lesquelles on distingue des faciès à texture micro­
litique : les feldspaths très fins (20-30 ~) sont indéterminables, 
et des faciès cryptocristallins présentant parfois une texture sphéro­
litique. 
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des bancs de microbrèches constituées essentiellement d'éléments de 
roches volcaniques de 5 à 10 mm. 

Au microscope le liant de la microbrèche e§;Ç une grauwacke fine constituée 
,.J.-.ilr.,"-:·'· 

de quartz et de feldspath oligoclase anguté'ux dans une matrice quartzo-
chloriteuse plus ou moins ferrugineuse. Parmi les éléments de ces mi­
crobrèches, on note des grains de roche quartzo-fe~dspathique à texture 
microgrenue de type microdiorite quartzique. Des ~aves à texture micro­
~itique, les plagioclases de lOO à ISO ~ sont noyés dans une pâte 
cryptocristalline chloritisée. Des ~aves à texture micro~itique porphy­
rique où les phénocristaux sont du type oligoclase-andésine, les micro­
lites baignent dans un verre quartzofeldspathique à recristallisation 
granoclastique. Des grains de grauwackes riches en petits éléments li­
thiques de roches volcaniques. On trouve enfin des grains isolés de 
quartz anguleux microfracturés, des sphérolites isolés, des fragments 
de calcite sparite. 

- des fragments de brèches à éléments de schistes argileux noirs, de 
grauwackes et de calcaires. Le ciment de ces brèches est carbonaté biodétri­
tique. 

Mis à part les calcaires dévoniens, l'âge des blocs remaniés n'a pas 
pu être déterminé. Des analyses palynologiques ont été effectuées sur les 
pélites écailleuses et sur les schistes argileux noirs remaniés dans les 
blocs de brèches, mais elles n'ont donné aucun résultat. L'abondance des 
éléments volcaniques suggère cependant que l'olistostrome se constituait 
pendant une période où l'activité magmatique était importante et il est 
tentant de penser qu'il s'agit du volcanisme du Viséen supérieur bien dé­
veloppé dans l'ensemble de la Meseta orientale. 

5.4.2. L'OLISTOSTROME DE JORF-OUAZZENE 

Les affleurements d'olistostrome sont principalement localisés dans la 
partie sud de la boutonnière, le long de la piste Sidi Yahia-Touissit 
(fig. 42). 

On observe le faciès classique de pélites écailleuses grises sans strati-
fication nette. 

Au microscope la roche montre des lits millimétriques de grès micacés 
disloqués, des fragments de sflts et de schistes emballés dans une matrice 
argileuse sombre très fine où l'on observe quelques grains de quartz et 
de micas détritiques. 

A l'affleurement on remarque cependant des lits de grauwackes fins bru­
nâtres ou verdâtres. Ces nivèaux so~ discontinus, dilacérés par les mouve­
ments synsédimentaires, ils représentent les dépôts contemporains de la 
formation de l'olistostrome. Parmi les blocs resédimentés on distingue : 

- des fragments décimétriques de grès micacés verdâtres à cachet ordo­
vicien. Certains éléments sont plissés (fig. 44) témoignant de déformations 
antérieures au phénomène de resédimentation, 

- des fragments décimétriques à métriques de phtanites siluriens. Ce 
sont les éléments les plus facilement identifiables. On remarque que cer­
tains blocs sont bréchifiés à leur contact avec les pélites écailleuses, 
probablement lors du processus de mise en place des blocs dans l'olistostrome, 

- des fragments de grauwackes ou de silts, 

- de très rares fragments de roches éruptives très altérées. 
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Fig. 44 Jorf Ouazzène, 
olistolithe de psammite ordo­
vicien plissé (Or) remam.e 
dans les pélites écailleuses 
du Viséen (hV). 

Je ne signale ici que les blocs d'échelle métrique nettement resédimentés 
car emballés dans les argiles. En ce qui concerne les lames hectométriques à 
kilométriques d'Ordovicien, Silurien et Dévonien, leurs relations exactes avec 
1

1
olistostrome sont moins claires, j'y reviendrai plus loin. 

5.4.3. CONCLUSIONS 

Si l'on veut comparer les trois grands groupes d'affleurements de 
l'olistostrome, on remarque qu'à Jorf Ouazzène il y a très peu d'éléments 
volcaniques ou volcano-détritiques remaniés, les argiles à blocs sont d'ail­
leurs essentiellement antérieures au dépôt des brèches et des laves viséen­
nes du flanc nord du synclinal de Jerada. Les éléments volcano-détritiques 
sont plus abondants dans les Zekkara suggérant une activité volcanique proche. 
A Tannecherfi enfin, la simultanéité du magmatisme et des processus de resé­
dimentation est bien nette. 

Il semble donc que les phénomènes de resédimentation débutent assez tôt 
vers l'Est à Jorf Ouazzène et cessent au moment du dépôt des couches volcano­
détritiques viséennes. Par contre, vers l'Ouest à Tannecherfi ces processus 
durent plus longtemps pendant le Viséen supérieur dont les roches magmatiques 
sont remaniées ainsi d'ailleurs que des argiles et pélites du Viséen supérieur­
Namurien basal, qui si elles sont contemporaines des couches de Jerada sont 
postérieures au volcanisme. 

L'interprétation de l'olistostrome de la région d'Oujda reste probléma­
tique. On sait que ce type de sédimentation chaotique peut être lié à l'avancée 
d'une nappe de glissement dans un bassin sédimentaire ou bien correspondre au 
fonctionnement de failles normales en bordure d'un bassin. Pour HUVELIN (1970) 

__________ --~--·--ngt;_J2E.Sl'E_UCQ_.LL982} .. les .. a.r.giles- à--hlo·cs-·se·ra·renr-Ttées à des ecaülages ou à 
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des nappes précoces analogues à la nappe des Jebilet orientales. Cependant 
dans l'état actuel des connaissances et en raison surtout de l'exiguïté des 
affleurements paléozoïques du Maroc oriental, .~]1;\{:f·n' est pas possible de 
mettre en évidence des nappes de l'importance de celles des Jebilet ou de 
la région de Khénifra- Azrou, nappes mises en place au Viséen supérieur 
Namurien et auxquelles est associé un wildflysch. L'écaillage des terrains 
Ordovicien-Silurien sur lequel je reviendrai au chapitre tectonique est 
lié à la phase antéviséenne mais aussi à des mouvements tangentiels plus 
tardifs postérieurs à la formation de l'olistostrome comme le montre la 
coupe du SW des Zekkara (fig. 43). Rien ne prouve en tout cas que cet écail­
lage soit lié à la progression de nappes synsédimentaires. La présence d'élé­
ments d'âge viséen supérieur- namurien dans l'olistostrome impliquerait 
dans l'hypothèse d'une nappe synsédimentaire que le Viséen supérieur soit 
lui-même impliqué dans la tectonique tangentielle, or dans la Meseta orien­
tale le Carbonifère repose en discordance angulaire sur les terrains plus 
anciens, à Jorf Ouazzène il remanie même les pélites écailleuses. Rien ne 
permet donc d'affirmer qu'il constitue une unité allochtone faisait partie 
de nappes synsédimentaires. Il faut enfin souligner que dans cette région 
d'Oujda l'olistostrome se présente toujours sous l'aspect de pélites écail­
leuses dont on ne connaît pas le soubassement, ni l'environnement sédimen­
taire - mis à part les quelques niveaux de grauwackes dilacérés probablement 
contemporains - et il est peu probable que ces argiles à blocs soient asso­
ciées à des dépôts de flysch comme dans l'Est du Maroc central ou dans les 
Jebilete. 

Ces différents éléments rendent à mon avis peu probable l'existence 
au Viséen supérieur d'une situation analogue à celle bien connue dans 
l'Est de la Meseta occidentale, c'est-à-dire l'individualisation d'un 
bassin de flysch au sein duquel se mettent en place des nappes gravitaires. 

L'organisation cartographique des affleurements d'olistostrome montre 
qu'ils s'alignent suivant une bande étroite de direction N 80 depuis Tanne­
cherfi jusqu'à Jorf Ouazzène et n'ont jamais jusqu'ici été observés dans 
d'autres secteurs de Meseta orientale. Ceci suggère que lès phénomènes de 
resédimentation se limitent à un sillon étroit individualisé au Viséen supé­
rieur. Ce sillon serait limité par des failles actives responsables de l'é­
rosion rapide des zones bordières constituées de terrains ordoviciensà dé­
voniens déjà en partie disloqués par les mouvements antéviséens. L'activité 
volcanique se superpose à la formation de ce sillon, elle scelle à Jorf 
Ouazzène les phénomènes tectonosédimentaires qui restent actifs plus long­
temps vers l'Ouest à Tannecherfi. Ce type de sillon avec sédimentation chao­
tique se retrouve d'ailleurs vers le Sud dans la r~gion de Ben Zire& 

\ = 

5.5. CORRELATIONS 
J'examinerai ici rapidement les corrélations possibles entre le Carboni­

fère de la Meseta orientale et son prolongement vers l'Est en Algérie. J'envi­
sagerai également les rapports possibles entre les séries de la Meseta orien­
tale et les séries carbonifères déposées à la marge du craton africain dans 
l'Est de l'Anti-Atlas et les régions de Ben-Zireg et Béchar. 

Dans. les Zekkara~ HOUAR.I (1987). signale également des niveaux volcano-détritiques 
qui pouJ;;t;aient être contemporains de la formation de l'olistostrome. 
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5.5.1. PROLONGEMENTS VERS L'EST EN ALGERIE 

5.5.1.1. L e6 Mo nA:-6 de Gha!r.. Roubc.n ( LUCAS, 7 9 52 ) 

Dans le horst de Ghar Rouban, le Carbonifère n'est représenté'que par 
une barre de calcaire dolomitique dont les relations avec les terrains 
encaissants ne sont pas nettes. Selon LUCAS, ces calcaires seraient d'âge 
viséen inférieur à moyen, ils pourraient représenter la base du complexe 
volcano-détritique qui se développe plus au Sud à Jerada. Je ne connais pas 
les affleurements de Ghar Rouban mais la position de ces calcaires n'est pas 
sans rappeler celle des petits affleurements de calcaires dolomitiques de 
la boutonnière du Mekam dont l'âge viséen inférieur ou supérieur ne peut être 
précisé faute de fossiles caractéristiques (cf. 5.2.2.1.). 

5.5.1.2. La boutonni~e de Ti6nit (LUCAS, 7952) 

Dans cette boutonnière, le Carbonifère est bien représenté par une série 
très détritique reposant en discordance angulaire nette sur le Dévonien. Au­
dessus de conglomérats de base remaniant du Dévonien et des phtanites siluriens 
viennent des schistes ayant livré à LUCAS une riche faune du Viséen supérieur, 
ces schistes sont surmontés par des brèches à éléments de roches volcaniques. 
A côté de cette série détritique existent des roches volcaniques et hypovol­
caniques (rhyolites, andésites, basaltes, microgranites). Les relations avec 
la série détritique ne sont pas visibles sur le terrain. Il est cependant 
probable que l'ensemble forme un complexe volcano-détritique viséen supérieur 
analogue à ceux du Mekam et de Jerada. 

5.5.1.3. L e6 T Jc.a.Jl.iL6 

D'après GUARDIA (1975), le Carbonifère inférieur des Traras est représenté 
par deux formations distinctes : 

-des dolomies à Polypiers d'âge viséen supérieur reposant par l'intermé­
diaire d'un conglomérat de ba~e en discordance angulaire nette sur des pélites 
infrasiluriennes. Ces niveaux dolomitiques sont à rapprocher des calcaires 
dolomitiques de Ghar Rouban et du Mekam. 

- une série volcano-détritique comprenant des formations sédimentaires 
conglomérats, grès, pélites micacées alternant avec des tufs et des brèches 
volcaniques et des formations volcaniques qui sont, soit des brèches, soit 
des roches massives, sombres. Selon GUARDIA, il s'agirait d'une association 
spilite-kératophyre. On ne connaît pas les rapports existant entre les 
dolomies et la série volcano-détritique. Cette dernière n'ayant pas livré de 
fossiles, son âge n'est pas connu avec certitude. GUARDIA la décrit comme 
discordante sur les terrains antéviséens et par analogie avec les descriptions 
de LUCAS à Tifrit et d'OWODENKO à Jerada en fait du Viséen supérieur. Il faut 
noter que cette interprétation doit être nuancée, un âge dévonien étant par 
ailleurs attribué à la série volcano-détritique (cf. chap. 4.5). 

EN CONCLUSION, on peut remarquer que les corrélations sont possibles . 
entre les différentes boutol}l}_i,~r.e$_de_ ... Ealéozo_ï.q.ue~is le Tazekka ju-sqtr'-à~----~·-·-"ï 

--·········~·~ ··'I'itrrE··ni1~~·4sT:··si;~~~~··s~~le plissé et parfois m~tamorphisé par les phases -1 
précoces de 1' orogenèse hercynienne, le Carbonifère débute par des ni veaux 1 

détritiques et carbonatés d'âge viséen supérieur, sauf peùt-être à Ghar 
Rouban où les calcaires dolomitiques seraient plus anciens : Viséen inférieur 
ou moyen (LUCAS, 1952). Dans la chaîne des Horsts s'individualise un olistostro-
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me probablement lié au fonctionnement de failles bordières d'un bassin v1seen 
supérieur, les éléments remaniés proviennent de l'~rosion de terrains anté­
viséens. Le magmatisme calco-alcalin qui se développe par la suite constitue 
un trait caractéristique de la Meseta orientale ; il se marque par une 
sédimentation volcano-détritique à laquelle s '.~socient des venues hypovolca­
niques. Ces terrains volcano-détritiques appar8."l.ssent à différents niveaux 
du Carbonifère suivant les secteurs, ils sont généralement superposés aux 
niveaux carbonatés sauf à Jerada où le magmatisme est antérieur aux cal­
caires. Cette activité magmatique a une durée variable : longue dans le 
Tazekka (Viséen supérieur au Westphalien B), plus courte ailleurs où dès la 
fin du Viséen supérieur elle est relayée par une sédimentation détritique. 

Une note récente (JAILLARD, 1986), propose pour le volcanisme de Jerada un 
âge plus ancien, Tournaisien à Viséen inférieur. L'auteur s'appuie sur des argu­
ments de terrain (sur le flanc nord, les dacites ne sont pas interstratifiées dans 
le Viséen supérieur daté et sur le flanc sud, elles sont sous-jacentes aux 
calcaires du Viséen supérieur), et sur des analogies (faciès, géochimie) avec le 
volcanisme de la province de Huelva en Méséta Ibérique. Cette hypothèse ne tient 
cependant pas compte des observations d' EL-GHAZI et HUVELIN ( 1981 ) à Tanncherfi 
(boutonnière située seulement à lOO km à l' Ouest d'Oujda) démontrant bien l'âge 
viséen supérieur du volcanisme. 
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Fig. 45 - Le Carbonifèrce de Meseta orientale. 
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A Tazekka. B Debdou, b série de Flouch. C Mekam. D : 
Jerada, d : Tanncherfi. E : Ghar Rouban. F : Tifrit. G : Traras. 
1 substratum antéviséen. 2 séries détritiques de base, 
grès, conglomérats. 3 calcaires viséens supérieurs. 4 
calcaires dolomitiques. 5 laves (andésites, dacites). 6 
volcanoclastites. 7 : grauwackes et arénites. 8 : volcanoclas­
tites de Boujaâda. 9 séries gréso-pélitiques (Jerada, Mekam 
sud). 10 : olistostrome. 
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5.5.2. PROLONGEMENTS VERS LE SUD 

5.5.2.1. Le bao~in de Tend4a4a (VESTEUCQ, 1982) 

Situé sous les Hauts-Plateaux méridionaux, ce bassin n'affleure pas, 
il n'est connu que grâce à deux sondages : TE 1 et TE 2 ayant rencontré 
respectivement le Namurien et le Viséen supérieur où se reconnaissent notam­
ment des dacites. C'est cependant grâce aux données géophysiques (gravimétrie 
et sismique réflexion) que l'on peut mettre en évidence un bassin carbonifère 
allongé en direction NE-SW, où l'épaisseur des sédiments atteindrait au maxi-­
mum 3.000 m. 

La présence des dacites semble indiquer que ce bassin de Tendrara est 
l'équivalent des séries du Mekam ou de Jerada. 

Les limites exactes de ce bassi~ ne sont pas connues. D'après les données 
géophysiques, il semble qu'il soit limité vers le NW par la ride des Trarit 
et vers le SSE par la ride du Tamelelt. 

5.5.2.2. Le bao~in de Béchan 

Au Sud du Haut-Atlas, les séries carbonifères réapparaissent dans de 
vastes bassins intracontinentaux, peu déformés, reposant sur le craton ouest­
africain. Dans l'Anti-Atlas au Maroc, le Carbonifère appartient à la bordure 
nord du bassin de Tindouf ; à l'Est de l'axe de l'Ougarta, en Algérie, il 
constitue le bassin Ahnet-Timimoun-Béchar (CONRAD et LEMOSQUET, 1984). La 
partie nord de ce dernier permet d'envisager la transition entre le craton 
proprement dit et sa, marge. Dans la région de Béchar-Kenadza, le Carbonifère 
est caractérisé par des dépôts marins de plate-forme ; la sédimentation est 
détritique du Strunien au Viséen inférieur, du Viséen supérieur au Westpha­
lien se développe une plate-forme carbonatée associée à des dépôts fluvio­
deltaiques. La sédimentation houillère, paralique, apparaît au Westphalien C 
avec les premiers sols à végétation qui se développent au Westphalien D. La 
mer se retire progressivement vers l'Est et le comblement du bassin s'achève 
par des dépôts continentaux rouges du Stéphano-Autunien. Vers le Nord, à 
Ben Zireg, le Viséen inférieur repose directement sur le Dévonien, il est 
représenté par un faciès de flysch à olistolites (PAREYN, 1961) résultant 
probablement de l'érosion d'une ride dont fait partie le massif de Tamelelt. 
Sur cette ride, localisée à la bordure sud-atlasique se déposent, du Tour­
na~s~en au Namurien, les séries ultracondensées des Jebel Grouz et Antar 
(WEYANT et PAREYN, 1975). 

Le flysch à olistolites de Ben Zireg est très probablement l'équivalent 
de la formation chaotique décrite à Timeghir (MICHARD et coll. 1982) et 
attribuée au Dévono-Dinantien. Ici cependant les olistolites proviendraient 
du Sud c'est-à-dire du craton. Quoiqu'il en soit, il semble clair dans l'é­
tat actuel des connaissances, qu'au début du Carbonifère (Viséen inférieur à 
supérieur) le craton de l'Ouest africain constitue une plate-forme stable 
se disloquant dans la partie nord avec individualisation de sillons où 
apparaissent des flyschs à blocs, l'alimentation de ces sillons se faisant 
soit directement sur le -craton, soit par des rides situées plus au Nord, comme 
celle du Tamelelt. L'olistostrome d'Oujda appartient probablement au même 
système bien que situé en plein domaine orogénique. 

Dans la Meseta ori_~~t:_aJ_~_LéiJJ N!1r_d __ d_u__liau.t=At1-aS-l-a disposition du 
--cifro-onifère en bassins- étroits et allongés résulte probablement du même 

phénomène d'individualisation de rides et de sillons. Parmi ces derniers, 
on note ceux de Jerada, du Mekam, de Tendrara. 

\ 

i 
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La différence fondamentale avec le craton et sa marge est qu'ici le 
Carbonifère peut reposer sur une chaîne "breto_I}\9·,~" et qu'il est caractérisé 
par un important magmatisme calco-alcalin qui ~~étend du Nord au Sud depuis 
Oujda jusqu'à Tendrara et d'Ouest en Est du Tazekka à Tifrit en Algérie. A 
l'emplacement du Haut-Atlas oriental actuel devrait donc exister pendant 
les temps hercyniens un accident majeur assurant la limite entre le craton 
stable et sa marge et la ceinture orogénique hercynienne avec phase bretonne 
et magmatisme calco-alcalin subséquent (fig. 46). 
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Fig. 46 - Carte paléogéographique schématique du Maroc au Viséen supérieur­
Namurien. 1 bassins de flyschs. 2 olistostrome ( DD dévono-dinantien, 
Vi : Viséen inférieur, V : Visé en supérieur). 3 nappes de glissement. 
4 : rnagrnatisme basique (th8léitique). Sa : rnagrnatisme calce-alcalin (granites, 
granodiorites, volcanites), Sb : séries volcano-détritiques et séries détriti­
ques ( Jerada, Mekarn sud). 6 zones à phase sudète probable, a : plissement 
synschisteux, b écaillages. HA Haut-Atlas, Jb Jebilet, Rh Reharnna, 
MC : Maroc central, Mi : Midelt, Tz : Tazekka, DM : Debdou-Mekarn, CH : Chaîne 
des Horsts, Mo : Mougueur, Te : Tendrara, Ta : Tarnlelt. 
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Deuxième partie 

TECTONIQUE 

INTRODUCTION 

a) MéthodoZ.ogie 

Les descriptions tectoniques qui font l'objet de ce chapitre sont le 
résultat d'une analyse détaillée ou "microtectonique". Les méthodes et la 
terminologie employées sont désormais des outils classiques pour le géolo­
gue structuraliste, largement répandus et systématisés grâce aux traités de 
MATTAUER (1973), VIALON et al. (1976), NICOLAS (1984). 

Dans ce travail, j'insiste plutôt sur l'inventaire et la description 
géométrique des différentes structures à toutes les échelles, depuis la 
carte géologique jusqu'à la plaque mince. La présentation se fera dans 
l'ordre chronologique d'apparition des différents épisodes de déformation. 
Par convention, j'appellerai D1, D2 ; etc ... les épisodes ou phases de dé­
formations successifs. P1, P2 .• s 1, SZ:. L

1
, L2 , etc ... désigneront les plis, 

schistosités et linéations as~oc1ées-a cnacun de ces épisodes. 

La disposition spatiale des structures est, la plupart du temps, illus­
trée par l'usage de la projection stéréographique selon les méthodes mises 
au point à Strasbourg par RUHLAND ( 1970). Je rappelle simplement que les 
directions des objets structuraux mesurées à la boussole sont toujours 
notées de 0 à 180°, le mode de projection utilisée pour leur report est la 
projection stéréographique méridienne de l'hémisphère supérieur sur canevas 
de WOLFF. Les plis seront décrits en utilisant la classification de RAMSAY 
(1967). 
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li1se 

Fig. 47 Classification de la schistositê.d'aprês POWELL (1979). 
a) Typologie des clivages schisteux. 
b) Intensitê de la fabrique schisteuse (in HUON, 1985). 
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Parmi les marqueurs méso- à microscopiques assoc1es au plissement, la 
schistosité occupe une place importante. Dans les descriptions générales, 
j'emploierai les termes de schistosité de fracture, de flux, de foliation, 
de crénulation tels qu'ils sont définis par ARTH~-UD (1970). L'emploi de 
ces termes est commode car ils sont d'un usage courant ; certains sont ce­
pendant ambigüs (fracture-flux) ayant à la fois des connotations morpholo­
giques et génétiques. Des classifications fondées essentiellement sur des 
critères morphologiques ont été élaborées ces dernières années (POWELL, 
1979 ; PIQUE, 1979 ; WYBRECHT, 1984) ; elles nécessitent toujours l'examen 
de plaques minces. Pour les descriptions microscopiques, j'utiliserai la 
classification de POWELL (1979) (fig. 4r ). 

Cet auteur distingue deux grandes catégories de clivages : 
1) Les clivages continus, fins ou grossiers, où les microlitons ne 
sont pas visibles ; tous les minéraux sont orientés selon la schisto­
sité. 
2) Les clivages espacés~ qui découpent la roche en microlitons. Selon 
le degré de l'anisotropie initiale, on pourra distinguer : 
- les schistosités de crénulation, qui déforment, en la plissotant, 
une fabrique planaire initiale qui peut être la stratification (cré­
nulation primaire) ou une schistosité. Il est possible de distinguer 
des crénulations discrètes et des crénulations zonaires, ces derniè­
res correspondant à des phénomènes de différenciation métamorphique 
(WILLIAMS, 1972). 

'~ 

- les schistosités disjointes~ qui se développent lorsque la fabrique 
initiale n'a pas un caractère planaire bien marqué. Plusieurs types 
peuvent être distingués suivant l'espacement et la planéité des plans 
dè clivages. L'intensité de la fabrique schisteuse à l'intérieur des 
microlitons est également un critère de classification. 

L'intérêt de cette classification, purement descriptive, est de per­
mettre des comparaisons d'une région à l'autre, à condition de rester 
dans un type lithologique constant, ce qui est généralement le cas en 
Meseta orientale, où les faciès pélitiques sont dominants. Les mécanismes 
de déformation mis en jeu au cours de la schistogenèse seront précisés 
dans la mesure du possible : dissolution sous pression, flux plastique, 
rotation mécanique, etc ..• 

0'étude quantitative de la déformation n'a pas été faite de façon 
systématique. Je me contenterai ici àe préciser la forme et l'orientation 
de l'ellipsoïde de déformation finie en quelques points. 

Les marqueurs utilisables sont peu nombreux dans les séries schisto­
gréseuses très monotones étuhliées . .r'ai principalement utilisé les grains 
de quartz détritiques soit dans les schistes, soit dans les grauwackes. 
Les méthodes de mesures de ce type de marqueurs sont connues (RAMSAY, 1967 
}illKHOPADHYAY, 1973 ; RAMSAY et HUBER, 1984). Les axes de l'ellipsoïde de 
déformation seront désignés par X, Y, Z, X correspondant à la direction 
d'allongement, Z à la direction de raccourcissement et Y à la direction 
intermédiaire. 

Le métamorphisme qui accompagne ces déformations est généralement 
de faible intensité anchizonal à épizonal. Le degré de recristallisation 
est apprécié par la mesure de l'indice de cristallinité de l'illite (C.I.) 
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Fig. 48 Echelle chronostratigraphique du Paléozoïque 
d'après ODIN et al. (1982), in HUON (1985). 
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.. 0 

la largeur en millimètres du pic à 10 A de l'illite, mesurée 
(KUBLER, 1964 ; ESQUEVIN, 1969, DUNOYER de SEGONZAC, 1969). 
des différentes zones métamorphiqu~.s en fonction du C.I. est 

-.~v'!rt~,;: 

c I > 10 Diagenèse naissante 

5,5 < c I < 10 Diagenèse 

3,5 < c I < 5,5 Anchizone 

2,5 < c I < 3,5 Epi zone 

c I < 2,5 Epi zone profonde 

Je n'ai pas fait d'.étude systématique ; la maille d'échantillonnage, 
très large, ne permet pas de tracer de cartes d'isocristallinité. Les me­
sures ont donc surtout une valeur indicative. De toute manière, dans la 
région étudiée, les variations du métamorphisme restent très modérées, la 
plupart des terrains se situant dans l'anchizone ou le début de l'épizone. 
L'étude aux rayons X a été faite à l'Institut de Géologie de Strasbourg, 
l'appareillage et la méthode sont décrits dans la note technique n° 1 
(rédaction collective, 1975). 

Les datatinnA géochronologiques effectuées ces dernières années dans 
la Meseta marocaine seront souvent discutées i.ci. Leur corrélation avec 
l'échelle stratigraphique du Paléozoïque correspond à l'échelle établie 
par ODIN et coll. (1982). 

b) Présentation 

Le chapitre précédent, consacré à la stratigraphie, a montré que, 
malgré la dispersion des affleuremenœpaléozoiques de la Meseta orientale, 
des regroupements et des rapprochements sont possibles et qu'une certaine 
unité peut finalement se dégager. L'étude structurale se heurte au départ 
aux mêmes problèmes de corrélation entre les différentes boutonnières 
hercyniennes mais là encore, j'essaierai de montrer que la Meseta orien­
tale présente une cohérence remarquable. 

Les données antérieures sont encore beaucoup plus réduites qu'en ce qui 
concerne la stratigraphie. Aucune approche tectonique d'ensemble n'avait 
jamais été faite, seules quelques é-tudes de détails, d'ailleurs récentes, 
introduisent à l'analyse structurale de ce segment de la chaîne hercynienne. 
Ainsi, MORIN (19 73) dégage la, notion,.. de "linéament" de Bsabis-Tazekka sépa­
rant la Meseta orientale de 1\a Mesetâ occidentale ; une description tecto­
nique des structures dans le massif du Tazekka (HOEPFFNER, 1978) et les 
boutonnières de Debdou-Mekam (DESTEUCQ et HOEPFFNER, 1980) est amorcée, un 
essai de synthèse des déformations hercyniennes peut être présenté (HOEPFFNER, 
1983). 

Une présentation synthétique de l'évolution hercynienne de cette partie 
de la chaîne était donc nécessaire. Dans ce chapitre, j'envisagerai la 
Meseta orientale dans son ensemble plutôt que d'étudier chaque boutonnière 
séparément et je présenterai les déformations hercyniennes dans leur ordre 
chronologique. Il est en effet classique de distinguer en Meseta orientale 
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une "phase antéviséenne" responsable de la structuration des schistes du 
Tazekka et de Debdou-Mekam et une phase post-westphalienne donnant des 
structures du type du synclinal de Jerada. 

LA "PHASE ANTEVISEENNE" : 

Son âge absolu est resté longtemps incertain. A Midelt, les datations 
chronologiques effectuées sur les roches métamorphiques (TISSERANT, 1977 

CLAUER etcoll.,1980) indiquent un âge de 366 ± 7 MA, soit le Dévonien su­
périeur. Dans le Tazekka et Debdou-Mekam, l'attribution des schistes au 
Tournaisien-Viséen inférieur et la discordance du Viséen supérieur daté 
nécessitait l'intervention d'une phase tectonique intraviséenne donc plus 
récente qu'à Midelt. Les datations de l'Ordovicien dans le Tazekka (RAUSCHER 
et coll., 1982) et du Dévonien dans les Schistes de Debdou-Mekam (MARHOUMI 
et coll., 1983) montraient en fait que l'épisode tectono-métamorphique anté­
viséen supérieur dans ces deux boutonnières pouvait fort bien correspondre 
à la phase dévonienne datée à Midelt. Une bonne homogénéité apparaissait 
ainsi en Meseta orientale pour ce qui concerne la chronologie des déforma­
tions. Des travaux récents (HUON, 1985), portant sur la datation isotopique 
des phases tectono-métamorphiques dans les séries schisteuses de Meseta orien­
tale, apportent des précisions et amèneront sans doute, si certaines d'entre 
elles se confirment à distinguer plusieurs étapes dans la structuration an­
téviséenne. Cet auteur montre que la phase majeure des boutonnières de 
Debdou et du Mekam peut être datée de 372 + 8 et 368 + 7 MA. Ces régions 
sont donc corrélables avec Midelt. Dans le-Tazekka par contre, la phase 
"antéviséenne" des Schistes du Tazekka est datée de 329 + 7 MA soit du 
Viséen supérieur. Si cette datation se confirme (un rajeunissement n'est 
pas à exclure), il se dessinerait à l'échelle de la Meseta orientale: 

- une zone à structuration d'âge dévonien supérieur représentée dans 
les boutonnières de Debdou-Mekam et de Midelt. J'y incluerai également les 
boutonnières du Boudoufoud, des Beni-Snassène et le Nord du Tamelelt. On ne 
dispose pas dans ces boutonnières d'éléments de datations absolues ou rela­
tives de la phase tectonique. C'est le style et l'orientatibn des structures 
qui me servent d'arguments pour les rattacher à cette zone, 

-une zone à structuration d'âge viséen supérieur représentée dans 
le massif du Tazekka. Cette zone se prolongerait vers le SW dans la région 
d'Azrou-Khénifra. La nappe de Khénifra représente en effet une phase compres­
sive d'âge viséen supérieur (ALLARY et coll., 1972) et, dans la région d'Azrou, 
des datations isotopiques fournissent des âges identiques à ceux obtenus dans 
le Tazekka (HUON, 1985). Leur corrélation avec les données de géologie ré­
gionale pose cependant des problèmes que j'évoquerai plus loin. HUON (1985) 
ne retient d'ailleurs pas les âges obtenus à Azrou, selon lui ils seraient 
en partie hérités, la structuration étant plus tardive (post-westphalienne). 

Pour la phase tectonique du Dévonien supérieur, j'utiliserai le terme 
de phase bretonne. Les datations obtenues montrent en effet que les mouvements 
sont contemporains de la phase bretonne définie en Europe par STILLE (1920) 
à la limite entre Dévonien et Carbonifère. Ce terme est également utilisé 
pour désigner des phases hercyniennes de même âge dans le Rif interne 
(CHALOUAN et MICHARD, 1985, CHALOUAN, 1986) et dans les noyaux kabyles 
(BOUILLIN et PERRET, 1982). Il me semble préférable à celui de phase aca­
dienne, qui a parfois été employé (HOLLARD et al., 1976 ; SCHENK, 1977) 
mais. qu'il. faut plutô~ __ !:és~r._ver: __ p_QUL.de.s_fuzéne,~ctoniques intra------------------,-iM 

·-aevo-nfens·~--6Ten-Ciêiinis dans 1 'orogène appalachien mais absents au Maroc 
(tout au moins en temps qu'événements tectono-mét.amorphiques). 
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La phase de plissement d'âge viséen supérieur correspond à peu près à la 
phase sudète de Stille, située à la limite Viséen-Namurien. J'emploierai ce 
terme avec celui de phase intraviséenne qui re.~te plus exact, les structures 
issues de cette phase étant, en effet, toujoti~'scellées àans le Tazekka 
par des dépôts encore datés du Viséen supérieur. 

LA"PHASE POST-WESTPHALIENNE" : 

Elle déforme les terrains viséen supérieur et plus récents. Elle est an­
térieure au Trias. Si les déformations liées à cette phase sont bien synchrones 
à l'échelle de la Meseta orientale, leur âge est post-westphalien C, terrain 
plissé le plus récent du bassin de Jerada. Les datations isotopiques faites 
dans le Tazekka ont donné des âges de 300 ± 6 MA donc à la limite Westphalien­
Stéphanien. Il me semble que l'on puisse actuellement admettre que dans l'en­
semble de la Meseta orientale la dernière phase plicative hercynienne se 
déroule à la fin du Westphalien vers 300 MA. Les directions des structures 
issues de cette phase sont d'ailleurs assez homogènes pour appuyer cette 
hypothèse. 

Cette phase est contemporaine de la phase asturienne d'Europe. 

Dans. les pages qui suivent, je décrirai successivement ces 
épisodes de déformation dans les différents secteurs où ils peuvent être 
observés. Je conserverai la division classique en phase antéviséenne et 
phase postwestphalienne. J'examinerai en conclusion les deux hypothèses 
possibles : inclure le Tazekka dans la chaîne bretonne du Dévonien su­
per~eur ou en admettant les âges isotopiques,le rattacher à une chaîne 
sudète qui pourrait se prolonger jusqu'à Khénifra. 
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Chapitre VI 

LA PHASE ANTÉVISÉENNE OU ÉOV ARISQUE 

6.1. LA BOUTONNIERE DE MIDELT 

6.1.1. PRESENTATION HISTORIQUE 

Située à la jonction entre le Moyen-Atlas et le Haut~Atlas, dans la 
vallée de la haute-Moulouya (Fig. 49) la boutonnière de Midelt est constituée 
de terrains probablement paléozoï~ues, plissés, métamorphisés et granitisés 
lors de l'orogenèse hercynienne. 

EMBERGER ( 1965) dans l'étude du district plomba-zincifère de la haute­
Moulouya, présente une carte au 1/125 OOOe de la boutonnière où il reconnaît 
des schistes à chlorite et séricite, localement biotitiques, avec des quartzi­
tes et des amphibolites. Cette série est traversée par un massif granitique. 

La succession des différents événements métamorphiques et magmatiques est 
maintenant bien établie grâce aux datations isotopiques par la méthode Rb-Sr 
(TISSERANT, 1977 ; CLAUER et al., 1980). Le métamorphisme régional, associé 
à deux épisodes de plissement,_ est daté de 366 ± 7 MA et correspond donc à 
la phase précoce de l'orogenèse hercynienne au Dévonien supérieur. Il est 
su1v1 par la mise en place de massifs de granitoïdes : des granodiorites à 
347 ± 17 MA, des granites alcalins à 329 ± 6 MA et des granites calco-alcalins 
à 319 ± 6 MA. Le dernier événement hercynien correspond à une cataclase des 
granites calco-alcalins, le long de plans de cisaillement, vers 315-309 MA. 

Si l'âge absolu des événements hercyniens est maintenant bien connu, la 
géométrie et la cinématique des structures développées lors de la phase 
majeure hercynienne n'ont fait l'objet que de travaux ponctuels. VAUCHEZ 
(1976) distingue deux phases principales : la phase 1 qui donne des plis iso­
clinaux synschisteux et synmétamorphiques déversés vers l'Est, la phase 2 qu1 
donne les plis les plus visibles dans la boutonnière. Déversés, selon cet 
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Fig. 49- Carte géologique simplifiée de la boutonnière de Midelt d'après 
Emberger (1965). 1 : phyllades et micaschistes attribuées au Cambre-Ordovicien, 
métamorphisme régional à 366 i 7 MA. 2 : lentilles d'amphibolites. 3 : grane­
diorites et diorites (347 i 17 MA). 4 : granites alcalins (319 + 6 MA). 6: 
granites à muscovite. 7 : couverte post-paléozoïque. 

auteur, vers le SSE, ils sont associés à des cisaillements subhorizontaux 
et admettent une schistosité de crénulation dans leur plan axial. Ce même 
auteur en 1977 présente une étude détaillée du mécanisme de déformation lié 
à la phase 2, correspondant à l'action conjuguée de l'aplatissement et d'un 
cisaillement ductile avec rupture dans les flancs des plis Pz lors du déver­
sement vers le SSE. 

6.1.2. LES DONNEES STRUCTURALES 

Les observations que j'ai effectuées dans la boutonnière de Midelt m'a­
mènent à des conclusions légèrement différentes de celles de VAUCHEZ, tout 
au moins pour ce qui concerne la phase bretonne. 

Le matériel déformé est de nature essentiellement pélitique et gréso­
pélitique, il donne naissance, par métamorphisme, à un ensemble assez homo­
gène de phyllades, quartzophyllades et micaschistes. A l'exception des plis 
dessinés par les niveaux d'amphibolites, on n'observe pas de grandes structu­
res dont 1 'êchelle soit supérieure au décamètre. 

Le débit principal est une schistosité cristallophyllienne ou folia­
tion déformée tardivement en dômes plus ou moins allongés selon la direc-
-~:l_q~ _f:::Wh_: ___ c!Qrn!!§ .. d!'! l.~ .. Ad.rar::::Akora-r .. et~-d-e--Da-r--=-1-k-ll-a-e-h, qui apparaisseut 
bien sur la carte à 1/125.000e d'EMBERGER. L.'acqu~sition de cette folia­
tion s'est réalisée en deux temps, selon un processus de plissement+ 
cisaillement. Ces deux épisodes correspondant aux phases 1 et 2 décrites 
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i' par VAUCHEZ ( 1976). D'une manière générale, c'est le phénomène de cisaillement 
et les structures assoc~ees qu'il développe, qui sont les plus visibles dans 
la boutonnière de Midelt. 

6. 1. 2. 1. Peüte.6 eX. mo~enne.6 .6:0tuc.tu..JtU 

Les structures qui peuvent être interprétées comme appartenant à l'épisode 
D1 sont relativement rares dans la boutonnière de Midelt. 

-Le long de la route secondaire R.S. 317 Midelt-Aouli, on peut observer 
des flancs de plis couchés d'échelle décamétrique (fig. 50a). Ils admettent 
une schistosité de plan axial, de type flux, réfractée dans les niveaux de 
quartzophyllades et de quartzites, où se développent des meneaux. L'orienta­
tion des linéations d'intersection varie, d'un affleurement à l'autre, de 
N 90 à N 1 30 (fig . ) . 

s N 

w 

Fig. 50- Structures de la phase_n
1
_- Route Midelt- Aouli. 

a flanc de pli couche. 
b : stéréogramme correspondant. 
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-Plus à l'Est, dans le secteur d'Anjil, ce sont des plis dissymétriques, 
soulignés par des niveaux quartzitiques. Ces plis, d'échelle décimétrique à 
centimétrique, sont de type concentrique - aplati ou semblable-aplati ; ils 
admettent une schistosité de flux selon leur plan axial. La disposition géo­
métrique des axes de microplis et des linéations d'intersection montre une 
importante dispersion (fig. 51 a-b). L'origine de cette dispersion est à 
attribuer à des phénomènes de cisaillement synmétamorphique correspondant 
ici à des glissements selon les plans de foliation s

1
. On remarque en effet 

que, dans un plan de s 1 donné, les linéations d'intersection Loi gardent une 
orientation régulière admettant, à la limite, une courbure de quelques degrés. 
Par contre, d'une lame schisteuse à une autre, au sein de la pile des phyllades, 
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on constate des écarts angulaires appréciables (fig. 5Ia). Le glissement, 
responsable de la dispersion axiale, se marque par des décalages des ni­
veaux repères So. Ce type de déformation discontinue marque l'intervention 
des processus de cisaillement qui consistent ici, essentiellement, en(une 
réutilisation des plans de s 1 . A ce type de déformation rotationnelle s'a­
joute une composante d'aplat1ssement indiquée par le boudinage de veines de 
quartz. La direction des axes des boudins reste assez constante, orientée · 
Nl60-170. La direction X de l'étirement correspondant au boudinage est 
N 70. Là encore, il s'agit d'une direction qui se retrouve dans l'ensemble 
des affleurements du secteur d'Anjil. Elle est soulignée par une linéation 
d'étirement minéral dont l'orientation est constante et indépendante des 
variations de direction des linéations Loi et des plis P1 (fig. 51 b). 
Le sens de cisaill~ment ?e l:Est v:rs l'Ouest peut éealement être appréhendé 
par la forme des m1cropl1s d entra1nement (fig. 49a). Ceux-ci ont une ver­
g:nce app?re~te vers l'Est. Il s'agit en fait de plis de flanc inverse for­
mes par C1sa1llement selon le modèle de RAMSAY et coll. (1983). Ils ont des 
flancs courts épaissis et des flancs longs amincis pouvant aller jusqu'à 
la rupture avec décalage indiquant un déplacement de l'Est vers .l'Ouest. 
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Fig. 51 -Structures de la phase n
1

• Phyllades du secteur d'Anjil. 
a : bloc diagramme des mesostructures. 
b : stéréogramme correspondant. 
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L'épisode D apparaît ainsi comme le prolongement dans le temps de 
l'fpisode D1, ~es structures planaires apparues~avec les plis P1 étant 
immédiatement réutilisées lors du cisaillemen~~t:, Parmi les structures qui 
se développent pendant ce deuxième épisode, il faut aussi noter les plis 
P 2 , omniprésents dans la boutonnière de Mi de 1 t. 

Ces plis sont en chevrons ou arrondis, du type concentrique ou concen­
trique-aplati. Les gorges de la Moulouya constituent de bonnes coupes 
naturelles pour l'observation de ces plis P

2
. Une de leur caractéristique 

importante est leur développement dans une tranche de roche d'épaisseur 
centimétrique à métrique, limitée par des plans de S 

1 
ou s0 1, en général 

proche de l'horizontale. A l'intérieur de ces lames schisteuses, on re­
marque une variation d'amplitude des plis, celle-ci augmentant progressi­
vement depuis les limites de la bande vers son centre (fig. 52). 

N 
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Fig. 52- Replis P2 liés à l'épisode de cisaillement 

n2 : (Gorges de la Moulouya, route Midelt-Aouli). 
a : rnésostructures. 
b- : stéréogramme. 

s 

Cette disposition est caractéristique des zones de cisaillement. Au 
régime de déformation rotationnel s'associe une dilatation de la bande 
cisaillée, permettant le développement et l'amplification de zones plis-
sées (HANSEN, 1971 ; ) . Le plan axial de ces plis est obli--
que sur les plans de cisaillement s01 , il y apparaît une schistosité.de . 
crénulation s2 différenciée, donnant des microlitons d'épaisseur cent1métr1-
que (fig. 53). 

E 
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Fig. 53 - Aspect mésoscopique de la schistosité s
2

(crénulation 
différenciée). Piste de l'oued Adrahal. 

Comme pour les plis Pl, on remarque que les axes des plis P2 et les 
linéations L2 de microplissement sont très dispersés (fig. 52b-
540), depuis des directions N 90 jusqu'à des directions N 160- 170. L'ori­
gine de cette dispersion est à chercher dans des phénomènes de glissement 
analogues à ceux mis en évidence pendant l'épisode D1. Elle est cependant 
aussi liée à l'existence de plis à charnière courbe ou plis en fourreau. 
J'ai pu observer ce type de plis dans le secteur de l'oued Adrahal (fig. 
54a) où ils sont d'échelle centimétrique ; la courbure de la charnière 
ne dépasse pas 90°. On peut mettre en évidence la direction de la ligne 
de glissement correspondant au transport tectonique qui est ici orienté 
N 120. Cette direction est parallèle à la linéation d'étirement déjà si­
gnalée précédemment. 

Cette linéation d'étirement Le est toujours observable dans la bouton­
nière de Midelt. Elle se marque à l'affleurement ou sur échantillon par 
une fine linéation souvent mal définissable, correspondant soit à une 
fibrosité de quartz, soit à une fine crénulation de la foliation. Fréquem­
ment, c'est une linéation minérale soulignée par des baguettes de chlorite 
de 0,5 à 1 mm de long. Dans les schistes tachetés, les taches allongées 
peuvent parfois être parallèles à cette linéation. Elles ont cependant sou­
vent une orientation quelconque. 

On constate que l'orientation de cette linéation Le est assez constante 
à l'échelle de la boutonnière, principalement là où la foliation est sub­

---~,,~,~---------horizontate-; -5a"direct16îî--nfoyerine-"è"s-f-E:...w, avec des variations se lon les 
secteurs, deN 70 à N 120 (fig. 54b-51). 
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Pli : 2 à charnière courbe (piste de l'oued Adrahal). 
a : mesostructure, 
b : stéréogramme correspondant. 

Il semble qu'elle puisse être interprétée comme représentative de la 
direction du transport tectonique lors de l'épisode de cisaillement qui 
suit le plissement P1• L'orientation des linéations Le est en effet i~dé­
pendante des variations de direction des axes de plis P

1 
et P

2
. Les d1rec­

tions de plissement submériàiennes (N 10 à N 160) représenteraient donc l'orien­
tation initiale des plis. Au cour~ du cisaillemenf les plis P

1 
se dispersent et 

peuvent se réorienter vers la direction E-W ; les plis P2 qui apparaissent 
sont initialement N-S, ils acquièrent localement une géométrie en fourreau 
et se réorientent également\ vers dés directions proches de la linéation 
d'étirement. 

Le sens du cisaillement peut être déduit de la géométrie des plis P
2 d'axes subméridiens. Ceux-ci sont en règle générale déversés vers l'Ouest 

(fig. 52). La schistosité s2 , limitée aux bandes cisaillées, est pentée vers 
l'Est. Cette disposition est caractéristique d'un régime de cisaillement 
dirigé d'Est en Ouest. 

Donc, plutôt que de faire intervenir deux phases de plissement succes­
sivement N-S et N 70 (VAUCHEZ, 1976), je pense que les variations des 
directions axiales observables à Midelt sont le résultat d'une déformation 
progressive de type plissement+ cisaillement synmétamorphique, l'ensemble 
des structures étant déplacé de l'Est vers l'Ouest (CAILLEUX et HOEPFFNER,l983). 
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6. 1. 2. 2. Lu mi.CJtoJ.dJtuc.:twtu 

La structure planaire observable dans les phyllades et micaschistes 
de Midelt est une foliation métamorphique. Au microscope, elle apparaît 
constituée par des cristallisations de quartz en amandes, de micas blancs 
et parfois de biotite aplatis dans le plan de schistosité. La chlorite 1 
en petites baguettes est omniprésente. 

Les plis P 1 observables au microscope sont soulignés par des niveaux 
quartzitiques. Ils sont anisopaques, de type semblable ou semblable­
aplati. La schistosité SI correspond au type continu ou discontinu­
lisse, c'est-à-dire au type flux ou foliation. Le clivage est par­
faitement pénétratif, parallèle au plan axial des plis. Dans les phyl­
lades, se développe une crénulation différenciée, donnant un litage 
tectonique. Dans les micaschistes, les microlitons issus de cette crénu­
lation ont tendance à disparaître, ils ne subsistent plus qu'à l'état 
de domaines lenticulaires isolés. 

Dans les zones où la schistosité SI est le siège de glissements, liés 
à l'épisode D2 de cisaillement, la foliation Sl-2 correspond à un 
litage tectonique. Les bandes phylliteuses conservent bien la structure 
microplissée des microlitons (fig. 55) : les micas blancs sont disposés 
en arcs polygonaux, un clivage s2 légèrement oblique sur SI se développe 
dans les microlitons, il est souligné par des impuretés charbonneuses 
et des cristallisations de mica blanc. Des chlorites tardives recoupent 
ces structures planaires. 

Fig. 55 Microstructures dans 
les micaschistes de Midelt. 
Route d' Aouli dans les gorges 
de la Moulouya. 

La linéation d'étirement observable sur le terrain, dans l'ensemble 
de la boutonnière, se manifeste au microscope par la déformation de 
plusieurs types de marqueurs : les cristaux de quartz détritiques, les 
tablettes de chlorites, des taches millimétriques allongées qui carrés­
pondent à des phénoblastes apparus précocement puis déformés et méta­
morphosés. Ces minéraux sont complètement épigenisés par des cristalli­
sations de quartz-chlorite-micas blanc. Ils ont généralement une forme 
globuleuse. Lorsqu'ils ont conservé les contours de leur géométrie ini­
tiale, ceux-ci évoquent la staurotide ou l'andalousite. Les observations 
sont faites dans deux sections de l'échantillon perpendiculaire à la 
foliation : l'une perpendiculaire, l'autre parallèle à la linéation. 

- Les grains de quartz dé~:t:'iJigïd~.Q ... ____ ~ls_sont pris en cempte ici: les------ ·-------i·· 
----~---------------gri~Œfis-·cre-·quartz-Cîê--grande taille (> 200 ~). Dans les sections xz, ces ··--

grains sont entourés de recristallisations syntectoniques en "ombre de 
pression" de quartz et de chlorite. Chaque grain et son ombre de pression 
acquièrent une fabrique de forme elliptique. Le rapport X/Z mesuré est en 
moyenne de 2, 15. . Dans les sections YZ, on remarque un développement 
moindre des recristallisations en ombre de pression, le rapport Y/Z n'est 
que de 1,4. Le paramètre de forme K est de l'ordre de 1,5. 
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La fabrique de forme des grains de quartz indique donc un régime de 
déformation de type d~formation plane, lé~èrement constructive, avec 
une direction d'étirement marquée. 

- Les phénoblastes étirés. Ceux-ci acquièrent une forme lenticulaire 
qui peut être utilisée pour appréhender la forme de l'ellipsoïde de 
déformation. Comme pour les grains de quartz, on remarque que le 
rapport X/Z est supérieur au rapport Y/Z. La forme des .phénoblastes 
étirés indique donc là encore un régime en aplatissement avec 
étirement (fig. 56). 

-Les chlorites. Dans les sections XZ (fig. 57 a), les cristaux de 
chlorite sont disposés en tablettes plus ou moins effilées à leurs 
extrémités ou en rubans. Les clivages sont généralement obliques sur 
les plans de foliation, conservant ainsi la trace de la disposition 
initiale des micas détritiques parallèlement à la stratification 
(WYBRECHT, 1984). La réorientation et la recristallisation sont, ce­
pendant, souvent assez importantes pour aboutir à une disposition des 
clivages parallèlffià la foliation. Les tablettes sont allongées 
suivant les plans de S1 ou de s2 • Elles contiennent fréquemment des 
inclusions charbonneuses ou quartzeuses définissant une schistosité 
interne (Si) (fig. 57a). L'allure sigmoïde de la Si traduit une cris­
tallisation syntectonique. D'autre part, la présence de chlorites 
parallèles à s2 ou sécantes sur la foliation montre que leur cristal­
lisation s'est terminée après les mouvements cisaillants. 
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Fig. 56 - Microstructures dans les micaschistes de Mi del t. (Route 
Midelt-Aouli, gorges de la Moulouya). La linéation d'étirement (Le) 
est soulignée par des prismes de chlorites et des phénoblastes rétro­
morphosés. 
a : disposition générale des microstructures. b et c détail des 
sections xz et yz. 
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Fig. 57 - Disposition des phénoblastes de chlorite dans les mica­
schistes de Midelt (Route Midelt-Aouli, . gorges de la Moulouya). 
Le : linéation d'étirement. s0_ 1 : foliation. Ch : chlorites. Q: quartz. 
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Dans les sections YZ (fig. 57b), la disposition des prismes de 
chlorite est plus irrégulière. Ils sont rarement aplatis dans la 
foliation mais plutôt subperpendiculaires à elle. La foliation est 
faiblement microplissée. On note que les,g)ptismes de chlori te sont 
déformés par des bandes de pliage dont les plans axiaux sont soit 
parallèles, soit perpendiculaires à la foliation. Ces structures, 
jointes au microplissement de la foliation indiquent un raccourcis­
sement selon Z mais aussi selon Y. Les prismes de chlorite soulignant 
la linéation d'étirement, celle-ci semble donc se réaliser dans un 
régime de déformation proche de la constriction. 

La présence d'un régime en constriction demande à être contrôlée par 
une quantification plus précise de la déformation. Ce régime succèderait 
à un aplatissement + étirement indiqué par les quartz et les microlitons 
résiduels, il se produirait lors de l'épisode D avec les plis à axes 
courbes et les réorientations d'axes selon les airections E-W. 

A Midelt, la phase bretonne correspond à des plis couchés isoclinaux, 
réalisés dans un niveau structural profond, correspondant à l'épizone 
inférieure à biotite~ grenat, et développant une foliation subhorizontale. 
Les plis ont une direction subméridienne (NIO à Nl70), ils sont deversés vers 
l'Ouest. Le cisaillement synmétamorphique qui les affecte se traduit également 
par un déplacement vers l'Ouest, il s'accompagne d'une dispersion des plis 
P1, du développement de plis P2 également dispersés et présentant par-
fois une géométrie en fourreau. La linéation d'étirement, développée pendant 
cette phase, indique un régime de déformation de type aplatissement + 
étirement évoluant probablement vers la constriction. 

6.2. LES BOUTONNIERES DE DEBDOU-MEKAM (fig. 58) 

6.2.1. PRESENTATION HISTORIQUE 

L'existence de mouvements tectoniques antéviséens est connue depuis 
longtemps dans les boutonnières de Debdou et du Mekam, puisque dès 1931, 
MARIE mit en évidence la discordance angulaire du Viséen supérieur sur 
les schistes satinés de Debdou-Mekam. Aucune description tectonique précise 
n'en a cependant jamais été faite jusqu'à une date récente (DESTEUCQ et 
HOEPFFNER, 1980). L'âge exact de rla phase tectonique n'a lui-même été précisé 
que très récemment (HUON, 1985). Jusqu'ici, on pensait que cette phase se 
situait vers la limite Vis~en inf~ieur - Viséen supérieur (MEDIONI, 1980). 
L'attribution au Dévonien des schistes de Debdou-Mekam (MARHOUMI et coll., 
1983) permit de la corréler avec la phase tectonique de Midelt, ce qui fut 
confirmé par les datations isotopiques de HUON (1985) ; 

Les âges isotopiques cités sont obtenus par la méthode K-Ar, sur micas 
néoformés lors du m.étamorphisme syntectonique. On trouve ainsi un âge 
de 372 + 3,1 MA à Debdou (mesuré sur la fraction granulométrique <à 0,4~) 
de 368 + 7,9 MA dans les schistes du Mekam (mesuré sur la fraction granu­
lométrique <à 2p). 

6.2.2. DONNEES STRUCTURALES 

La série dévonienne de Debdou-Mekam est essentiellement constituée d'argi­
lites et de grauwackes ou d'arénites. Le caractère très monotone de cet ensem-
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Fig. 58 voir fig. 20 

ble fait qu'il n'est pas possible de mettre en évidence de grandes structures 
cartographiques. L'analyse structurale a donc porté, principalement, sur les 
déformations à moyenne et petite échelle. 

L'évolution tectonométamorphique antéviséenne conduit à l'apparition 
de plis isoclinaux synschisteux, développés dans un climat de métamorphisme 
régional assez faible, allant de l'anchizone à la partie supérieure de 
l'épizone. Un débit schisteux souvent sub-parallèle à la stratification 
affecte l'ensemble de la série, d'où le terme de schistes de Debdou-Mekam. 
L'analyse tectonique m'a permis de mettre en évidence deux épisodes de 
déformation attribuables à la phase bretonne. 

6.2.2.7. L'ép~ode V7 

Cet épisode correspond à la structuration initiale des schistes de 
Debdou-Mekam. Les plis visibles à l'échelle de l'affleurement sont centimé­
triques à métriques. Ils sont soulignés par les niveaux de grauwackes et 
d'arénites (fi.,.. 59). ,_, 

Les plis P ont une direction moyenne NW-SE variant duN 130 à N 170 
(fi~. 60). Ces directions sont assez homogènes dans les boutonnières de 
Debdou et du Mekam. Le plongement des axes est faible, le plan axial est ~ 
subdhorizofnft~l d~ns les zotne~ où les r1~prisesh:ectLoniques odntd~té faiblets.bOn l 
a one a a1re a une tee on1que en p 1s couc es. e sens e eversemen o ser- ~ 

___________ -----------------------V-"' sur __ les- replis mineu-rs est--di-rigé- -s-ur--l~~la di rect1on aX1ale des ------- ,~ 
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Fig. 59 - Flanc inverse de 
Araf Mta Rachida, SW de la 

pli couché P1• Schistes 
boutonnière de Debdou. 

schistosité. L
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Fig. 60 - Stéréogranunes des structures o
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dans la bouton­
nière de Debdou. 
a bord NW de la boutonnière, secteur de Touarfa Alouana. 
b : Secteur de Tabouraq, NE du village de Debdou. 
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plis P1 apparaît relativement homogène, il existe cependant des secteurs 
les axes sont très dispersés. C'est le cas, notamment, dans la partie SW 
la boutonnière de Debdou, dans les reliefs de Araf-Mta-Rechida. On observe 
là une dispersion des axes de plis et des linéations d'intersection depui~ 
la direction N 160 jusqu'à une direction N 70 (fig. 6J). Cette dispersion 
se fait dans le plan axial des plis qui, dans ce ~ecteur, reste à peu près 
horizontal. 

w 

N 

•• +. 
: ·· .. .. 

5 

Fig. 61 Schistes dévoniens de 
Araf Mta Rachida au SW de la 
boutonnière. Stéréogramme montrant 
la dispersion des structures 
D , axes de plis et linéations 
dl intersection. 

Cette dispersion est liée à un processus de cisaillement syn à tardi pli 
ment, qui délimite des lames schisteuses glissant les unes sur les autres. Les 
ensembles plissés subissent une rotation au cours de laquelle les axes ont 
tendance à se réorienter selon la direction du cisaillement. Sur le terrain, 
les changements de direction s'observent sur des coupes verticales en passant 
d'une lame schisteuse à une autre. Les charnières décimétriques, soulignées 
par les niveaux de grauwackes, sont isolées dans la série schisteuse, les 
glissements accentuant leur dilacération (fi~. 62). Il est à noter que l'on 
n'observe pas ici de plis à charnière courbe comme ceux de la boutonnière de 
Midelt. La dispersion des axes de plis semble donc bien résulter pour l'essen­
tiel de cisaillement inhomogène avec rotation des tranches schisteuses les 
unes par rapport aux autres. 

Variations du styLe des déformations D1 
Des variations du style des déformations liées à 1 'épisode D1 peuvent~ .. 

être ~ob~se·rvées.eii-part"fcï.in:er~-èfans la boutonnière de Debdou. 
' ' 

-Dans l'ensemble de la boutonnière, les déformations correspondent à 
des plis anisopaques dont le plan axial est souligné par une schistosité de 
flux. Dans les niveaux argileux, la schistosité est du type ardoisier, dans 
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Fig. 62 Tectonogramme schématique montrant la dilacération 
de plis P dessinés par un niveau de grauwackes. SW de la bouton­
nière de ~ebdou (Araf Mta Rachida). Sc : surfaces de cisaillement 
subparallèles à s

1
• 

les grauwackes, les plans de s 1 sont plus espacés, réfractés et plus ou 
moins sigmoïdes (fig. 59). Les surfaces de s 1 sont luisantes, montrant 
que l'on a affaire à des phyllades. Les indices de cristallinité des illites, 
mesurés sur des échantillons correspondant à des faciès argileux, sont com­
pris entre 2,5 et 3, c'est-à-dire-l'épizone. 

- Dans le secteur du village de Rachida, on peut remarquer que la 
série des schistes de Debdou-Mekam n'est pas affectée par les plis isocli­
naux décrits précédemment. Sur le terrain, le seul débit visible est la 
stratification. Dans les n\veaux argileux, on observe, cependant, une 
forte anisotropie qui correspond à un débit schisteux parallèle à la So. 
L'évolution métamorphique reste appréciable, les indices de cristallinité 
des illites étant de 3,5 c'est-à-dire la limite anchizone-épizone. Par 
rapport aux zones plissées, ce type de structuration correspond à un niveau 
structural plus élevé. Il semble plutôt être lié à un glissement d'ensemble 
de la série selon les plans de stratification (fig. 63). 

- Enfin, dans le secteur de la Tafechna, sous la discordance du Viséen 
supérieur, la série des schistes de Debdou-Mekam est caractérisée par un 
débit parallèle à la stratification. Aucune structure particulière, reliable 
à l'épisode D1 de la phase bretonne, ne peut être mise en évidence 1c1. 
L'évolution métamorphique est d'ailleurs très faible : les indices de 
cristallinité sont de l'ordre de 5 à 5,5, c'est-à-dire à la limite entre 
la diagenèse et l'anchizone. 
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Microstructures 

Les variations du style de la déformation observées à l'échelle de 
l'affleurement se retrouvent dans les microstructures observables en 
plaque mince. 

- Les secteurs peu déformés par la phase bretonne, comme la région de 
l'Ain Tafechna, montrent une fabrique microscopique où l'on ne relève aucune 
orientation préférentielle des minéraux. Seuls les micas détritiques ont 
leurs feuillets disposés plus ou moins parallèlement à la stratification, qui 
reste le seul débit observable (fig. 64). 

Fig. 64 - Plaque mince dans les grau­
wackes dévoniens du secteur de la 
Tafechna. Les micas détritiques (M) 
soulignent la stratification s

0
• 

-Dans les zones où la déformation s'exprime par un débit schisteux sub­
parallèle à la stratification, sans que des plis puissent être mis en évidence, 
la fabrique microscopique correspond à une schistosité espacée, grossière 

où l'on n'observe pas de recristallisations métamorphiques. 
Les minéraux phylliteux détritiques sont en général disposés parallèlement 
à Sol· Les grains de quartz montrent un débit de déformation par dissolution­
cristallisation qui se marque par le développement de "barbes" de micas 
(fi~. 65). Ce processus reste cependant encore très discret, observable 
seulement sur quelques grains de quartz. 

s, --
Fig. 65 Plaque mince dans les 
grauwackes dévoniens du secteur 
de Rechida au SW de la boutonnière 
de Debdou. La schistosité naissante 
s 1 est subparallèle à s

0
• La disso­

lution-cristallisation se marque 
par quelques quartz (Q) "barbus". 

-Dans les secteurs où apparaissent les plis P1, ceux-ci admettent une 
schistosité de plan axial (fi~. 66a). 

Dan'i~Jf!J?~Jli7!_e!!:YlR_J2}1y}Z.i:t.fi:U.z_,_c_'_e.s~t un clivage continu ou espa~-i-s-se--­
du type schistosité de flux. Les plans de schistosité sont très finement 
anastomosés en microdomaines de 50 ~ de large environ. Dans ces micro­
domaines, on remarque la présence de micas détritiques en voie de 
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0 Sem 

a b 

Fig. 66 - Microstructures o1 dans les schistes dévoniens de Debdou­
Mekam (Araf Mta Rachida, SW de~a boutonnière de Debdou). A et b: 
détails de sections respectivement perpendiculaires et parallèles 
à la linéation d'interse~tion La1. 
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chloritisation: leurs clivages obliques sur s 1 conservant plus ou moins 
l'orientation initiale de laSo. Le métamorphisme épizonal se marque 
par l'apparition de séricite dans les plans de St· Au niveau des inter­
lits gréseux, SI se réfracte avec diminution de la densité des plans ~t 
torsion sigmoïde. On remarque que les recristallisations métamorphiques 
se localisent aussi bien dans S1 que dans s0 (fig. 66a). 

Dans les niveaux de grauwackes, la schistosité est également bien marquée 
c'est un clivage espacé, grossier ou lisse. Les micas détritiques se 
réorientent dans SI par rotation et développement de bandes de pliage. 
Les grains de quartz se déforment par dissolution-cristallisation, confé­
rant à la roche une fabrique schisteuse assez forte (fig. 67). 

Fig. 67 - Plaque mince de grau­
wackes dévoniens sur la route 
Debdou-Taourirt. La schistosité 
s1, pénétrative, 
notamment par 
des quartz (Q) 

cristallisation. 

est bien marquée, 
la déformation 

par dissolution-

Les microstructures permettent également de mettre en évidence les 
phénomènes de cisaillement selon s 1. On observe une dilacération en amandes 
des niveaux gréseux, dilacération qui semble parfois plus importante selon 
1' axe B des microplis (fig. 66 .) . C'est le cisaillement qui est à 1' origine 
du clivage de crénulation si qui se développe localement à proximité des 
charnières de microplis (fig. 66 ). 

Le processus de dissolution-cristallisation qui affecte les grains 
de quartz se marque par l'apparition de cristallisations fibreuses quartzo- \ 
micacés, dont la disposition autour des grains donne une image de l'ellip­
soïde de déformation. Les observations que j'ai pu faire dans les niveaux 
de grauwackes, en différents points des boutonnières de Debdou et du Mekam, 
montrent que l'on a, généralement, un régime de déformation en aplatissement. 
L'étirement est très peu marqué, en général les rapports X/Z et Y/Z sont très 
voisins. On note, cependant, que lorsqu'un étirement est décelable, il est 
parallèle à l'axe B des plis P1 (fig. 68). 

6.Z.Z.Z. L'ép~ode Vz 
Un deuxième épisode de déformation, que j'appellerai n2 se produit 

probablement pendant la phase bretonne. Il est, en tout cas, antérieur aux 
dépôts du Viséen supérieur. Cet épisode est caractérisé par des plis 
d'échelle centimétrique à métrique. Les axes ont une direction N 120 à 
BJ2Q E!t: JÜ()ngE!I1t: .f~t}>_lgl!lgn_t._de.J{Là~2.0° vers le NW (fj g. 69-70). Les pl js.-~.-· 
sont arrondis ou en chevrons dans les niveaux de grauwackes, dans les schistes 
on observe plutôt des chevrons ou des kink~bands (fig. 7J). 

Le plan axial de ces replis a un pendage variable. Il est généralement 
faible,proche de l'horizontale ; on a alors des plis couchés, cas le plus 
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Fig. 6 8 Microstructures dans les 
grauwackes dévoniens de la route Debdou­
Taourirt. a : bloc-diagramme synthétique. 
X, Y, Z : axes de l'ellipsoide de défor­
mation lié à l'épisode n

1 
; X', Y', z' : 

axes de l' ellipsoide de déformation 
lié à l'épisode n

2
• b, c, d : schémas 

de détail des trois sections de l' ellip­
soide D 

1 
• Les barbes de micas apparues 

autour des grains de quartz montrent 
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pour D , une déformation par aplatissement avec un léger 
crénula~ion~s2 , discrète, ne modifie pas l'ellipsoide n
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,Fig. 69 Stéréogrammes des structures 
n1 et n

2 . Sidi Aissa, route Debdou-Taourirt. 
Le~ plans SD-l sont déformés par des 
pl1.s P 

2 
à pian axial subhorizontal. Les 

axes P1 et P
2 

sont presque parallèles . 
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Fig. 70 Boutonnière du MekamÇ 
route de Sidi Lahcen. Stéréogramme 
montrant les structures o

2 
N 110 à 

N 140 à plan axial dont: le pendage 
varie de 20 à 90°. Reprises o

3 N 70. 

fréquemment observé à Debdou et dans le Mekam (fig.69-71 ). On peut auss~ 
observer des zones où le plan axial des plis P2 est fort : 60 à 90° 
(fig. 70) ; on a, alors, des plis droits ou déversés. Le déversement est 
dirigé soit vers le NE, soit vers le SW, sans qu'il soit possible de 
privilégier une direction par rapport à l'autre. 

Fig. 71 - Sidi Arssa, route Debdou-Taourirt. Replis 
P2 de type kink-bands à plan axial subhorizontal 
(stéréogramme, fig. 70). 
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Cette disposition montre que l'épisode D2 résulte d'un serrage symé­
trique, avec apparition de plis à plans axiaux conjugués, avec des sens de 
déversement opposés. Par rapport à 1' épisode .Bit'" la direction moyenne des 
axes de plis reste identique ; il n'y a pas dê-changement fondamental de 
la direction de raccourcissement, qui se situe dans le N 40 - 60. Par contre, 
on passe d'une déformation tangentielle, en régime cisaillant, avec déverse­
ment des structures vers l'Ouest, à une phase de serrage pendant laquelle le 
raccourcissement se fait sans chevauchement et s'exprime par des plis droits 
et à déversements opposés. 

A cet fpisode D2 est associ~e une schistosi~é s2 , toujours bien 
marquée dans l'ensemble des boutonnières. Il s'agit d'une crénulation plus 
ou moins parallèle au plan axial des plis P2 • Son intersection avec les 
plans s2 ou SoJ correspond à une fine linéation de microplissement. Au mi­
croscope, on observe une crénulation discrète. Je n'ai jamais observé de 
phénomène de différenciation métamorphique. 

6.3. LES BOUTONNIERES DU BOUDOUFOUD ET DES BENI-SNASSENE 

Si l'âge breton des déformations dans les boutonnières de Midelt et de 
Debdou-Mekam est bien attesté par les datations isotopiques du métamorphisme 
syntectonique, l'extension de cette chaîne bretonne dans le reste de la 
Meseta orientale est plus problématique. Dans les pages qui suivent, je 
décrirai les structures observables dans les boutonnières du Boudoufoud 
et des Beni-Snassène. Ces structures, qui affectent également un flysch 
dévonien sont très semblables, par leur style et leur orientation, aux 
déformations bretonnes des schistes de Debdou-Mekam. 

6.3.1. LE BOUDOUFOUD (fig. 72) 

Les schistes du Boudoufoud constituent une ser~e monotone, de type 
flysch, datée du Dévonien inférieur-moyen et très analogue aux schistes de 
Debdou-Mekam (voir p. ). Du point de vue tectonique, ces terrains sont 
caractérisés par l'acquisition d'un--débit planaire résultant d'un plissement 
isoclinal. Comme dans les régions de Debdou-Mekam, on observe des structures 
plissées d'échelle centimétrique à métrique. Si l'on considère l'ensemble 
de la boutonnière, les plans axiaux des plis dessinent un bombement, d'axe à 
peu près E-W. Ce bombement est tardif, il résulte en partie des mouvements 
pos t-viséens et, également, \des déformation alpines (HERVOUET, 1985). 

6. 3. 1. 1. Va.n6 te NE de la. boU.t.onrU.è.Jte e;t daw., .6a. .:teJtrn<.na..-U on Ouu.:t, 

on observe, sur le terrain, l'alternance de séries à l'endroit et de 
séries renversées. Cette disposition résulte d'un plissement isoclinal. Les 
structures visibles sont des plis d'échelle décimétrique à métrique, comme 
ceux de Bab Tafrannt, au Nord de la boutonnière (fie. 73). 

Les bancs compétents donnent des plis concentriques à concentriques­
aplatis, les niveaux incompétents, des plis semblables ou semblables-aplatis. 
La schistosité est très fruste, c'est une crénulation primaire discrète, 
observable seulement à la charnière des niveaux incompétents. Dans la 
terminaison SW du Jebel Madenet, à l'Ouest de la boutonnière (Oued Ouizert), 
les niveaux grauwackeux et les niveaux de grès grossiers sont souvent dis­
posés en lentilles de 5 à 10 mètres de long. La lenticulation est d'origine 
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Fig. 73 - a 

Fig. 72 - Boutonnière du Boudouf 
(contours d'après 
1985}. 

a 

Pli isoclinal P 
1 

dans le 
flysch dévonien du Nord 
du Boudoufoud (secteur 
de Bab-Tafrant). 

b Stéréogramme corres~enè-a-nt~~-
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tectonique, liée à des glissements banc sur banc dans un contexte général 
de plissement isoclinal. La disposition géométrique des structures (fig. 73-
74) montre que les axes de plis présentent des_plongements forts, dus aux 
bombements tardifs. En annulant les effets de··'~és phases tardives, on 
obtient des directions axiales proches de N.S. Le sens de déversement, 
lorsqu'il peut être observé, est dirigé vers l'Ouest. 

Dans ces secteurs, l'évolution tectonométamorphique reste faible. Au 
microscope, on n'observe pas de recristallisations orientées. Le débit 
principal reste la stratification. Les indices de cristallinité, mesurés 
sur des échantillons de schistes, donnent des valeurs de l'ordre de 4,5-5, 
ce qui correspond à l'anchizone. 

N 

w 

5 

E 

Fig. 74 Stéréogramme des 
structures o1 dans 1 'Ouest 
du Boudoufoud (Madenet}. 

6.3. 1.2. Van6 fe ~entne et f'E~t de fa boutonniè~e, 

les déformations augmentent. ,.Les plis synschisteux deviennent beaucoup 
plus nombreux, d'échelle décimétrique à centimétrique (fi8. 75). Ce sont 
des plis isoclinaux, couchés, de type concentrique-aplati dans les niveaux 
compétents. Le sens de déversement est dirigé vers l'Ouest. Dans ce secteur 
central de la boutonnière, les plans axiaux des plis P

1 
sont en général peu 

pentés, proches de l'horizontale. Les axes et les linéations d'intersection 
ont urie direction moyenne N-S, avec une certaine dispersion entre Nl40.et 
N20 (fig. 76). Ces variations de direction axiale sont liées à des 
cisaillements syn à post-schisteux. 

La schistosité est bien marquée dans ce secteur. Au niveau des charnières 
de plis P1, c'est une crénulation primaire différenciée qui découpe la roche 
en microlitons d'épaisseur millimétrique à centimétrique. Dans les flancs, 
on observe un débit parallèle à s0 , la s 1 se marque parfois par des plans 
de crénulation espacés. Les cisaillements se marquent par des décalages des 
petits niveaux quartzitiques au niveau des flancs de plis. 
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Fig. 75 - Plis P1 dans le centre de la boutonnière 
du Boudoufoud (Jebel Chaouen). 
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Fig. 76 - Stéréogramrnes montrant la dispersion des structures o
1 

dans 
le centre du Boudoufoud. 
a Nord du point coté 1133 m. 
b : secteur de Jar Izra. 
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Microstructures 

Au microscope, la déformation synschisteuse apparaît "très hétérogène. 
Le débit général est un litage tectonique résultant d'une crénulation 

--'<':?~Jt;"l•; différenciée. 

Dans les zones plissées, on remarque que la déformation varie rapidement 
d'un microliton à l'autre (fig. 77a). On distingue ainsi : 

- des bandes peu déformées, où la stratification S , soulignée par 
des niveaux silteux, épais, est flexurée mais n'es~ pas traversée 
par la schistosité s 1• Sur les flancs de ces flexures, il y a un 
amincissement rapide des niveaux silteux, avec développement du 
clivage sl. 
- des bandes où la déformation est importante ; les niveaux silteux 
dessinent des plis semblables, la schistosité sl est généralisée, 
parallèle au plan axial des microplis. Le passage d'une bande à 
l'autre correspond au développement d'une zone de cisaillement ductile 
hétérogène. 

La déformation reste cependant modérée. A l'extrados des niveaux silteux, 
la schistosité disparaît. La flexion avec glissement banc à banc subsiste 
en temps que mécanisme de déformation, attestée par la torsion sigmoïde des 
plans de schistosité et le décalage de veines de quartz (fig. 77b-c). 
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Le clivage, dans les niveaux argileux, correspond à une crénulation diffé­
renciée très fine. Les séricites cristallisent en arcs polygonaux dans 
les charnières des microplis et dans les plans de S . A l'extrados des 
bancs compétents, la sl est absente près de l'intertace silt-argilites, 
puis se développe comme une crénulation espacée discrète (Fig. 77c). Dans 
les niveaux silteux, la schistosité se réfracte, les plans sont espacés et 
irréguliers. Les recristallisations de quartz ne sont pas orientées, les 
séricites cristallisent selon s0 ou selon des directions obliques sur s 1• 

Dans les niveaux de grauwackes, la s 1 est un clivage irrégulier et 
espacé. Le mécanisme de dissolution-recristallisation donne des barbes de 
micas aux extrémités des grains de quartz. 
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6.3.2. LES BENI-SNASSENE 

On retrouve, dans la boutonnière des Beni-Snassène, une formation gréso­
pélitique de type flysch, analogue aux séries ,_c~~ Debdou-Mekam et du Boudoufoud 
et appartenant au même ensemble dévonien inf~'f1f~ur- moyen (voir p. ). 

Aucune description des déformations hercyniennes n'avait été faite 
dans ce massif. GENTIL (1908) signale simplement des plis droits de direc­
tions E-W. Ces plis appartiennent à la phase post-westphalienne de l'orogénèse 
hercynienne (j'y reviendrai plus loin). Ils constituent les structures tecto­
niques les plus évidentes dans l'ensemble du massif. 

Cette structuration E-W est cependant précédée par une phase de 
tectonique tangentielle donnant des plis couchés· synschisteux. Cet épisode 
n'est pas daté avec certitude dans les Beni-Snassène. Par son style et ses 
directions, il me semble qu'il puisse être rattaché à la phase bretonne, 
c'est pourquoi je le décris ici. Le massif paléozoïque des Beni-Snassène 
fait actuellement l'objet de travaux de détail (CHArEB, thèse en cours), 
je me limiterai donc ici à une description des structures mésoscopiques. 
L'essentiel des observations qui suivent a été fait le long de la "piste 
des Crêtes", qui permet d'avoir une bonne vue d'ensemble des déformations 
hercyniennes. 

6. 3. 2 . 1 . v~ la pall.tie. u:t du m:L6.6-t6, 
dans le secteur de Sidi-el-Haj-Mostafa, les alternances pélites­

grauwackes se présentent en séries monoclinales inverses. Leur pendage 
est faible, de l'ordre de 20 à 30° W environ. Il prend, cependant, des 
valeurs souvent plus élevées, par suite du plissement tardif E-W et de 
jeux de failles N 10- 20, fréquentes dans ce secteur. 
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Des plis isoclinaux sont observables localement. Ce sont des plis 
d'échelle décimétrique à centimétrique dont les axes sont orientés N-S à 
N 30, avec une faible dispersion dans le plan axial (fig. 79). Le plan 
axial a un pendage faible de l'ordre de 20° (fig. 79b). -La schistosité 
se développe uniquement au niveau des charnières, dans les niveaux péli­
tiques. C'est une crénulation primaire ; les microlitons sont espacés de 
0,5 à l cm environ. Dans les flancs des plis, la schistosité n'apparaît 
que rarement, on n'observe en général qu'un débit schisteux parallèle à 
Sa. Dans les niveaux compétents de grauwackes, les charnières de plis sont 
incomplètes, cisaillées par des glissements banc sur banc. 

6.3.2.2. C'e6t d~ la pantie c~e du ~~~6, 

dans le secteur de Sidi-Yahia, que l'on observe le plus grand nombre 
de plis isoclinaux métriques. Ces plis sont déversés à couchés, ils sont 
dans ce secteur nettement repris par des plis E-W (fie. HQ). 

Dans cette partie du massif, les plis ont une orientation N 20 à N 40, 
la dispersion est relativement faible (fig. 81). Un clivage de plan axial 
est associé à ces plis ; c'est une crénulation primaire à microlitons assez 
espacés, localisés surtout au niveau des charnières. Dans les flancs des 
plis, le débit est parallèle à la stratification. 
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Fig. 80 Plis couchés 
P

1 
dans les schistes dévoniens 

des Béni-Snassène. La Sl, 
plan axial des plis isocl1-
naux P 1 est recoupée par 
un clivage S , N 70, lié 
à la phase fardive (Piste 
des Crêtes, ouest de Ras 
Fourhal). 

Fig. 81 - Stéréogramme des structures 
D1 et o3 dans les schistes dévoniens des 
Beni-Snassène. Piste des Crêtes, entre 
Ras Fourhal et Sidi-Yahia. 
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6.3.2.3. Au S.E. de Ra6-Fo~hal, 

tout au long de la piste des Crêtes, les structures observables sont 
toujours des plis dissymétriques subisoclinaux, couchés ou déversés. Dans 
ce secteur, on remarque une dispersion import~,te des axes dans le plan 
axial ~fig. o2) révélant des phénomènes de cisaillement. Les directions 
axiales varient de N 40 à N 80 avec un maximum autour de la direction N-S. 
Les variations se font en passant d'un paquet schisteux à l'autre sur 
des coupes verticales (fig. 8J). On observe également des plis à charnière 
courbe, dont la courbure reste cependant faible. 
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La schistosité associée à ces plis est un peu plus pénétrative 
que dans les autres secteurs décrits. Il s'agit toujours d'une crénulation 
primaire fine, localement différenciée. 

Le sens de déversement général de ces structures est plus délicat à 
mettre en évidence. Dans la partie centrale du massif (Sidi-Yahia), les 
plis présentent une vergence vers l'Ouest ou le Nord-Ouest. Au niveau 
des plis eux-mêmes, je n'ai pas observé de critères de polarité ; par 
contre, ailleurs dans ce secteur, lorsque la polarité peut être observée, 
elle est normale. Au SE de Ras-Fourhal et dans l'Est du massif, les pola­
rités sont généralement inversées et les replis observés, lorsqu'ils sont 
dissymétriques, ont une vergence vers l'Est ou le Sud-Est. Ces replis 
peuvent être interprétés comme des reprises affectant une série déjà 
renversée, je n'ai cependant pas observé de structures responsables de 
l'inversion, auxquelles se superposeraient les plis synschisteux, et il 
me semble plus probable qu'il s'agisse de replis de flanc inverse de 
grandes structures couchés à vergence ouest. 

L'interprétation d'ensemble que l'on peut donner de la phase bretonne 
dans le massif des Beni-Snassène est celle de grands plis couchés à ver­
gence ouest ou nord-ouest. Ces plis, synschisteux, sont cisaillés dans 
leur plan axial. Le phénomène de cisaillement, bien visible au niveau de 
l'affleurement, entraîne une dispersion parfois importante des axes de plis. 

A l'échelle du massif, il semble que le cisaillement conduise à l'in­
dividualisation de deux unités principales, une unité orientale constituant 
le flanc inverse d'un pli couché régional et une unité occidentale qui en 
constituerait le flanc normal. 
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6.4. LES BOUTONNIERES ATLASIQUES DE MOUGUEUR ET DE TAMLELT 

Vers le Sud de la Meseta orientale, l'extension de la chaîne bretonne 
n'est pas connue. Cependant dans le Haut-AtlasiltS'riental, deux boutonnières 
paléozoïques présentent des structures hercyniennes que je propose de 
rattacher à la phase bretonne. Il s'agit de la boutonnière du Mougueur et 
de la bordure nord de la boutonnière de Tamlelt. 

6.4.1. LA BOUTONNIERE DE MOUGUEUR 

EL KOCHRI (1981), dans son étude de la boutonnière du Mougueur, décrit 
une série de grès à Tigillites et de schistes verts et mauves qu'il attribue 
au Cambrien inférieur-moyen. Selon cet auteur, les terrains cambriens sont 
affectés par plusieurs phases de plissement. 

D1 : cette phase correspond à des plis couchés synschisteux, à 
vergence W-S-W, réalisés dans un climat de métamorphisme anchi- à épizonal. 

Dz : cette seconde phase ne s'observe que dans l'Est de la boutonnière. 
Elle donne des plis subméridiens déversés vers l'Est. A cette phase D2 
sont associés des écaillages par cisaillement peu pentés, évoluant en 
glissements parallèles aux plans de stratification et conduisant à des 
répétitions de séries. Selon EL KOCHRI, ces cisaillements à vergence est 
seraient subcontemporains des plis P2 • 

Les observations que j'ai pu faire en compagnie d'EL KOCHRI dans la 
partie occidentale de la boutonnière nous ont montré des plis couchés 
synschisteux de direction N 160 à N 130, déversés vers le SW. On peut consta­
ter une dispersion des axes de microplis et des linéations d'intersection 
jusqu'à des directions E-W (fig.85 a-b). Cette dispersion, qui s'observe 
bien à l'échelle de l'affleurement, est liée à des cisaillements plus ou 
moins parallèles au plan axial des plis, passant à des glissements banc sur 
banc au niveau des flancs. Ce phénomène correspond probablement aux cisail­
lements décrits par EL KOCHRI. 
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Ces plis couchés synschisteux sont nettement repris par des plis 
droits dont la direction est variable, de NE-SW à EW (fig. 85b). EL KOCHRI 
attribue ces plis à la phase compressive atlasique. Il niest cependant pas 
exclu qu'ils soient encore hercyniens. Leur direction est en effet très 
proche des structures de la phase post-westphalienne de Meseta orientale. 
J'y reviendrai plus loin. 

Au total, les plis P1 cisaillés de la boutonnière du Mougueur 
évoquent parfaitement, par leur style et leur orientation, les structures 
bretonnes D1 observées dans les boutonnières de Debdou-Mekam. Les plis 
P2 décrits par EL KOCHRI sont également très proches de l'épisode D2 des 
secteurs de Debdou-Mekam. Par rapport à la boutonnière de Midelt, qui 
est relativement la plus proche du Mougueur, on constate également des 
analogies de direction des structures ; le niveau structural est cependant 
beaucoup moins profond dans le Mougueur. 

6.4.2. LA BOUTONNIERE DE TAMLELT 

A la partie orientale du Haut-Atlas, la vaste boutonnière de Tamlelt 
(lOO x 60 km) peut être subdivisée en deux grands domaines structuraux 
hercyniens (fig. 86). 
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Fig. 86 - Carte géologique schématique de la boutonnière de Tamlelt, 

d'après la carte géologique du Maroc à 1/SOO.OOOe. 

----------------- ·- -r·:--coûvertüre post=paTéo-zo-fque~ 2 : phyllade!? à lentilles de roches 
vertes (chaîne bretonne ?). 3 : Ordovicien et Silurien. 4 : Cambrien. 
5. Eocambrien. 
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-Un domaine central et méridional, qui correspond à l'essentiel de 
la boutonnière. Il comprend, au Nord, la plaine de Tamlelt et s'étend 
jusqu'à la limite sud du Haut-Atlas. Ce domaine est constitué par une 
puissante série sédimentaire qui s'échelonne.q~puis le Protérozoïque 
supérieur (Précambrien III des auteurs) jusqu'au Silurien et Dévonien 
(DU DRESNAY et LAFUSTE, 1960; DU DRESNAY, 1964, 1977). Les structures 
hercyniennes sont des plis E-W synschisteux, droits ou déversés soit vers 
le Nord, soit vers le Sud. Cet épisode de serrage symétrique n'est pas daté 
avec certitude, il peut correspondre à une phase sudête ou à une phase 
post-westphalienne. 

- un domaine nord, qui se limite à une bande étroite allongée en E-W 
depuis Bou-Arfa à l'Est jusqu'à Aïn-Orak à l'Ouest. Les terrains affleurant 
dans cette zone sont attribués au Paléozoïque indéterminé sur la carte au 
1/200.000e (DU DRESNAY, 1964 ; 1977) et au Cambra-Ordovicien sur la carte 
géologique du Maroc au 1/l.OOO.OOOe (1985). 

Il s'agit de phyllades grises ou verdâtres dans lesquelles sont in­
cluses des lentilles de roches vertes. La structuration visible est une 
foliation métamorphique s1 subhorizontale, résultant d'un épisode de 
plissement P1 synschisteux suivi de cisaillement. Ces déformations se 
déroulent dans un climat de métamorphisme épizonal. A cet épisode succède 
un plissement P2 E-W, donnant des plis droits de type kniks ou chevrons 
décimétriques. 

L'opposition entre ces deux domaines apparaît clairement par la 
différence de structuration. Il existe donc, au Nord de la boutonnière 
de Tamlelt, un accident majeur qui sépare les phyllades à structuration 
polyphasée des terrains paléozoïques dont la structure est plus simple, 
essentiellement monophasée. Je ne peux cependant préciser la nature de 
ce contact (décrochement ou chevauchement d'un domaine à l'autre), n'ayant 
effectué qu'une reconnaissance rapide dans la boutonnière. Le seul endroit 
où ces deux domaines sont proches l'un de l'autre est l'Aïn-Orak ; le 
contact entre les phyllades et les terrains non métamorphiques n'y est 
cependant pas visible (carte géologique à l/200.000e, DU DRESNAY, 1977). 

Il semble que les plis E-W de la série paléozoïque et les chevrons et 
kniks déformant les phyllades soient contemporains et correspondent à une 
phase tardive de l'orogenèse hercynienne, post-viséenne ou post-westphalien­
ne. 

L'épisode tectono-métamorph[que qui conduit à la formation des 
phyllades ne peut être daté avec certitude. Je propose, à titre d'hypothèse, 
de l'attribuer à la phase bretonne. Les terrains affleurant à la lisière 
nord du Tamlelt présentent en effet des analogies de faciès assez frappan­
tes avec ceux de la boutonnière de Midelt : les phyllades à lentilles de 
roches vertes ressemblent beaucout aux phyllades et micaschistes à amphi­
bolites de Midelt. La déformation est également très semblable, correspon­
dant à des plis couchés isoclinaux, cisaillés, réalisés dans un climat de 
métamorphisme épizonal. 

f.· 
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6.5. LES DEFORMATIONS EOVARISQUES DANS LE MASSIF DU TAZEKKA 

ET SES PROLONGEMENTS 

INTRODUCTION 

Comme pour l'ensemble de la Meseta orientale, les données tectoniques 
concernant le massif du Tazekka sont restées longtemps très fragmentaires. 
MORIN (1960) signale l'âge antéviséen de la structuration des schistes, 
recouverts en discordance angulaire par la ser1e volcano-sédimentaire 
du Carbonifère. En 1973, cet auteur décrit le linéament de Bsabis-Tazekka, 
accident fondamental à l'échelle de la Meseta qui, dans le Tazekka, sépare 
un domaine occidental, constitué de terrains du Paléozoïque inférieur non mé-· 
tamorphique, d'un domaine oriental épimétamorphique, constitué par les 
Schistes du Tazekka alors attribués au Tournaisien - Viséen inférieur. 
Une analyse tectonique détaillée (HOEPFFNER, 1978) m'avait permis de 
distinguer entre ces deux domaines une zone intermédiaire ou zone de Bab­
Azhar où l'évolution progressive du métamorphisme et de la déformation 
marque le rapprochement entre les deux domaines . L'attribution récente 
des Schistes du Tazekka à l'Ordovicien (RAUSCHER et coll , 1982) restreint 
finalement l'importance du linéament de Bsabis-Tazekka en supprimant 
le contraste Carbonifère métamorphique - Paléozoïque inférieur non métamor­
phique. Ce linéament, comme nous le verrons, correspond plutôt à une 
zone de cisaillement au sein d'un ensemble de terrains, d'âge essentielle­
ment paléozoïque inférieur, déformés dans un climat de métamorphisme 
croissant vers l'Est. 

Les structures synmétamorphiques observées dans le Tazekka sont 
attribuées à une phase antéviséenne s.l. (MORIN, 1973 HOEPFFNER, 1978). 
Les données stratigraphiques montrent, en effet, la discordance du Viséen 
supérieur terminal sur l'Ordovicien inférieur. Il est donc possible, 
sur ces bases stratigraphiques, d'attribuer un âge dévonien supérieur 
à la phase antéviséenne du Tazekka, une relation avec Midel t pouvant 
même être envisagée (RAUSCHER et coll., 1982). Le Tazekka peut s'intégrer, 
dans ce cas, à la chaîne antéviséenne de Meseta orientale, structurée 
au Dévonien supérieur par la phase bretonne (HOEPFFNER, 1983). 

Des datations isotopiques effectuées récemment (HUON, 1985) dans 
les schistes du Tazekka montreraient que le métamorphisme syntectonique 
est âgé de 329-330 M A. Cette datation amènerait donc à séparer le Tazekka 
de la chaîne antéviséenne, structurée au Dévonien supérieur, et à envisa­
ger l'existence de mouvements intraviséens correspondant, à peu près, 
à la phase sudète définie en Europe occidentale L'extension d'une chaîne 
sudète en Meseta marocaine reste encore hypothétique. Des mouvements 
intraviséens, qui pourraient être rattachés aux plissements du Tazekka, 
sont connus à Khénifra (ALLARY et coll. 1972, 1976) et peut-être à Azrou, 
où les datations isotopiques du métamorphisme donnent également un âge 
de 330 MA (HUON, 1985). Ces problèmes seront discutés plus loin. 

Dans l'état actuel des connaissances, je décrirai les déformations 
du Tazekka comme une phase antéviséenne s.l. tout en gardant à l'esprit 
que ces mouvements . E~!:!.Y-~Il.t~ __ &tr.e . .in.trav-i-séen·s,--en--tous-:te"s cas antérieurs 

-------~-aux--depôts ·VOicana:.·détri tiqu.es discordants du Viséen supérieur-terminal-. 

Le massif du Tazekka peut être subdivisé en trois zones structurales 
séparées par des contacts anormaux (HOEPFFNER, 1978). Je décrirai les 
déformations attribuables à la phase antéviséenne dans ces 3 zones 
(fig. 8 7) . 
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(d'après HOEPFFNER, 1978). A-B-C-D-E: localisation des 
coupes de la fig. 115. 
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- A 1 'Est : la zone des schistes du Tazekka, cons ti tuée essentiellement 
par un matériel péli tique d'âge ordovicien, déformé en plusieurs épisodes 
dont le premier, au moins, est antéviséen et se réalise dans un climat 
de métamorphisme anchi à épizonal. 

- Au centre : la zone de Bab Azhar où 1 'on retrouve une série péli­
tique de même faciès et de même âge ordovicien inférieur qu'une partie 
des schistes du Tazekka. La tectonique y est également polyphasée, l'inten­
sité du métamorphisme et de la déformation décroissent d'Est en Ouest. 

- A 1 'Ouest : la zone occidentale où affleurent des terrains d'âge 
ordovicien inférieur à dévonien moyen. Ces terrains ne sont pas, ou très 
peu, métamorphiques. Leur structuration assez simple, en écailles ou plis 
à grand rayon de courbure les opposent assez nettement aux deux autres 
zones. 

6.5.1. L'UNITE DES SCHISTES DU TAZEKKA 

La phase antéviséenne constitue 1 'épisode de structuration majeur 
dans les schistes du Tazekka. D'une manière générale, elle peut être résu­
mée comme un enchaînement plissement + cisaillement, réalisé dans un 
climat de métamorphisme anchi à épizonal (HOEPFFNER, 1978). Cette déforma­
tion est responsable du feuilletage des schistes qui correspond à un débit 
planaire d'aspect satiné, conférant à la roche un caractère de phyllade. 

Ce feuilletage est une schistosité s
1 

ou so
1

, le débit étant sou­
vent parallèle à la stratification. On remarque en effet, dans 1 'ensemble 
du massif du Tazekka, une quasi continuité des feuillets de composition 
différente avec une assez bonne conservation des structures sédimentaires 
telles que les stratifications entrecroisées, les microravinements. Les 
structures responsables de l'acquisition de ce débit sont des plis isocli­
naux dissymétriques, relativement rares à observer. Cet épisode fondamental 
est, la plupart du temps, masqué par les déformations tardives namuro­
westphaliennes, qui sont les structures les plus visibles à l'affleurement; 
elles donnent au massif hercynien du Tazekka son architecture actuelle. 

Je décrirai les structures que j'attribue à la phase antéviséenne/ 
telles qu'elles se présentent dans leur position actuelle, en indiquant 
leur géométrie probable avant les mouvements post-westphaliens. Ces 
derniers seront décrits plus loin, au chapitre II. Je distinguerai les 
déformations observables dans les schistes lie-de-vin du Cambre-Ordovicien 
probable, de celles des schistes vert-olive, d'âge ordovicien inférieur. 
La principale différence réside dans l'importance des mouvements cisail­
lants au sein des schistes vert-olive. 

a) Les schistes lie-de-vin 

Les schistes lie-de-vin affleurent dans la partie ouest de l'unité 
des schistes du Tazekka. Ils s'étendent depuis le col du Touahar jusqu'à 
1 'extrémité Sud dU massif. Leur âge n'est pas déterminé avec certitude, 
mais ils sont situés sous les schistes vert-olive, datés de l'Ordovicien 
inférieur, et peuvent être soit ordovicien inférieur, soit, d'une manière 
plus générale, cambra-ordovicien (cf. chap. stratigraphie). 
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Dans ces schistes, les structures plissées associées 
sont relativement rares. Ce sont des plis mé-~fiques à 
observables en quelques points du massif. En général on ne 
débit schisteux subparallèle à la stratification (So

1
). 

au feuilletage 
centimétriques, 
reconnaît qu'un 

Du Nord au Sud du massif du Tazekka, cette schistosité so
1 

présente 
des attitudes variables résultant des déformations de la phase post-west­
phalienne (Fig. 85). 

- Au Nord, dans le secteur du col du Touahar, les plans so
1 

sont 
en position inverse, à fort pendage vers l'Ouest. 

- Vers le centre du massif, à la hauteur de la demi-boutonnière de 
Bou Chfâa, la so

1 
prend des pendages vers l'Est. 

- Vers le Sud, les plans So 1 repassent à la verticale puis s'inversent 
pour prendre une position analogue à celle du secteur du col du Touahar. 

b) Les schistes vert-olive 

Les schistes vert-olive affleurent dans la partie NE du massif. Une 
grande partie d'entre eux est d'âge ordovicien inférieur : Arenig-Llanvirn 
(RA US CHER et al. , 19 8 2) • Il est cependant possible que des lambeaux de 
schistes de type Debdou-Mekam y soit inclus, ce qui expliquerait la présen­
ce des plantes signalées par MORIN ( 1948a). Comme le précédent, ce faciès 
de schistes vert-olive a enregistré les déformations liées à la phase 
antéviséenne mais avec des phénomènes de cisaillement plus développés. 

A l'affleurement, le débit principal est un feuilletage correspondant 
à une schistosité de flux, subparallèle à la stratification. Cette dernière 
reste aisément reconnaissable, le litage sédimentaire correspondant à 
une alternance de niveaux argileux verdâtres et de niveaux de silts dis­
continus, d'épaisseur millimétrique à centimétrique, où l'on observe prin­
cipalement des stratifications obliques. Les pendages de cette schistosité 
S 

1 
ou So 

1 
sont variables, à cause de 1 'importance des reprises liées à 

la phase post-westphalienne et donnant des plis NE-SW. 

Comme dans les schistes lie-de-vin, les plis P
1 

sont rarement observa­
bles ; ce sont de petites structurés, d'échelle centimétrique à métrique. 

\ : 
6.5.1.1. L'épisode de déformation D

1 

a) Les mésostru.ctures 

Dans les schistes lie-de-vin les plis P 
1 

, sont relativement rares. 
Ce sont des structures d'échelle métrique à centimétrique. Dans les 
secteurs situés à l'Est de la demi-boutonnière de Bouchfâa, les reprises 
tardives sont restées modérées et 1 'on peut observer des plis P 

1 
dans 

une position sans doute proche de celle de leur formation. 

Les parements de la piste Bab-Azhar - Bab-Souq-Chejra permettent d'observer 
des replis isoclinaux déversés vers l'WNW (fig. 8 8). Les axes ont en 
général une direction N 10-20 avec des plongements faibles de 1 0 à 20 o 
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Fig. 88 - Plis isoclinaux P 1 dans les schistes du Tazekka (Piste 
de Bab-Souk-Chejra). L'asymétrie indique un déversement vers l'Ouest. 
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Fig. 89 - Stéréogramme des structures 
o1 , D2 , D3 ; piste de Bab-Souk-Chejra. 
Les rinéa~ions et axes de plis des 
différentes structures sont subpa­
rallèles • 

Fig. 90 - Replis centimétriques P
1 

dans les 
schistes du Tazekka, piste de Bab-Souk­
Chejra. Isogones de plis de classes 1 c et 2. 
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vers le Sud ou, plus rarement, vers le Nord (fig. 89). Dans le détail, 
les plis sont de type concentrique plus ou ~lins aplatis (Classe 1c) 
dans les ni veaux sil teux et tendent vers le type semblable (classe 2) 
dans les niveaux argileux (fig. 90). La schistosité s

1 
est un clivage 

ardoisier fin et régulier parallèle au plan axial des plis, tout au 
moins dans les niveaux argileux. Ce clivage se réfracte dans les lits 
gréseux et grauwackeux, où il correspond à un clivage espacé grossier 
à lisse. 

A l'Est de la demi boutonnière de Bouchfâa, dans les coupes des Chabat 
Djaj et Riahralem, on retrouve des plis P 

1 
centimétriques à métriques, 

soulignés par les alternances schistes lie-de-vin et grauwackes fines. 
Ces plis sont dissymétriques, la succession flanc-long flanc-court 
indique une vergence vers l'Ouest. Lorsque la polarité peut être obser­
vée, on remarque que les flancs longs sont à l'endroit, ce qui confirme 
le sens de déversement général des structures. 

Sur stéréogramme, les axes des plis P et les linéations d'intersec­
tion Lo1 sont bien regroupés autour alune direction moyenne N10-20 
(fig. 91 ) . Les plans axiaux et la schistosi té S 

1 
de plan axial sont 

inclinés vers l'Est ou subverticaux. L'at ti tude parfois très redressée 
des plis dans ces secteurs (fig. 92) est liée à des reprises tardives. 
Initialement, le déversement vers l'Ouest était sans doute plus accentué, 
vu ce qui est observable dans les secteurs de la piste de Bab Souk Chejra. 

N 

1 

' E 

• 
• ... ~.tJ .... . • 

s 

Fig. 91 Structures 
à déversement vers 
Schistes du Tazekka 
de la boutonnière de 
(Chabat ed-Djaj). 

0 

Dl et D2 
1 Ouest. 
à l'Est 

Bou Chfâa 

= 

N 

w 

s 

Fig. 92 - Structures D
1 

redressées 
par la phase D

3
. Schistes du 

Tazekka à l'Est de la Boutonnière 
de Bou-Chfâa (Chabat Riahralem). 

E 
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On peut remarquer que dans ces secteurs, la déformation correspon­
dant aux .P~is ~ 1 est hétérogène. Les flancs longs sont bien développés, 
la strat1f1cat1on reste visible. La schistosité s est presque parallèle 
à_so dans les niveaux argileux, elle se réfracie dans les grauwackes 
ou elle prend souvent une allure sigmoïde (Fig. 93). 

w 

0 

Fig. 93 - Variation du style des plis 
P

1
, métriques dans les schistes du Tazekka 

à 1 'Est de la boutonnière de Bou-Chfâa. 

Dans les flancs courts, la stratification, au lieu de 
garder un pendage régulier comme dans les flancs longs, dessine des 
replis serrés isoclinaux, centimétriques à millimétriques. La schistosité 
s

1 
devient ici le débit principal de la roche, c'est un clivage fin 

et régulier de type ardoisier. La stratification So est complètement 
transposée et en partie effacée par le développement de s

1
• 

Dans la partie sud du massif, les structures D 
1 

ont subi un basculement 
important lors des mouvements post-westphaliens. Les plans So ont une 
disposition subverticale ou sont renversés avec un fort pendage vers 
l'Ouest. On o~serv~, _localeme~t, des plis : 1 centimét~iques à décimétri-

-------------q-ues-;------ba-- s ehrst:os-J:t:e----·S-T---presen"te---les-memes caracteres que dans--l-es---· 
secteurs précédemment débrits, elle est la plupar.t du temps subparallèle 
à So et plan axial des replis P

1
• Sur stéréogramme (fig. 94), les orienta­

tions des axes et des linéations d'intersections Lo
1 

sont relativement 
bien réglées, regroupées autour d'une direction moyenne N 45. 
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Fig. 94 Structures o
1 

dans les 
Schistes ·'''WÜ Tazekka. Partie sud 
du massif,_ piste entre le douar 
Ait Limama et le bled Béni Sraj. 
Les structures o

1 
sont entièrement 

basculées lors des reprises tardives . 

Dans les schistes vert-olive, les structures o
1 

sont des microplis 
centimétriques à métriques. 

Le secteur du Jebel Tazekka, et particulièrement les parements de 
la piste conduisant au sommet, donnent de bons exemples de plis P 

1 
. 

Ce sont des plis décimétriques, soulignés par des niveaux silteux. Aniso­
paques, ils sont du type concentrique aplati, tendant vers le type sembla­
ble (fig. 9 5). Les enchaînements flanc long - flanc court montrent que 
l'on a des plis déversés. Lorsque la polarité peut être observée (strati­
fications entrecroisées), on constate que les flancs longs sont à 1 'en­
droit. 

N 

w 

5 

E 

Fig. 96 - Structures o
1 

et o
3 

dans 
les schistes vert-olive. Pist.e de 
Jebel Tazekka. Les linéations .L01 
orientées N 110-120 sont repn.ses 

rpar les plis P
3 

N 20. 

1 ·~ 
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Sur stéréogramme (fig. 96), les axes des microplis et les linéations 
d'intersection L 1 montrent une dispersion importante entre les directions 
N20 et N120, la direction moyenne (N70-80) étant le plus fréquemment 
observée. Cette dispersion est liée aux cisaillements de l'épisode o

2 j'y reviendrai au paragraphe suivant. La schistosité s
1 

est parallèle 
au plan axial des plis, elle se réfracte dans les niveaux silteux et 
prend une allure sigmoïde (fig. 95). Le processus de différenciation 
métamorphique est souvent assez marqué, s

1 
constitue alors le débit 

principal de la roche. 

Fig. 95 
vert-olive. 

Pli P1 dans les 
Piste du Jebel 

schistes 
Tazekka. 

L'assymétrie indique un déversement 
vers l'Ouest. 
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Ce type de structures D
1 

est très homogène dans toute la partie 
NE du massif. 

A Bab-Tikbab (fig. 9ï), les plis P
1 

et la schistosité S sont bascu­
lés par les reprises tardives. Le feuilletage des schisles présente 
souvent une position subverticale ou à fort pendage vers 1 'Ouest. Les 
structures D1 sont :alors complètement renversées, comme ce que 1 'on 
peut observer dans les schistes lie-de-vin au col de Touhar ou dans 
la partie sud du massif. Les stéréogrammes montrent également l'importance 
de la dispersion des éléments linéaires liée aux cisaillements D

2
. 
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Fig. 97 - Structures D et D dans le 
Nord du massif du Taze\ka. ~ab-Tikbab, 
piste Bab-Merzouka Dar Bouazza. 
Dispersion importante des P

1 
et L

01 
par 

cisaillement dans s
1

. 

Le secteur de Ras-el-Katra montre également de bons exemples de struc­
tures n1 . Cette partie du massif du Tazekka avait initialement été consi­
dérée comme un ensemble volcano-sedimentaire d'âge viséen supérieur, 
discordant sur les Schistes du Tazekka (MORIN, 1960). Il s'agit en fait 
de schistes ordoviciens présentant lOn faciès un peu particulier ils 
sont plus siliceux, en partie à cause du métamorphisme thermique qui 
confère à la roche un aspect de schistes tachetés ou de cornéennes litées. 
On retrouve par ailleurs des faciès tout à fait analogues, dans le secteur 
du Jebel Tazekka, autour du pointement granitique. 

Dans le secteur de Ras-el-Katra, on observe des plis P 
1 

d'échelle 
métrique à centimétrique (fig. 98-99), le plan axial souligné par la 
schistosi té S 1 est subhorizontal. Les plis sont isoclinaux et couchés, 
de type concentrique aplati ou semblable (fig. 99). La schistosité s

1
, 

de type flux, constitue le débit principal de la roche ; elle est souvent 
subparallèle à S o. Les mesures montrent que les axes des plis P 

1 
et 

les linéations Lo1 sont ici systématiquement réorientées selon des direc­
tions N90 à N120 (fig. 100). 
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Fig. 98 Pli couché, 
i soc 1 in al , P 

1 
dans les 

schistes du Tazekka de 
Ras-el-Katra. Piste 
entre Dar Bouazza et 
Boujâada. 

Fig. 99 Replis centimétriques 
P 1 dans les schistes du Tazekka. 
Maison forestière de Dar Bouazza. 
Les isogones montrent des plis 
de classes lB, 2 et 3. 

) 

Fig. 100 Structures 
dans les schistes du 
secteur de Ras el Katra. 

D
1 

et 
Tazekka 
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b) Zes microstructures 

L'observation au microscope optique de~- .... s~ructure.s o
1 

permet de 
préciser les caractères de la schistosité S >'llie:,qu1 const1tue le principal 
témoin de la déformation antéviséenne dan~ les schistes. En général, 
ces caractères apparaissent homogène dans l'ensemble du massif du Tazekka. 

Dans les niveaux d'argilites, les plans s
1 

sont très serrés ( 10 à 30 1-1), 
se situant à la limite entre les clivages espacés et continus au sens 
de POWELL (1979), sens rappelé plus haut (p. ). C'est une schisto­
sité lisse, soulignée par des films de matière ferrugineuse, avec parfois 
des néoformations de micas blancs. Ces néoformations peuvent devenir 
plus abondantes, on passe alors à une sch~stosi té continue s.s. Les grains de 
quartz de petite taille (20 - 40 !-1) ont une forme en amande et la plupart 
des agrégats chlorite-m.icas ont leur clivage presque parallèle à S:> 1 ou 
s

1
• Mises à part les zones de charnière, le clivage s

1
, dans ces faciès 

argileux, est parallèle à So ou légèrement oblique (10- 20°). 

Les niveaux pélitiques, où la proportion de quartz et d'agrégats chlori te­
micas est plus importante, montrent une schistosité s

1 
espacée, du type 

grossier-lisse. Les m.icrolitons sont rapprochés (50 - 100!-1). Les plans 
de clivage sont soulignés par des opaques ou des produits ferrugineux. 
Dans l'ensemble, les néoformations selon s

1 
sont rares. On peut distinguer 

au niveau même de l'affleurement, des passag~s entre des zones peu défor­
mées où la fabrique des microlitons est faible (les grains de quartz 
ne montrent pas de barbes micacées, les agrégats chloriteux restent 
parallèles à Sa) et des zones plus déformées, marquées par des néoforma­
-ge mica blanc aans s

1
• Les agrégats chlorite-mica y sont déformés par 

des bandes de pliage et des phénomènes de cisaillement. La dissolution 
sous pression y est également importante, marquée par des barbes de 
mica aux extrémités des grains de quartz. 

w E 

0 1mm 

Fig. 101 - Microstructures o
1 

+ D dans les 
schistes du Tazekka. Est de la ~outonnière 
de Bou-Chfâa. Flanc inverse de P 

1 
déversé vers 

l'Ouest. s0 et s
1 

sont subparallèles. 
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Les niveaux de silts présentent en général une déformation 
Dans les zones les moins déformées, S ne s 'y marque pas, les 
détritiques gardent leur forme originelle. Généralement s

1 
s'y 

en donnant un clivage espacé irrégulier, de type grossier, 
par des opaques. Les microlitons sont espacés de 250 à 500 ~' la 
y est très faible, marquée surtout par des bandes de pliage 
chlorites. 

faible. 
minéraux 
réfracte 
souligné 
fabrique 
dans les 

Dans les faciès de grauwackes fines, la s 
1 

est de type grossier ou 
grossier-lisse. Les plans, irréguliers, sont espacés de 50 à 150 ~­
On note quelques néoformations de mica blanc dans s 

1 
• La fabrique est 

assez faible, marquée par des barbes de mica aux extrémités des grains 
de quartz. Des bandes de pliage apparaissent dans les agrégats chlorite­
micas dont les clivages 001 soulignent bien la Sa. 

Dans les zones où 1 'intensité de la déformation et du métamorphisme 
sont plus importantes, les grauwackes sont affectées par un clivage 
très fin, de type lisse. C'est une schistosité quasi-continue, les plans 
s
1 

étant très rapprochés (20 ~ env.). La fabrique est presque complète, 
1 ensemble des minéraux ayant recristallisé selon s : les quartz et 
les feldspaths détritiques forment des amandes très allongées, les agré­
gats chlorite-mica forment des rubans dont la chlorite n'occupe plus 
qu'une faible proportion, les clivages sont subperpendiculaires à s

1
• 

Les néoformations de mica blanc sont abondantes. 

6.5.1.2. L'épisode D2 : les cisaillements 

Dans le. Tazekka, comme dans les massifs, précédemment décrits de 
la Meseta orientale, 1 'épisode D

1 
de plissement synschisteux est suivi 

par des cisaillements qui correspondent, essentiellement, à un rejeu 
des surfaces d'anisotropie créés lors de l'épisode D

1
: s

01 
ou s

1
• 

a) Petites et moyennes structures 

A l'échelle de l'affleurement, les cisaillements se marquent par 
plusieurs types de structures. 

- Des ruptures dans les flancs inverses des replis P 
1 

(fig. 102). 

Le développement de bandes cisaillées, limitées par des plans 
s81 ou s

1
• A 1 'intérieur de ces bande.s apparaissent des replis P

2 
(fig. 

1 3). Les replis P
2 

sont très fréquents à 1 'échelle cle toute l'un1té des 
schistes du Tazekka. Ils sont d'échelle centimétrique à métrique et leur 
style est très variable. On peut observer des plis en chevrons et des 
plis arrondis, ouverts à isoclinaux (fig. 104-105). Leur asymétrie indique 
un déversement vers l'Ouest ou le NW. Le plan axial de ces plis est en 
général redressé, présentant un fort pendage vers l'Est. Les phénomènes 
de reprise par les plissements post-westphaliens, peuvent complètement 
verticaliser ces structures, et même inverser la direction de leur pendage. 
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Fig. 102 - Pli Pl cisaillé par rupture du flanc inverse. 
Est de la boutonn ère de Bou-Chfâa, Chabat Riahralem. 

Fig. 103 - Structures n
2

. Schistes du Tazekka. Route 
Sidi-Abdallah - Bab-Bou-~dir. Des replis P2 avec s2 
de crénulation apparaissent lors du cisaillement selon 

les plans so_,. 
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0 1 CIO .....__. 

Fig. 104 - Structures o2 dans les schistes lie-de-vin. 
Piste de Bab Souk Chejra. Microplis centimétriques P

2 recoupés par un clivage de crénulation tardif s
3 

• 

Fig. 105 - Microplis P
2 

dans 
les schistes lie-de-vin. 
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Aux replis P est toujours associée une schistosité de crénulation s 2 . 
Celle-ci est de 2 type zonal (POWELL, 1979) ou différenciée (WILLIAMS, 
1972), ce qui indique la persistance de condi~l6ns métamorphiques pendant 
l' épj.sode de cisaillement. Cette crénulation s 2 développe une linéation 
de microplissement L

1
_

2 
ou L 

1
_

2
, toujours bien visible sur les surfaces 

s ou s . Les stéréogrammeg (fig. 91-92) montrent que ces linéations 
L1 , ainsP1d'ailleurs, que les axes des replis P

2
, sont presque parallèles 

adx directions des structures D . Cette observation confirme l'idée que 
le cisaillement s'inscrit dans la

1
continuité du plissement P1. 

b) Les microstructures 

On retrouve en lame mince, des structures analogues à celles décrites 
sur l'affleurement. Les cisaillements s'expriment, à l'échelle microscopi­
que, par l' appari tian de replis P 

2 
auxquels est associée une schistosi té 

de crénulation s2. 
Ces microstructures D

2 
se développent principalement dans des al ter­

nances argilo-silteuses tres -fines, coincées entre deux niveaux silteux 
ou gréseux plus épais. Le glissement des niveaux compétents entraîne 
la formation de replis P

2 
dissymétriques dont la vergence correspond 

au sens du cisaillement (fig. 106b). La schistosité s
2 

associée, est 
une crénulation qui se développe surtout dans les interlits argileux 
ou péli tiques (fig. 1 0 5a) . On peut distinguer tous les intermédiaires 
entre une crénulation discrète et une crénulation différenciée. Localement 
on se trouve même en présence de véritables litages tectoniques avec 
différenciation nette en bandes quartzeuses et bandes phyl li teuses. La 
s

2 
se marque mal, ou pas du tout dans les niveaux les plus compétents, 

qui répondent au processus de cisaillement par des glissements avec rejeu 
local de la S 

1 
en microchevauchements (fig. 1 06a). Dans les argili tes, 

l'angle s
0
-s

2 
est plus fort que l'angle s 0-s

1
, de sorte qu'on arrive 

souvent à une image finale où la s
2 

de crénulation des niveaux argileux 
est subparallèle à la s

1 
des niveaux compétents (fig. 106b). 

a 

1cm .__ ______ _, 

b 

Fig. 106 - Microstructures D
2 

dans les schistes du Tazekka. Est 
de la boutonnière de Bou-Chraa. Dans les niveaux schisteux, le 
cisaillement selon s0 entraîne l'apparition d'une schistosité 
de crénulation s 2 (flanc normal de plis P

1 
déversé vers l'Ouest). 

a : dessin d'apres lame mince. b : schéma interprétatif. 
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c) Les dispersions axiales 

On a déjà signalé que, dans les schistes vert-olive, les axes des 
plis P et les linéations r.

0 1 
présentent souvent une importante disper­

sion, fes stéréogrammes montrent des variations entre N20 et N120 (fig. 
96, 100). Ce mauvais réglage tectonique s'observe, essentiellement, dans 
les schistes verts, alors que dans les schistes lie-de-vin, les directions 
des structures D sont beaucoup mieux réglées et se concentrent selon 
des directions N~0-30 qui correspondent, par ailleurs, à 1 'orientation 
générale des grandes structures, notamment au découpage en unités de 
1 'ensemble du massif. On peut admettre que ces directions N20-30 donnent 
l'orientation initiale des plis P

1
, déversés vers l'Ouest, dans l'ensemble 

des schistes du Tazekka. La désorganisation observée dans les schistes 
vert-olive serait due aux cisaillements D

2 
: les plis P

1 
et les linéations 

Lo
1 

se comportent comme des marqueurs passifs au cours du glissement 
des bandes schisteuses les unes par rapport aux autres ; ils se réorientent 
vers des directions N90 à N120 et se placent alors en position transverse 
par rapport à l'orientation générale des structures hercyniennes. Ce 
type de déformation est tout à fait analogue à ce que l'on observe dans 
les boutonnières de Debdou-Mekam, du Boudoufoud et des Beni-Snassène. 

Les marqueurs des cisaillements D
2 

sont donc essentiellement les 
plis P

2 
et la schistosité de crénulatl.on s

2
• Le sens du cisaillement 

se fai E d'Est en Ouest, dans le même sens que le déversement des plis 
P 

1
. Dans les schistes lie-de-vin il est donné par 1 'asymétrie des P 

2
. 

et 1 'orientation de s
2 

par rapport à s
01 

et s
1

• Dans les schistes vert­
olive, les axes de P

1 
sont dispersés et tendent à s'organiser en position 

transverse par rapport aux directions générales du massif. c'est le ci­
saillement D

2 
qui serait responsable de ces réorientations vers des direc­

tions N90-12U qui indiqueraient, dans ce cas, la direction de la ligne 
de glissement (HANSEN, 1971) ou du cisaillement. Cette dernière hypothèse 
dei t cependant être envisagée avec prudence. En effet, si de nombreux 
travaux montrent que, dans les zones de cisaillement, les marqueurs linéai­
res tendent à se rapprocher de la direction de cisaillement, assimilable 
en général à celle du transport tectonique (RAMSAY et GRAHAM, 1970 
ESHER et WATERSON, 1974 ; WILLIAMS, 1978 ; RAMSAY, 1980), il faut souligner 
que les modèles sont toujours établis à partir d'exemples de cisaillements 
ductiles dans des zones où le métamorphisme est important, épizonal à 
mésozonal. La ductibilité du matériel déformé permet la formation de 
plis en fourreau et l'impression de linéation d'étirement donnant la 
direction du glissement (COBBOLD et BRUN, 1980). La déformation cisaillante 
des schistes du Tazekka se fait dans un climat de métamorphisme plus 
faible, anchizonal à épi zonal, où le mécanisme exact de la réorientation 
des axes de plis reste à prec1.ser. Il est probablement distinct de ce 
qui est connu dans les terrains où le métamorphisme est plus important. 

6.5.1.3. Mesure de la déformation 

Ce paragraphe présente une approche quantitative de la déformation 
antéviséenne du Tazekka. Les résultats présentés sont ponctuels et visent 
seul81Tlent à donner une idée de la forme de l'ellipsoide de déformation 

·-etn·ie~,--·-cu:mu·l·a:nt-·les···erfets dëS.épisôdes·o;·~-e·t D
2

_, et de son orientation. 
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Les objets déformés, pouvant servir de marqueurs, sont rares dans 
ces séries péli tiques très monotones. J'ai .. ~:ilisé les grains de quartz 
détritiques des niveaux de grauwackes, et les taches de réduction observa­
bles dans les schistes lie-de-vin. Pour des raisons techniques, je n'ai 
généralement pu obtenir que des sections perpendiculaires au plan de schis­
tosi té. En l'absence de linéation d'étirement discernable sur échantillon, 
les lames minces sont taillées parallèlement et perpendiculairement à 
l'axe B des plis donné par la linéation d'intersection. 

Les taches de réduction des schistes lie-de-vin se présentent sous 
forme de galettes millimétriques de teinte blanchâtre. Elles sont aplaties 
dans les plans de s

1 
ou so

1
, la crénulation s 2 ne les décale pas, au con­

traire les microlitons y sont inclus (fig. T07). Elles sont par contre 
nettement recoupées par la schistosité s

3 
apparue lors des phases tardives 

post-westphaliennes. On peut donc admettre que la déformation ductile 
enregistrée par les taches est le résultat des épisodes n

1 
+ n

2
• Les mesures 

montrent que l'on a un ellipsoïde de déformation finie en galette, avec 
un léger étirement selon une direction parallèle à l'axe B des plis P 

1 + P
2 

(Rxz = 3,77 ; Ryz = 3,31). Le paramètre de forme K = 0,05 situe l'el­
lipsoïde dans le domaine de la déformation par aplatissement. 

de reduc;tion 

x 

z 

1 cm 

a \ b 

Fig. 107 - Schistes du Tazekka au col du Touahar. a : dessin 
lame mince, disposition des clivages successifs Sl' s 2 , s

3
• b : 

diagramme montrant la disposition des taches de reduction. 

d'après 
bloc 
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Dans les grauwackes fines et dans les schistes, des mesures ont été 
effectuées sur des grains de quartz détritiques isolés dans la matrice. 
Ces grains ont subi une déformation par dissolution sous pression, avec 
recristallisation de "barbes" quartzeuses et micacées dans les zones 
abritées. Les mesures effectuées sur trois échantillons A, B, C, provenant 
du secteur situé à l'Est du douar Bou Chfâa donnent des résultats assez 
voisins : 

R Ryz K 
xz 

ANCHIZONE 
A 2,76 1 '82 0,62 x B 

B 3,82 2,42 0,40 x B 

c 3,91 2,89 0' 18 x B 

EPI ZONE 

D 4,3 4 3, 03 0 21 x B 

Dans les 3 échantillons, on remarque un léger étirement X parallèle 
à l'axe B des plis. Un échantillon provenant de l'Ouéd Rrnila (D) montre 
un faciès nettement plus déformé et plus métamorphique, des recristallisa­
tians de biotite indiquant une épizone franche. 

Dans les 5 échantillons étudiés, ( correspondant à 5 si tes différents) 
la déformation finie correspond à un aplatissement-élongation. La quantité 
de déformation indiquée par les taches de réduction est plus importante 
que celle indiquée par les grains de quartz détritiques ces derniers, 
étant moins déformables que leur matrice, donnent une valeur par défaut. 
Enfin, dans tous les échantillons étudiés, l'étirement X est parallèle 
à l'axe B des plis. Cet étirement est très peu marqué, même dans les faciès 
les plus métamorphiques, où l'on n'observe pas de linéation d'étirement 
comme c'était le cas, au contraire dans les phyllades de Midelt. 

6.5.2. L'UNITE DE BAB-AZHAR 

6.5.2.1. L'épisode D
1 

Cet épisode correspond au développement du débit schisteux parallèle 
·····à S · ·• A 1·' échelle de toute· l·'unité de Bab··Azha·r,··en-re~a]:-·];a.t±en · -

de P•intensité de la déformation. 
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Dans la partie Ouest, près du contact avec le domaine occidental, on 
constate que c'est la fabrique sédimentaire S 

0 
qti'l'~ constitue le débit princi­

pal de la roche. Les structures sédîmentaires sont bien conservées, mais 
les plans de stratification ne sont pas continus, ils sont interrompus par 
des surfaces correspondant à des glissements parallèles à s 0 . Ceci est parti­
culièrement net dans les niveaux de grès quartzites minces interstratifiés 
dans les pélites micacées. 

Les seules structures observables sont des plis centimétriques, arrondis 
ou en chevrons, dissymétriques, qui indiquent des phénomènes de glissement 
banc sur banc. Dans les bancs compétents, ces plis évoluent souvent en chevau­
chement par rupture au niveau des flancs. 

Il est, en fait, difficile, dans cette partie occidentale de l'uni té 
de Bab-Azhar, de séparer nettement les structures D 

1 
et o

2
, le mécanisme 

dominant de la déformation étant le glissement banc sur banc. 

L'examen microscopique (fig. 108) montre que le débit principal est la stratifica­
tion, soulignée par des niveaux de silts d'épaisseur millimétrique. Les grains 
de quartz détritiques ont conservé leur forme originelle, on n'observe pas de 
trace de nourrissage, ni d'ombre de pression. Les micas détritiques sont aplatis 
selon So. La &') est toujours très dilacérée, en partie par des phénomènes syn.sé­
dimentaires (bioturbation), en partie et surtout, par des cisaillements obliques 
sur So passant à du glissement couche à couche avec laminage et étirement 
des niveaux silteux, où s'observe une amorce de boudinage. Le débit de Sa 
se marque mieux, il est notamment souligné par des films d'impuretés ferrugi­
neuses qui moulent les quartz détritiques. 

0 soor 
'-------' \ :: 

Fig. 108 Pélites micacées ordoviciennes de 
l'uni té de Bab-Azhar. Oued-Bou-Ayach, SE de 
Tleta des Zerarda. 
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Vers l'Est , dans la partie centrale et orientale de l'unitét envse rappro­
chant du contact avec les schistes du Tazekka, on constate une augmentation 
de l'intensité du métamorphisme. La stratification reste encore reconnaissa­
ble, les structures sédimentaires sont encore assez bien conservées. Les 
plans s

0 
ou s

01 
prennent un aspect satiné témoignant d'un début de recristal­

lisation métamorphique. Ce~i a été contrôlé par des mesures de 1 'indice de 
cristallinité des illites qui, dans cette partie de 1 'unité de Bab Azhar, 
varient de 5,5 à 5, ce qui correspond au début de 1 'anchizone. Des valeurs 
proches de l'épizone (C.I. = 4,5 à 3,5) n'ont été trouvées que dans la partie 
nord, dans le secteur de la maison forestière de Bab-Azhar. 

Les structures strictement liées à l'épisode o
1 

sont relativement rares 
à l'affleurement. On note l'existence de charnières décimétriques à métriques 
de plis P 

1 
synschisteux, dilacérées et réorientées par les cisaillement o

2 
(fig. 109). La schistosité s

1 
est un clivage pénétratif, lisse et régulier 

dans les péli tes, plus gross 1er dans les grès où il isole des micro li tons 
d'épaisseur centimétrique (fig. 109). 

5 

Fig. 109 - Uni té de Bab-Azhar, Chabat bou Rmayer 
à l'Est de Bou Chfâa. Les plis P

1
, dessinés 

par les gréso-pélites de l'Ordovicien sont dila­
cérés par des cisaillements (C) o

2
. 
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L 'exam~n microscopique montre une réorienta,t,ïon des minéraux selon s - . 
Les grams de quartz sont aplatis par dissolution,!$fécristallisation avec développé­
ment de barbes q'1-artzo-micacées. L'apparition de sous-joints (fig. 11 0) marque 
localement~ un debut de déformation plastique. Les micas blancs néoformé; 
sont. apl?~ls selon. Sn-r Les agrégats chlorite-micas présentent, en général, 
la dlsposl twn classlquë avec clivag~s obliques sur le débit s

0
-r 

Qz 

0 ,,., ... 
0 2 50,.. 

Fig. , 1~0 Microstructures dans les schistes ordoviciens 
de 1 Um té d~ Bab- Azhar. Secteur de la maison forestière de 
Bab-Azhar. L1tage S _ 1 et détails montrant la déformation 
du. quartz ( Qz) par ~issolution-recristallisation et des micas 
(M1) par bandes de pliage. 

6.5.2.2. L'épisode D2 

Cet épisode correspond à des phénomènes de cisaillement affectant l'en­
semble de l'uni té de Bab-Azhar. D'une manière générale, dans cette uni té 
les cisaillements sont très importants et conduisent à une forte désorganisa­
tion des terrains ordoviciens. Cependant, il n'est pas toujours aisé de dis­
tinguer entre les structures D2 liées à la phase antéviséenne et les structu­
res plus tardives, post-westi,5halie~nes. Or nous verrons plus loin que la 
zone de Bab-Azhar a continué à jouer le rôle de couloir de cisaillement 
pendant les mouvements, post-westphaliens (HOEPFFNER, 1978). 

\ :; 
Les cisaillements se marquent, comme dans l'unité des schistes du Tazekka, 

par la dispersion des axes de plis P
1 

et des linéations L
0

_
1

. Ce phénomène 
n'est pas toujours très visible, car les structures o

1 
sont relativement 

rares dans l'uni té de Bab-Azhar. Les charnières de plis P 
1 

sont généralement 
isolées en amandes tectoniques, limitées par des plans de cisaillement sub­
parallèles au plan axial des plis. Ceci est particulièrement net dans la 
coupe de la Chaibet-Bou-Rmayer, à l'Est du douar de Bou-Chfâa, dans le Nord 
de l'uni té de Bab-Azhar (fig. 109) . Comme dans les schistes du Tazekka, les 
axes des plis P 

1 
et 1 es L

01
, cisaillés, se situent dans des directions N90, 

correspondant à peu près à une position "aval-pendage" dans le plan de ci­
saillement. 
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Les paquets cisaillés sont coupés de façon nette par les plans de cisail­
lement (fig. 111). On constate le développement de zones bréchiques, dans 
lesquelles des schistes ordoviciens sont broyés. 

Fig. 111 Cisaillement des schistes 
ordoviciens de l'Unité de Bab-Azhar N 5 
(Est du douar Bou --Chf âa ) • Entre les 
plans de cisaillement majeurs ( C) les 
schistes sont découpés en amygdales 
sigmoidès. Les cisaillements secondaires 
se font ici selon les surfaces so. 

Au cours de cet ~pis~de o2 apparaissent, également, des replis P 
2 

d' é­
chelle centimétrique a metrique. Ils cons ti tuent les structures les plus 
visibles dans l'uni té de Bab-Azhar. Ce sont des plis en chevrons ou arrondis 
associés à une schistosité de crénulation parallèle à leur plan axial. Corrune 
dans le cas des plis P 1, on constate une importante dispersion des axes 
et des L02 (fi?. 112). 

~-------~·~-~-~·····-·-· 

c 
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E 

Fig. 112- Dispersion par cisaillement 
des axes et des linéations des 
structures D

1 
ET D

2
• Unité de Bab­

Azhar, Chabat Bou-Rmayer (Est du 
douar Bou-Chfâa). 

Dans la partie nord de l'unité, ces structures n
2 

sont bien marquées ~t ser::t­
ble-t-il, peu affectées par les reprises post-westphaliennes. Près de la 
maison forestière de Bab-Azhar, on observe ainsi des replis P 

2 
en chevrons 

nettement déversés vers l'Ouest ou le NW (fig. ). Plus au Nord, dans la 
coupe de la Chaibet-bou-Rrnayer, ces plis P 

2 
sont dispersés et dilacérés par 

des cisaillements dont les plans sont en genéral peu pentés vers l'Est (fig. 
11 3) . L'uni té de Bab-Azhar apparaît ainsi découpée en lanières, limitées 
par des plans de cisaillements ; dans les lanières, les schistes ordoviciens 
sont déformés par les plis P

1 
et P

2
, dont les axes sont très dispersés. 

w 

0 150m 

Fig. 113- Coupe schématique dans l'Unité de Bab-Azhar à l'Est du douar Bou­
Chfâa. Découpage des schistes ordoviciens en lanières limitées par des 
plans de cisaillement (C). La vergence des structures est vers l'Ouest. 
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On retrouve cette disposition dans la partie centrale ne 1 'unit~. Les re­
prises tardives ont cependant, ici, verticalisé les structures et accen­
tué les phénomènes de cisaillement. J'y reviendrai à propos des mouve­
ments post-westphaliens. 

Dans la partie SW de 1 'unité de Bab-Azhar, près du contact avec 
les schistes du Tazekka, les plans de cisaillement et les plans axiaux 
des plis P

2 
ont un pendage vers le SE. Les plis P2 , subisoclinaux, 

sont nettement déversés vers le NW (fig. 114), les axes présentant 
une dispersion assez importante. Ils déforment nettement la foliation 
s

0
_

1 
: le clivage s

2 
est une crénulation discrète, passant à une crénula­

t1on différenciée à ~·intrados des plis. 

Unit• de Bab Azhar 

w 

H 

w E 

Oued el Ahmar 

Sehiates du 

Tozekka 

0 

E 

50 m 

Fig. 114- Contact entre l'Unité de Bab-Azhar 
et les schistes du Tazekka dans la terminai­
son SE du massif du Tazekka. Le stéréograrnrne 
ci -contre montre la différence de comporte­
ment entre 1 'Uni té de Bab-Azhar ( 2) et 
les schistes du Tazekka (1). 

1 
1 

l 
! 
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Fig. 115 - Coupes sériétts dans la bordure occidentale du massif 
du Tazekka, ( -v·o:t-r fi 3 · S, localisation des coupes). 

volcanisme basaltique plia-quaternaire. T : Trias. d : Dévonien 
inférieur-moyen (formation de l'oued Bou-Ayach). s : Siluro-Lochko­
vien. 0 : Ordovicien. 0 

4 
: grès quartzites de la formation du Tifa­

rouine • 0 : pélites micacées de la formation du Tehar el Brehl. 
o

2 
: qua:hzite de la formation du Bou-Jam-Jam. o

1 
: pélites vertes 

de la formation de Bou-Chfâa (Arénig-Llanvirn). UBA : Unité de 
Bab-Azhar (Ordovicien inférieur). S.T. : schistes du Tazekka (Ordovi­
cien inférieur) • 
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CONCLUSIONS 

En conclusion, l'unité de Bab-Azhar apparaît comme une zone carac­
térisée surtout par des cisaillements. On y observe un gradient de 
déformation d'Ouest en Est. La partie occidentale n'est pas métamorphique, 
la déformation y consiste essentiellement en des glissements banc sur 
banc avec développement de plis d'entraînement très dispersés. Vers 
l'Est, apparaît une schistosité s 1 la plupart du temps subparallèle 
à s

0
• Dans cette partie de l'unité, il est possible de distinguer un 

épisode D
1

, correspondant au plissement synschisteux, dans un climat 
de métamorphisme anchi- à épizonal, puis par un épisode D

2 
de cisaille­

ment, avec dispersion des axes de plis P
1

, apparition ae replis P
2

, 
eux-mêmes cisaillés et dispersés. 

Or, il est intéressant de remarquer que le contact entre la zone 
de Bab-Azhar et les Schistes du Tazekka est toujours anormal. Sur la 
carte (fig. ), il correspond à la limite entre les schistes ordoviciens 
de la zone de Bab-Azhar et les faciès lie-de-vin des Schistes du Tazekka, 
attribués au Cambre-Ordovicien. Dans la partie centrale du massif, 
ce contact est vertical : au Nord et au Sud, il est incliné vers l'Est 
ou le SE (fig. 115 A et E) et apparaît parallèle aux zones de cisaille­
ment fonctionnant pendant l'épisode D

2
• En tenant compte du sens de 

déversement des replis P 
2

, aussi bien dans les Schistes du Tazekka 
que dans l'uni té de Bab-Azhar, ce contact anormal apparaît comme un 
chevauchement de l'Est vers l'Ouest. L'importance du déplacement n'est 
sans doute pas très importante, puisque les deux ensembles sont du 
même âge ordovicien inférieur ou cambre-ordovicien et présentent la 
même évolution tectonométamorphique. Par contre au sein même de l'unité 
de Bab-Azhar, les déplacements d'Est en Ouest par le processus de ci­
saillement contribuent au rapprochement des terrains métamorphisés, 
situés à l'Est, avec les terrains non métamorphiques, situés à l'Ouest 
et assurent ainsi la transition avec les terrains paléozoïques sédimen­
taires du domaine occidental. 

6.5.3. L'UNITE OCCIDENTALE 

L'unité occidentale du Tazekka correspond à la bordure NW du massif 
(fig. 5). Elle est constituée de terrains paléozoïques, dont l'âge 
s'échelonne de l'Ordovicien inférieur au Dévonien moyen. Ces terrains 
présentent la caractéristique de n'être pas métamorphiques, contrastant 
ainsi avec les Schistes du Tazekka et les faciès les plus orientaux 
de la zone de Bab-Azhar. Je décrirai brièvement les structures dans 
les "demi-boutonnières" de Bou-Chfâa et de Bab -Louta au Nord de cette 
uni té et, dans la partie sud, depuis Tleta des Zerarda jusqu'à l'oued 
el Ahrnar. 

a) La demi-boutonnière de Bou-Chfâa 

Dans la demi-boutonnière de Bou-Chfâa, c'est la partie inférieure 
de la ~é:r:J:~~-~P.CiJ~2J:9_tqy.~L""qui affleure-."-Le-S--qua-rt:zites de Bou Ja1n iJ-am--" 
forment un bon niveau repère soulignant la su<;:cession de replis anti­
clinaux-synclinaux d'échelle kilométrique (fig. 115 A). Ces plis sont 
déversés vers l'Ouest. Les niveaux pélitiques et grésopélitiques per­
mettent d'observer des replis décimétriques de type chevrons ou kniks 
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nettement déversés, voire couchés vers l'Oues-t. Dans les péli tes vertes 
infra-quartzitiques, ces replis sont souvent cisaillés le long de plans 
peu pentés vers l'Est. A ces structures plissées est associé un clivage 
de crénulation discret. 

Dans ce secteur, on ne peut pas mettre en évidence d'événement 
antérieur à ces plis. Le litage sédimentaire constitue le plan d'aniso­
tropie principal, surtout dans les niveaux pélitiques. 

L'observation microscopique ne révèle pas non plus de structuration 
antérieure. La stratification s

0 
est soulignée par des alternances 

de silts et de pélites. Les minéraux ne montrent aucune trace de défor­
mation ou de recristallisation avec le développement de la schistosité 
de crénulation. 

b) La demi-boutonnière de Bab-Louta 

Dans la demi-boutonnière de Bab-Louta, située plus au Sud, on 
retrouve une série paléozoïque plus complète, depuis l'Ordovicien infé­
rieur jusqu'au Dévonien. Cette série dessine une voussure anticlinale 
kilométrique soulignée par les quartzites ordoviciens de la formation 
du Tifarouine (fig. 116). Cette structure est tardive, liée à la phase 
post-westphalienne. Il existe cependant, dans ce secteur, des déforma­
tions qui, par leur style, peuvent être attribuées à des mouvements 
précoces, antéviséens. Ainsi, sous la Koudiat Bab Lou ta, les gréso­
péli tes de l'Ordovicien (formation du Tehar el Brehl) sont déformées 
en replis décimétriques déversés vers l'Ouest et affectés par une schis­
tosité espacée de type crénulation (fig. 116). Ces replis, subméridiens, 
sont recoupés par des plans de cisaillement peu pentés qui isolent 
les charnières et provoquent une dispersion assez importante des axes 
(fig. 117). Les schistes sont découpés en amandes sigmoïdes. Ces struc­
tures sont très voisines de celles qu'on observe dans la partie occiden­
tale de l'unité de Bab-Azhar. Elles peuvent être interprétées comme 
le résultat d'une disharmonie entre les séries quartzitiques et gréso­
pélitiques de l'Ordovicien, l'ensemble de ces terrains étant soumis 
à un reg1me de cisaillement avec glissement banc sur banc. D'après 
la vergence des microplis d'entraînement et la forme des amandes sigmoï­
des, le déplacement se fait de l'Est vers l'Ouest. A l'extrémité NW 
de cette demi-boutonnière de Bab'::. Lou ta, on peut observer un début d' é­
caillage de la série paléozoïque (fig. 116) une écaille de gréso­
péli tes ordoviciennes renv?rsées ~eposent par un contact peu incliné 
sur une série monoclinale allant de l'Ordovicien supérieur au Dévonien. 
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Fig. 116 - Coupe de la demi-boutonnière de Bab-Lou ta (légende 
des figuras, voir fig. 115). 

N 

s 

c) Le Sud de Tleta des Zera.rda 

E 

Fig. 11 7 Stéréogramme 
montrant les plis liés aux 
cisaillements vers l'Ouest 
dans les pélites ordoviciennes 
de l'oued Zadra (coupe ci­
dessus). 

Au Sud de Tleta des Zerarda, la ser1e paléozorque présente une 
structuration générale différente de celle des deux secteurs situés 
plus au Nord. Cartographiquement, les terrains sont organisés en écailles 
tectoniques, répétant plusieurs fois la série primaire. Au Sud de la 
localité de Tleta des Zerarda, les couches, d'orientation N-S sont 
subverti cales ou à pendage fort vers l'Est. En se déplaçant vers la 
terminaison SW du massif, les couches prennent une direction NE-SW 
et leur pendage s'inverse. 

Ent-re~ 'Pleta-~-des -~'àera-rda~ ~et-~-te----p-1-a-ca-ge seconda 1re de Jo rf Aicha·,··~ 
on peut distinguer trois écailles, d'Ouest en Est : 
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-L'écaille du Jbel Aflig, constituée de&i!l(g:tésopélites ordoviciennes 
de la formation du Tehar el Brehl, des quartzites du Tifarouine et 
d'une mince bande de Silurien inférieur (fig. 115 D). 

-L'écaille du Tifarouine, qui est la plus complète, puisqu'elle 
est formée de toute la série paléozoïque depuis 1 'Ordovicien jusqu'au 
Dévonien. Vers le Sud, cette écaille est recoupée par le contact anormal 
de la troisième écaille, la plus orientale, qui fait disparaître la 
série dévonienne (fig. 115 C, D). 

-La troisième écaille est peu épaisse, cons ti tuée par une barre 
de quartzites ordoviciens surmontée des argilites et phtanites du Silu­
rien inférieur. 

Au Sud du placage de Jorf-Aicha, on retrouve le prolongement de 
l'écaille du Jbel Aflig et, dans le Jbel Arhi Ousserdoun, le prolongement 
de l'écaille du Jbel Tifarouine, qui est ici compliquée par la présence 
d'un lambeau de Silurien, avec répétition de la série ordovicienne, 
et vers le SE par une écaille de pélites micacées ordoviciennes (fig. 
118 A et B). 

Jbel Arhi Ousserdoun 

NW J SE 

IOOOm 

A 

0 IOOOm 

Ar hi Ousserdoun 

NNW Oued el Ahmor S SE 

IOOOm 

B 

0 ,IOOOm 

Fig. 118 A et B - Coupes dans les écailles paléozoïques 
de la bordure occidentale du Tazekka au Sud du placage 
secondaire de Jorf-Aicha (légende des figurés, voir fig. 
115) • 
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La position subverticale ou renversée de ces écailles peut être 
attribuée à la phase tardive de l'orogenèse hercynienne. Par contre, 
les répétitions de série par écaillage, sont antérieures, elles résultent 
de phénomènes de cisaillement analogues à ce qui est décrit au Nord, 
dans la région de Bab-Louta. Il faut cependant remarquer que l'on n'ob­
serve pas de structures tectoniques mineures qui pourraient être liées 
au processus d'écaillage. Ce n'est que vers la limite orientale de 
l'uni té occidentale, dans le Lochkovien et le Dévonien moyen, que l'on 
note des replis en chevrons métriques, associés à un clivage espacé 
(fig. 118 A). Ces replis pourraient être apparus lors de l'écaillage 
par un processus de cisaillement d'Est en Ouest et avoir été ensui te 
redressés lors des mouvemenœtardifs. 

Dans l'Ordovicien, les structures sont également très rares.Il 
existe cependant au sein des masses quartzitiques des plis métriques 
irréguliers et cisaillés par glissement banc sur banc. Ces plis, dissy­
métriques sont également à relier à l'écaillage de la série paléozoïque. 

En conclusion, la genèse de ces écailles me semble pouvoir s'expli­
quer par un processus de type "flats ramps" la série paléozoïque 
a subi un glissement d'ensemble selon des plans de charriage emprun­
tant les surfaces de stratification S (flats) ; les répétitions de 
séries se réalisent grâce à des rampes ~ectoniques (ramps), chevauche­
ments issus du charriage principal et qui recoupent la stratification 

(DENNIS et al., 1981). Ce type de structure est classique dans les 
zones externes des chaînes de montagnes, il correspond en général à 
des chevauchements en direction de l'avant-pays comme dans les Appalaches 
ou les Montagnes Rocheuses (PRICE et MOUNTJOY, 1970 ; PRICE, 1981), 
il rappelle aussi les écaillages au front du chevauchement du Moine 
en Ecosse (CLAY et COWARD, 1981). Dans ces écailles du Tazekka occidental 
il n'est cependant guère possible de retrouver le dispositif initial 
de ces "duplex", l'ensemble étant repris par les déformations post­
westpl"!aliennes. 

d) Raccord entre la zone des écailles et la partie nord de l'Unité 
occidentale (fig. 119). 

Au Nord, les secteurs de Bou-Chfâa et Bab-Louta correspondent 
à une série paléozoïque constituant sans doute une seule écaille, dont 
la structuration interne est assez bien marquée. Cette zone disparaît 
vers le Sud où l'on n'observe plus qu'une série écaillée et verticalisée, 
sans structures internes notables. A partir de Tleta des Zerarda, ces 
écailles prennent une orientation N-S et pourraient être prolongées 
sous la couverture secondaire jusqu'à l'extrémité Ouest de la boutonniè­
re de Bab-Lou ta où 1 'on retrouve des écailles du Paléozoïque (fig. 
116). Cartographiquement la partie nord de 1 'Unité occidentale semble 
donc se laminer vers le Sud au ni veau du contact avec l'Uni té de Bab­
Azhar. 
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Ce contact, entre Unité occidentale et Unité de Bab-Azhar est 
tou jours tectonique. Au Nord (fig. 11 5 A ) .. ,'!\;g;les coupes montrent son 
caractère chevauchant selon des plans qui correspondent aux cisaillements 
o2 ; vers le Sud, ce contact se redresse et les observations de détail 
montrent qu'il est repris par des re jeux en décrochement dextre que 
j'attribue à la phase post-westphalienne (cf. chap. 7). 

Jf' 
Nord 

_ .. ·-·:-· ....... , 
... . . : .. 

.. ...- : f·BC 
./ = r: 

0 4km . ·······-··· .. : ....... ;.·-·· .. . 

lb .... ._____..:..__--1/ 

Ta 
ill 

Fig. 119- Schéma structural simplifié du Tazekka occidental 
montrant le raccord entre la zone des écailles de Paléozoï­
que (Ia), le domaine des boutonnières de Bou-Chfâa (B.C.) 
et Bab-Louta (B.L.) [Ib]. II Unité de Bab-Azhar. III: 
schistes du Tazekka. 
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6.5.4. CONCLUSION SUR LES MOUVEMENTS EOVARISQUES DANS 
L'ENSEMBLE DU MASSIF DU TAZEKKA 

Les 3 unités décrites dans ce chapitre 6.5 présentent chacune 
des caractères qui lui sont propres, mais toutes les déformations me 
semblent pouvoir être attribuées à des mouvements éovarisques ou, en 
tout cas, antéviséen supérieur. Dans l'Uni té des Schistes du Tazekka, 
la succession plissement + cisaillement CD

1 
+ o

2
) correspondant à des 

déversements vers l'Ouest, est certainement antérieure aux dépôts volcano­
détri tiques du Visé en supérieur terminal. Cette succession, ainsi que 
la vergence des structures correspond à ce que l'on observe dans l'Unité 
de Bab-Azhar où l'on note une décroissance de l'intensité de la déforma­
tion de l'Est vers l'Ouest. De même, dans l'Unité occidentale, on retrou­
ve dans des terrains non métamorphiques une succession plissement + 
cisaillement à vergence Ouest et le développement d'écailles tectoniques 
ou duplex. Cet écaillage serait contemporain des événements tectono­
métamorphiques éovarisques des schistes du Tazekka et de l'Unité de 
Bab-Azhar, mais dans un domaine situé au-dessus, ou en avant, du front 
de schistosité de la chaîne antéviséenne. 

Ces 3 domaines auraient donc subi une même tectonique antéviséenne 
(bretonne ou sudète) , dont l'intensité décroît d'Est 
en Ouest. Initialement éloignés les uns des autres, ils se sont progres­
sivement rapprochés par le jeu des cisaillements o

2 
correspondant à 

des chevauchements vers l'Ouest ou le NW (fig. 120) • L'ampleur des 
déplacements ne peut guère être prec~sée 1 elle n'est sans doute pas 
très importante 1 les terrains ordoviciens impliqués étant de même âge 
et de même faciès, à l'exception des niveaux quartzitiques bien dévelop­
pés dans l'Unité occidentale. 

UNITE OCCIDENTALE UNITE DE BAB-AZHAR UNITE DES SCHISTES 

DU TAZEKKA 

~~~~",~ 
Fig. 120 - Les 3 domaines structuraux du massif du Tazekka pendant les 

mouvements éovarisques. 
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6. 5. 5. LES BOUTONNIERES DE BSABIS ET D' EL-MENZEL 

Ces deux boutonnières sont situées dans le prolongement SW du 
massif du Tazekka. Les terrains qui y affleurent sont d'âge ordovicien 
inférieur à Lochkovien, les déformations hercyniennes ne peuvent donc 
être datées avec certitude par rapport au Viséen supérieur, faute d'af­
fleurements de cet étage. Il me semble cependant qu'une partie de leur 
structuration est précoce, éovarisque ou antéviséenne, corrélable en 
tout cas par le style des déformations avec ce que 1 'on observe dans 
le massif du Tazekka. 

6.5.5.1. La boutonnière d'El-Menzel (fig. 11) 

Dans la partie centrale de la boutonnière, le Lochkovien argileux 
et les grès quartzites sur lesquels il repose sont en position monocli­
nale avec un fort pendage vers le SE. Les seules structures importantes 
sont des plans de cisaillements NE-SW pentés de 40° environ vers le 
SE, le déplacement le long de ces plans traduisant une tendance au 
chevauchement vers le NW. 

Vers le NW de la boutonnière, les affleurements de schistes gris­
verdâtres, probablement ordoviciens, présentent une structure plus 
complexe. On observe des plis centimétriques en chevrons, ou des kniks, 
généralement cisaillés selon leur plan axial orienté NOO à N20 (fig. 
121 ). L'asymétrie des plis indique généralement une tendance au déverse­
ment vers 1 'Est plus ou moins accentuée cependant quelques plis à 
déversement vers l'Est sont aussi observables. Toutes ces petites struc­
tures sont associées à des plans de cisaillement subhorizontaux de 
part et d'autre desquels les schistes ont un comportement disharmonique 
(fig. 1 21 ) . 

Le degré d'évolution tectonométamorphique reste toujours très 
modéré, les indices de cristallinité de l'illite mesurés dans ces schis­
tes donnant des valeurs comprises entre '7,5 et 9,5, soit une diagenèse 
avancée. 

Par sa position, les terrains qui la constituent, et sa struc­
turation, la boutonnière d' El-Mellzel semble bien équivalente à la zone 
occidentale du massif du Tazekka. 

\ 

0 SOcm 

Fig. 121 - Plis cisaillés dans l'Ordo­
Vicien probable du NW de la boutonnière 
d'El-Menzel. 

6.5.5.2. La boutonnière de Bsabis (fig. 11) 

Deux zones structurales peuvent être distinguées dans cette bouton­
nière, séparées par l'accident de Bsabis-Tazekka (MORIN, 1973 ; RAUSCHER 
et al., 1982 ; CHARRIERE, 1983). 
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La zone SE est constituée par des pélites micacées vert-olive 
ou grises d'âge ordovicien inférieur (cf. chapitre ). Leur structura­
tion est polyphasée. Le premier épisode de déformation conduit à l'acqui­
sition d'un litage s

0
_ 1 • On n'observe pas, à l'échelle de l'affleurement, 

de structures plissees liées à cet épisode, ni de clivage s
1 

oblique 
sur s0 • Les seules structures visibles sont des plis en chevrons ou 
des kl.nk-bands avec une schistosité de crénulation. Ces déformations 
sont tardives, à relier à la phase post-westphalienne. 

L'observation microscopique du litage s0_
1 

montre localement des plis 
millimétriques intrafoliaires (fig. 122). Ces replis dissymétriques apparais­
sent par cisaillement selon les plans s0 ; ils sont associés à un aplatisse­
mer:t qui se. traduit par l,'aplJ!lrition d'un C:livag_e S 1 recoupan_t leurs char?ières 
mazs, par azlleurs, parallele a S . n contn.bue a l 'accentuatzon de l 'amsotro­
pie planaire selon la stratificaPion (S n-1). Selon S n-J, on n'observe qu'une 
bonne orientation des micas détritiqué"s, en part1cü.lier des chlorites en 
fuseau. Les lits silteu:x: sont plus ou moins dilacérés, mais on n'observe 
pas de boudinage au sens strict. Les grains de quartz isolés ont des formes 
en amandes ; sinon, dans les niveaux silteu:x: ils gardent en général leur 
forme sédimentaire. Seuls certains faciès, près du contact anormal avec 
la zone NW montrent une amorce de dissolution sous pression avec dévelop­
pement de barbes micacées et des néoformations de micas blancs dans 
sor 

Fig. 122 - Schistes verts 
ordoviciens de la partie 
SE de la boutonnière 
de Bsabis. Microstruc­
tures montrant les cisail­
lements précoces (éovaris­
ques) selon s

0 1 
repris 

par une crénulation tardive 
< s3 l. 
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L'évolution métamorphique de ces schistes reste assez modérée. 
Les C. I. mesurées sont de 1 'ordre de 5, soit le début de 1 'anchizone. 
Cette zone SE de la boutonnière de Bsabis se raccorde à 1 'Unité de 
Bab-Azhar du massif du Tazekka et, probablemenfif,V à la partie occidentale 
de cette unité où le métamorphisme et l'intensité des déformations 
sont faibles, ces dernières étant caractérisées surtout par des cisaille­
ments bancs sur bancs. 

La zone NW de la boutonnière est constituée par une ser1e paléozor­
que comprenant de l'Ordovicien avec des faciès évoquant l'Ashgill, 
et une série silure-dévonienne extrêmement dilacérée par des écaillages 
(CHARRIERE, 1983). Dans l'Ordovicien s'observe un épisode de plissement 
synschisteux de direction N40 à N60. La schistosité est un clivage 
grossier-espacé. Les axes de pli et les linéations d'intersection sont 
généralement subverticaux ou à fort plongement vers le NE, traduisant 
un phénomène de cisaillement syn- à tardi-schisteux dont le sens ne 
peut être prec1se. Les terrains silure-dévoniens ne montrent pas de 
structures plicatives ou de schistosité. 

Le contact anormal séparant ces deux zones est orienté NNE-SSW 
(fig. 11). Ce contact qui apparaît, cartographiquement, assez redressé, 
devait être initialement subhorizontal, superposant les schistes verts 
de 1 'Ordovicien de la zone SE aux terrains ordovico-dévoniens de la 
zone NW. Ce contact est bien visible sur la route de Tazouta (CHARRIERE, 
1983). 

Dans le talus ouest de la route (fig. 123) les schistes verts 
à lentilles de grès limoni teux à cone-in-cone reposent par un contact 
anormal penté de 20 à 30° vers 1 'Est sur des schistes gris et des grès 
microconglomératiques à cachet ordovicien supérieur, eux-mêmes en contact 
anormal sur des pélites noires du Silurien supérieur. Les cisaillements 
découpant les grès de l'Ordovicien super1eur peuvent s'interpréter 
en terme de rotation associée au chevauchement de 1 'Est vers 1 'Ouest 
des schistes verts. 

---

Fig. 123 - Coupe schématique du talus ouest de la route de Tazouta dan~ 
la boutonnière de Bsabis. 1 : Ordovicien inférieur, pélites micacées a 
lentilles cone-in-cone. 2 schistes et grès grossiers microconglomérati­
ques (Ordovicien supérieur) • 3 schistes gréseux ocres, en plaquettes. 
4 : schistes argileux noirs. 5 : schistes noirs, siliceux. 
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Fig. 124 - Talus est de la route de Tazouta dans 
la boutonnière de Bsabis, montrant le contact 
anormal entre les pélites micacées de l'Ordovicien 
inférieur ( I) et des faciès de 1 'Ordovicien supé­
rieur [ ( 2) grès-quartzites. ( 3) schistes 
argileux ocres à dragées de quartz, grès grossiers] 
et du Siluro-lochkovien. [(4) : schistes argileux, 
gris ou noirs]. Le stéréogranune ci-contre montre 
la géométrie des plans de cisaillement et des 
rnicroplis observés dans les faciès (3). 

Dans le talus est (fig. 124), on observe une disposition· analogue 
avec cependant une lame de quartzites, probablement ordoviciens, coincée 
entre les schistes verts à lentilles cane in cane et le silure-dévonien 
qui, 1c1, est aussi découpé en amygdales sigrnotdes par des plans de 
cisaillement greffés sur le contact chevauchant principal. L'interpréta­
tion en termes de rotation dans les amygdales (VIALON et al., 1976) 
montre que le chevauchement se fait de 1 'Est vers 1 'Ouest. Au ni veau 
de ce contact, on note la présence de replis centimétriques à décimétri­
ques très dispersés. Dans les niveaux quartzitiques, notamment, les 
plis sont subisoclinaux et dispersés, avec cependant un regroupement 
selon la direction N90-100 (fig. 124), le plan axial est subhorizontal, 
parallèle au contact normal. 

6.5.5.3. Conclusions 

Les déformations observées dans les boutonnières d'El-Menzel et 
de Bsabis sont de même style que celles de la partie ouest du massif 
du Tazekka. Les quelques affleurements d'El-Menzel évoquent la zone 
occidentale du Tazekka. A Bsabis, on aurait le contact entre la zone 
de Bab-Azhar au SE et le Paléozoique de la zone occidentale au NW. 

-~------~~PaL:r_q_ppor.._t __ ~au.__.Tazekka.,.._où--les---st--r-ue-t:-u-res--sont gé11éralement redressées;·-
le contact anormal est ici nettement chevauchant avec un sens de dépla-
cement de l'Est vers l'Ouest. 
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Si l'on considère enfin l'ensemble Tazekka - El-Menzel - Bsabis, 
la continuité entre les différentes boutonn.ifèfes apparaît assez bien, 
les zones structurales définies dans le Tazekka se prolongeant vers 
le SW. L'accident de Bsabis-Tazekka défini par MORIN ( 1973) apparaît 
clairement. Son importance ne doit cependant pas être exageree. Il 
correspond au rapprochement de terrains dont l'âge et le faciès sont 
semblables, seuls le degré de métamorphisme et l'intensité des déforma­
tions augmentant d'Ouest en Est. Cette variation, sans doute progressive 
pendant les premiers épisodes de déformation, apparaît brutale par 
suite des chevauchements tardifs. Il n'en reste pas moins que cette 
zone d'accidents joue un rôle important pendant les mouvements anté­
viséens en contribuant au rapprochement entre la Meseta occidentale 
et la Meseta orientale, la limite entre ces deux domaines passant au 
ni veau de l'actuel Moyen-Atlas. Je reviendrai sur le problème de cette 
limite à propos des rapports entre les zones Bsabis-Tazekka et Azrou­
Khénifra (§ 6.7.2.). 

6.6. LES ECAILLAGES DE LA REGION D'OUJDA 

Pour clore ce chapitre sur les déformations éovarisques en Meseta 
orientale, il reste à envisager la région d'Oujda où affleurent des 
terrains paléozoïques dans lesquels sont décrites des structures antévi­
séennes. Pour HUVELIN (1970), les terrains ordoviciens à dévoniens 
sont structurés en écailles tectoniques associées à un olistostrome 
et pourraient constituer une nappe' qe glissement analogue à celles 
connues dans les Jebilet orientales et dans l'Est du Maroc central. 

L'âge antéviséen de ces écaillages est déduit du contraste entre 
les terrains antéviséens, à structuration complexe, et les terrains 
carbonifères (Viséen supérieur à Westphalien) dont les structures sont 
relativement simples (synclinal de Jerada). VALIN (1979), dans sa carto­
graphie du Paléozoïque des Monts d 1 Oujda décrit un olistostrome d 1 âge 
tournai sien à viséen inférieur. Il ne parle pas de nappes car pour 
lui, les pélites vertes qu'HUVELIN interprétait comme des lambeaux 
tectoniques, sont d'âge carbonifère et constituent le remplissage d'un 
bassin de flysch à blocs. VALIN distinguait également un plissement 
synrnétamorphique antérieur aux éouches volcano-détritiques du Viséen 
supérieur. La datation paléontologique de l'Ordovicien dans les Zekkara 
(DESTEUCQ et FOURNIER-VIN~S, 198~) permet de confirmer la présence 
de lambeaux allochtones assoc1es à un olistostrome et rend donc 
plus plausible la présence d'écailles, voire de nappes. 

J'examinerai ici les principaux affleurements de terrains antévi­
séens de la région d'Oujda en décrivant les déformations qui peuvent 
être interprétées comme des mouvement:.s précoces "antéviséens". 

6.6.1. LA BOUTONNIERE DE KOUDIAT-TOUILA OU BENI-OUKIL 

Les affleurements de la Koudiat-Touila ou des Beni-Oukil ont été 
décrits par HUVELIN (1970, 1977), comme une répétition d'écailles de 
terrains ordovico-siluriens, les limites entre les écailles étant mar­
quées par des phtanites du Llandovery. 
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La coupe E-W de la Koudiat-Touila (fig. 125) montre effectivement 
la réapparition, à l'Ouest du sommet 855 rn, de schistes noirs à anda­
lousi te qui peuvent être interprétés comme des faciès métamorphiques 
du Silurien, une écharde de quartzite ordovicien étant coincée au niveau 
du contact anormal. Une disposition analogue se retrouve dans la colline 
située à 500 rn au NE du point coté 855 de Koudiat-Touila. 

0 250 m ...__ __ _. 

Koudiat Touifa 
Fig. 125 - Coupe schématique 
de Koudiat-Touila. S 
phtanites siluriens plissés. 
o

2 
: quartzites de l'Ordovi­

C1en supérieur. o
1 

: pélites 
micacées, psammites de 
l'Ordovicien. ~ : gr ani te 
tardi hercynien de Beni­
Oukil. 6 : fil on de micro­
diorite. 

Mis à part ces observations, il est intéressant de noter l'existence 
d'une forte disharmonie entre l'Ordovicien constitué de psarnmites et 
de quartzites et le silurien argileux. Les phtanites siluriens de Koudiat­
Touila sont affectés de plis métriques isoclinaux à plan axial peu 
incliné (fig. 126). Ces plis ont une orientation subméridienne (fig. 
127), leur sens de déversement ne peut être précisé. Ils sont antérieurs 
à des flexures et chevrons centimétriques à métriques d'axe N40 à N80, 
déjetés vers le NNW et qui correspondent à des structures post-westpha­
liennes. Le plissement isoclinal observé dans les phtani tes correspond 
donc bien à une phase précoce dont 1 'âge exact ne peut cependant être 
connu. En ce qui concerne 1 'interprétation de ce plissement, il est 
très probablement lié aux écaillages décrits par HUVELIN. Ceux-ci corres­
pondraient à un cisaillement banc sur banc avec décollement au niveau 
des argilites siluriennes et plissement disharmonique des niveaux de 
phtanites. Le niveau structural où se produit cette déformation est 
très superficiel. La déformation des phtanites se fait par flexion 
et glissement banc sur banc. On n'observe jamais de schistosi té, le 
litage sédimentaire constitue toujours le débit principal. Au microscope, 
mis à part les recristallisations liées au métamorphisme thermique 
du gr ani te des Beni -Oukil on ne note aucune trace de déformation péné­
trative, les minéraux des argilites micacées conservant leur forme ini­
tiale. 

6.6.2. LES ZEKKARA 

La boutonnière des Zekkara permet de mieux cerner le problème 
__deS-dé.Eormations--éov:aJ;-i..s<tu~s--àa.-ns--1-a-rég'-ion d'e>njda. Une coupe N S dans -

la moitié ouest de la boutonnière montre, .au-dessus de la série cambra­
ordovicienne (qui peut être considérée comme continue), un ensemble 
d'écailles de terrains ordoviciens à dévoniens. Cet ensemble est limité 
à sa base par un contact anormal qui se suit assez bien cartographique-

~1 
,"l 
1 

1 
1 
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Fig. 126 Repli isoclinal métrique dans les phtanites 
siluriens. Flanc nord de Koudiat-Touilâ. 
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Fig. 127 - Stéréograrnme 
montrant la disposition 
des plis isoclinaux 
disharmoniques dans 
les phtanites de Koudiat 
Touila {fig. 126) 
repris par des ondula­
tions N 50. 
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ment (fig. 3). Il est orienté N100 au sud du point coté 1091, où il 
passe au sein des pélites ordoviciennes vers l'Ouest, il devient 
subrnéridien tandis que son pendage diminue et au Jbel Touount, l'Ordovi­
cien repose directement, en contact anormal, sur le Cambra-Ordovicien 
(fig. 128). 

Jbel Touount 

w 
E 

Fig. 128 - Ouest des Zekkara. Coupe 
du versant est du Je bel Touount. 
Contact anormal (C) entre les pélites 
micacées rnicroplissées, ordoviciennes 
( 4) et le Cambra-Ordovicien probable. 
1 arénites, grauwackes et pélites 
grises. 2 lentilles de gabbros. 
3 shales vert-olive et violets. 
4 pélites micacées verdâtres, 
plissées. 5 série secondaire, 
Trias et Lias. 

Le long de la coupe N-S (fig. 129) on distingue tout d'abord au 
Sud du contact anormal, deux alignements de lames de calcaires dévoniens. 
Ces lames décamétriques à métriques sont en contact tectonique avec 
des argili tes micacées de l'Ordovicien inférieur. Au point coté 979 rn 
(fig. 2 6) les calcaires dévoniens se présentent comme une klippe, les 
plans de stratification sont subhorizontaux, vers la base les bancs 
sont dolornitisés. Le lambeau de Silurien coincé sous les calcaires 
est d'interprétation délicate, je ne peux préciser s'il est en position 
tectonique ou si les calcaires du Dévonien moyen sont directement trans­
gressifs sur le Silurien inférieur. 

N 

s 

0 200 m 

Fig. 129 - Coupe schématique N-S dans la partie W de la boutonnière 
des Zekkara. 1 : granodiori te des Zekkara. 2 : aréni tes, grauwackes 

_ __,e,_,t,_ . .p_élit.es_~.-(-C~:~;G=G-Fàe-~ie±e-n-)-;·-:r-~: sill de gabbro. 4 shales-
et grésopéli tes vertes et violacées (Cambra-Ordovicien) . 5 grès 
à laminations. 6 : pélites micacées verdâtres (Ordovicien probable). 
7 : écailles de calcaires dévonien inférieur. 6' : pélites micacées 
ordoviciennes tectonisées. 
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Le contact entre 1 'Ordovicien et les calcaires dévoniens est tou­
jours anormal. Les différents auteurs (VALIN, 1979 ; DESTEUCQ et FOURNIER 
VINAS, 1981) ont interprété ces zones comme des olistostromes, les 
blocs de calcaires étant des olistoli tes. ,~3 faut cependant remarquer 
que dans cette partie de la coupe, on n'obse;~e jamais le faciès classi­
que des olistostromes, c'est-à-dire des pélites ou argilites écailleuses 
emballant des blocs d'âge varié. La zone de contact entre les calcaires 
et les pélites ordoviciennes est jalonnée par une brèche constituée 
uniquement d'éléments centimétriques de psammi tes ordoviciens. Ce type 
de brèche se retrouve également dans les terrains ordoviciens eux-mêmes, 
séparant des lames de pélites micacées. 

L'examen microscopique de ces brèches montre des éléments de silts, 
en plaquette ou en boule, des éléments de psammites dont la stratification 
S est toujours bien reconnaissable, des éléments d'argilites fines. Ces 
fPagments, centimétriques, proviennent clairement de la désorganisation 
des sédiments ordoviciens. La matrice qui les réunit est peu abondante, 
il s'agit d'argilite et de grains de quartz provenant probablement de 
la désagrégation des niveaux gréseux ou silteux intercalés dans les psammi­
tes. Cette brèche est schistosée. Un clivage espacé affecte la matrice 
et les éléments ; suivant la nature pétrographique de ceux-ci, on a un·'3 
schistosité grossière ou lisse. A l'intérieur des :nicrolithons, la fabrique 
reste faible, on n'observe que rarement des phénomènes, de dissolution 
sous pression. 

Par sa position, cette brèche est directement liée à 1 'écaillage 
des terrains ordoviciens à dévoniens. Elle est recoupée par un clivage 
de crénulation associé à des plis, qui; d'après leur orientation me 
semblent liés à la phase post-westphalienne (synclinal de Jerada) . 
L'écaillage, plus précoce se réaliserait par des cisaillementssub­
parallèles à la stratification avec développement de brèches par dislo­
cation des niveaux de psammites. La désorganisation du Silurien et 
du Dévonien résulterait du même phénomène, mais à une échelle plus 
grande. 

Dans la terminaison SW de la boutonnière, au Sud de Sidi Mohammed 
(fig. 3), le talus est de la piste montre deux lames d'Ordovicien sépa­
rées par des argiles à blocs constituant l'olistostrome carbonifère 
(cha p. 5-4 et fig. 43). Des replis centimétriques à décimétriques sont 
bien visibles dans 1 'Ordovicien. Ce sont des plis anguleux ou arrondis 
d'axes N60 à N90 déjetés vers ;Le Nord et souvent cisaillés selon leur 
plan axial. Des dispersions importantes s 'observent près des contacts 
entre les écailles où les plis peuvent prendre des directions subméri­
diennes. On n'observe p~s de schistosité asSOC1èè à ce plissement. 
L'écaillage se fait le long de plans de cisaillement à faible pendage 
vers le Sud, auxquels tendent à se paralléliser les surfaces s

0 
des 

pélites ordoviciennes. Il est clair ici que l'écaillage de l'Ordov1cien 
est postérieur à 1 'olistostrome. Nous avons vu au chap. 5.4. que cet 
olistostrome est contemporain de l'activité volcanique du Viséen. 

Si 1 'on considère 1 'ensemble de la coupe, on constate que du Nord 
au Sud les écaillages présentent la même disposition orientation 
E-W des écailles, pendage vers le Sud. La déformation se fait par cisail­
lement dans des conditions superficielles : les indices de cristallinité 
de l'illite mesurés varient de 12 (diagenèse), dans l'Ordovicien du 
SW à 9 et 5,5 (diagenèse, limite anchizone), en se rapprochant de la 
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limite Nord de 1 'ensemble écaillé. (Cette variation est tardive, elle 
est liée à la mise en place des granodiorites du Nord des Zekkara et 
au plissement synschisteux post-westphalien qui ne se développe que 
dans le Nord de la coupe). L'âge des écaillages doit être discuté, 
ils sont antéschisteux au Nord, donc antérieurs aux plissements post­
westphaliens ; au Sud, ils impliquent l'olistostrome viséen et lui 
sont donc postérieurs. Deux cas peuvent être envisagés : 

- Tous les écaillages des Zekkara sont contemporains. Ce seraient 
donc des mouvements hercyniens précoces postérieurs à l'olistostrome 
mais antérieurs aux dépôts sédimentaires du Viséen supérieur au Westpha­
lien de Jerada, qui ne sont pas impliqués dans ce type de structure. 
Ils pourraient donc être intraviséens. 

- Tous les écaillages ne sont pas contemporains. La désorganisation 
des séries de 1 'Ordovicien au Dévonien serait précoce, antérieure ou 
contemporaine de la formation de l'olistostrome. Les écaillages du 
sw de la boutonnière impliquant les schistes à blocs seraient liés 
à la phase post-westphalienne, les structures plissées qui les affectent 
ont des directions analogues à celles de la phase post-westphalienne 
de Jerada. 

6.6.3. LES BOUTONNIERES DE GUENNFOUDA ET JORF OUAZZENE 

A 1 'Est des Zekkara, le Paléozoïque réapparaît tout d'abord dans 
les petites boutonnières de Guennfouda. Celle qui est si tuée à 1 'Est 
de la route Oujda - Ain -Beni - Ma thar montre, dans sa partie sud, 
le contact entre un ensemble de grès quartzites et de schistes verts 
ordoviciens et un olistostrome typique avec des pélites écailleuses 
plissotées emballant des lames décimétriques à métriques de phtanites 
siluriens et de grauwackes verdâtres. L'ensemble ordovicien est écaillé, 
les limites entre les écailles étant soulignées par des lambeaux de 
phtanites siluriens. cette disposition apparaissait déjà sur les coupes 
de OWODENKO ( 1976) (_fi:~- 130 A). 

A Jorf Ouazzène, les affleurements situés le long de la piste 
Touissit Oujda permettent de retrouver les écaillages antéviséens 
ou intraviséens. Dans la partie sud de la coupe, entre les tables juras­
siques de Jorf Rharbienne et Jorf Ain Dalia, affleure 1 'olistostrome 
que j'ai déjà décrit au chapitre 5.4 •• Il s'agit de pélites écailleuses 
avec des niveaux de grauwackes disloqués, des blocs de phtanites silu­
riens et des psammites ordoviciens déjà plissés (cf. fig. 44). Vers 
le Nord, sans que le contact avec l'olistostrome soit visible, affleure 
une succession de terrains ordoviciens à siluriens écaillés. La disposi­
tion en écailles est cependant ici beaucoup moins claire que dans les 
Zekkara. Cartographiquement, les niveaux repères correspondant aux 
phtanites et aux grès-quartzites de l'Ordovicien sont discontinus, 
indiquant une dislocation importante selon une direction à peu près 
E-W. 

Les écaillages des Zekkara sont décrits en détails par HOUARI (I987) . Pour 
ceX auteur, l'essentiel des mouvements est intraviséen supérieur. 
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Les observations de terrain indiquent toujours des répétitions 
de la série stratigraphique. Ceci est bien .. yisible dans la coupe de 
l'Ain-Rhoula (fig. 130). Cette coupe a été·f!f.d.écrite par G. LUCAS qui 
y voyait une série en partie silurienne ( 1942) puis une discordance 
du Dévonien sur le silurien ( 19 52) . HUVELIN ( 1 970) y mentionne des 
terrains ordoviciens (psamrnites et argiles microconglomératiques) et 
siluriens (phtanites) écaillés. Cet écaillage apparaît bien sur la 
coupe : il se marque par un laminage important des niveaux de phtanites 
dont 1 'épaisseur est très variable, de quelques décimètres à plusieurs 
mètres et, comme dans les Zekkara, par une brèchification des psamrnites 
ordoviciens. La disposition initiale des écailles est cependant délicate 
à retrouver car la tectonique post-westphalienne est ici assez intense 
avec des plis synschisteux E-W qui redressent les couches à la verticale 
et des cisaillements qui accentuent considérablement la dilacération 
initiale. Vers le Nord, au-delà de la bande écaillée de 1 'Ain-Rhoula, 
on n'observe plus que des péli tes micacées de faciès ordovicien, défo:r.mées 
par les plis post -westphaliens. A la fin de la coupe, après une zone 
sans affleurements, on atteint le Jbel-Aourir où l'on retrouve des 
calcaires du Dévonien moyen (LUCAS, 1942) dont VALIN (1979) fait des 
olistoli tes emballés dans des schistes à blocs. En fait, là encore, 
comme dans les Zekkara, ces calcaires forment des écailles en contact 
tectonique avec des schistes lie-de-vin ou verdâtres. Je n'ai pas observé 

de faciès de schistes à blocs dans ce secteur. 

Les phtanites qui constituent la colline au Sud de la piste montrent 
des plis isoclinaux, arrondis ou anguleux de type concentrique, sans 
schistosité. Ces plis sont tout à fait analogues, par leur style, à 
ceux décrits à Koudiat-Touila, ils pourraient être précoces (fig. 131). 

Fig. 131 
phtanites 
au Sud de 
fig. 130 B). 

Replis dans les 
siluriens. Colline 
l'Ain Rhoula (voir 
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Fig. 130 A - Coupe schématique à l'extrémité SW de la boutonnière 
de Guenfouda Est. 1 : schistes siliceux gris-vert (Ordovicien ? ) • 
2 : grès et grès-quartzites (Ordovicien ?). 3 : lames de phtanites 
siluriens. 4 : olistostrome, pélites écailleuses plissotées à 
éléments de grès, grauwackes et phtanites. 6 : rnicrodiorites. 

s 
N 

Aïn R houle 

Fig. 130 B - Coupe schématique du Sud de la bouton-
nière de Jorf Ouazzène. 1 : pélites micacées ver-
dâtres (Ordovicien). 2 grès grossier localement 
microconglomératiques (Ordovicien supérieur). 
3 phtanites siluriens. 4 pélites vertes et 
silts (Dévonien ?). 5 olistostrome. 6 tufs 
et tuffites (Viséen). 7 : brèches dacitiques (Viséen) 
8 : couverture secon!iair.e~--da-Jo~f-Ai-n--Da--11-c~i-i· a=r-+('PT.,..r--+i-::~a"'l'ls:-=-------

~---Lia-sT:~---------~---
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6.6.4. CONCLUSIONS 
,_~,Jié;1:;· 

Pour conclure sur les affleurements de la région d ioujda on peut 
retenir les points suivants 

La série paléozoique, qui s'échelonne de l'Ordovicien inférieur 
au Dévonien moyen, est complètement désorganisée par des cisaillements 
banc sur banc qui aboutissent à l'écaillage de la série. Les structures 
associées à ces cisaillements sont rares : replis isoclinaux disharmoni­
ques dans les phtanites, brèches tectoniques monogen1ques dans les 
pélites ordoviciennes, rares plis dissymétriques dans l'Ordovicien. 
Le niveau structural est élevé, nettement au-dessus du front de schisto­
sité. L'évolution minéralogique contemporaine, indiquée par la cristalli­
nité de 1 'illite dans les sédiments ordoviciens, loin des intrusions 
tardives, reste dans le domaine de la diagenèse. 

- Cette tectonique initiale est suivie par la phase de compression 
post-westphalienne qui donne des plis droits ou déversés de direction 
N 70 à N90 avec une schistosité de fracture ou de crénulation de plan 
axial (voir chapitre 7). 

L'âge exact de la première évolution tectonique reste encore 
incertain. Divers arguments tendent, cependant, à montrer qu'une partie 
au moins des écaillages est précoce. Des brèches de psammites ordoviciens 
liées à des cisaillements bancs à bancs sont schistosres lors de la 
phase post-westphalienne, l'olistostrome viséen contient des éléments 
d'Ordovicien déjà plissés (Jorf-Ouazzène). Ceci indique donc bien des 
mouvements antéviséens ou, à la limit'e, intraviséens, contemporains 
de la formation des argiles à blocs. 

- Le mécanisme de mise en place est également hypothétique. Selon 
HUVELIN (1970) et DESTEUCQ (1982), il s'agirait de nappes de glissement 
intraviséennes associées à la formation de l'olistostrome. Il me semble 
qu'il y ait cependant plusieurs objections à cette hypothèse. L'associa­
tion nappe de glissement-olistostrome suppose 1 'existence d'un bassin 
sédimentaire de type flysch analogue à ce qui est connu au Viséen supé­
rieur dans l'Est du Maroc central, les Jebilete orientales, la boutonniè-
re des Ait-Tamlil. Ce bassin, en Meseta orientale, devrait fonctionner 
entre le Dévonien supérieur (âge de la phase bretonne) et le Visée­
Namurien. Or, mis à part le Tournaisien de la série de Flouch au Nord 
de la boutonnière de Debdou (cf. chap. 5.2.1.), dont la position tectoni­
que est d'ailleurs incertaine, r on ne connaît à ce jour aucun dépôt 
correspondant à l'intervalle Dévonien supérieur Viséen. De même, 
aucun témoin d'un tel bassin fl~sch - sauf quelques lambeaux de grau­
wackes dissociés dans 1 'olf.sto strome - servant de soubassement à une 
nappe de glissement n'existe à l'affleurement en Meseta orientale, 
ni même en Algérie où, dans les Traras des écaillages analogues à ceux 
d'Oujda sont bien décrits (BEAUJARD et al., 1976). 

D'autre part, j'avais déjà signalé au chapitre 5.4. que les affleu­
rements d' olistostromes se disposent suivant une bande N70-80 depuis 
Tanncherfi jusqu'à Jorf-Ouazzène. Ils sont toujours situés au Sud des 
affleurements de terrains antéviséens sur lesquels ils semblent s'appuyer 
(Guennfouda, Jorf-Ouazzène) bien que le contact entre les deux ensembles 
ne soit pas observable. L'olistostromeest surtout étroitement associé 
au volcanisme viséen. Ces faits m'avaient conduit à envisager l'existence 
d'un sillon à peu près E-W en bordure duquel se mettraient en place 
des formations chaotiques. Les observations de EL-GHAZI et HUVELIN 
( 1981) à Tanncherfi, montrant le synchronisme du volcanisme et de la 
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resédimentation en liaison avec des failles importantes sont des argu­
ments importants en faveur d'une origine "autochtone" pour les olistos­
tromes d'Oujda. Dans ce schéma, les écaillages observés peuvent s'expli­
quer de deux façons : 

a) ils sont antéviséens et correspondent à des cisaillements 
dans un niveau structural superficiel, pendant la phase bretonne. 
Le bassin viséen à olistostrome, s'établirait donc dans ce cas, sur 
un socle antéviséen déjà structuré en écailles. 

b) Ils sont, en général, intraviséens, et correspondent à des 
glissements gravitaires limités à la bordure du bassin. D'après la 
disposition géométrique actuelle, ces glissements se seraient faits 
du Nord vers le Sud. Quand aux écaillages du SW des Zekkara, ils se­
raient le résultat de la compression tardive post-westphalienne. 

6.7. LES MOUVEMENTS ANTEVISEENS OU EOVARISQUES - CONCLUSION 

6. 7 • 1 • LA MESETA ORIENTALE 

Au terme de ce chapitre, on peut constater l'importance des défor­
mations précoces éovarisques dans toute la Meseta orientale. Elles 
correspondent entre le Dévonien et le Viséen supérieur, à l'édification 
d'une chaîne antéviséenne au sens large, dans la mesure où les dépôts 
discordants les plus récents datent de l'extrême fin du Viséen supérieur 
ou de la limite Viséen-Namurien. Dans la discussion qui suit, je commen­
cerai à considérer que l'ensemble des déformations sont subcontemporai­
nes, correspondant à la phase bretonne. Après avoir envisagé les corré­
lations avec la Meseta occidentale, j'examinerai l'hypothèse de l' exis­
tence d'une chaîne sudête à la lumière des datations isotopiques récem­
ment effectuées. 

En simplifiant, à partir des descriptions faites dans ce chapitre, 
il est possible de distinguer dans la chaîne antéviséenne de Meseta 
orientale deux grandes zones structurales. 

a) La zone I 

Elle est constituée par les séries schisteuses ou schiste-gréseuses 
de Midelt, de Debdou-Mekam, des Schistes du Tazekka, du Boudoufoud, 
des Beni-Snassène, du Mougueur et du Nord de Tamlelt. Cette unité est 
caractérisée par une déformation synschisteuse parfois polyphasée, 
datée en certains points de la phase bretonne. Prises dans leur ensemble, 
les structures plissées de cette unité (axes de plis, linéation d'inter­
section) dessinent un arc convexe vers l'Ouest (fig. 132) : les direc­
tions sont N,...S à N20-30dans le Nord (Tazékka, Boudoufoud, Beni-Snassène) 
et passent vers le Sud à des directions NS à N140 (Midelt, Debdou-Mekam, 
Mougueur). L'évolution de la déformation est polyphasée. Le premier 
épisode donne des plis P 1 déversés à couchés vers 1 'Ouest, le deuxième 
épisode don~~_<!es. plis P 

2 
dont la v~rg_e..n_ce est variable. Cette succession--· 

Uâauit-T'existence d'une tectonique tangentielle suivie par une période 
de serrage symétrique marquant une tendanc~ au Î:>locage des structures. 
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Le régime de déformation est du type aplatissement-cisaillement. Ce 
dernier phénomène est attesté par le dév~gppement local de plis en 
fourreau associés à une linéation d'étirement E-W (Midelt) et par la 
dispersion des axes de plis liée à des déplacements syn- à post-plisse­
ment. Les conditions P.T. dans lesquelles se réalisent les déformations 
sont variables. Le maximum d'intensité est atteint à Midel t (épi zone 
inférieure). Ailleurs, dans les secteurs de Debdou-Mekam, du Boudoufoud, 
des Beni-Snassène et du Mougueur, le métamorphisme est beaucoup moins 
intense : épizone supérieure à séricite-chlorite et surtout anchizone. 

orogénique 

.··· 

.... ··· 

Fig. 132 - Schéma du Maroc pendant la phase bretonne. 1 : direc­
tion des structures bretonnes dans le domaine orogénique (Pays 
Zaian et Meseta orientale). 2 olistostromes jalonnant les 
bordures des bassins dévono-dinantiens de Meseta occidentale. 
HA : Haut-Atlas, Jb : Jebilet, Rh : Rehamna, M.C. : Maroc central, 
Ta Taml el t, Mo : Mougueur, Mi Mi del t, Tz Tazekka, Bo 
Boudoufoud, DM Debdou-Mekam, CH Chaîne des horsts, BS 
Beni-Snassène. 
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b) La zone II 

Elle est constituée par les écailles de la bordure occidentale 
du Tazekka, les secteurs de Bsabis - El-Menzel et, probablement, la 
région d'Oujda. Cette zone est caractérisée par une déformation de 
type cisaillement, réalisée dans un niveau structural très élevé. 

L'allure générale de la chaîne antéviséenne, disposi tian en arc, 
structures tangentielles dont la vergence est en général vers 1 'Ouest 
indiquent une compression à peu près E-W. Celle-ci est responsable 
de la fermeture des bassins dévoniens et de leur déformation, ainsi 
que de celle de leur substratum. Le caractère tangentiel des structures 
(plis synschisteux déversés à couchés, cisaillements intrafoliaires 
synmétamorphiques, cisaillements post-schisteux, glissements couche 
à couche et écaillages superficiels) impliquent, outre le raccourcisse­
ment, des déplacements horizontaux sans doute importants mais qui sont 
difficiles à chiffrer faute de repères. 

Le problème de 1 'importance des déplacements horizontaux se trouve 
illustré par les rapports entre les zones I et II. Seul le massif du 
Tazekka montre la superposi tian des Schistes du Tazekka (Zone I) sur 
les écailles de la bordure occidentale (zone II) et permet de supposer 
que l'écaillage soit à peu près contemporain, dans un niveau structural 
plus élevé, des plis cisaillés synrnétarnorphiques de l'unité I, les 
deux zones étant peu à peu rapprochées au cours des cisaillements. 
On peut cependant envisager un âge de plus en plus récent de la déforma­
tion vers 1 'extérieur du dispositif (migration de la déformation de 
I vers II). Vers 1 'Est, dans la Meseta orientale proprement dite, les 
rapports entre les écaillages de la région d'Oujda et les schistes 
dévoniens de l'Unité I (Debdou-Mekarn, Beni-Snassène) ne sont pas connus. 
Le flysch dévonien est caractérisé par un plissement synschisteux, 
alors que les terrains antérieurs affleurants ne présentent pas de 
structures pénétratives. On ne connaît en fait jamais clairement le 
soubassement de la zone I dans ces régions : 

- soit ce soubassement n 1 affleure effectivement pas, il s'agirait 
de terrains antédévoniens structurés de façon analogue (du type Schiste 
du Tazekka), 

- soit la zone I est systématiquement décollée de son substratum 
au niveau du Silurien et se trouve en contact anormal avec les écailles 
qui seraient des émergences d'un domaine différent, non schistosé. 

Le contact entre les deux zones peut cependant être observé plus 
à 1 'Est en Algérie dans le massif des Traras (BEAUJARD et al., 1976). 
Là, le flysch dévonien plissé et schistosé est en contact anormal sur 
des écailles de terrains ordovico-siluriens et sur du Dévonien dont 
le faciès, carbonaté et volcanique, est différent de celui du flysch 
(fig. 13 3) • Dans les Monts de Ghar Rh ou ban, ROLET ( 19 7 9) décrit des 
terrains· dévoniens··· affectés de plis couchés synschisteux d'axe NW-SE 
repris par des écaillages les mettant en contact avec de 1 'Ordovicien 
probable. Enfin au NE des Traras, dans l'oued Madakh, CENTENE et al. 
(1984) font état de déformations synschisteuses suivies d'écaillages. 

----~--~-~---~~I-1----e-st----pFe-ba-b±e-Eiu-'-en-Meseta--·orientare on retrouve la meme d1sposi ti on, · · 
les flyschs dévoniens des Beni-Snassène consti.tuant une unité indépen­
dante en contact anormal avec les terrains non schistosés de 1 'Ordovi­
cien-Silurien et du Dévonien. 
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Fig. 133 - Les écaillages paléozoïques dans le Nord des 
Traras (région d' Honaîne) d'après BEAUJARD et al. ( 1976). 

psammites (Ordovicien), 2 phtanites et pélites à 
graptolithes (Silurien), 3 calcaires à Tentaculites 
et pillow-lavas (Dévonien supérieur), 4 série volcano­
sédimentaire du Ras-Ouain (Dévonien supérieur pro-parte), 
5 : schistes à galets étirés, 6 : série flyschoïde (Dévonien 
moyen), 7 : filons aplitiques. 

L'âge de ces mouvements n ' __ est pas facile à établir partout avec 
certitude. Les plis synschisteux semblent en général antéviséens, plus 
précisément bretons en extrapolant les datations faites dans les régions 
de Debdou-Mekam. Les écaillages- sont par contre plus étalés dans le 
temps. Des cisaillements syn- à post-schisteux certainement bretons 
sont observables dans 1 'uni té r_, les écaillages de 1 'uni té II sont 
plus récents antéviséen\s à viséens à Oujda, post-viséen moyen dans 
les ~raras ainsi que dans l'oued Madakh où ils sont également anté-west­
phaliens. Les écaillages du Tazekka sont mal datés mais, si 1 'on admet 
qu'ils sont contemporains du plissement des Schistes du Tazekka, ils 
sont antérieurs au Viséen supérieur terminal. 

On aboutit ainsi à une déformation tangentielle débutant au Dévonien 
supérieur par des plissements synschisteux, synmétamorphiques. Ces 
mouvements se poursuivent jusqu'au Viséen par des systèmes d'écaillages 
dans des niveaux structuraux de plus en plus élevés. Le sens de déplace­
ment se fait pour l'essentiel de l'Est vers l'Ouest. 
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6.7.2. CORRELATIONS AVEC LA MESETA OCCIDENTALE 

C'est la partie est du Maroc central (zone Khénifra-Azrou) qui 
est la plus proche de la Meseta orientale. C'est avec cette zone que 
les corrélations apparaissent les plus évidentes (fig. 132). 

Dans la zone Khénifra-Azrou, la structure hercynienne est bien 
connue depuis les travaux d' ALLARY et al. ( 1976), BOUABDELLI ( 1982), 
VERSET (1983). L'évolution hercynienne comprend une période caractérisée 
par des déformations précoces, antéviséennes, corrélables avec ce que 
l'on connaît en Meseta orientale. Les auteurs distinguent ainsi : 

. Une phase antéviséenne 

Celle-ci apparaît pour l'essentiel dans des terrains cambra-ordovi­
ciens, pays Zaïan, Jbel Bou-Guergour, Jbel Hadid. Elle est caractérisée 
par des plis synschisteux N-S, déversés vers 1 'Est, accompagnés d'un 
métamorphisme anchizonal à épizonal faible. Ce plissement est suivi 
par d'importants décrochements dextres N40 à N90. Postérieures au Dévo­
nien moyen, ces déformations sont probablement contemporaines de la 
phase bretonne de la Meseta orientale. Les systèmes de plis ont la même 
direction axiale, mais s'opposent cependant par leur sens de déversement 
(vers 1 'Est dans le Maroc central, vers 1 'Ouest en Meseta orientale). 

. Une phase viséenne 

Cette phase. est caractérisée par la mise en place de nappes. On 
distingue classiquement (ALLARY et al. 1976) 1) au Sud-Est, la nappe 
de Khénifra, en compression, décrite comme un pli couché vers le NNW 
redéformant des terrains v1seens et d'autres, cambra-ordoviciens, à 
structuration antéviséenne. Elle semble formée à partir du domaine zaiane 
lui-même (origine parautochtone). 2) Au Nord-Ouest, les nappes de Ziar­
Mrirt (ALLARY et al., 1976) et d'Azrou (BOUABDELLI et al., 1983 ; VERSET, 
1983) qui sont interprétées comme des nappes synsédimentaires glissées 
dans un bassin flysch au Viséen supérieur - Namurien inférieur. Les 
différents auteurs admettent une origine orientale pour ces dernières 
nappes, dans une zone correspondant à l'emplacement actuel du Moyen 
Atlas. Or le matériel de ces nappes n'est pas métamorphique et ne présen­
te pas de structures pénétratives antérieures à leur mise en place. 

ALLARY et al., ont suggéré que la nappe de Khénifra ait été char­
riée avant celle de Ziar, mais sans argument suffisant. On peut très 
bien concevoir un ordre de mise en place inverse, ou une quasi-contempo­
ranéité. Quoiqu'il en soit, entre la chaîne bretonne de Midelt-Tazekka 
et celle du pays Zaïan et de la patrie de la nappe de Khénifra devait 
exister une zone non déformée, ou tout au moins située au-dessus du 
front de la schistosité antéviséenne, cette zone correspondant à la 
patrie des nappes de glissement. 

Parmi les affleurements connus, les écailles de la bordure occiden­
tale du Tazekka et leurs prolongements vers El-Menzel et Bsabis corres­
pondent à des zones ayant échappé aux déformations pénétratives anté­
viséennes et je pense qu'elles pourraient correspondre à la partie arriè­
re des nappes de glissement. Ces zones ne peuvent correspondre aux nappes 
elles-mêmes, les faciès étant différents 1 'Ordovicien du Tazekka est 
pl us gréseux _ dc3:n~_ sa gartie SOltlill.Ltal ·:-:re---srlu= -
rien est semblable dans . les deux nappes, . par ,contre le Lochkovien, 
détritique dans le Tazekka, est plus carbonaté dans les nappes et le 
Dévonien inférieur moyen des nappes est également carbonatée alors que 
celui du Tazekka est détritique. Seule la nappe des Ait-Mimoun-Bou-Agri 
(Azrou) avec son flysch calcaire dévonien, rappelle certains faciès 
du Tazekka. 
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Les relations Meseta orientale Meseta occidentale s'organi-
seraient donc suivant le schéma suivant (fig •. ~A~~B4). 

Au Dévonien supérieur, la phase bretonne déforme dans le niveau 
structural inférieur la Meseta orientale et en particulier la zone Midelt 
- Schistes du Tazekka. Ves l'Ouest, ces déformations s'amortissent jusqu' 
à s'annuler, la sédimentation pouvant localement se poursuivre dans 
la région d'Azrou (BOUABDELLI, 1982). Plus à l'Ouest encore les plis 
bretons du pays Zaian marquent une autre zone de déformation antéviséenne. 

- Du Dévonien supérieur au Viséen se produisent des cisaillements 
conduisant aux écailles du Tazekka occidental, peut-être du fait du 
rapprochement de l'unité des Schistes du Tazekka. Ces déformations réali­
sées dans un niveau structural superficiel correspondent à un déplacement 
de l'Est vers l'Ouest et contribuent au rapprochement avec la Meseta 
occidentale. L'ensemble de ces déformations, jointes à la mise en place 
à Midelt, au Viséen, de massifs granodioritiques, contribue à l'épaissis­
sement de la croûte et à la création de relief qui permettent le départ 
des nappes de glissement vers le bassin viséen d' Azrou - Khénifra. Ces 
nappes impliquent du matériel viséen (ALLARY et al., 1976) et sont cache­
tées par le Westphalien de la formation de Migourness (VERSET, 1983). 

m rr r 
w 1 

z : WTz STz 0-N E 

~--_ ___,___.,.--..----"_' __ -~CD 
Mi 

I 

Fig. 134 Relations Meseta orientale-Meseta occidentale 
1 situation au \ Dévonién supen.eur (phase bretonne). 
I : domaine interne avec plissement synschisteux et écailla­
ge Mi Midelt, D.M. Debdou-Mekarn, STx. schistes du 
Tazekka, WTz : Tazekka occidental. II : domaine non déformé, 
III :pays Zaian (2). 
2 : situation au Viséen supérieur. I : cisaillements vers 
l'Ouest, magrnatisme cal co-alcalin ( granodiori te de Midel t, 
volcanisme de Meseta orientale). II cisaillements et 
départ de nappes gravitaires. III bassin carbonifère 
Azrou-Khénifra:flyschs, olistostromes et nappes de glissement. 
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Schéma du Maroc au Viséen supérieur avec l'extension de la 
plissements sudètes. Tazekka (Tz) - Azrou (Az) - Khénifra (Kh.) 
voir fig. 46) • 
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Fig. 136 - Relations Meseta orientale - Meseta occidentale, dans 1 'hypo­
thèse de plissements sudètes. 

1 Situation du Dévonien supen.eur phase bretonne à Midelt (Mi) et 
Debdou-Mekkarn (D.M.). Plissements du pays Zaian (Z). 
2 : Situa tiofl_ë!_l!.... V:ls.é...e . .rt. .... s.upé.J::ie.ur-:--.pha du-T<rze·kxa·-
(Stz) et du Tazekka occidental (WTz). Mise en plqce des nappes de glisse­
ment dans le bassin carbonifère Khénifra-Azrou. Magmatisme calce-alcalin 
de Meseta orientale (Mekkarn-Jerada). 
3 Situation au Viséen supérieur (sui te) migration vers 1 'Ouest des 
plissements sudètes plissement de la marge Est du bassin carbonifère 
impliquant les nappes précoces d'Azrou (Az). Poursuite du magmatisme 
calce-alcalin (Tazekka). 
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La Meseta orientale apparaît donc ainsi en position de "zone in­
terne" (PIQUE, 1983) par rapport à la Mese,t.~:;ooccidentale. Son raccour­
cissement précoce, et peut-être polyphasé, --~st à 1 'origine de nappes 
de glissement, mises en place dans un bassin viséen qui se creuse en 
avant de la chaîne antéviséenne. 

6. 7.3. HYPOTHESE D'UNE STRUCTURATION ANTEWESTPHALIENNE POLYPHASEE, 
BRETONNE ET SUDETE 

Cette hypothèse tient compte des âges radiométriques qui visent 
à dater les événements tectonométamorphiques dans les faciès schisteux 
en utilisant des mesures K/Ar sur les fractions granulométriques les 
plus fines (HUON, 1985). C'est ainsi que, pour les plissements synschis­
teux de 1 'Ordovicien du Tazekka, un âge de 329 ± 7 MA est suggéré ; 
à Azrou, les schistes ordoviciens du Chellout seraient structurés à 
333 ± 7,8 MA ainsi que le Viséen supérieur de la formation du Mouchenkour 
(330 ± 6,9 MA) qui constitue le soubassement de l'olistostrome associé 
aux nappes de glissement. J'ai déjà signalé que ces âges doivent être 
utilisés avec prudence, des rajeunissements ou, inversement, la présence 
de minéraux hérités sont possibles. D'autre part, en ce qui concerne 
la formation du Mouchenkour l'âge du plissement synschisteux est le 
même que celui du dépôt. Ici, cependant la marge d'erreur sur la datation 
isotopique cumulée à celle des corrélations entre échelle géochrono­
logique et échelle stratigraphique peut laisser suffisamment de temps 
pendant le Viséen supérieur pour le dépôt du flysch et son plissement. 

On est cependant amené (malgré ces restrictions) à envisager l'hypo­
thèse d'une chaîne plissée et schistosée sudète qui s'étendrait du 
Tazekka à Azrou et pourrait se prolonger jusqu'à Khénifra (fig. 135). 
La nappe de Khénifra, par son style de déformation rappelle ce que 
1 'on observe à Azrou (Chellout) ou dans le Tazekka, à savoir des plis 
synschisteux cisaillés à vergence ouest ou NW. 

Par rapport au schéma précédent, cette hypothèse introduit la 
notion d'un déplacement progressif dans le temps et l'espace de la 
déformation synschisteuse des _zones internes vers les zones externes 
(fig. 136). La chaîne bretonne {Midelt -Debdou-Mekam), serait ceinturée 
vers 1 'Ouest par une chaîne suète ( Tazekka - Azrou - Khénifra) pouvant 
localement se superposer aux déformations bretonnes (nappe de Khénifra). 
La mise en place des nappes de glissement apparaît ici très étroitement 
associée au plissement . sudète, l'enchaînement ou l'imbrication des 
deux phénomènes, sans d~ute tfès rapprochés dans le temps, restant 
à éclaircir (BOUABDELLI, travaux en cours). 
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Chapitre VII 

LA PHASE POST-WESTPHALIENNE 

Après les derniers mouvements antéviséens et probablement v1.seens dans 
le Tazekka, la Meseta orientale est caractérisée par l'installation 
des dépôts volcaniques et volcanoclastiques suivis d'une sédimentation 
détritique (cf. chapitre VII ) . Les déformations enregistrées par ces 
dépôts correspondent à la phase post-westphalienne. En effet, les der­
niers terrains affectés sont datés du Westphalien C dans le bassin 
de Jerada. D'autre part, dans le Tazekka, la datation isotopique de 
1 'épisode tectonique enregistré par les dépôts volcano-détritiques don­
ne 300 M. A., soit la limite W~stphalien-Stéphanien dans 1 'échelle géo­
chronologique de ODIN et al. (1982). A cette phase sont également asso­
Cl.es des massifs de granitoïdes, parmi lesquels certains sont datés 
de 294 M.A. (Alouana, Soulouina, Beni-Oukil) et -~7.f M.~, (Boudoufoud) 
[Tisserant, 1977, âges recalculés avec À= 1,42.10 au ]. Ces diffé­
rents éléments montrent\ bien :que les mouvements tardi-varisques se 
sont déroulés à la fin du Carbonifère, entre le Westphalien et le Stépha­
nien, la cristallisation des magmas granitiques s'achevant à l'Autunien. 

Dans ce chapitre, j'examinerai tout d'abord les structures post­
westphaliennes dans les terrains du Carbonifère, puis dans les terrains 
déjà structurés par les mouvements éovarisques. La phase D

3 
de Midel t, 

décrite ici, pourrait cependant être plus ancienne qu'al.lleurs, éo­
ou mésovarisque. 
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7.1. LES DEFORMATIONS POST-WESTPHALIENNES DANS LES 

TERRAINS CARBONIFERES 

Les déformations sont observables dans le massif du Tazekka et 
dans les boutonnières de Debdou-Mekam et de Jerada. 

7. 1 • 1 • LE TAZEKKA 

La série volcano-sédimentaire du Viséen supérieur-Namurien située 
dans le NE du massif du Tazekka présente un épisode de plissement 
synschisteux suivi de déformations plus cassantes. 

7.1.1.1. La déformation synschisteuse 

D'une manière générale, celle-ci est de très faible intensité. 
A l'exception des zones de failles, la série volcano-détritique présente 
des pendages faibles, en général vers 1 'E.S.E. et des ondulations à 
grand rayon de courbure. 

Sur stéréogramme (fig. 137), les structures ont une orientation 
N 30, les plongements des linéations d'intersection restent faibles. 
La schistosité S est subverticale, elle ne se marque bien que dans 
les volcanoclastiles (tufs et tuffites) de la base du complexe volcano­
sédimentaire (fig. 33) et dans les conglomérats (fig. 29). Les laves, 
trop compétentes n'enregistrent pas le clivage sauf dans certains sec­
teurs comme au Jorf-el-Rhoul où des niveaux volcanoclastiques associés 
aux ignimbrites montrent un clivage grossier N 40 assez bien marqué. 
Cette schistosité s3 est un clivage discontinu, espacé. 
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Fig. 137 Stéréogramme des 
déformations o

3 
dans les séries 

volcano-sédimentaires du NE 
du massif du Tazekka • 
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Au microscope la schistosité se présente sous l'aspect de films discontinus 
et irréguliers remplis de matière oxydée., .. b,es microlitons ne sont pas 
bien organisés. A l'intérieur de ceux-ci, lc{~éformation n'est pas pénétra­
tive et consiste pour l'essentiel en des phénomènes mécaniques : rotation 
des phénoclastes de quartz et de feldspaths et des micas, apparition de 
bandes de pliage dans les biotites chloritisées. Très rarement, on peut 
observer le début de recristallisation de fibres quartzeuses en ombre 
de pression autour des phénocristaux de quartz. Ce processus de dissolution 
sous pression reste très discret. Des fragments de schistes du Tazekka 
en inclusion peuvent être crénulés par cette s3. 

L'évolution tectonométarnorphique reste très faible. Des mesures 
de cristallinité de l'illite faites sur les schistes noirs interstrati­
f iés dans les volcanoclasti tes donnent des valeurs de l'ordre de 5, 5 
à 6 soit une diagenèse profonde, proche de la limite de l'anchizone. 

7.1.1.2. Les déformations post-schisteuses 

Parmi les déformations postérieures (en partie au moins) à l'impres­
sion de la schistosité, on peut noter : 

- des cisaillements banc sur banc visibles dans les tufs et brèches 
andésitiques en bordure de la piste Bab-Ferrij - Ademarne. La schistosité 
s

3 
prend une allure sigmoïde par torsion le long des plans s

0 
qui servent 

ici de plans de cisaillement. L'ampleur de ces mouvements semble cepen­
dant très limité (fig. 138). On n'exclut pas qu'une part de ces glisse-

ments banc sur banc soit synschisteuse. 

Fig. 138 - Cisaillements bancs sur bancs avec torsion sigmoïde des 
plans de s dans la série volcano-sédimentaire carbonifère du NE du 
massif du 1azekka (début de la piste Bab-el-Frij - Ademame). 
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- des écaillages. Mis à part les cisaillements banc sur banc 
mentionnés ci-dessus, je n'ai pas observé dans le carbonifère du Tazekka 
de structures tangentielles importantes. Le problème de l'existence 
de telles structures doit cependant être posé. En effet, à Merja-el-Caid, 
en bordure de la route de Bab-bou-Idir, affleurent des schistes ordovi­
ciens du type schistes du Tazekka sous forme d'un lambeau reposant 
en contact anormal sur la série volcanodétritique (HOEPFFNER, in CAILLEUX 
coord., 1983). Le contact anormal est faiblement penté vers l'Est, 
il est souligné par une brèche constituée d'éléments schisteux. Dans 
le lambeau de schistes, on reconnaît les plis synschisteux P

1 
antévi­

séens, orientés ici N 150. Ces structures sont reprises par des plis 
en chevrons et des knicks de direction N 10 à N 50 correspondant aux 
directions de la phase post-westphalienne. Les plans axiaux de ces 
plis P

3 
sont subverticaux ou fortement pentés vers l'Ouest. Des surfaces 

de cisaillement peu pentés recoupent ces structures plissées (fig. 
139 ) • 

Ce panneau de schistes ordoviciens apparaît donc en contact anormal 
sur la série volcano-détritique. Sa mise en place est postérieure aux 
volcanoclastites acides de Boujaâda et en partie au moins postérieure 
aux plissements post-westphaliens. 

1\ 1\ 
1\ 1\ 1\ 1\ 

w 

1\ 1\4 1\ 1\ 1\ 
1\ 1\ 1\ 1\ 

Fig. 139 Schistes du Tazekka, ordoviciens ( 1) en contact anormal 
sur la série volcano-sédimentaire carbonifère (3 volcanoclastites 
de Boujaâda, 4 : andésites). Une brèche tectonique à éléments de schistes 
( 2) , jalonne le contact (Mer ja el Caïd, route secondaire 311 de Si di­
Abdallah à Bab-bou-Idir). 
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Un âge alpm (partiel ?) pourrait être envisagé, ce lambeau tectonique 
se trouve en effet sur le passage de .,Jflp,ccident nord-moyen-atlasique 
le long duquel des charriages localisés sont décrits (ROBILLARD, 1977). 
Cependant, à Merja-el-Card., seules des failles subverticales affectent 
la série secondaire, les écaillages alpms sont situés beaucoup plus au 
NE. Un âge tardi-hercynien me semble donc le plus probable. Le mécanis­
me et le sens de déplacement sont difficiles à déterminer. Les seules 
structures observables sont des cisaillements peu pentés le long desquels 
le déplacement se fait souvent de l'Ouest vers l'Est, et la bréchification 
des schistes près de la base du lambeau. Des phénomènes semblables 
n'ont pas été observés ailleurs dans le complexe volcanosédimentaire, 
ni à l'Ouest dans les Schistes du Tazekka. n ne semble donc pas que 
l'on puisse parler ici d'une tectonique en écaillage importante affectant 
les Schistes du Tazekka et leur couverture carbonifère. Cet affleurement 
de Schistes du Tazekka de Merja el Gard peut être interprété comme 
un panneau glissé sur la série volcanique par un phénomène gravitaire, 
le massif du Tazekka à l'Ouest se trouvant en relief. _ L'âge 
exact de mise en place pourrait être intracarbonifère, ce lambeau d'Ordovi­
cien serait alors une klippe sédimentaire glissée dans les volcanoclastites 
pendant leur dépôt (HUVELIN, 1986). La structuration inteme du lambeau 
ordovicien me semble cependant plutôt en accord avec une mise en place 
plus tardive, postérieure au plissement post-westphalien. 

- Des failles subverticales affectent le complexe volcanosédimen­
taire du Carbonifère. Les plus importantes sont celles qui marquent 
sa limite avec les schistes ordoviciens du Tazekka. Sur cette limite, 
la discordance du Carbonifère sur l'Ordovicien est presque toujours 
redressée par le jeu de failles verticales orientées N-S à N 20 dans 
le Sud, qui passent à des directions N 40 vers le NE (fig. 5 et fig. 
28). Les schistes du Tazekka sont affectés, dans leur masse, par l'épiso­
de de déformation post-westphalien. En se rapprochant du contact, on 
note souvent une augmentation de serrage post-westphalienne, les plis 
deviennent plus fermés et sont désorganisés par des cisaillements paral­
lèles au contact. ~n peut également observer, dans le secteur de Dehar­
el-Msalla ~et de Ka Bou Yaâlou, des knicks à axes verticaux parallèles 
au contact. Ils indiquent, outre le jeu vertical, que cette zone de 
faille joue également en décroc~ement dextre. 

Au niveau du contact les couches volcanosédimentaires du Carbonifère 
sont également subverticales. ,Ce sont les brèches de base du complexe 
carbonifère et des tufs. Il est souvent difficile de faire la part 
de la désorganisation liée à la mise en place au Visée-Namurien de 
ces volcanoclasti tes ( c~. chapitre 5. 1 . ) et de celle qui est liée à 
la tectonique tardi-hercynienne. La brèche de base et les tufs sont 
en effet toujours broyés près du contact. On peut cependant remarquer 
que les microconglomérats de base remaniant des pélites micacées et 
des schistes ordoviciens sont clairement affectés par la schistosité 
s

3 
qui crénule alors les éléments schisteux. Il existe également des 

brèches remaniant des phyllades déjà crénulées (HUVELIN, 1986), ces 
brèches me semblent plus tardives, liées à la tectonique cassante. 

La présence d'éléments de schistes crénulés dans les niveaux de 
microbrèches de la base du complexe permet en effet de dire "que dans 
le socle la crénulation était déjà formée" (HUVELIN, 1986). Il convient 
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cependant de distinguer les crénulations liées aux mouvements anté­
viséens des schistes du Tazekka (crénulation primaire s

1 
ou crénulation 

s2 liée aux cisaillements D
2

) et les crénulations s
3 

post-carbonifères 
qui, je pense, sont contemporaines du clivage s

3 
observé dans les micro­

conglomérats et tufs de la base du complexe. 

La tectonique cassante tardi-hercynienne est donc postérieure 
aux déformations souples, synchisteuses, D

3
• Elle se caractérise essen­

tiellement par un jeu vertical correspondant au soulèvement du massif 
du Tazekka, elle serait su1v1 par des glissements gravitaires dont 
l'écaille de Merja-el-Caid (cf. ci-dessus) est un exemple. 

7. 1 • 2. LES BOUTONNIERES DE DEBDOU ET DU MEKAM 

7.1.2.1. La boutonnière de Debdou 

Le Carbonifère y est représenté par les affleurements du Tournaisien 
de la série de Flouch et du Viséen supérieur de la Tafechna (chapitre 
5.2.). Comme dans le Tazekka, le Carbonifère de ces secteurs est très 
peu déformé. 

A la Tafechna, le Viséen supérieur est disposé en couches monocli­
nales, d'orientation subméridienne et à pendage vers 1 'Est de 1 'ordre 
de 30 à 40°. Aucune déformation importante n'est visible. Au niveau 
du captage de la source près de la discordance angulaire, les grès 
de base du Viséen supérieur dessinent un repli synclinal d'axe N 90. 
Dans le haut de la série, les alternances gréso-pélitiques sont affectées 
par un débit schisteux espacé de type fracture donnant un débit en 
frites dans les faciès pélitiques. Les plans de schistosité sont orientés 
N 80- N 90 (fig. 140). 

N 

5 

Fig. 140 Stéréogramme des 
structures D

3 
- Viséen supé­

rieur de la Tafechna (bouton­
nière de Debdou). 

- l· 
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On a donc dans ce secteur des déformations E-W à plan axial subver­
tical souligné par un clivage de fracture esp~cé. L'évolution métamorphi­
que reste très faible. Les C. I. mesurées sêrrit de l'ordre de 6 à 5 
ces dernières valeurs, correspondant à l'anchizone ont été mesurées 
dans les schistes du sommet de la série. 

Dans la coupe de Flouch située plus à l'Est, les terrains tournai­
siens n'enregistrent aucune déformation notable. La série est subhorizon­
tale, le pendage des couches est en effet très faible, de l'ordre de 
15 à 30 o vers le NE. L • évolution métamorphique est nulle, les indices 
de cristallini té mesurés variant entre 10 et 12, correspondant donc 
au domaine de la diagenèse. 

7.1.2.2. La boutonnière du Mekam 

Le Carbonifère affleure dans la moitié sud de la boutonnière où 
il est représenté par la série volcanique du Jbel-Ziroug et la série 
du Viséen super1eur de Soulouina-Hassiane-Diab. Les déformations ont 
été décrites par MEDIONI (1980) et DESTEUCQ et HOEPFFNER (1981). 

La seule grande structure visible est le synclinal d'Ez-Ziroug 
(fig. 14 2 ) . C • est un pli d • ampleur kilométrique dont l'axe est orienté 
N 70. En coupe ce pli apparaît nettement dissymétrique avec une vergence 
vers le Nord. Le flanc nord a un pendage faible ( 20 à 30 o Sud) , le 
flanc sud, est N 80, subverti cal. Ce pli est synschisteux ; dans les 
tufs et tuffites au niveau des flancs et dans les gréso-pélites fines 
grises ou violacées du coeur du pli, on observe une schistosi té S 

3 
discontinue, grossière et espacée, les plans, subverticaux sont orientés 
N 60 - 70 en moyenne. 

La structure synclinale du Jbel Ziroug est interrompue au Sud 
et au Nord par des failles subverticales, tardi-hercyniennes. Vers 
le Nord et le_) NE ces failles de direction NE-SW à E-W se disposent 
en relais. Les mauvaises condi tiens d'affleurement ne permettent pas 
de prec1ser la structure des terrains carbonifères qui prolongent vers 
le NE le Jbel Ziroug ; en général les couches sont orientées N 70 à 
N 90 et forment des structures monoclinales à fort pendage vers le 
Sud. Au cours du plissement des glissements banc sur banc ont dû se 
produire avec notamment un léger décollement de la série volcano-détri­
tique sur la série de Debdou=-Mekam dans le flanc nord du synclinal : 
la discordance angulaire entre les deux ensembles n'est en effet jamais 
nette. Le contact, lorsqu'il n;est pas repris par des failles verticales 
est souvent jalonné de zones bréchiques. 

Au Sud, le syncl~nal d'~z-Ziroug est interrompu par la grande 
faille E-W d 'Hassiane-Diab. Au Sud de cette faille affleure la série 
gréso-pélitique de Soulouina-Hassiane-Diab datée en partie du viséen 
super1eur (chapitre 5.2.2.). Cette ser1e est déformée par des plis 
fermés synschisteux N 60 - N 70, dont le plan axial est subvertical 
ou fortement incliné vers le Nord, indiquant un léger déversement vers 
le Sud. La schistosité est un clivage discontinu espacé de type "frac­
ture". Dans les pélites le débit est fin et régulier (schistosité gros­
sière, lisse) , dans les grès la S se réfracte et donne un clivage 
grossier. Au microscope le plans Je s

3 
apparaissent comme des films 

discontinus soulignés par des impuretés ferrugineuses et des opaques. 
Les microlitons sont mal individualisés, la fabrique interne y reste 
très faible, marquée par quelques fibres quartzo-micacées aux extrémités 
des grains de quartz et des kink-bands dans les micas détritiques. 
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Il est intéressant de noter que, à 1 'Ouest d' Hassiane-Diab, ces 
plis P déforment des alternances grésopélitiques où des critères de 
polarit~ (granoclassement, figures de courant en base de banc) montrent 
clairement que les couches sont à l'envers. Dans ce secteur les mesures 
des axes de plis et des linéations d'intersection sont dispersées dans 
le plan axial N 65, les plongements variant de 10 à 50 ° vers 1 'Ouest 
(fig. 141 ) • 

Cette inversion des couches peut être antérieure au plissement, elle signifie 
alors l'existence de mouvements précoces pendant le Carbonifère avant 
les plis P 3• La nature de ces mouvements ne peut cependant pas être 
déterminée ; il pourrait s'agir de glissements en masse ou de plissements 
précoces dans le bassin carbonifère du Sud du Mekkam (cf. mise en place 
gravitaire des nappes de Ziar-Mrirt). n est également possible d'envisager 
un renversement des couches pendant le plissement. En effet, si la série 
grésopélitique est plus récente que les couches volcano-détritiques d'Ez­
Ziroug, la faille d'Hassiane-Diab a un rejet vertical important par affaisse­
ment du comportement sud. Si au cours du plissement P 3 ce jeu vertical 
se combine à un jeu décrochant, il est possible d'arriver à aes basculements 
importants des axes de plis. 

En conclusion, les déformatiom tardi-hercyniennes dans le Carboni­
fère du Sud du Mekarn correspondent à une compression dirigée à peu 
près N-S à NNE-SSW. Elle donne naissance à des structures plissées 
N 70-90 analogues à celles décri tes à Debdou. Le plan d'aplatissement 
subvertical est souligné par une schistosité de type fracture, l'intensi­
té de la déformation ductile reste très modérée. Il faut souligner 
le rôle important de la zone de failles d' Hassiane Diab qui sépare 
deux domaines dont le comportement tectonique est différent au Nord, 
les couches volcano-détri tiques d' Ez-Ziroug dessinent un pli synclinal 
kilométrique où la s

3 
est peu marquée, au Sud, la série grésopéli tique 

de Soulouina-Hassiane- Diab est déformée en plis synschisteux serrés, 
légèrement déversés vers le Sud. 

N 

Fig. 141 Stéréograrnrne des 
structures n

3 
dans la série 

viséenne de Soulou ina - Hassia-
ne-ed-Diab (Ouest d'Hassiane-
Diab, au Sud de la faille 

w E limitant le synclinal du 
Jebel Ez-Ziroug). 

s 
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N 
Korima s 

Fig. 142 - Coupe schématique du synclinal d' Ez-Ziroug (d'après 
MEDIONI (1980), modifié). 1 : schistes de Debdou-Mekam (Dévonien 
moyen). 2 : Complexe volcano-détritique du Jebel Ez-Ziroug (Viséen 
supérieur). 3 série de soulouina Hassiane-ed-Diab (Viséen 
supérieur). 

7. 1 • 3. LE SYNCLINAL DE JERADA 

Situé à environ 50 km au Sud d'Oujda, le synclinal de Jerada a 
été étudié de façon très détaillée par OWODENKO ( 1946, 1976) et VALIN 
( 1979). Ces auteurs ont donné de nombreuses coupes qui permettent de 
bien comprendre la structure d'ensemble. 

C'est un pli synclinal d'une quinzaine de kilomètres de large. 
L'axe subhorizontal où à faible plongement vers l'Est est orienté N 
60 - 70. Les coupes montrent qu'il s'agit d'un pli dissymétrique déjeté 
vers le Nord (fig. 142). Les couches du Viséen supérieur au Westphalien, 
reposant sur le complexe vo~cano-détritique, soulignent parfaitement 
la structure. 

Le flanc nord, ou f~anc lol}g du pli présente des pendages faible de 

l'ordre de 20 à 30 ° vers le Sud. On y observe des ondulations 
correspondant à des replis d'entraînement à vergence nord, 
parfois en faille inverse à re jeu faible. Sur le flanc sud, 
court du synclinal, les pendages sont forts : 70 - 80 ° vers 
ils peuvent localement s'inverser. 

métriques 
évoluant 

ou flanc 
le Nord, 

Au coeur de la structure, le raccourcissement se marque par le 
développement de replis synclinaux et anticlinaux métriques à hectométri­
ques recoupés par des failles directionnelles. Ces replis N 70 affectent 
essentiellement le Westphalien. 
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Dans l'ensemble, la déformation se réalise essentiellement par 
flambage et flexion donnant des plis concentriques. La schistosité 
est cependant observable sur le flanc sud. Dans les premiers niveaux 
du Viséen supérieur reposant sur les roches volcaniques, c'est un clivage 
espacé subvertical, de type "fracture", assez bien développé dans les 
pélites où 1 'intersection s

0
-s

1 
donne un débit en crayons et en frites. 

Le clivage s 'estompe vers le haut de la série, il est encore visible 
dans le Westphalien du flanc sud, je ne 1 'ai pas observé dans le flanc 
nord. 

Les structures cassantes post-plissement sont des failles N 70 
parallèles aux plis dont le dernier jeu est vertical avec surtout un 
affaissement du compartiment sud. Des décrochements senestres N 20 
recoupent toutes les structures, leur rejet peut atteindre 300m (OWODENKO, 
1976), ce sont des déformations cassantes qui s'inscrivent dans le 
prolongement du plissement avec une direction de raccourcissement iden­
tique proche du NNW-SSE. 

Vers le Sud, le synclinal de Jerada est interrompu par la faille 
de Guefait. Cet accident est certainement une limite importante, fonc­
tionnant dès le Carbonifère, elle marque le bord sud du bassin de Jerada 
et pourrait avoir servi de voie d'accès aux laves viséennes ( DESTEUCQ, 
1982). 

Vers le Nord, le flanc long du synclinal est interrompu par le 
recouvrement de la série secondaire de la chaîne des Horsts. Il réappa­
raît à Touissit et dans la partie sud de la boutonnière de Jorf-Ouazzène 
où affleure la série volcano-détritique qui repose ici sur l'olistostrome 
viséen (fig. 143). Les couches, conformes avec celles de Jerada sont 
E-W avec des pendages de 30 à 50° vers le Sud, la schistosité S post­
westphalienne est surtout bien visible dans 1 'olistostrome. Elle est 
orientée N 80 à N 100 avec un pendage subvertical (fig. 143b ). Dans 
la matrice de l'olistostrome, c'est un clivage fin et régulier ; les 
plans, lisses sont parfois luisants témoignant d'un début de recristal­
lisation syntectonique. Ces plans s

3 
se moulent autour des graviers 

et blocs de 1 'olistostrome, des phénomènes de rotation accentuent la 
dilacération initiale des bancs. 

Au microscope on retrouve des structures du même type qu'à l'échelle 
de l'affleurement. La schistosité s3 forme des films continus très serrés. 
ns se moulent, sans les traverser, sur les éléments détritiques millimétri­
ques qui subissent essentiellement une rotation. Dans la matrice argileuse, 
les micas détritiques, les grains de quartz s'aplatissent dans s.~· On note 
l'apparition de bande de pliage dans les micas, autour des grains- de quartz 
le processus de dissolution-recristallisation est bien marqué. 

Dans la ser1e volcano-détritique sus-jacente, la s
3 

s'estompe 
rapidement. Elle s'observe encore dans les tufs et tuffites sous l'aspect 
d'un clivage espacé, grossier, puis disparaît dans la masse compétente 

des brèches dacitiques. 

une schistosi té de crénulation S 4 recoupant la Sl s'observe bien 
dans 1 'olistostrome près du contact avec la série va cano-détritique. 

~~-G!-e-st---une-~s-ré-nul-a-t--.ien---d-i-se-rè-te-, -subho:ri-zontale, elle est dirigée~-w 
90 à N 100 et pend d'environ 20° vers le Nord ou le Sud (fig. 143 a 
et b). Je pense que cette schistosité s

4 
peut être associée à un léger 
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Fig. 143a - Coupe schématique 
à la partie sud de la bouton­
nière de Jorf-Ouazzène. 
Contact entre l'olistostrorne 
carbonifère ( 1) et la série 
volcano-sédirnentaire viséenne 
du flanc nord du synclinal 
de Jerada ( 2 tufs et 
tuffites de base, 3 : brèches 
dacitiques). 

Fig. 143b Stéréograrnrne 
des structures o

3 
dans l'olisto­

strorne et les tufs viséens. 
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décollement de la série volcanique très compétente par rapport à 1 'o­
listostrome, avec cisaillement situé à la base des brèches dacitiques. 
Ce cisaillement du Sud vers le Nord serait une manifestation tardive 
du raccourcissement post-westphalien. 

Les déformations post-westphaliennes de la région de Jerada appa­
raissent donc très modérées. Dans un système de plis N 70-80 déversés 
vers le Nord, la schistosi té S 

3 
subverti cale ne s'imprime que sur le 

flanc sud, peut-être en liaison avec la zone de la faille de Guefait, 
et sur le flanc nord où elle se localise dans 1 'olistostrome qui est 
1c1 le niveau le plus bas de la série carbonifère. La poussée vers 
le Nord s'exprime plus tardivement par des cisaillements avec un léger 
décollement des laves sur 1 'olistostrome et 1 'impression locale d'une 
crénulation s4. 

7.1.4. CONCLUSIONS 

Les déformations post-westphaliennes qui affectent le Carbonifère 
de la Meseta orientale du Tazekka à Oujda présentent des caractères 
assez homogènes. 

La compression tardi-hercynienne donne des structures 
dont le plan axial est généralement subvertical avec cependant 
au déversement vers le Nord (synclinaux d'Ez-Ziroug et de 
localement vers le Sud (série de Soulouina-Hassiane-Diab). 

plissées 
tendance 
Jerada), 

Le raccourcissement qui se réalise surtout par les plis, est 
également marqué par une schistosi té S subverti cale. L'aplatissement 
y est peu important, on a un clivage Je "fracture" où les phénomènes 
de rotation sont les mécanismes dominants, les processus de déformation 
par dissolution-cristallisation sont très localisés, ils marquent une 
évolution métamorphique qui ne dépasse pas le début de l'anchizone. 

- Ces déformations souples sont accompagnées et sui vies d'épisodes 
cassants de faible importance (failles directionnelles, décrochements 
N 20 sénestres) . 

Les directions axiales des plis post-westphaliens varient de 
N 45 dans le Tazekka, à N 70-80 dans les secteurs plus orientaux de 
Debdou-Mekam et de Jerada. La direction du raccourcissement maximum 
associé est NNW-SSE. 

7.2. LES DEFORMATIONS POST -WESTPHALIENNES 

DANS LES TERRAINS ANTE-VISEENS. 

Après avoir examiné les déformations dans les terrains carbonifères, 
il reste à étudier les effets de la phase tardive dans le socle anté­

________ yisg_en.__~Ç_E:Ü_ui_:::ci_, __ ayanL-dé..3à-é-t-é---s-1;-r-l:let-uré par les déformatiorrs--é-ovarts= 
--------- ques, aura un comportement différent de celui qes terrains de couverture. 

Au style souple, en plis, concentriques, souvent synschisteux observés 
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dans le Carbonifère va correspondre dans le socle un style plus cassant 
et hétérogène, marqué surtout par des kinlé4-bands affectant un matériel 
gréso-pélitique dont le plan d'anisotropie principal est une schistosité 
antérieure. 

J'envisagerai ces déformations dans les différents massifs où 
la phase antéviséerme est connue et bien datée, et dans ceux où elle 
est seulement suspectée. 

7.2.1. LE TAZEKKA 

Nous avons vu précédemment (chap. 6.5.) que le massif du Tazekka 
achève l'essentiel de sa structuration à la fin des mouvements antévi­
séens, par la rapprochement des différentes unités : unité occidentale, 
uni té de Bab-Azhar, uni té des Schistes du Tazekka. La raccourcissement 
ainsi amorcé va se poursuivre pendant la phase tardive. 

7. 2.1.1. L'unité occidentale 

a) Sud de Tleta des Zerarda 

Les .écailles de terrains ordoviciens à dévoniens sont redressées 
à la verticale et se renversent même dans le SW du massif (fig. 115). 
Ce mouvement correspond à une accentuation du cisaillement déjà amorcé 
lors de l'écaillage précoce, les écailles glissant les unes sur les 
autres en subissant une rotation d'ensemble avec basculement des struc­
tures préexistantes (fig. 144). Celles-ci sont en fait très rares (cf. 
6. 5. 3. ) , ce sont quelques replis décimétriques à métriques affectant 
les phtanites siluriens et les séries gréso-pélitiques dévoniennes 
qui voient leur dilacération s'accentuer. 

2 

~: 

Fig. 144 - Schéma illustrant la déformation tardive des écail­
les du Tazekka occidental. En haut écaillage éovarisque. 
En bas : verticalisation des écailles et renversement lors 
de la phase post-westphalienne. gréso-pélites ordovicien­
nes, 2 : grès-quartzites ordoviciens, 3 : argilites siluriennes, 
4 : unité de Bab-Azhar. 
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Vers l'Est, en se rapprochant du contact avec l'unité de Bab-Azhar 
on voit se développer des phénomènes de cisaillement plus tardifs indi­
quant un jeu dextre des contacts. Des plans NE-SW à pendage de 60° 
en moyenne vers le NW recoupent les schistes siluriens et les découpent 
en lentilles sigmoïdes indiquant un jeu dextre (fig. 145). 

Fig. 145 Amygdales de 
cisaillement dans les argilites 
siluro-lochkoviennes (SE du 
Jebel Arhi-Asserdoun). 

C plan de cisaillement. 
C' cisaillement synthétique. 
So stratification. 

Les derniers mouvements se marquent dans les quartzites ordoviciens 
par le développement de 2 familles de décrochement N 90 dextres et 
N 160 senestres (fig. 5). 

b) Dans les demi-boutonnières de Bab-Louta et de Bou-Chfâa 

Les déformations tardives n'apparaissent pas aussi évidentes, 
les plis déversés vers l'Ouest que j'attribue à la phase précoce ne 
sont pas repris, sinon par des failles tardives N 60 à N.S. Le contact 
avec la zone de Bab-Azhar est lui, nettement redressé à la verticale. 
A la lirni te est de la boutonnière de Bab Lou ta, c'est une faille N 
30 subverticale qui rejoue en décrochement dextre. Ce jeu est clairement 
indiqué dans les niveaux siluriens situés au-dessus des quartzites ; 
ils sont découpés par des plans de cisaillement en amygdales sigmoïdes 
analogues à ce qui s'observe au Sud. Les rejeux tardifs à la limite 
est de la boutonnière de Bou-Chfaâ apparaissent moins nettement : la 
structure anticlinale N-S soulignée par les quartzites ordoviciens 
de Bou Jam-Jam voit son plan axial redressé à la verticale, le flanc 
E est tronqué et disparaît vers le Nord (fig. 146). Là encore un jeu 
en décrochement dextre peut être mis en évidence dans le flanc E 
du pli anticlinal, les bancs de grès sont décalés par des systèmes~~ 

~~---~-~--atacli:tses-~serree~S,~orienfées N 40-50 correspondant à des couloirs 
cisaillants de 50 cm à 2' rn de large. 

J 
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Fig. 146- Limite SE de la demie-boutonnière de Bou-Chfaâ. Pli P 1 dessiné par les quartzites 
ordoviciens de Bou-Jam-Jam. Le flanc E est redressé près du contact avec les schistes de l'unité 

de Bab-Azhar (U BA). 

N 
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7.2.1.2 L'unité de Bab-Azhar et la boutonnière de Bsabis 

Dans l'uni té de Bab-Azhar cons ti tuée essentiellement de schistes 
de l'Ordovicien inférieur 1 les déformations tardives se marquent assez 
bien. Ce sont des plis arrondis ou en chevrons 1 ou des kniks auxquels 
est systématiquement associée une schistosité s

3 
de crénulation. 

Dans la partie nord de l'Uni té ( fig. 11 SA) 1 on n 'observe pas de 
structures qui soient sûrement attribuables aux reprises tardives. 
Les contacts cisaillants peu pen tés vers 1 'Est 1 issus des épisodes 
de déformations antéviséens D

1 
et D

2 
vont rejouer en accentuant les 

dilacérations des structures. On peut. noter la présence de zones de 
cisaillement correspondant à des décrochements dextres orientés NS, 
soulignés par des miroirs striés, et des amydales sigmoïdes (fig. 

Dans la partie centrale (fig. 115CJ 1 les schistes ordoviciens 
dont le métamorphisme augmente d'Ouest en Est sont déformés par des 
plis N20 à N40 dont les axes ont des plongements variant de 0 à 30° 
vers le NE ou le SW (fig. 147a ) . Le plan axial est souligné par une 
schistosité de crénulations

3 
donnant sur les surfaces SO. ou s

0
_

1 
une 

fine linéation de microplissement. Le pendage de la sch~stosi te varie 
de la verticale à 45° vers l'Ouest. On passe donc de plis droits à 
des plis déversés vers l'E.S.E. Cette tendance au déversement vers 
l'Est est encore accentuée par des cisaillements selon les plans de 

sr 
Dans la partie sud de 1 'Unité (fig. 115 D-E), on retrouve le 

même type de déformation. La tendance au déversement vers 1 'Est est 
un peu plus accentuée que précédemment, elle suit bien le renversement 
des écailles de l'Uni té occidentale. Des zones de cisaillement selon 
le plan axial des structures D

3 
s'observent fréquemment, ce sont des 

zones broyées où les schistes sont dilac~rés et découpés en amygdales 
sigmoïdes. On retrouve toujours les mêmes directions des structures 
D

3
, mais la dispersion des plans de s

3 
peut être assez importante, 

probablement liée aux phénomènes de cisaillement (fig. 147b). Ceux-ci 
correspondent à des zones broyées où les schistes sont découpés en 
amygdales sigmoïdes. La géométrie de ces amygdales indiquant des jeux 
dextres analogues à ce que l'on observe dans l'unité occidentale, et 
surtout des jeux en failles inverses chevauchantes vers l'Est soulignées 
par des miroirs striés NE-SW à pendage variable de 20° à 60° vers le 
NW (fig. 147b). 

Le contact chevauchant de l'Unité des Schistes du Tazekka sur 
l'Unité de Bab-Azhar rejoue également lors de la phase tardive D3 . 
Il se présente comme une faille subverticale ou à pendage fort vers 
le SE ou plus rarement vers le NW. Dans ce dernier cas, il est réutilisé 
dans les cisaillements vers le SE (fig. 115B-D). Vers le Nord et le 
Sud du Massif du Tazekka (fig. 115A-E) c'est le contact initial chevau­
chant des épisodes D

1 
et D

2 
qui e~t: repri_s lors de la phase D3 , dans 

la dernière coupe on remarque dans les schistes de l'Unité de Ban-Azhar, 
les plis P 

2 
de cisaillement nettement repris par la schistosité de 

crénulation s
3 

à fort pendage vers l'Ouest (fig. 114). 
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Fig. 14 7 - Stéréogrammes de structures o
3 

dans 1 1 uni té de Bab-
Azhar. a partie centrale du massif (coupe d 1 Arzer Rhiab). 
b : partie sud (coupe de Tichout Ibaouene). 
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Fig. 148 - Structures tardives 
(D

3
) dans les schistes 

vert-olive du SE de la 
boutonnière de Bsabis. 

E 
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Dans la boutonnière de Bsabis, la zone SE est constituée par des 
schistes ordoviciens dont le faciès est identique aux schistes de l'Uni­
té de Bab-Azhar avec une faible structùration précoce. Ils sont repris 
par des plis en chevrons et des kink-bands dont les directions sont 
analogues à ce qui est décrit dans le Tazekka, de même que la tendance 
au déversement vers le SE (fig. 148). 

7.2.1.3. L'tUl.ité des Schistes du Tazekka 

On retrouve dans les Schistes du Tazekka une structuration tardive 
très analogue à celle de l'Unité de Bab-Azhar. 

Toute la partie ouest de la zone des Schistes du Tazekka, consti­
tuée par les faciès lie de vin, subit un basculement d'ensemble au 
cours duquel les structures o

1 
et o

2
, à vergence vers 1 'Ouest ou le 

NW sont renversées. Cette disposition s'observe bien depuis le col 
du Touahar au Nord, jusque dans les secteurs de Jorf-Aicha, vers le 
SW du massif. Les structures D , liées à ce basculement sont des plis 
en chevrons et des knicks de direction N1 0 à NSO, dont le plan axial 
est incliné vers le NW. Le pendage du plan axial est très variable ; 
dans les zones où la foliation des schistes reste globalement peu incli­
née il est subvertical, à pendage fort vers le NW ou le SE ; dans les 
zones où la foliation est redressée et prend des pendages vers 1 'Ouest, 
le plan axial des P 

3 
s'incline à 45 ° vers le NW. La tendance au déver­

sement vers 1 'Est est cependant dominante avec des cisaillements selon 
s

3 
et développement de zones où la s

3 
est subhorizontale (fig. 149). 

La s
3 

est une schistosité de crénulatl.on discrète, localement on peut 
remarquer un début de différenciation métamorphique. Le clivage s3 
recoupe toujours nettement les structures antérieures la foliation 
s

01 
et les schistosités s1 et s

2 
sont crénulées (fig. 107a). s3. est 

un clivage de crénulation discret, les microlitons sont bien indiv1dua­
lisés, mais en général espacés, les plans de clivage sont parfois souli­
gnés par des impuretés ferrugineuses et par des liserés d'opaques. 

w 

0 2m 

s/ 
y 3 

E 

Fig. 14 9 - _ Scl1Jêt:e_~'L _.d:u Tazekka---lle-Ge-v-.i:n--+P-J:i-<~s~t....,e:r--1dme,.........-~B;ia~-~~-n 

Souk-Chejra). variations du pendage de, s
3 

recoupant les 
structures antérieures (P

1
-P

2
). Voir aussi la fig. 88. 
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Dans ce secteur ouest il est intéressant de noter le quasi parallé­
lisme entre les directions des structure·~&b3 et celles des structures 
plus anciennes. Les stéréogramrnes (fig. 90, 87 ) montrent bien 
les axes et les linéations regroupées selon des directions N20, les 
pôles des plans de schistosités s

1
-s

2
-s3 sont sur un grand cercle du 

canevas, les dispersions les plus importantes étant celles de la s
3

. 

Ceci indique que, au cours de ces différentes phases de déformation, 
la direction du raccourcissement reste assez constante (en moyenne, 
WNW-ESE) la déformation passant d'un régime tangentiel à vergence 
W à un serrage avec plan d'aplatissement subvertical et tendance au 
rétrochevauchement vers l'Est. 

Le NE du.massif, où affleurent les schistes vert-olive, est surtout 
déformé par des plis P 

3 
à plan axial subverti cal. Ce sont toujours 

des knicks ou des plis en chevron centimétriques à décamétriques d 'axe 
N20 à NSO, le pendage du plan axial varie de la verticale à 45 ° vers 
le SE ou le NW et on observe des zones de plis P 

3 
déversés soit vers 

le NW, soit vers le SE, ce dernier système étant de loin le plus déve­
loppé (fig. 150), dans les paquets nettement déversés, la s

3 
devient 

subhorizontale. Le clivage s
3 

est une crénulation discrète qui présente 
les mêmes caractères que dans les schistes lie de vin. La crénulation 
défor;me et recoupe nettement les structures antérieures s

01
, s

1 
ou 

s2 (fig. 151a-b). Le serrage est parfois plus accentué, on a alors 
une crénulation différenciée découpant la roche en microlitons, ce 
phénomène reste cependant limité à des bandes de largeur décimétrique. 
La déformation o

3 
est dans son ensemble très modérée. 
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Fig. 150 Les structures o
3 

reprenant des linéations .. L0_ 1 
Schistes vert-olive ordov~c~ens. 

Route Sidi Abdallah Bab-bou­
Idir entre Bab Taka et la piste 
du Jebel Tazekka • 
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Fig.l51 - Microstructures n3 dans les schistes vert-olive du Tazekka. 
a: micropli P1 , repris par la crénulation n

3 
subverticale. b: kink­

bands n3 déformant la s0_1 (route secondaire 311 entre Bab-Azhar et 
Bab-bou-Id ir). 

~~--------------------Fig.l5:2----Kink-bands Dj à ptarr-àYial-etaxes verticaux reprenant la s
0

_
1 

des schistes dévoniens de Debdou-Mekam (route de la mine de Sidi-Lahcen, 

boutonnière du Mekam). 

1 1 
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Conclusion 

Pendant la phase post-westphalienne,og;;t:.le massif du Tazekka est 
soumis à un serrage NW-SE qui donne naissance à des structures orientées 
en moyenne NNE-SSW à NE-SW ; le plan d'aplatissement est dans l'ensemble 
subverti cal, avec cependant une nette tendance à un déversement des 
plis vers le SE, accompagné par des cisaillements. Dans la partie 
occidentale, structurée dans des conditions superficielles pendant 
la phase précoce, on assiste surtout à des reprises des structures 
antérieures qui accentuent leur dilacération pendant les cisaillements. 
Ceux-ci contribuent à redresser les principaux · contacts anormaux entre 
les écailles et unités de Paléozoïque. Vers l'Est du massif (unité 
de Bab-Azhar et Schistes du Tazekka) les terrains ordoviciens sont 
métamorphisés et affectés par une ou deux schistosités. Il en résulte 
un comportement plus rigide avec apparition de nouvelles structures 
de type chevrons ou knicks. Ces déformations me semblent compatibles, 
tant par leurs directions que par leurs modalités (mécanisme, intensité), 
avec ce que l'on observe dans les séries volcano-détritiques visée-namu­
riennes. Les jeux dextres que l'on observe à proximité des principaux 
accidents ainsi qu'entre le socle et le Visée-Namurien sont contemporains 
ou un peu postérieurs aux plissements D..3., ils restent compatibles avec 
une compression ENE-WSW à E-W ainsi ~ailleurs que les systèmes de 
décrochements N90 dextres et N160 à N140 senestres surtout visibles 
dans les écailles de l'unité occidentale. 

7. 2. 2. LES BOUTONNIERES DE DEBOOU-MEKAM 

Les séries dévoniennes qui constituent les boutonnières de Debdou­
Mekam sont affectées par deux épisodes de plissements synschisteux 
antéviséens dont le premier 

1
au moins correspond à la phase bretonne. 

La phase D
3 

post-westphalienne est bien développée dans les deux bouton­
nières où elle se superpose nettement avec deux épisodes précédents. 

Elle est caractérisée par des chevrons et des kink-bands centimé­
triques à métriques dont le plan axial est orienté en moyenne N45 à 
N70 (fig. 152). Le pendage est subvertical avec des écarts jusqu 'à 
des pendages de 45 ° vers le Nord qui restent cependant très locaux 
(fig. 60, 70) . La schistosi té- qui accompagne ces plis est une crénula­
tian donnant une fine linéation de microplissement sur les plans satinés 
s

01
. Dans les kink-bands, s'est une crénulation discrète, espacée, 

dans les chevrons, plus serrés on observe un début de différenciation 
métamorphique, et des concentrations d'opaques selon les plans de s

3
. 

\ r 
Les axes de plis et les linéations sont très dispersés dans les 

plans axiaux. Ce phénomène est lié à l'attitude variable des plans 
s

01 
déformés par les plis couchés P

2
, NW-SE. 

Cette dispersion est également due à des phénomènes de décrochement 
dextres qui se produisent dans les plans de S et qui dilacèrent les 
schistes en amygdales sigmoïdes, avec un jeu àextre déjà annoncé par 
l'as symétrie des knicks et des chevrons, notamment sur le bord NW de 
la boutonnière de Debdou (fig. 60). 

Des reprises plus tardives se marquent par des décrochements dex­
tres N110-120, et senestres N140-150. Ces jeux sont tardifs, ils recou­
pent les plis D

3 
et les cornéennes du granite d'Alouana. 
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En conclusion, les déformations tardives, post-westphaliennes 
dans les terrains antéviséens les boutonnières de Debdou-Mekam sont 
de faible intensité. Elles correspondent à un raccourcissement modéré 
selon une direction NNW-SSE. Elles sont compatibles avec les structures 
observées dans le carbonifère de ces deux boutonnières. 

7. 2. 3. LE BOUDOUFOUD ET LES BENI -SNASSENE 

On retrouve dans ces deux boutonnières une série flysch d'âge 
dévonien dont la structure, analogue à celle observée dans les bouton­
nières de Debdou-Mekam, peut raisonnablement être attribuée à la phase 
bretonne de l'orogenèse hercynienne. 

7.2.3.1. Le Boudoufoud 

Les schistes du Boudoufoud sont intensément dilacérés par des 
phénomènes de cisaillement que j'ai attribué à la phase précoce de 
l'orogenèse hercynienne. 

Il est difficile de mettre en évidence des structures qui puissent 
être liées avec certitude à la phase post-westphalienne. Dans les schis­
tes on relève cependant une linéation de microplissement L

3 
NSO à N90 

,-associée à un clivage de crénulation subvertical très espacé (fig. 
74, 76). Il s'agit probablement là de déformations contemporaines des 
structures D

3 
décrites ailleurs. L'intensité de la déformation reste 

cependant très modeste. 

Sur la bordure sud du massif du Boudoufoud on relève de nombreux 
indices de décrochements dextres selon des directions N70-90, affectant 
les terrains touchés par le métamorphisme de contact. Là encore ces 
structures sont corrélables avec ce qui est connu dans les boutonnières 
de Debdou-Mekarn. 

7.2.3.2. Les béni-Snassène 

Contrairement au Boudoufoud, dans le massif des Beni-Snassène 
les déformations attribuables à la phase post-westphalienne sont remar­
quablement bien développées, au point que ce sont les seules structures 
qui furent reconnues depuis longtemps dans ce massif (GENTIL, 1908). 

Dans l'ensemble du massif les structures D
1 

et D2 , précoces, sont 
reprises par les plis P 

3 
d'échelle centimétrique à l:iectométrique. Ce 

sont des plis concentriques ou en chevrons, dont l'angle d'ouverture 
est variable passant de plis ouverts à des plis subisoclinaux. 

Ces plis ont une direction variant de N60 à N90, le plongement 
axial reste faible sauf dans certaines zones où on remarque leur ci­
saillement selon le plan axial. Ce dernier est subvertical avec des 
variations correspondant à des plis légèrement déjetés à déversés vers 
le Nord ou le Sud (fig. 153). _ 

La schistosité s
3

, parallèle au plan axial est systématiquement 
développée dans 1 'ensèinble du massif. C'est un clivage de crénulation 
serré ou parfois un clivage ardoisier espacé. La s se marque surtout -
dans les lits. pélitiqiJ~f;LeJJ,JLl'!.e~ré.fr:acte-aL-passe 1 àes plans irrégu~~----Hr-

------- ------·"lie-rs et--espacés dans. les lits gréseux~ Ell~ ·détermine avec s
01 

une j · 
linéation de microplissement et un débit en crayons ou en frites. 
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Fig. 153 - Structures n
3 

dans 
les Béni-Snassène. Flysch 
dévonien, piste des Crêtes 
à l'Ouest de Ras Fourhal entre 
les points cotés 1130 rn et 
1118 rn (Sidi Yahia). 

Ces plis P 
3 

sont parfois recoupés par des plans de cisaillement 
peu pentés, recoupant les flancs des plis et contribuant à accentuer 
le déversement. Ceci s'observe très bien dans l'Ouest de la boutonnière, 
au pied du jbel Tamjout dans la descente vers les Gorges du Zegzel 
(fig. 15 4) . 

N s 

., _ 
__: ~ _____..: ~ -=-r r./_ -=-=-- ...._----~--

0 L------' 2 m 

Fig. 154 - Cisaillements subhorizontaux dans des gréso-péli tes ( Dévo­
nien ?). Piste des Crêtes à l'Ouest du Jebel Tamjout, début de la descente 
vers les gorges de Zeg-zel. 
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Les Beni-Snassène montrent donc des déformations D
3 

N70-90, à 
plan axial subvertical, analogues à celles des boutonnières de Jerada 
et de Debdou-Mekam. La direction de raccourcissement reste toujours 
NNE-SSW. L'intensité de la déformation marquée par le raccourcissement 
due au plissement et par la schistosité très bien marquée semble plus 
importante que dans les autres secteurs déjà énumérés. 

7.2.4. LES TERRAINS ANTEVISEENS DE LA REGION D'OUJDA 

Les terrains d'âge ordovicien à dévonien de la région d'Oujda 
ont été structurés en écailles lors d'un épisode antéviséen ou viséen 
(§6.6.). 

Cet ensemble écaillé est repris par des structures plissées dont 
l'orientation générale N70 à N90 correspond aux directions de la phase 
post-westphalienne du synclinal de Jerada. 

7.2.4.1. La boutonnière de la Koudiat-Touila 

Dans cette boutonnière, j'ai déjà signalé (§ 6.6.), dans les phta­
nites siluriens, des ondulations d'axe N60 à plan axial subvertical. 
Au SE du sommet 855 de Koudiat Touila, on retrouve des replis centimé­
triques en chevrons dans les phtanites, leur dissymétrie indique un 
déversement vers le NW (fig. 127 ). Des replis du même style se retrouvent 
dans les schiste-cornéennes de l'enveloppe métamorphique du granite 
des Béni -Oukil. Un cliva ge très irrégulier et espacé peut localement 
s'observer dans le plan axial de ces replis. 

7.2.4.2. La boutonnière des Zekkara 

La déformation la plus importante que j'attribue à l'épisode D
3 

post-westphalien est le développement de plis synschisteux dans la 
partie W de la boutonnière. Ces plis se développent dans une bande 
étroite E-W, d'environ 1.000 m.de large entre les quartzites de l'Ordo­
vicien et le contact anormal avec les écailles de terrains ordoviciens 
et dévonien (fig. 129). 

Ce sont des plis arrondis ou en chevrons d'échelle centimétrique 
à métrique. Le clivage s

3 
se développe au toit des grès-quartzites 

de l'Ordovicien qui sont redressées à la verticale par le plissement 
P , c'est un clivage de fracture, irrégulier et espacé, subhorizontal, 
it détermine avec la stratification des pélites ordoviciennes un débit 
en crayon ou en allumettes N70 (fig. 155). Vers le Sud, l'amplitude 
des plis P

3 
augmente, on observe même des plis subisoclinaux. La schis­

tosité s
3 

reste orientée E-W avec un pendage vers le Nord de 30 à 40°. 
Dans ces replis assez fermés, c'est un clivage fin et régulier de type 
crénulation, on observe tous les intermédiaires entre une crénulation 
discrète et un début de crénulation différenciée. 

Dans le SW de la boutonnière, les écailles d'Ordovicien inférieur 
sont déformées par des plis en chevrons d'axe N60 à N80 déversés vers 
le NNW (fig. 156 et fig. 43), on n'y observe pas de schistosité. Ces : 
plis sont cisaillés dans leur _J2~ël!l axial, ce qui condni t, je pt;mse-,-------- 1 

--------··-·---· ·à-t+écaîllàge de T'brdovl.ê:i..en-··êt de l'olistostrome au cours de l'épisode 

D3" 
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Fig. 155 ,j;{,;3 .0uest de la boutonnière 
des Zekkara :-- Structures D 

3 
cisai 11 é es 

dans les péli tes micacées de l'Ordo­
vicien. Zone située entre les blocs 
de calcaire dévonien et le point 
coté 1190 m • 

H 

Fig. 156 SW de la boutonnière 
des Zekkara. Replis dans les 
lames d'Ordovicien inférieur 
écaillés avec l'olistostrome 
carbonifère (voir fig. 43). Etoi­
les : replis localisés au contact 
entre l'Ordovicien et l'olistostrome. 

w E 

s 

\ : 

Ce cisaillement postérieur au plissement est dirigé du Sud vers 
le Nord. Il se marque par un rejeu du contact anormal entre le système 
d'écailles du Sud de la boutonnière et les terrains ordoviciens du 
Nord qui sont affectés par les plis synschisteux. Le jeu de ce contact, 
E-W à pendage Nord est souligné par des brèches tectoniques dans 
le compartiment Nord, il est probablement responsable de la dispersion 
des axes et des linéations liées à l'épisode D (fig. 155). Cette dis­
persion se fait par cisaillement selon des ptans proches de la schisto­
sité s3 ; ces plans sont soulignés par des brèches de schistes ordovi­
ciens et par des miroirs striés indiquant des sens de déplacement du 
Sud vers le Nord. 
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7.2.4.3. La boutonnière de Jorf-ûuazzène 

La déformation D
3 

est relativement mieux marquée que dans les 
Zekkara et Koudiat-Tou1la. Dans la bande écaillée du secteur de l'Ain 
Rhoula (fig. 130), les terrains ordoviciens et siluriens (et dévoniens?) 
sont disposés en lames subverticale entre lesquelles on peut observer 
des plis P correspondant à des chevrons ou à des plis arrondis. Ces 
plis peuvent être assez fermés voire même subisoclinaux dans les faciès 
grésopélitiques de l'Ordovicien ou du Dévonien. Le plan axial est N70-90, 
subvertical. On constate que les axes de plis y sont très dispersés, 
le plongement passant de l'horizontale à la verticale (fig. 157). Cette 
dispersion est liée sans doute à la disposition initiale des couches 
écaillées, mais surtout à des phénomènes de cisaillement post P qui 
se font selon des plans s

0 
parallélisés avec le plan axial des 3 plis 

P3. 

N 

w 

5 

E 

Fig. 157 Structure D dans 
les écailles ordovico-siturien­
nes de Jorf-Ouazzène (coupe 
de l'Ain Rhoula). 

La schistosité s
3 

qui se développe dans les charnières est un 
clivage espacé de type crénulation ou clivage de fracture. Dans les 
flancs il se parallélise avec s

0
, en contribuant à accentuer l' aniso­

tropie planaire initiale. Cet aplatissement reste cependant très modéré. 

Au microscope, la schistosité S 3 est un clivage de crénulation discret, 
ne se marquant que par la flexuration des micas détritiques. Dans les 
flancs des plis, la schistosité s3 ne s'imprime pas en temps que clivage. 
On observe une accentuation du débit initial sédimentaire S • Le degré 
d'évolution tectonométamorphique reste cependant très faib'fk, dans les 
lits silteux, les grains de quartz conservent leur forme initiale, dans 
les niveaux pélitiques, les grains de petite taille (10-50 p) prennent une 
forme effilée, en amande (fig. 158). 

Vers le Nord, entre l' Ain-Rhoula et le Jbel Aourir, affleurent 
essentiellement des pélites grises ou verdâtres correspondant très 
probablement à une ou plusieurs écailles d'Ordovicien. Le débit s0 , 
présente souvent un aspect satiné qui, je pense, est lié à un faible-­
métamorphisme thermique, attribuable à la granodiorite qui affleure 
à l'Ouest du Jbel Aourir et qui appartient au même ensemble que la 

-~---~-----~----~~~~~n~~~~~~-~~=---~~5--~~-~-~~:r:~~---~~--~_!:ormation. D3 se marque p~r des p:is 
---- cent1metr1ques a dec1metr1ques, de type pl1 en chevron E-W a plan ax1al 

subvertical, ils sont localement déjetés vers le Nord ou le Sud. La 
schistosité s

3
, de plan axial est une crénulation. 

v: r· 

i 

L. 

:~ 
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1 

0 500 t' 

Fig. 1,,,~,~;' Aspect microscopique 
de la s·0_1 dans les pélites mica­
cées de 1 'Ordovicien de Jorf­
Ouazzène (secteur de l'Ain Rhoula). 

Au microscope la S se place dans le plan axial de chevrons déformant 
une s0 déjà plus od moins dilacérée, les flancs des plis sont souvent ci­
saillés. Le clivage se dispose sous forme de plans irréguliers, anastomosés, 
assez rapprochés (20-30 p) ; il est souligné par des films rougeâtres ferru­
gineux. Dans les amandes ou les microlitons ainsi délimités, la fabrique 
est quasi inexistante. Les phyllites sont ondulées, les grains de quartz 
subissent des rotations, et parfois une faible dissolution le long des plans 
de s

3
• 

A l'Est du Jebel Aourir, ces mêmes plis P
3 

sont, comme à l'Ain-Rheu­
la, très désorganisés par des cisaillements selon des plans E-W subver­
ticaux. Les axes sont dispersés et les schistes découpés en amygdales 
sugrnoides. Les calcaires dévoniens voient leur désorganisa ti on initiale 
accentuée par ces mouvements tardifs. 

Conclusion 

La phase post-westphalienne qui affecte les terrains antéviséens 
de la région d'Oujda donne ges structures de direction N70-90. Ce sont 
essentiellement des plis, dont les plans axiaux, subverticaux, peuvent 
s'incliner vers le Nord ou le Sud et qui constituent des structures 
déjetées ou déversées.\ Une sdhistosité s3 apparaît de façon assez iné­
gale. Elle est bien développée à l'EsE (Jorf-Ouazzène), par contre 
vers l'Ouest (Guenfouda, Zekkara, Béni-Ouhil) elle est absente ou loca­
lisée dans des bandes étroites. 

En général le raccourcissement reste modéré. La déformation se 
réalise essentiellement par flexion et cisaillement, l'aplatissement 
dans le plan subvertical est faible, marqué par le développement inégal 
de la schistosité. Cette dernière est en général une crénulation discrè­
te. L'aplatissement s'y réalise surtout par des rotations de minéraux, 
des bandes de pliages dans les micas, le processus de dissolution-recris­
tallisation reste peu intense. 
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Cet épisode de plissement est suivi par des cisaillements condui­
sant à des écaillages vers le Nord, une dispersion et une dilacération 
des charnières des plis P

3
• 

Ces structures sont corrélables avec les structures D
3 

des séries 
post-viséennes du bassin de Jerada dont elles ont la d~rection. La 
différence de style se marque surtout par le mauvais réglage tectonique 
dans le substratum qui s'oppose aux structures simples et bien réglées 
du synclinal de Jerada, du fait de 1 'importance de la désorganisation 
anté-westphalienne des terrains ordoviciens à dévoniens. 

7. 2. 5. LES BOU'l'ONNIERES DU SUD DE LA MESETA ORIENTALE 
MIDELT, MOUGUEUR, TAMLELT 

Dans ces trois boutonnières, qui cons ti tuent la partie la pl us 
méridionale de la Meseta orientale, affleurent des terrains antéviséens 
qui ont été structurés par la phase bretonne. Celle-ci est bien datée 
à Midel t, et j 'ai admis que les structures analogues, observables dans 
le Mougueur et au Nord du Tamlel t étaient également issues de cette 
phase. 

Les déformations évarisques de ces boutonnières sont toujours 
reprises par des structures d'orientation moyenne WNW-ENE à plan axial 
subvertical qu'il est tentant de paralléliser avec les structures post­
westphaliennes connues au Nord. 

7.2.5.1. La boutonnière de Midelt 

Les reprises tectoniques principales que l'on observe dans la 
boutonnière de Midelt sont de deux types. 

a) Une crénulation S 3 

Celle-ci est surtout observable dans la partie occidentale de 
la boutonnière (vallée de 1 'Oued Adrahal, vallée de 1 'Oued Bel-Lahsen). 
Les phyllades, structurées par des plis synschisteux synmétamorhiques 
(épisodes D

1 
et D

2 
de la phase bretonne voir chapitre 6. 1) sont recou­

pées par un clivage de crénulation s
3

• C'est un clivage fin et régulier 
correspondant à une crénulation discrète ou différenciée. Les plans 
de schistosités

3 
sont en moyenne E-W, subverticaux. Leur intersection 

avec la foliat~on des phyllades se marque par une fine linéation de 
microplissement L

3 
(fig. 159). 

On remarque également un étirement parallèle à la linéation L3 . 
Cet étirement est souligné par des baguettes allongées de chlorite, 
des taches verdâtres allongées, correspondant à des minéraux de métamor­
phisme, rétromorphosés et étirés. 

Il est ·important de · souligner ici que cet étirement correspond, 
par sa direction et par la nature des minéraux étirés, à la linéation 
d'allongement que l'on observe dans l'ensemble de la boutonnière et 
que j'ai reliée à 1 'épisode de cisaillement synmétamorphique D? d'âge .. 
breton (cf. _ghélP •. Ji •. LJ •.. Cette .... obse-F-va1:-±em- rn • amène à formuler!' hypo 

---~--------~··--- ~~·< th~Se~ slii Vâ~~te : 

J 
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Fig. 159 Phyllades dans 
l'Oggst de la boutonnière 
de ,,Jii?;lidel t. Structures D 

1
-D

2 et crénulation D
3 

N 90. 

la crénulation s3, qui correspond effectivement à un épisode tardif, par 
rapport à la folration issue des phases D 1 + D 

2
, s'inscrirait en fait dans 

la continuité de ces événements bretorîS. La déformation tangentielle, 
avec aplatissement et étirement X dans un plan subhorizontal, évolue 
vers un régime de constriction (cf. § 6.1.2.2.) avec raccourcissement 
selon Y et z. Lors de l'épisode D une inversion des directions Y et 
Z conduit à un aplatissement dans tm plan subvertical avec toujours un 
étirement X subhorizontal. 

Cette hypothèse conduit à admettre que 1 'épisode D
3 

de Midelt pour­
rait être plus proche dans le temps de la phase bretonne à 366 Ma et 
donc distinct d'une phase post-westphalienne. L'observation, dans l'Ouest 
de la boutonnière, de minéraux de métamorphisme de contact (chlorites 
en rosettes, andalousites) postérieurs à la crénulation s

3
, va également 

dans ce sens. D'après la carte géologique d' Emberger ( 19"'65) , ces miné­
raux de métamorphisme de contact sont liés à la mise en place des grani­
tes cal co-alcalins, ces derniers étant da tés de 31 9 Ma ( CLAUER et al. , 
1980). La crénulation s

3 
serait donc antérieure à cette date, c'est-à­

dire antérieure au Namurien d'après l'échelle chronostratigraphique 
de ODIN et al. (1982). Les travaux de détails entrepris (RHINANE, 
thèse en cours) permettront sans doute de mieux cerner les rapports 
cristallisation-déformation au cours de la mise en place des différents 
granitoïdes de Midelt. Si l'hypothèse ci-dessus se vérifie, cela signifie 
que la crénulation E-W\ de 1 'O!J.est de la boutonnière serait à lier soit 
à la fin de la phase br~tonne, soit à une phase sudète. 

b) Les déformations tardives 

Celles-ci sont peu importantes, elles correspondent à des décroche­
ments NE-SW senestres et N 110-130 dextres (VAUCHEZ, 1976). Des kink .­
bands d'échelle centimétrique à décimétrique les accompagnent 

7.2.5.2. La boutonnière du Mougueur 

Les plis couchés synschisteux sont recoupés par des chevrons ou 
kink-bands dont la direction axiale varie de N 45 à N 90. Un clivage 
de crénulation discret apparaît selon le plan axial subvertical (§ 
6.4.1. et fig. 83). 
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7.2.5.3. La boutonnière de Tamlelt 

J'ai déjà évoqué au chapitre 6.4.2. le problème de la boutonnière 
de Tamlelt où il est possible de distinguer deux grands domaines struc­
turaux. 

a) Dans le domaine nord, j'ai attribué la foliation à la phase 
bretonne (épisodes D

1 
+ D

2
. Cette foliation est déformée par des kink -

bands et des chevrons centimétriques à décimétriques. Le plan axial 
de ces chevrons est orienté N 70 à N 100, il est subvertical. Une schis­
tosité de crénulation s

3
, discrète, de plan axial, est répartie de 

manière uniforme dans ces phyllades, elle détermine avec la foliation 
une linéation de microplissement L

3
• 

b) Dans le centre et le Sud de la boutonnière, on n'observe qu'une 
seule phase de déformation. Celle-ci donne des plis E-W d'échelle kilo­
métrique à métrique. Les grandes structures sont observables cartogra­
phiquement, comme par exemple le synclinal à coeur silurien du Jebel 
Zerrouk (Du DRESNAY, 1977). Ce sont des plis synschisteux, à plan 
axial subvertical ou incliné vers le Sud, avec parfois une légère ten­
dance au déversement vers le Nord (fig. 160). La schistosité orientée 
E-W (fig. lfiO) s'imprime dans toute la série depuis les rhyolites du 
Protérozoique super1eur jusqu'aux schistes de l'Ordovicien supérieur. 
Elle détermine avec s

0 
une linéation d'intersection dont les plongements 

sont modérés. Une Iinéation d'étirement parallèle à l'intersection 
est assez bien marquée sur le flanc sud du synclinal du Jebel Zerrouk 
dans les phyllades d'Ain Chair, les calcaires oolitiques et les calcai­
res griottes du Cambrien inférieur. 

Dans les faciès argileux du Cambrien moyen (Acadien) sur le flanc 
sud du synclinal, la schistosi té est un cliva ge lisse et régulier de 
type ardoisier. Au microscope, elle apparaît comme un clivage continu, 
selon lequel .sont réorientés et recristallisés les minéraux phylliteux, 
les grains de quartz ; qu'ils soient isolés dans les ni veaux argileux 
ou dans les lits gréseux sont déformés en amandes par dissolution-cris­
tallisation avec croissance de barbes micacées. Les néoformations de 
micas selon la schistosité indiquent le début de l'épizone. 

Au Nord de la structure synclinale, 1 'intensité de la déformation 
diminue. La schistosité se présente comme un clivage plus espacé. Au 
microscope, les plans de schistosité sont discontinus, soulignés par 
des films d'impuretés ferrugineuses. Dans les micro li tons, la fabrique 
est moins bien marquée qu'au Sud avec cependant un début de déformation 
des quartz par dissolution-cristallisation. 

Les observations présentées ici ne correspondent qu'à une recon­
naissance rapide dans cette vaste boutonnière qui mériterait une étude 
approfondie. Elles permettent cependant d'ébaucher une approche de 
la structure hercynienne de cette boutonnière et de poser les prin ci­
paux problèmes qui sont à résoudre. Parmi ces problèmes, il faut ci­
ter 1) la nature -du contact qui sépare le domaine nord à structu­
ration polyphasée et le domaine central et sud dont la structure appa­
raît monophasée, 2) 1 'âge exact des déforma ti ons ; j 'ai proposé de 
lier la foliation des phyllades à la phase bretonne (épisodes D

1 
et 

0L ... de UMideltJ, .. les---f)li-s-··E-W--a-frecto:rrt~es deux domaines pourraient 
être contemporains et ré sul ter de la . phase tardive de 1 'orogenèse 
hercynienne. Les directions et le style sont assez semblables à ceux 
de la phase post-westphalienne du Nord de la Meseta orientale (Mekarn, 
Jerada). L'absence de Carbonifère déformé, à proximité, empêche cepen­
dant d'être affirmatif. Un âge sudète pourrait également être envisagé. 
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D'une man1ere générale, de Midelt au Tamlelt, le Sud de la Meseta 
orientale est caractérisé par une déformation hercynienne tardive, 
correspondant à des plis E-W à plan axial subvertical. Ces plis repren­
nent une schistosité antérieure dans toutes ces boutonnières, sauf 
le Sud du Tamlelt. La déformation reste en général modérée avec, selon 
le plan d'aplatissement, un cliva ge de crénulation. Seule la partie 
sud de Tamlelt montre l'appa~ition d'une schistosité de flux, ardoisiè­
re avec un métamorphisme épizonal. 

L'âge de la déformation reste hypothétique, aucun affleurement 
du Carbonifère n'existant dans ce secteur sud. Par le style et l'orien­
tation il est tentant de paralléliser ces structures avec celles du 
Nord de la Meseta orientale e~ de les lier à la phase post-westphalien­
ne. Elles pourraient cependant être plus anciennes, peut-être sudètes. 
D'autre part, au Sud du Haut-Atlas, le Paléozoïque qui affleure en 
bordure du craton africain présente des déformations pénétratives 
synschisteuses. Elles sont post-viséen supérieur à Tineghir (MICHARD 
et al., 1982) ; plus à l'Est, à Ben Zireg, le plissement synschisteux 
n'est pas daté avec certitude, il serait antérieur (ou associé) aux 
cisaillements plats à vergence sud décrits dans la région de Béchar 
qui eux sont certainement namuro-westphaliens (postérieurs au Namurien 
et antérieurs au Bashkirien, BALL et al. 1975). Il n'est donc pas 
exclu q 'une partie des plis E-W synschisteux qui déforment la bordure 
sud de la Meseta orientale, soit un peu plus anciens que ceux du Nord. 
Dans l'état actuel des connaissances, il est difficile d'être plus 
précis. Seules des datations isotopiques des événements tectonométamor­
phiques pourraient montrer un éventuel diachronisme des épisodes tardi­
hercyniens. 
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7.3. LA PHASE POST-WESTPRALIENNE. CONCLUSION 

Les descriptions des pages précédentes montrent qu'en Meseta 
orientale la déformation tardi-hercynienne est assez homogène. Les 
directions des structures sont relativement régulières, N 70-80 dans 
le Nord, N 90 dans le Sud. Seul le massif du Tazekka présente des 
directions N 45, qui se raccordent directement avec les structures 
de la Meseta occidentale, et par une légère virgation avec celles 
de la région d'Oujda. Ces directions WSW-ENE se prolongent à l'Est 
en Algérie, où sont décrites des déformations de même style (fig. 161). 

L'âge exact de cette phase tardi-hercynienne a été discuté précé­
demment. De Taza à Oujda elle est certainement post-westphalienne 
d'après les données stratigraphiques et les datations isotopiques 
dont on dispose. Vers le NE, en Algérie, des déformations de même 
style sont postérieures au Viséen moyen à Ghar Rouban (ROLET, 1974), 
au Viséen supérieur dans les Traras (GUARDIA, 1975 ; GONORD et ROLET, 
1976) et probablement au Westphalien dans 1 'Oued Madakh, où CENTENE 
et al. (1984) signalent des plis synschisteux avec étirement des galets 
d'un conglomérat rapporté au Westphalien ou au Namurien. Vers le Sud, 
à Midelt, Mougueur et Tamlelt, les structures tardives sont plus déli­
cates à dater, elles pourraient être en partie un peu plus anciennes 
que celles du Nord. 

Le style des plis montre que 1 'intensité de la déformation reste 
toujours très modérée. Le raccourcissement détermine un aplatissement 
dans un plan subvertival, des plis droits ou déjetés, avec souvent 
des vergences opposées. La schistosi té s

3 
qui marque 1 'aplatissement 

est en général une crénulation discrète ou différenciée. Seule la 
partie sud du massif du Tamlelt montre un clivage ardoisier associé 
à un métamorphisme é"pizonal. Ailleurs, l'évolution tectonométamor­
phique reste faible, les terrains étant en général situés dans le 
domaine de la diagenèse ou du début de l'anchizone. 

La chaîne de Meseta orientale apparaît donc comme un domaine 
d'environ 400 km de large, ayant subi au cours de la phase tardi-hercy­
(post-westphalienne pour l'essentiel), un raccourcissement selon une 
direction moyenne N 70-80. Ces structures se moulent donc bien sur 
le bord nord du craton ouest-africain orienté à peu près E-W. 

Corrélations avec la Meseta occidentale 

Dans la Meseta occidentale, la phase tardi-hercynienne, "namuro­
westphalienne" (MICHARD, 1976) constitue la phase majeure de l'orogenèse 
hercynienne. Contrairement à la Meseta orientale, les structures orien­
tées N 10 à N 45 sont obliques sur le craton africain, du moins sur 
sa partie située juste au Sud (Anti-Atlas). Les différents travaux 
de synthèse envisageant la Meseta occidentale en partie ou en totalité 
(MICHARD, 1976 ; PIQUE, 1979 PIQUE et al., 1980, PIQUE ET MICHARD, 
1981 MICHARD et al., 1983 ; LAGARDE, 1985) montrent bien que le 
domaine orogénique est limité par deux accidents fondamentaux à 

-~~-1-~_Ques ~c~J,_~_ ~one. _ _iie ___ ci.sa-i-l-le-lll€l-n-t--Ge--l-a--Meseta occidentale NNW=3SE 
------- assurant le contact avec le bloc ou mÇHe cÇ)tier relativement rigide ; 

au Sud, la zone de cisaillement paléozoïque de 1 'Atlas, N 70 corres­
pondant à l'accident du Tizi n' Test (MATTAUER et al., 1972) et à 

Je 
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Fig. 161 - Schéma du Maroc pendant la phase tardi-hercynienne (post­
westphalienne pro-parte). 1 : direction des structures et vergence, 
2 : failles, 3 : chevauchements~ 4 : nappes précoces, 5 : principaux 
granitoïdes. 
ZCMO : zone de cisaillement de la Meseta occidentale, 
ZCPA : zone de cisaillemerlt palé02oïque de l'Atlas. 
Les sens de cisaillement des failles de l'Anti-Atlas sont tirés 
de JEANNETTE et PIQUE (1981). 
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son prolongement vers l'Est. Enfin, au Nord, le contact entre la Meseta 
et le bloc antéhercynien des Sehoul {PIQUE, 1979) constitue une autre 
limite fondamentale, orientée également N 70 - 80. Dans le domaine 
orogénique, la déformation est contrôlée par des zones de cisaillement 
ductile. Correspondant vraisemblablement à des remobilisations de 
failles du socle précambrien (PIQUE et JEANNETTE, 1981 ) , elles sont 
aussi étroitement liées à la mise en place de granites syn à tardi­
tectoniques. LAGARDE ( 1985) propose de relier toutes les déformations 
à des cisaillements ductiles subméridiens senestres et ENE dextres, 
avec une direction de compression en moyenne NW-SE. 

Dans ce schéma, les structures synschisteuses sont en moyenne 
NE-SW et dessinent des virgations le long des zones de cisaillement. 
L'âge exact de cette déformation en Meseta occidentale est peut-être 
variable. Dans le Maroc central, elle est tardi- à post-westphalienne 
le Westphalien inférieur y est plissé (CAILLEUX coord., 1983). Des 
âges isotopiques K/Ar sur les fractions fines de 1 'Ordovicien et du 
Namurien de la région d'Oulmès donnent 290 Ma (HUON, 1985), soit la 
limite Westphalien-Stéphanien comme en Meseta orientale. Par contre 
au Sud, dans les Jebilete et le Haut-Atlas, certains des granites 
sont datés de 330 Ma (MRINI, 1985), le caractère syntectonique de 
leur mise en place (LAGARDE et CHOUKROUNE, 1982 ; LAGARDE et RODDAZ, 
1983) supposerait donc que la déformation synschisteuse soit plutôt 
sudète. 

Quoi qu'il en soit, le raccord entre Meseta-occidentale et Meseta 
orientale se fait le long de la ligne Tazekka-Azrou-Khénifra où 1 'on 
retrouve des structures tardi-hercyniennes de même style et de même 
âge. Entre Azrou et Khénifra, ALLARY et al., (1976) et BOUABDELLI 
(1982) décrivent des plis N 20 à N 40 localement synschisteux déversés 
vers le NW ou le SE. Ces plis affectent des terrains déjà structurés 
par la phase bretonne (Pays Zaiane) et par une phase synschisteuse 
plus ancienne sans doute {nappe de Khénifra, SW d' Azrou) en donnant 
des chevrons ou des kink-bands. Dans les terrains non structurés (Carbo­
nifère, nappes de glissement) elles donnent des déformations plus 
souples. 

Si 1 'on considère 1 'ensemble de la chaîne hercynienne du Maroc 
à cette période de la phase post-westphalienne, on constate qu'à l'Est, 
les structures sont assez régulières et se moulent sur le craton afri­
cain. Vers 1 'Ouest, au contraire, les structures sont obliques sur 
ce craton, et on remarque 1 'influence de plus en plus importante 
des directions NNE-SSW correspondant à la limite ouest de la chaîne 
avec le bloc ou môle côtier. Ces deux directions se combinent en Meseta 
occidentale pour donner des virgations de structures parfois importan­
tes. Les directions NNE-SSW sont aussi celles de Mauritanides plus 
au Sud, ainsi que des Appalaches vers 1 'Ouest ceci sera _ pris en 
considération dans la discussion géodynamique générale (3ème partie). 

Quant à l'intensité de la déformation, faible à l'Est, beaucoup 
plus importante à 1 'Ouest, elle traduit un raccourcissement moindre 
en Meseta orientale. La présence d'un socle déjà structuré par la 
phase bretonne a contribué à accentuer la rigidité de la zone orientale. 
Le magma tisme calco-alcalin et l~guelg:ues granites tardi hercynien-s-~­

~~-------- -~-n-Lefl-t--pas créé-mcamoTlTsseine-nt--thermique suffisant pour qu'apparaissent 
des zones de déformation ductile importante,' sauf peut-être au Sud 
de Midelt (Tamlelt). 
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Troisième partie 

CONCLUSIONS GÉNÉRALES 

Chapitre VIII 

L'ÉVOLUTION PALÉOZOIQUE DE LA MESETA ORIENTALE 
ET SA PLACE DANS LA CHAINE HERCYNIENNE 

D'AFRIQUE DU NORD 

Dans les chapitres précédents, consacrés à la stratigraphie et 
à la tectonique paléozoïque de la Meseta orientale, j'ai déjà donné 
des conclusions partielles pour chaque étape de l'évolution hercynienne. 
Je résumerai ici ces différentes étapes en en rappelant les caracté­
ristiques essentielles et en insistant sur les rapports avec la Meseta 
occidentale. Rappelons que, par commodité de langage, "Meseta orientale" 
désigne la chaîne ou domaine orogénique de la Meseta orientale, incluant 
le massif moyen-atlasique du Tazekka. 

\ : 

8.1. LA PLA TE-FORME DU CAMBRO-ORDOVICIEN 

AU DEVONIEN INFERIEUR (LOCHKOVIEN) 

Les terrains les plus anciens de la Meseta orientale sont si tués 
sous l'Ordovicien inférieur daté. Faute de preuves paléontologiques, 
ce n'est que par leur position structurale et par analogie de faciès 
que nous pouvons les attribuer au Cambre-Ordovicien. Dans le Tazekka, 
ce sont des schistes violacés ou verdâtres où s'intercalent des niveaux 
de grauwackes fines riches en élements de laves indiquant une influence 
volcanique lointaine. Dans les Zekkara, on retrouve des shales mauves 
ou verts et des ni veaux grauwackeux et arkosiques, mieux développés 
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que dans le Tazekka. Des sills de gabbros dans les Zekkara pourraient 
être de même âge. Enfin, au Sud, les phyllades et micaschistes à amphi­
bolites de Midelt et les schistes du Mougueur sont attribués au Cam­
brien. Le Cambrien n'est daté avec certitude que dans le Tamlelt où 
il rappelle les faciès de 1 'Anti-Atlas oriental. Là, il repose sur 
une série volcano-détritique à laves acides attribuée au Protérozoïque 
terminal ("série d'Ouarzazate" = P. III des auteurs, ou Adoudounien 
supérieur = "série lie-de-vin") [DESTOMBES et al. 1985]. 

L'Ordovicien est bien représenté en Meseta orientale, il appa­
raît sous un faciès très monotone de péli tes vertes, plus ou moins 
bioturbées, riches en micas détritiques et de niveaux gréseux quartzi­
tiques, surtout abondants vers le haut de la série. L' Arénig et le 
Llanvirn sont caractérisés paléontologiquement dans le Tazekka et 
les Zekkara, sous un faciès de pélites ou de schistes vert-olive où 
abondent les micas détritiques. Les autres étages de l'Ordovicien 
ne sont pas datés mais sont très probablement représentés dans les 
péli tes gréseuses et les quartzites du Tazekka occidental et de la 
région d'Oujda (Koudiat-Touila, Jorf-Ouazzène). Les séries se terminent 
généralement par des niveaux de quartzites dont l'épaisseur est varia­
ble maximum dans le Tazekka occidental, elle diminue vers l'Est 
dans la région d'Oujda ainsi que vers l'Ouest dans les boutonnières 
de Bsabis, Immouzer, et la zone Azrou-Khénifra. En général, des faciès 
d~ grès ou d'argiles microconglomératiques caractéristiques de la 
période glaciaire de la fin de l'Ordovicien sont observables dans 
l'ensemble de ces régions. 

Le Silurien débute par des niveaux de silts à débit en plaquettes 
et de phtanites noires à Graptolithes caractérisant le Llandovery 
inférieur et surtout moyen. Ces premiers niveaux sont concordants 
avec les grès et les quartzites de la fin de 1 'Ordovicien dont ils 
restent solidaires au cours de la tectogenèse. Dans le Tazekka occiden­
tal, au-dessus du Llandovery s'individualise une ser~e d'argilités 
noires et de silts dans lesquels ont été reconnus le Wenlock, le Lu­
dlow et le Dévonien inférieur ( Lochkovien) , dont les derniers ni veaux 
sont caractérisés par un début d'instabilité du bassin (grès à slum­
pings). C'est actuellement la seule localité de Meseta orientale où 
les séries du Silurien au Lochkovien soient représentées au complet. 
Partout ailleurs le Silurien est interrompu au niveau des phtanites 
du Llandovery moyen, les termes les plus récents étant complètement 
dilacérés et dispersés par les cisaillements hercyniens. 

Par rapport à la Meseta occidentale et à l' Anti-Atlas, on ne 
re~.;irque pas de différences notables de faciès. L'ensemble du Maroc 
côrrespond à cette époque à une zone de plate-forme où la subsidence 
est variable, avec des lacunes et des variations de faciès et d'épais­
seur, surtout sensibles dans l'Ordovicien (DESTOMBES et al. 1985). 
La distension plus importante dans le domaine mésétien que dans l'Anti­
Atlas se marque par une épaisseur plus grande du Cambrien moyen (Aca­
dien) et par des épanchements volcaniques basiques dans le Haut-Atlas 
occidental au Cambrien inférieur ( SCHAER, 1964) et au Cambrien moyen 
dans le Maroc central (MORIN, 1960, 1962) et la Meseta côtière (GIGOUT, 
1956). Le Silurien montre, en général un faciès très monotone d'argili­
tes à Graptolithes. On y remarque cependant, d'Est en Ouest, un déve-

--------------1-epi?emen·t-·-des--carbomrte-s····vër~f-Te·-naut de la série. La tendance à la 
surrection de la partie ouest du domaine mésétien se marque bien sur 
le môle côtier par des lacunes dans le Silurien (CORNEE et al., 1985). 
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Le Dévonien inférieur est transgressif des calcaires bioclastiques 
reposent directement sur l'Arenig à l'Ouest des Jebilet (BEUN et al., 
1986), des conglomérats rouges sont discqtdants sur le cambrien et 
l'Ordovicien des Rehamna et du Haut-Atlas central (HOLLARD et al., 
1976 ; SCHAER, 1967 ; DESTOMBES et al., 1982). La distension se marque 
au Silurien par quelques coulées basiques en Meseta côtière (CORNEE 
et al., 1985). Il faut voir là l'écho des mouvements calédoniens-aca­
diens qui se déroulent de l'Ordovicien supérieur au Dévonien inférieur 
dans les Appalaches. 

C'est également à cette période que se produit le plissement 
et le métamorphisme régional du bloc des Sehoul à l'Est de Rabat. 
Les terrains affectés par cette déformation vont du Cambrien probable 
à 1 'Ordovicien inférieur, daté récemment par Graptolithes (LOPEZ et 
WILLEFERT, comm. or.). Des granites siluriens (430 MA, CHARLOT et 
al. , 19 7 3) recoupent les roches métamorphiques. Ce bloc des Sehoul 
constitue un élément du niveau structural inférieur de la chaîne calé­
donienne (phase taconique) rapproché de la Meseta marocaine avant 
le Dévonien. Il correspondrait, soit à un fragment, des Appalaches 
canadiennes (PIQUE, 1979), soit à un fragment du socle kabyle (PIQUE, 
1982). L'âge probablement taconique du plissement semble privilégier 
la première hypothèse. 

A la fin du Silurien et au début du Dévonien inférieur, il semble 
donc que les lignes structurales majeures de la Meseta marocaine aient 
été déjà individualisées . 

.,.... La zone de failles E-W de Rabat-Tiflet, le long de laquelle 
coulisse le bloc des Sehoul. 

La zone de cisaillement paléozoïque de l'Atlas (MICHARD et 
al~ , 19 8 3) qui sépare la Meseta, futur domaine orogénique, de l'An ti­
Atlas, bordure du craton. 

- La zone de cisaillement de la Meseta occidentale marquée par 
l'individualisation du môle côtier comme une zone surélevée. 

8.2. LE DEVONIEN. LES BASSINS DE FL YSCH ET LA PHASE BRETONNE 

8.2.1. INDIVIDUALISATION DU BASSIN DES FLYSCHS DEVONIENS 
\ : 

EN MESETA ORIENTALE 

Nous avons vu qu'en Meseta orientale, le Dévonien se présente 
généralement sous l'aspect d'une série de type flysch. L'âge de ces 
dépôts turbiditiques a été déterminé par des datations palynologiques 
et s'échelonne de 1' Emsien au Frasnien. Cette série constitue l'essen­
tiel des boutonnières de Debdou-Mekam, du Boudoufoud et des Beni-Snas­
sène, elle s'étend en Algérie dans les Traras et à l'Est jusqu'à Tifrit. 
Les rapports avec les argilites noires du Lochkovien ne sont visibles 
que dans le Tazekka, où il y a concordance. Partout ailleurs, le subs­
tratum du flysch n'est pas visible et il semble qu'il y ait eu un 
décollement généralisé de la série dévonienne lors des plissements 
bretons et sudètes. Cette disposition, jointe à la dispersion des 
affleurements rend très délicate toute reconstitution du bassin de 
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flysch. Avec PIQUE et al., (1983), un "sillon Marrakech-Oujda" a· été 
défini. Cette image, volontairement simpliste ne tient évidemment 
pas compte du caractère allochtone des flyschs dévoniens inclus dans 
les nappes d' Azrou-Mrirt, des Jebilet et des Aït-Tamelil. Ce bassin 
de flysch du Dévonien, devait avoir une position beaucoup plus orienta­
le. Sa géométrie exacte ne peut pas être définie, il pouvait s'agir 
d'un sillon N 70 - 80 subparallèle à la bordure du craton africain, 
ou d'un bassin de déchirure de forme plus complexe lié au fonctionnement 
des failles de socle dont la réactiv:ation avait dû commencer dès le 
Paléozoïque inférieur. 

Quant aux limites de ce bassin, on peut s'en faire une idée en 
examinant les faciès du Dévonien dans le reste du Maroc. Dans le Meseta 
nord-occidentale et le Maroc central on a affaire essentiellement 
à une plate-forme carbonatée avec des détritiques fins, bordée au 
Nord et à 1 'Ouest par des zones hautes, peut-être même émergées (Môle 
côtier, bloc des Sehoul) . Vers 1 'Est, dans la zone Khénifra -Azrou, 
les nappes de Ziar-Mrirt et d' Azrou contiennent des terrains dévoniens 
dont le faciès évoque la limite plate-forme - talus, et localement 
des flyschs. On aurait, d'Ouest en Est, le passage de la plate-forme 
au bassin des flyschs. Vers le SE, la couverture secondaire des Hauts­
Plateaux masque le Paléozoïque et ne permet pas de retrouver la limite 
du bassin. Seuls les lambeaux de calcaires dévoniens connus au Nord 
du Tamlel t et dans les Zekkara sont peut-être des terrains d'une plate­
forme [Bloc des Hauts-Plateaux, (PIQUE et al., 1983) 1 ou de· rides 
dans le bassin. 

Quoiqu'il en soit ce bassin flysch traduit, au Dévonien, une 
tectonique d'extension tendant à disloquer la plate-forme du Paléozoï­
que inférieur. Au Maroc, cette extension reste cependant limitée puis­
qu 'aucune trace d'ac ti vi té magma tique n 'y a été relevée à 1 'exception 
de minces ni veaux pyroclastiques signalés récemment dans le Dévonien 
d' Azrou (BOHRMANN et FISCHER, 1985). Il faut aller plus au NE, dans 
les Traras pour déceler des signes d'un volcanisme dévonien traduisant 
peut-être une ouverture plus importante du bassin. 

8.2.2. LA PHASE BRETONNE 

C'est au Dévonien supérieur que se produit la déformation majeure 
des terrains précédents, si l'on en croit la datation isotopique du 
métamorphisme synschisteux associé 366 MA à Midelt, 372 et 368 MA 
dans les boutonnières de Debdou-Mekam. Stratigraphiquement, on sait 
seulement que cette phase bretonne ou éovarisque (ou tardi -acadienne) 
est post-frasnienne et anté-viséen super1eur. Nous avons vu que cet 
événement est probablement étendu à presque toute la Meseta orientale, 
des Béni -Snassène - Traras au NE jusqu'au Tamlel t dans le Sud. Le 
massif du Tazekka peut, s~it avoir été inclus dans la chaîne bretonne, 
soit avoir été structuré plus tard, lors de la phase sudète, sui va nt 
l'interprétation retenue pour les quelques données isotopiques actuelle­
ment disponibles (HUON, 1985). 

Les déformations bretonnes correspondent à des plis déversés 
à couchés et cisaillés. Les di~ecti,Qns_de-plissement sont var1ables, 
a--Ghai-Re-·-bretcml'îë-··-aessrnant~n arc dont .la cqnvexité est dirigée 

----~~-
vers l'Ouest. Les déplacements se font en général de l'Est vers l'Ouest. 
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La déformation se réalise dans un climat de métamorphisme anchizonal 
à épizonal, l'intensité maximum étant attein~è à Midelt avec des para­
genèses à biotite et grenat. 

Les limites exactes de la chaîne bretonne ne sont pas connues. 
Au Sud, il semble qu'elle s'arrête brutalement contre 1 'accident du 
Nord du Tamlel t dont la signification reste à préciser, mais qui cor­
respond à une ligne parallèle à la bordure du craton. Vers le Nord, 
les plissements bretons disparaissent sous le front des nappes rifo­
telliennes et vers 1 'Est sous la couverture secondaire des Hauts-Pla­
teaux. Vers 1 'Ouest, on retrouve des fragments d'une chaîne, au moins 
approximativement de même âge dans 1 'Est du Maroc central avec des 
plis couchés N-S déversés vers 1 'Est. Entre ces deux fragments anté­
v~seens, une zone non déformée fournira au Carbonifère le matériel 
de nappes en partie gravitaires tardi-viséennes. 

Donc au Dévonien supérieur tout 1 'Est du Maroc est soumis à un 
régime de compression selon une direction principale ENE-WSW {orienta­
tion actuelle}. Le raccourcissement est surtout important à l'Est. 
Cette compression est peut-être liée à la poussée de zones plus "inter­
nes", provoquant la fermeture du bassin flysch, son plissement et 
celui de son substratum avec déversement vers l'Ouest en direction 
des zones plus "externes" de la chaîne (Meseta occidentale). Le plan 
originel de la chaîne sera obscurci par les phases ultérieures. 

Au Dévonien supérieur, en écho à la phase bretonne, le reste 
de la Meseta marocaine connaît des bouleversements paléogéographiques 
importants reconnus déjà en partie par HOLLARD ( 1967}, c'est la "révolu­
tion famennienne" de PIQUE (1979). Des mouvements epeirogéniques corres­
pondant au rejeu d'anciens accidents de socle, délimitent des bassins 
subsidents où s'accumulent des sédiments détritiques. C'est le sillon 
des Ouled-Abbou au SW du môle côtier ( 1100 rn de Frasnien et Farnennien 
détritiques), un sillon dans le Maider (Ouest du Tafilalet) où s'accumu­
lent 2000 rn de flysch famennien et dans la Meseta nord-occidentale, 
le bassin de Sidi -Bettache, dont les limites, qui correspondent nette­
ment à des zones de failles, sont soulignées par des olistostromes 
et des em~ssions magmatiques famenno-tournaisiennes. Vers le Sud, 
le long de la zone d' accident_s limitant le môle côtier, des jeux de 
failles normales se marquent par des olistostromes dans les Rehamna 
(PIQUE, 1972 ; PIQUE et al., 1980 ; SOUGY et al., 1975}, dans le Jebilet 
(BORDONARO et al., 1979 ; MULLER et MAYOL, 1985} et à l'Ouest du Haut­
Atlas occidental (CORNEE et FERRANDINI, 1985). Des phénomènes compres­
sifs affecteraient localement les marges de ces bassins, comme les 
écailles d'Ezzehiliga dads l'anticlinorium de Khouribga-Oulmès, décrites 
par CAILLEUX (1985) comme liées à la phase bretonne. 

Si l'on considère l'ensemble du Maroc à cette époque fini-dévonien­
ne, on remarque donc que la partie orientale est soumise à une compres­
sion en moyenne ENE-WSW qui donne naissance à la chaîne bretonne. 
A la même époque la Meseta occidentale voit 1 'ouverture de bassins 
dévono-dinantiens. La quasi contemporanéité des deux phénomènes suppose 
que ces bassins s'ouvrent alors que la Meseta occidentale était soumise 
à une extension NNW-SSE en réponse à la compression de la zone orienta­
le (fig. 462.. ) , les rejeux des failles du socle entraînant la création 
de bassins de déchirures selon le modèle de CROWELL déjà admis l.CJ. 

par PIQUE (1979). Notons cependant que cette interprétation 
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repose sur l'idée de contemporanéité entre les phénomènes extensifs 
(Ouest) et compressifs (Est du Maroc) . Compte tenu de la fourchette 
d'indétermination sur l'âge de ces derniers, l'idée que l'extension 
postdate la compression ne peut actuellement être formellement rejetée. 

1 
1 

0 SEHOUL // 

Fig. 162 - Rapports entre la Meseta occidentale et la Meseta 
orientale au Dévonien supérieur. En pointillé : chaîne bretonne 
avec direction des structures et sens de déversement. B. S. B. : 
bassin de Sidi-Bettache. 

Le Dévonien apparaît donc comme une période clé dans l'histoire 
de la Meseta orientale et des Hercynides marocaines en général. Au 
Paléozoïque inférieur, l'ensemble de la Meseta et l'Anti-Atlas connais­
sent une évolution très voisine les situant dans un domaine de plate­
forme bordant le craton africain. Au Dévonien inférieur moyen, la 
distension qui affecte la bordure nord du craton crée le bassin de 
Meseta orientale (sillon "Marrakech-Oujda") qui accueille des dépôts 
turbidi tiques. La fermeture de ce bassin lors de la phase bretonne 
parachève l'évolution de la Meseta orientale en la plaçant en posi tian 
de zone interne par rapport à la Meseta occidentale où s'établit, 

--·---------·~--··-sernble=t:-:ci-1--u-n- .. r-égime-· -àe- --tr-a-nstens-ron avec ouverture de bassJ.ns en 
déchirure. 
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8.3. LE CARBONIFERE 

8.3.1. LES BASSINS CARBONIFERES 

Après la phase bretonne, la Meseta orientale est une zone structu­
rée et indurée, probablement émergée. Les premiers dépôts datés sont 
les couches de Flouch à Debdou qui appartiendraient au Tournaisien. 
On ne connaît malheureusement pas la position structurale de cet af­
fleurement il correspond peut-être aux premiers dépôts carbonifères 
post-bretons. En outre, il présente des caractères volcano-sédimentaires 
très nets qui le rende analogue aux terrains bien datés du Viséen 
super~eur vo~s~n. Les premiers dépôts sédimentaires nettement discor­
dants sur le socle breton datent du Viséen supérieur. La Meseta orien­
tale connaît alors une période de distension avec création de bassins 
dont 1 'orientation semble guidée par des failles N 70. Pendant cette 
période se met en place le volcanisme cal co-alcalin qui, du Tazekka 
à Oujda constitue un trait tout à fait caractéristique de la Meseta 
orientale. 

Dans les boutonnières de Debdou-Mekam, les calcaires du Viséen 
supérieur reposent directement sur le socle breton, ils sont suivis 
par le dépôt des couches volcaniques et volcano-clastiques d'Ez-Ziroug, 
puis par la série gréso-pélitique d 'Hassiane-Diab. A Oujda, l' indivi­
dualisation du bassin carbonifère se marque par un olistostrome où 
sont remaniés des éléments du socle antéviséen cons ti tuant les marges 
du bassin. Les couches volcaniques et volcano-clastiques de Jerada 
reposent sur cet olistostrome, elles sont suivies par les dépôts sédi­
mentaires, datés du Viséen supérieur jusqu'au Westphalien C, période 
au cours de laquelle la mer se retire progressivement vers 1 'Est. 
A Tannecherfi, la sédimentation chaotique et le volcanisme sont nette­
ment contemporains et se poursui vent pendant le Viséen supérieur voire 
le Namurien_ Enfin dans le Tazekka, le volcanisme ne se met en place 
qu'au Viséen supérieur terminal - début du Namurien et pourrait persis­
ter jusqu'au Westphalien. Il est discordant sur les schistes du Tazekka 
structurés par la phase bretonne ou, plus probablement, par la phase 
sudète (ce qui expliquerait l'_âge relativement tardif du volcanisme). 
Ce volcanisme carbonifère, situé en position post-tectonique est donc 
échelonné dans le temps pendant le Viséen et le Namurien. Il commence 
assez tôt à Jerada pour se terminer dans le Tazekka. 

Aux roches volcaniques carbonifères sont associés des filons 
de microdioriorites, de dacitesret des masses granodioritiques donnant 
un léger métamorphisme d,e contact (schistes silicifiés ou tachetés) . 
Ces ensembles hypovolcaniques se mettent essentiellement en place 
dans les terrains antéviséens. Ce sont les microdiorites de Bou Yaâlou 
dans les schistes du Tazekka, les sills du secteur de Sidi Lahcen 
dans le Mekam (HUVELIN, 1983 CHEGHAM, 1985), les granodiorites et 
microgranodiorites des Zekkara, de Guennfouda et Jorf-Ouazzène. La 
quasi contemporanéi té du volcanisme et de ces intrusions est signalée 
depuis longtemps (LUCAS, 1942 ; OWODENKO, 1976). Le caractère typique­
ment cal co-alcalin de celles du Mekam ( KHARBOUCH, 1982 CHEGHAM, 
1985) est aussi un argument en faveur de leur rapprochement. C'est 
également pendant cette période que se mettent en place à Midelt 
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des granodiorites (347 MA), des granites alcalins (329 MA) et des 
granites calce-alcalins ( 319 MA). Il y a donc une activité magmatique 
qui dure du Viséen inférieur au Namurien et qui est bien caractéristique 
de la partie nord de la Meseta orientale. 

En Meseta occidentale, pendant ce temps, 1 'ouverture du bassin 
de Sidi-Bettache se poursuit. Aux flyschs et olistostromes famenno­
tournaisiens succèdent des dépôts de plate-forme du Viséen inférieur 
marquant un stade de comblement du bassin (PIQUE, 1979). Dans le reste 
de la Meseta occidentale, ces dépôts du début du Carbonifère sont 
généralement absents. La période entre le Dévonien supérieur et le 
Carbonifère est en général une phase de régression avec absence de 
dépôts ou des faciès dé tri tiques du Strunien et du Tournaisien. Dans 
ces régions, la transgression ne se généralise qu'au Viséen supérieur 
(localement Viséen moyen). Aux faciès de plate-forme situés vers l'Ouest 
et le NW de la Meseta, succèdent vers le SE des dépôts de turbidi tes. 
La distension synviséenne est importante, les bassins du Maroc central 
(Fourhal, Khénifra-Azrou) et les bassins sud-mésétiens (Jebilet 
Ait-Tamelil), peut-être connectés, accueillent une épaisse sédimentation 
de type flysch. Des glissements gravitaires conduisent à la formation 
d' olistostromes. Ils sont localisés à la marge des bassins et liés 
à la réactivation des failles bordières pays Zaian à la bordure 
ouest du bassin Azrou-Khénifra (VERSET, 1983), Haut-Atlas à la bordure 
sud du bassin des Jebilet (BEAUCHAMP, 1984) et des Ait-Tamelil-Skoura 
(JENNY et LE MARREC, 1980). Dans l'Est de la zone Khénifra-Azrou, 
1 'Est des Jebilete et le Nord d'Ait Tamelil, des olistostromes plus 
tardifs, sont liés à la progression de nappes gravitaires (HUVELIN, 
1977 ; ALLARY et al., 1976 ; VERSET, 1983 ; BOUABDELLI et al., 1983 ; 
JENNY et LE MARREe, 1980} . Elles se mettent en place au Viséen supé~ 
rieur, Namurien inférieur, en interrompant la sédimentation dans l'Est 
des bassins. Vers 1 'Ouest la sédimentation se poursuit jusqu'au West­
phalien inférieur (Four hal ) . A la marge sud de la chaîne les zones 
de Tineghir et Ben-Zireg correspondent soit à des sillons étroits 
localisés à la marge du cr aton, soit, plus simplement, à la marge 
sud du bassin occidental précédent (Tineghir, Skoura) et nord du bassin 
de Béchar (Ben Zireg). Les olistostromes v~seens qu'ils renferment 
sont liés à la destruction du craton au Sud (Tineghir) ou à des rides 
situées plus au Nord (Ben-Zireg). 

Comme en Meseta orientale, la phase d'ouverture des bassins s'ac­
compagne d 'un magmatisme important, bien développé dans les Jebilet 
(HUVELIN, 1977 ; BORDONARO, 1983), les Reharnna (GIGOUT, 195 , HOEPFFNER, 
1982) et les bordures du bassin de Sidi Bettache (PIQUE, 1979). Il 
s'agit de roches volcaniques et hypovolcaniques, essentiellement ba si-
ques sauf dans les Jebilete où le magmatisme est de type bimodal. 
Ce magmatisme se manifeste dès le Tournaisien (Bassin de Sidi-Bettache) 
et se poursuit au Visé en supérieur ( Reharnna, Jebilete) . Par opposition 
au volcanisme calce-alcalin de la Meseta orientale, les caractères 
géochimiques indiquent plutôt un magma tholeitique (Reharnna, Jebilet ) 
e_t un caractère transitionnel, tholeitique à alcalin dans le bassin 
de Sidi-Bettache (KHARBOUCH, 1982). Dans les Jebilet le magma tholeiti-
que est à peu près contemporain d'un magrnatisme acide de type calce­
alcalin provenant d'une fusion partielle de la croûte (BORDONARO, 
1983). Les gr ani tes des Jebile~_~t_san_s dante celui àu Tichka -( 3-:Ys-------

-----~ett-3?tO--c;m-rm:tiNî-;-1985JT_proviennent sans doute , du même phénomène, 
ils sont en tout cas contemporains du volcanisme. 
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8 • 3. 2 • LA PHASE SUD ETE 

D'après les datations isotopiques, ;rt,< semble que 1 'on puisse 
distinguer une phase sudète dans le massif du Tazekka. Cette phase 
serait responsable de la structuration des schistes, · ses modalités 
étant identiques à celles de la phase bretonne décrite plus à 1 'Est 
et traduisant toujours un déplacement vers l'Ouest. Ces mouvements 
sudètes marqueraient le déplacement progressif de la déformation syn­
schisteuse de la Meseta orientale vers la Meseta occidentale, c'est-à­
dire des zones internes vers les zones externes. La phase sudète appa­
raît localisée le long d'une bande Tazekka-Azrou-Khénifra située en 
avant de la chaîné bretonne. Les nappes de glissement, en partie gravi­
taires de la zone Azrou-Khénifra se mettent en place au Viséen supé­
rieur-Namurien et correspondent bien à cette phase. Elles proviendraient 
d'une zone située en marge de la chaîne bretonne à l'emplacement actuel 
du Moyen-Atlas. Les écaillages du Tazekka en représenteraient la partie 
arr1ere (interne) , dont la compression a pu déterminer le départ des 
nappes vers le bassin carbonifère qui prend une valeur d'avant-fosse 
par rapport à la zone interne de Meseta orientale. Les plissements 
sudètes d'Azrou-Khénifra accompagnent la progression des nappes et 
finissent par les rattraper comme à l'Ouest d'Azrou où elles sont 
replissées. De même plus au Sud, dans les Jebilete le serrage du bassin 
doit commencer assez tôt, pendant la phase sudète comme 1 'indiquent 
les caractères syncinématiques du granite daté de 336 MA. 

8. 3. 3. LA PHASE TARDI -HERCYNIENNE 

En Meseta orientale, la fin du Carbonifère est marquée par les 
plissements post-westphaliens C. Ils sont datés de 300 MA. Les plis 
droits NE-SW à N 90 déforment le Carbonifère et son substratum anté­
viséen. L'intensité de la déformation est faible, le métamorphisme 
ne dépassant pas le début de l'épizone. La mise en place des différents 
massifs granitiques (Tazekka, Boudoufoud, Alouana, Mekam, Beni-Oukil, 
Beni -Snassène) termine 1 'évolution hercynienne, ils sont syn- à tardi­
tectoniques. 

Dans la Meseta occidentale, on peut distinguer, dans 1 'Est du 
Maroc central, des plis droits NE-SW qui déforment des terrains déjà 
affectés par les phases bretonnes et sudètes et correspondent bien 
aux plis tardi-hercyniens de la Meseta orientale. Vers 1 'Ouest, en 
Meseta centrale et occidentale, dans les Rehamna et les Jebilete, 
les terrains paléozoiques\ non s-t:-ructurés sont déformés par une phase 
"Namuro-Westphalienne" (MICHARD, 1976) qui a valeur de phase paroxysma­
le. L'âge exact de cette phase est sans doute variable : précoce dans 
les Jebilet (où il peut encore être sudète), il est, en Meseta centra­
le, postérieur au Westphalien inférieur et antérieur au Westphalien 
D (conglomérats discordants de Sidi-Kassem dans l'anticlinorium de 
Khouribga-Oulmès). Les âges isotopiques effectués dans la région d'Oul­
mès donnent 290 MA, ce qui situent l'épisode tectono-métamorphique 
à la limite Westphalien-Stéphanien. 

La direction des structures est en moyenne NE-SW, elle est cepen­
dant perturbée par le jeu de zones de cisaillement ductile le long 
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desquelles culminent le métamorphisme régional et l'intensité 
de la déformation. Les Rehamna centraux semblent correspondre 
à la zone la plus déformée, dans un climat de métamorphisme méso-
zonal. L'interférence de la déformation régionale avec la mise 
en place des granites syn- à tardi-cinématiques contribue également 
à perturber les directions des structures (LAGARDE,1985). La 
vergence des plis est variable, il y a cependant une nette tendance 
au déversement vers 1 'Ouest en particulier dans les Rehamna et 
les Jebilet où des cisaillements syn- à post-métamorphiques 
accentuent le chevauchement du domaine orogénique vers le môle 
côtier. 

8.4. CADRE GEODYNAMIQUE DE LA CHAINE HERCYNIENNE 

MAROCAINE, APPORT DE LA GEOCHIMIE DU 

MAGMA TISME DINANTIEN 

Dans le chapitre suivant, 
géodynamique du Maroc dans le 
paléozoïques périatlantiques. 

je reviendrai sur 
cadre plus général 

l'évolution 
des chaînes 

Des descriptions précédentes résumant 1 'évolution hercynienne 
du Maroc il ressort que 1 'orogène est essentiellement intraconti­
nental. Le domaine de plate-forme plus ou moins subsidente du 
Paléozoïque inférieur subit du Dévonien au Namurien des phénomènes 
d'extension qui restent cependant limités, n'atteignant jamais 
le stade du développement d'une croûte océanique. La durée de 
vie de ces bassins, dévoniens et carbonifères est d'ailleurs 
relativement courte, l'enchaînement des phases tectoniques bretonne 
à post-westphalienne les refermant progressivement. 

c'est au carbonifère inférieur que le magmatisme a été le 
plus important. Les études géochimiques effectuées à ce jour 
permettent de proposer des modèles géodynamiques pour la chaîne 
hercynienne du Maroc à cette époque. On remarque tout d'abord, 
du Haut-Atlas de Marrakech jusqu'à Oujda et sans doute plus loin 
jusqu'à Tifrit, l'existence d'un alignement de roches magmatiques 
calco-alcalines. Ce sont les granitoïdes du Tichka et des Jebilet, 
mis en place à 340 et 336 MA (MRINI, 1985) ; les granodiorites 
et granites de Midelt mis en place entre 347 et 319 MA (TISSERANT, 
1977) et les ser~es volcano-détri tiques du Viséen au · Namurien 
du Tazekka, Debdou-Mekam, Jerada. Les granitoïdes viséens provien -
nent selon TISSERANT et selon MRINI du mélange entre un matériel 
d'origine mantellique et un composant crustal. Les résultats 
fournis par l'étude des isotopes du strontium et du néodyme permet­
tent à MRINI ( 1985) de dire que le pôle basique de ces granites 
ne peut correspondre à une croûte océanique, mais plutôt à un 
contexte de type rift~o~ique ou arc insulaire. 

)nf/,;;.ur.fir;u]avX 
Les laves viséo- namuriennes qui affleurent entre Taza e-t.--------

--~-------Ouj-àa--e-n-1=----été----étud±ées ___ par -KHARBOUCH -( 1982). Typiquement calco-
---------- alcalines, elles correspondent à un environnement de type marge 

continentale active. 
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Dans les Jebilet et les Rehamna, les études n'ont portées 
que sur les éléments majeurs. Dans les_ ~ebilet , BORDONARO ( 1983) 
retrouve un environnement de type ·'ftÏt intracontinental avec 
un magrnatisme bimodal calce-alcalin précoce provenant d'une 
fusion crustale, et tholeitique, plutôt d'origine rnantellique. 
Dans les Reharnna, le magmatisme est de type tholeitique (HOEPFFNER, 
1982). Enfin, dans la Meseta nord-occidentale, les coulées et 
filons basiques tournaisiennes à viséennes sont de nature alcaline 
à transitionnelle, tholeitique-alcalin. Elles indiquent un environ­
nement de type bassin marginal ou bassin d'arrière-chaîne (KHAR­
BOUCH, 1982). 

A partir des études géochimiques de KHARBOUCH ( 1982) sur 
le volcanisme dinantien, un modèle géodynamique a été proposé. 
La Meseta marocaine est une plaque continentale sous laquelle 
plonge une plaque océanique selon un plan de subduction à pendage 
vers l'Ouest. La Meseta orientale serait en position de marge 
active et la Meseta occidentale en position de bassin arrière-arc. 

Dans ce schéma, la subduction est interprétée comme une 
subduction fossile. En effet, au Carbonifère on ne connaît pas 
d'espace océanique en cours de résorption, la Meseta orientale 
ne peut donc être située en position de marge active au sens 
strict. D'autre part, le magrnatisme calce-alcalin se place en 
position post-tectonique par rapport aux phases éovarisques (bre­
tonne et sudète) qui sont certainement l'expression d'une collision 
ayant su~v~ la fermeture de bassins dévoniens. L'hypothèse de 
la paléosubduction a déjà été formulée pour expliquer l'occurrence 
du magmatisme calce-alcalin post-collision, dans les Cordillères 
Bétiques (PUGA, 1980) dans la chaîne hercynienne d'Europe occiden­
tale (BEBIEN et al., 1980 ; LORENZ et NICHOLLS, 1984 ; OUAZZANI 
et LAPIERRE, 1986). Cette subduction devait être encore active 
au Dévonien avant la collision bretonne. Comme on ne connaît 
pas au Maroc de témoins de croûte océanique ou de zone à métamor­
phisme HP-BT, la suture bretonne est à rechercher en dehors du 
Maroc, dans des zones plus internes de la cha·îne zones qui 
se situaient vraisemblablement vers l'Est ou le NE. Les affleure­
ments de péridotites signalés à l'Ouest d'Oran, dans l'oued Madakh 
(CENTENE et al., 1984) pourraient être des témoins de cette suture, 
leur âge est cependant mal connu. 

Il est en fait difficile, à partir des seuls affleurements 
hercyniens du Maroc, de reconstituer un cadre géodynamique cohérent 
de la chaîne. Des cpmparai~ons avec des segments hercyniens voisins 
sont donc nécessaires. 



__ : __ ~-;~··· .·· 
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Chapitre IX 

CORRÉLA TI ONS AVEC LES SEGMENTS HERCYNIENS VOISINS 

J'examinerai ici, les corrélations qui peuvent être faites entre 
le Maroc et les segments hercyniens actuellement les plus proches 
Ma uri tanides, noyaux paléozoïques de Méditerranée occidentale, Meseta 
ibérique. Ces comparaisons permettent de replacer le Maroc dans le 
cadre plus général des chaînes paléozoïques périatlantiques (fig. 163). 

9.1. LES MAURITANIDES 

Les Mauritanides c~nstituepnt une chaîne linéaire qui s'étend en 
bordure du cr aton Ouest-africain depuis la Guinée jusqu'au Maroc. Les 
grandes lignes de la cJ:taîne sont désormais bien connues depuis les 
travaux de SOUGY ( 1962) et de ses élèves. Une mise au point récente 
a été faite par ROUSSEL et al. (1984). 

Au moins dans leur partie nord, les Mauritanides sont essentielle­
ment caractérisées par des nappes pelliculaires, charriées vers 1 'Est, 
sur le craton .. Le matériel des nappes est affecté d'événements tectono­
métamorphiques taconiques au Sud de la dorsale Reguibat et probablement 
bretons au Nord, dans le Sahara marocain. Ces structures, calédoniennes 
et éovarisques sont translatées vers 1 'Est lors d'événements post-fras­
niens, probablement westphaliens d'après des datations isotopiques 
(LECORCHE et CLAUER, 1983, in ROUSSEL et al., 1984). L'avant-pays de 
la chaîne est constitué par la couverture paléozoïque du craton ouest-
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Fig. 163 Les chaînes paléozoiques périatlantiques à la fin 
du Carbonifère (d'après ARTHAUD et MATTE, 1977). 

africain, modérément déformée. Les plis à vergence vers l'Est du Zemmour 
sont les témoins les plus septentrionaux de cet avant-pays, ils sont 
sans doute contemporains du charriage de la chaîne. Ces plis, subméri­
diens peuvent être raccordés aux plis N 30-40 de l'Anti-Atlas ~hlental 
(MICHARD et SOUGY, 1977) dont l'âge serait aussi tardi-hercynien, west­
phalien (BONHOMME et HASSENFORDER, 1985). Cette partie de l' Anti-Atlas 
appartiendrait donc encore à l'avant-pays de la chaîne des Mauritanides. 

Le raccord avec les Hercynides du Nord du Maroc (Meseta) est 
par contre beaucoup moins clair. Il existe des rapports entre l' Anti­
Atlas et la Meseta, qui selon JEANNETTE et PIQUE (1981), ont une évolu­
tion très voisine jusqu'au Paléozoïque inférieur et moyen. Au Dévonien 
supérieur et au Carbonifère, la Meseta a acquis son caractère de domaine 
orogénique proprement dit en se présentant comme la marge du Gondwana, 
disloquée et amincie, puis déformée par une succession de phases tecto­
niques qui s'échelonnent du Dévonien super~eur au Westphalien. Elle 
se distingue alors nettement de l' Anti-Atlas. La limite entre les deux 
domaines correspond à peu prè~L.Ll-'.ac:t.uaL-1-~imite sud da Haut-Atlas, 

-qu-i-au--·Peïlêozoïque- àurël.It.---valeur de faille . tran~formante en domaine 
continental (MICHARD et al., 1983). Quant à la chaîne des Mauritanides 
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elle-même, constituée essentiellement par des nappes, MICHARD et SOUGY 
( 1977) ont clairement montré ses différence~;tavec la Meseta excluant 
toute prolongation simple entre les deux ch?înes. Actuellement les 
dernières nappes des Ma uri tanides correspondent à 1 'Adrar Soutouf au 
Sahara occidental ; vers le Nord, la chaîne disparaît sous les bassins 
côtiers de Boujdour - El-Ayoun et se perd en mer. Il est donc évidemment 
tentant d'arrêter la chaîne sur une zone d'accidents transformants 
prolongement vers 1 'Ouest de 1 'accident du Tizi n'Test et de la limite 
Anti-Atlas - Meseta. Prolonger les Mauritanides vers le Nord semble 
en effet peu probable. Elles affronteraient dans ce cas le môle côtier 
mésétien où les structures ont une vergence assez systématiquement 
dirigée vers 1 'Ouest. Il semble donc assez logique, dans 1 'état actuel 
des connaissances d'admettre à la suite de MICHARD et SOUGY une sépara­
tion nette entre les deux chaînes les Mauritanides résultant d'une 
collision franche le long du craton ouest-africain alors que les Hercy­
nides marocaines s'installeraient plutôt sur le passage de zones de 
coulissement essentiellement dextres orientées N 70-80. 

9.2. LES NOYAUX PALEOZOIQUES DE MEDITERRANEE OCCIDENTALE 

Ces noyaux correspondent aux affleurements d'âge paléozoïque et 
plus ancien, inclus dans les chaînes alpines du pourtour de la Mediter­
ranée occidentale. En Afrique du Nord, ce sont les nappes Ghomarides 
et les Bokkoya dans la chaîne du Rif et les massifs du Chenoua, de 
Grande et Petite Kabylies dans le Tell. Dans les chaînes Bétiques, 
les Malaguides sont l'équivalent des Ghomarides. On trouve ensuite 
l'île de Minorque, le bloc corso-sarde, puis les noyaux hercyniens 
inclus dans les chaînes récentes des Pyrénées, des Alpes occidentales, 
des Apennins (Toscane) et du Sud de 1 'Italie (Calabre, Sicile). Le 
morcellement de ces noyaux paléozoïques, leur dispersion et l'importance 
des déplacements alpins qu'ils ont subis rendent très difficiles les 
corrélations et l'établissement d'une paléogéographie d'ensemble. Les 
tentatives de synthèse sont donc rares. Parmi les plus récentes on 
peut citer principalement BOURROUILH et al. ( 1980) pour la partie la 
plus occidentale du domaine et VAI et COCCOZA ( 1986) pour la partie 
la plus orientale, italienne. 

J'insisterai plutôt. sur les 
et les affleurements pal~ozoïquês 
à-dire les noyaux paléozoïques 
Ghomarides et les massifs Kabyles. 

rapports entre la Meseta marocaine 
actuellement les plus proches, c'est­
rifo-telliens constituant les nappes 

Dans les Ghomarides, CHALOUAN ( 1986), décrit une sen.e ordovico­
silurienne de type plate-forme avec des indices de distension à l'Ordovi­
cien supérieur et au Silurien, bien marqués par des épanchements de 
roches basiques. En Kabylie, le Paléozoïque débute par du Cambrien 
(BAUDELOT et GERY, 1979) ou du Trémadoc (BAUDELOT et al., 1981) discor­
dant sur un socle cadomien ou panafricain (BOSSIERE, 1980). La présence 
de séries volcano-détritiques et de spilites d'âge arénig-ashgill traduit 
probablement une distension corrélable avec celle des Ghomarides. Au 
Dévonien, une paléogéographie différenciée peut être mise en évidence 
dans l'ensemble Rif-Kabylie et Baléares. Selon BOURROUILH et al., (1980) 
et CHALOUAN ( 1986) on peut désormais distinguer du Sud vers le Nord 
(en position actuelle), le passage d'une plate-forme carbonatée à un 
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bassin avec dépôts de turbidites. Cette distinction est particulièrement 
nette dans le Rif ( CHALOUAN, 1986) , elle se retrouver dans les noyaux 
Kabyles et le Chenoua (GELARD et al., 1978 ; BOURROUILH et al., 1980). 
Le flysch de Minorque appartiendrait également à ce bassin. Au Carboni­
fère, un nouveau bassin d'individualise, avec la même polarité Sud-Nord 
qu'au Dévonien. Les dépôts sont détritiques, avec des olistostromes 
sur les marges du bassin, passant vers le Nord à des flyschs. 

Du point de vue structure, le point essentiel est l'existence 
d'une phase tectonique bretonne, bien étudiée dans les Ghomarides, 
où deux épisodes de déformation D

1 
et D

2 
contemporains d'un métamorphisme 

anchi- à épizonal sont décrits par CHALOUAN (1986). Les directions 
des plis varient de N 00 à N 70 avec un déversement vers 1 'Ouest ou 
le NW. Une composante cisaillante (épisode D

2
) implique des déplacements 

vers le Nord et le NE. La phase bretonne est également reconnue en 
Kabylie (BOUILLIN et PERRET, 1982), mais insuffisamment étudiée du 
point de vue microtectonique pour permettre des comparaisons précises. 
L'intensité de la déformation et du métamorphisme est en général peu 
importante, restant dans le domaine de l'épizone. Une partie du fonction­
nement de la bande blastomylonitique de Grande Kabylie (BOSSIERE, 1980) 
pourrait être bretonne. Il faut enfin noter que la phase bretonne n'est 
pas décrite à Minorque. Quant à la tectonique tardi-varisque (post-West­
phalien C) , elle est peu intense, " dans les Ghomarides, elle se marque 
par des plis NW-SE à E-W à déversement variable le métamorphisme 
synschisteux ne dépasse pas 1 'anchizone. Des directions E-W se retrou­
vent en Kabylie, en particulier le long de la bande blastomyloni tique 
N 70 (BOSSIERE, 1980 ; BOUILLIN et PERRET, 1982). 

Les similitudes avec la Meseta orientale ont été soulignées par 
CHALOUAN (1986). Elles portent principalement sur l'existence d'un 
bassin à flysch au Dévonien. Celui-ci est bien représenté en Meseta 
orientale et dans les nappes sudètes de la Meseta occidentale, il: 
se prolongerait vers le NE et 1 'Est, dans les Ghomarides, les noyaux 
Kabyles et Minorque. Dans le schéma de BOURROUILH et al. (1980), sensi­
blement modifié par CHALOUAN ( 1986), tout cet ensemble correspond à 
la marge disloquée du craton africain. L'amincissement cru§t{l qui 
affecte cette bordure du Gondwana au Dévonien est sernble-t--'"il" de plus 
en plus important du Sud vers le Nord comme l'atteste l'apparition 
du magmatisme basique. Ce dernier est inconnu au Maroc, sauf peut-être 
à Azrou (BOHRMANN et FISCHER, 1985), il se développe par contre au 
NE dans les Traras puis surtout dans les Ghomarides. 

Un autre élément important de comparaison est 1 'existence d'une 
tectonique antéviséenne, correspondant à la phase bretonne. Les carac­
téristiques de cette phase bretonne sont très voisines depuis la Meseta 
orientale jusqu 'aux noyaux rifo-Kabyles et 1 'on peut admettre que les 
déformations appartiennent au même niveau structural (tectonique en 
plis couchés ou déversés, métamorphisme anchi- à épizonal). Il est 
plus difficile de savoir s'il s'agissait d'une même chaîne, la position 
des noyaux rifo-kabyles par rapport à la Meseta marocaine n'étant pas 
établie avec certitude au courant du Paléozoique. Les reconstitutions 
généralement admises (BOURROUILH et al., 1980 ; VAI et, COCOZZA, 1986), 
les placent vers 1 'Est. La chaîne bretonne s'édifierait donc toujours 
-~bor-d-ure---du-Gondwana-: --- ~-------~-----
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9.3. LA CHAINE HERCYNIENNE D'EUROPE, LA MESETA IBERIQUE 

Les raccords entre la chaîne hercynienne d'Europe et celle d'Afrique 
du Nord sont rarement envisagés dans le détail. La continuité de ces 
deux chaînes est cependant très probable. Il est en effet admis que 
la chaîne hercynienne s .1. ré sul te de la collision entre le Gondwana 
et le Laurussia au cours du Carbonifère. Il est donc logique de recher­
cher en Afrique du Nord le prolongement des Hercynides d'Europe ainsi que 
1 'avant-pays sud de la chaîne. C'est évidemment entre le Maroc et la 
Meseta ibérique que les corrélations sont les plus intéressantes. Elles 
n'~ cependant jamais été faites de façon systématique, en partie 
à cause de l'incertitude concernant la position de l'Espagne par rapport 
à l'Afrique. Il semble malgré tout, que dans les reconstitutions récentes 
de 1 'ensemble des chaînes hercyniennes péri-atlantiques les différents 
auteurs (ZIEGLER, 1984 ; LORENZ et NICHOLLS, 1984, MATTE, 1986) s'accor­
dent à placer 1 'Espagne dans une position proche de 1 'actuelle, avec 
un décalage vers 1 'Est par rapport à 1 'Afrique du Nord, conformément 
aux modèles de LE PICHON et al., ( 1977) ou de VAN DER VOO et FRENCH 
( 1974) valables pour la fin du Carbonifère. Dans ces modèles, les seg­
ments marocains et ibériques se raccordent par une virgation importante, 
analogue à celle de l'arc ibéro-armoricain. J'examinerai rapidement 
les principaux points de comparaison possibles entre la partie sud . 
de la Meseta ibérique et la Meseta marocaine. Ces comparaisons ont 
déjà été envisagées par PIQUE (1979, 1981). 

La partie sud de la 
le domaine sud-ibérique 
domaine centre-ibérique, 
(fig. 164). 

Meseta ibérique est divisée en deux domaines : 
(Ossa Morena et zone sud-portuguaise) et le 
séparés par le linéament de Badajoz-Cordoue 

~..,.......,_101 

1m2 
~3 

./F--t-+--+A-.,..tr-.~·-+-1 ~ 4 

,.L-+-+-~+---"=+--+--+--"F»+--+-1 r- 5 

Fig. 164 - Raccord entre les zones structurales du sud de la Meseta 
ibérique et de la Meseta marocaine (d'après PIQUE, 1981, modifié). 
1 : craton et blocs stables au Dévonien et Carbonifère. 2 : zones "in­
ternes" à structuration éovarisque ( OM Ossa Morena, M. 0 Meseta 
orientale) • 3 zone de transition à mouvements intraviséens surtout 
développée au Maroc, 4 zones externes, S.P. : zone sud-portuguaise, 
MOC Meseta occidentale,. 5 suture, C. I. zone centre-ibérique, 
G : Galice, c· : zone cantabrique, R.K. : noyaux rifo-kabyles à structu­
ration éovarisque. 
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C'est le domaine sud-ibérique qui représente le plus d'analogies 
avec la Meseta marocaine. Selon JULIVERT et al. ( 1980), BURG et al. 
(1981) et MATTE (1983), ce domaine est caractérisé par un socle cadonien 
ou panafricain sur lequel repose en discordance un Cambrien épais, 
de type épicontinental. La présence d'andésites entre le Cambrien et 
le socle rappelle la série d'Ouarzazate dans l'An ti -Atlas. Le Cambrien 
super1eur et l'Ordovicien schisto-grauwackeux montrent une intense 
activité magmatique, avec notanunent des intrusions basiques, des laves 
à caractère tholeitique et calce-alcalin. Le Silurien pélitique et 
le Dévonien inférieur, grauwackeux n'affleurent que localement·' Ces 
caractères montrent qu'il existe certaines analogies avec la Meseta 
marocaine, avec cependant un magmatisme beaucoup plus important dans 
le Paléozoïque inférieur qui évoque une distension plus accentuée rappe­
lant en cela les unités Ghomarides du Rif interne. Les gabbros de Beja 
au Portugal sont datés du Dévonien, marquant donc aussi à cette époque 
une distension plus importante qu'au Maroc où les flyschs dévoniens 
ne sont pas volcanisés. 

Le point le plus important est l'existence en Ossa-Morena d'une 
phase tectonique éovarisque, antérieure au Carbonifère inférieur qui 
se limite à des dépôts de molasses discordantes avec des séries volcano­
détritiques localisées dans des fossés intramontagneux. Cette phase 
est caractérisée par des plis synschisteux, déversés à couchés vers 
l'Ouest et suivis par la mise en place de nappes (VAUCHEZ, 1974). L'âge 
exact de cette phase n'est pas précisé, elle se situe entre le Dévonien 
inférieur et le carbonifère inférieur et correspond donc à des mouve­
ments éovarisques, acadiens ou bretons. Ces caractères évoquent évidem­
ment la Meseta orientale par l'âge, le style de la déformation, la 
vergence des structures et par la position post-tectonique des dépôts 
carbonifères. Il faut cependant souligner que l'intensité de cette 
déformation éovarisque est plus forte eri Espagne où elle peut atteindre 
localement la catazone. Comme en Meseta orientale, une phase tect~e 
tardi-varisque donne des plis droits (ici NW-SE) localement synschisteux~ 

La zone sud-portuguaise est constituée uniquement de terrains 
datés du Dévonien supérieur au carbonifère, avec des schistes et quartzi­
tes au Dévonien supérieur, le complexe volcano-plutonique de la ceinture 
pyriteuse d'Huelva d'âge tournaisien-viséen inférieur et enfin des 
flyschs carbonifères (Culm) du Viséen super1eur au Westphalien. Les 
analogies avec la Meseta occidentale ont déjà été soulignées par PIQUE 
(1979, 1981) et BORDONARO (1983) : le volcanisme bimodal de la ceinture 
pyriteuse est assimilable à ce qui est connu dans les Jebilet centrales 
(HUVELIN, 1977) où il est cependant un peu plus récent qu'en Espagne 
(Viséen supérieur). La phase tectonique, post-westphalienne correspond 
à des plis synschisteux déversés à couchés avec chevauchements imbriqués 
à vergence vers le SW. L'absence de terrains antédévoniens suggère 
une importante surface de décollement dans le Paléozoïque inférieur­
moyen. Ce style tectonique diffère donc sensiblement de celui de la 
Meseta occidentale où l'ensemble des séries paléozoïques est impliqué 
dans la tectonique namuro-westphâliE:mne. Si l'intensité de la déformation 
et le degré de métamorphisme sont analogues, le style diffère quelque 
peu, puisqu'en Meseta marocaine on observe des enchaînements plis + 
chevauchements à vergence variable liés à des zones de cisaillements 
ducti_les _ _tMIÇf!ARIL-~gt .. _.aL.,_ ~l9~83----;~I.AGARBE..,..-1-9-8-5-t-et d'autre part une 
importante granitisation syn- à tardi-tectonique .inconnue dans la zone 
sud-portuguaise. 
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Malgré ces restrictions, il semble que 1 'on puisse envisager le 
prolongement de 1 'Ossa-Morena dans la Meseta orientale et de la zone 
sud-portuguaise vers la Meseta occident'~Î~. Les traits communs les 
plus intéressants sont : 

1) la distension dévonienne, débutante en Meseta orientale avec 
le fos~é des flyschs, elle s'accentue probablement en Meseta ibérique 
avec 1 s gabbros de Beja. Les unités Ghomarides appartiendraient proba­
blemen au même domaine, 

2) la tectonique éovarisque en plis déversés à couchés à vergence 
Ouest et SW. Cette phase acadienne ou bretonne selon les lieux marque 
la fin de la fermeture des bassins dévoniens et conduit à l'individuali­
sation de zones internes (Ossa-Morena, Meseta orientale), 

3) les bassins 
zones plus externes 
caractérisés par un 
au Maroc à un contexte 

dévono-dinantiens qui s'individualisent dans les 
(zone sud-portuguaise, Meseta occidentale) sont 
magmatisme bimodal correspondant tout au moins 
d'arrière-arc (KHARBOUCH, 1982), 

4) 1 'existence d'une zone intermédiaire entre les deux domaines. 
Au Maroc, la limite entre la Meseta orientale et la Meseta occidentale 
correspond à une avant-fosse de Carbonifère inférieur où se mettent 
en place des nappes de glissement. Cette phase sudète est probablement 
accompagnée de plissements synschisteux. Ce type de structures ne se 
retrouve pas dans la chaîne Ibérique où le contact entre Ossa-Morena 
et zone sud-portuguaise est purement tectonique. On connaît cependant 
dans la zone sud-portuguaise, des écaillages antéschisteux (MATTE, 
1983) qui pourraient correspondre à ces mouvements sudètes, marquant 
ainsi comme au Maroc le déplacement des déformations varisques des 
zones internes vers les zones externes. 

9.4. CONCLUSIONS 

A partir des corrélations mentionnées ci-dessus, entre le Maroc 
et les segments hercyniens les plus proches, on peut essayer de replacer 
les Hercynides d'Afrique du r Nord (essentiellement du Maroc) dans le 
cadre plus général de la chaîne varisque. 

Je partirai des coi-rélati~ns faites avec la Meseta ibérique. Elles 
sont intéressantes dans'la mesure où elles permettent de faire directe­
ment le lien avec la chaîne hercynienne d'Europe occidentale. Elles 
conduisent aussi à si tuer les zones internes de la chaîne au moment 
de la collision qui engendre les déformations éovarisques. Dans la 
partie sud de la Meseta ibérique qui nous intéresse ici, cette zone 
interne se situe au niveau du Linéament Badajoz-Cordoue. 

Pour LEFORT et RIBEIRO ( 1980) et LEFORT ( 1983a et b), le linéament 
Badajoz-Cordoue correspond à une faille transformante qui sépare l'océan 
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sud-armoricain de l'océan "Théique" situé entre le Gondwana et le Lau­
rentia (Fig. 165). Dans ce modèle, le rapprochement des zones centre 
et sud-ibérique doit cependant se réaliser par des coulissages dextres 
qui ne sont pas conformes avec le cisaillement ductile senestre, éova­
risque décrit par BURG et al.(1981). 
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Pour MATTE ( 1983, 1986), ce linéament est le prolongement de la 
suture correspondant à la fermeture de l'océan Galice-Massif Central 
au cours de la phase éovarisque. Ce modèle paraît le plus cohérent 
avec les données de la géologie. La fermeture de 1 'espac~ océanique 
se termine au Dévonien par une subduction à pendage vers l'Ouest. Le 

·processus abduction (Galice) collision engendre des structures éovaris­
ques à vergence vers l'Est dans le domaine centre-ibérique selon des 
cisaillements conformes au pendage de la subduction, et à vergence 
Ouest dans le domaine sud-ibérique selon des cisaillements antithétiques. 
Les mouvements senestres le long de l'accident Badajoz-Cord.oue corres-

----~--·-----·-~---pondr-aferïFa~u~ poinçonnement ·par~-i.il1e··a.vancée du Gondwana (bloc de 1 • Ebre > . 

En prolonge·ant ce schéma· en Afrique du Nord, la 'subduction vers l'Ouest 
au Dévonien pourrait correspondre à la subduction fossile envisagée 
pour expliquer la zonalité du magmatisme carbonifère inférieur (cf. 
§ 8.4.) les structures bretonnes en plis couchés vers l'Ouest de 
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la Meseta orientale pourraient s'interpréter de la même manière que 
celles de l'Ossa-Morena (Fig. 166). 

Fig. 166 - Assemblage des continents au Silurien et au Carbonifère 
inférieur(d •,après MATTE, 1986). 

Ce modèle permet d'intégrer la plupart des données disponibles. 
Il suppose cependant l'existence d'un espace océanique entre le Sud 
de la Meseta marocaine et le ,Gondwana, or les données régionales dispo­
nibles montrent plutôt un lien quasi permanent entre le craton et la 
marge plus ou moins disloquée que représente le Maroc ; la distension 
qui affecte cette mar~e au éours du Paléozoïque inférieur ou moyen 
n'atteignant jamais le stade d 'océanisation. La distension, importante 
en Espagne, puisqu'elle atteindrait le stade océan s'amortirait donc 
au Maroc. La jonction avec l'océan séparant Ma uri tanides et Appalaches 
nécessite alors le passage d'une faille transformante correspondant 
à la zone de cisaillement paléozoïque de l'Atlas limitant la Meseta 
et l' Anti-Atlas. Le fonctionnement de cette zone transformante serait 
donc précoce puisque dès le Paléozoïque inférieur elle séparerait l'océan 
Galice-Massif Central, de l'Océan mauritanien. 

D'autre part, ce modèle ne permet pas d'intégrer les noyaux bético­
rifo-kabyles. Ces derniers sont interprétés par CHALOUAN ( 1986) comme 
la marge nord, disloquée, du Gondwana. Les corrélations entre Meseta 
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marocaine orientale et noyaux rifo-kabyles ont été signalées ci-dessus 
(§ 9.2.). La position exacte de ces noyaux rifo-kabyles au Paléozoïque 
n'est pas connue. Il est cependant tentant, à titre d'hypothèse de 
les relier à la Meseta orientale le long d'une direction E-W correspon­
dant à la marge disloquée du craton africain. L'importance de la disten-

. sion qui affecte cette zone n'est pas connue, faute d'études géochimi­
ques des laves silure-dévoniennes. 

Il est difficile d'intégrer ces différentes données dans un schéma, 
simple, on peut cependant proposer l'hypothèse suivante. Au 
Paléozoïque inférieur, les parties nord et ouest du Gondwana se dislo­
quent suivant des directions héritées de l'orogenèse panafricaine. 
La principale est la direction N 70-80 marquant la limite Meseta-Anti­
Atlas. Au Sud de cette fracture s 'ouvre 1 'océan mauritanien séparant 
les cratons ouest-africain et nord-américain. Selon les directions 
N-S, héritées des structures panafricaines du Hoggar s'individualise 
le bloc de 1 'Ebre, avancé vers le Nord du Gondwana. La distension, 
qui affecte cette marge gondwanienne irrégulière, augmente vers le 
Nord et l'Est : faible au Maroc, où elle se marque surtout par un sillon 
de flysch au Dévonien inférieur-moyen, elle s'accentue vers le Nord 
en Meseta ibérique, le long de la zone Badajoz-Cordoue, et vers l'Est d~ns 
les noyaux rifo-kabyles qui représentent peut-être une zone en distension 
le long de laquelle le bloc de l' Ebre tend à se détacher du Gondwana. 

Les plissements éovarisques, acadiens et bretons marquent la ferme­
ture de ces différents domaines en distension. La chaîne issue de ces 
événements précoces se suit de façon quasi-continue depuis l'Europe 
moyenne jusqu'au Maroc où elle s' arrète sur la zone de cisaillement 
paléozoïque de l'Atlas qui conserve donc un rôle transformant. Il est 
possible que des événements de cet âge se produisent dans les zones 
internes des Ma uri tanides actuellement en nappes sur le cr aton (ROUSSEL 
et al., 1984). La position des plissements bretons mis en évidence 
dans les Ghomarides et en Kabylie est par contre moins claire. Dans 
l'hypothèse présentée 1c1 ils seraient essentiellement contrôlés par 
le jeu cisaillant d • accidents N70, la déformation tangentie;lle y est 
cependant importante avec probablement des décollements du faléozoïque 
par rapport au socle (CHALOUAN, 1986). ~-

Dans la suite de l'histoire paléozoïque, la chaine hercynienne 
connaît une évolution .essentiellement intracontinentale. Les bassins 
à flyschs dévono-dinantiens sont localement volcanisés, traduisant 
généralement une distension modérée aboutissant à un rifting. Les phases 
tectoniques varisques et tardivarisques (narnuro-westphalienne, asturien­
ne) accentuent le serrage général de la chaîne. Par rapport à la chaîne 
d'Europe occidentale qui, jusqu'à la Meseta ibérique présente une struc­
ture linéaire, relativement simple, avec des virgations (arc ibéro­
arrnoricain), les Hercynides marocaines montrent des directions structu­
rales très variables. Cette relative complexité est due pour l'essentiel 
à la position du Maroc entre -des zones de cisaillements importantes, 
N 10-20 et N 70-80 dont le jeu en décrochements ductiles, au cours 
de la phase narnuro-westphalienne introduit des virgations de structures 
(LAGARDE, 1985). Les cisaillements dextres le long des directions N 
70-80 se prolongeront sans doute très tard, jusqu'à la fin du Carbonifère 

----·-·-· ( ARTHAUD_et_MA"TT~É~-T977"):·-·-----·-· 
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Pour conclure, il faudrait souligner likH:ntérêt de la chaîne hercy­
nienne du Maroc qui trop longtemps ne fut pas prise en compte dans 
les reconstitutions des chaînes paléozoïques périatlantiques, ou intégrée 
sans tenir compte des structures que l'on y observe. Or on peut montrer 
que l'on ret~uve au Maroc le prolongement sud de la chaine hercynienne 
d'Europe occid~ntale. Les analogies avec la Meseta ibérique étant en 
cela les plus intéressantes. Le Maroc offre aussi l'avantage d'observer 
la limite sud de la chaîne non effacée par les déformations alpines. 
Cette limite est ici complexe, puisqu'elle correspond à une zone trans­
formante située essentiellement en domaine continental, le long de 
laquelle les mouvements ci saillants ont en partie détruit la découpe 
initiale, sans doute très accidentée de la bordure nord du Gondwana. 
L'étude structurale d'ensemble de la limite sud de la chaîne hercynienne 
du Maroc reste d'ailleurs à faire, depuis le Tizi-n'Test jusqu'au Tarnlelt 
et à la frange nord de 1 'Anti-Atlas. Seuls des travaux ponctuels sont 
publiés. Mais il est certain que pour parvenir à une image plus achevée 
de la chaine, lui fournir un cadre géodynamique cohérent et acquérir 
des certitudes en ce qui concerne les corrélations avec les autres 
segments hercyniens des études géochimiques) géochronologiques et palée­
magnétiques sont indispensables. 

\ :: 
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RESUME 

Ce travail est une présentation de l'histoire sédimentaire et de 
1 'évolution tectonométamorphique de la partie orientale de la chaîne hercy­
nienne du Maroc qui affleure dans les boutonnières de la Meseta orientale 
( Debdou, Mekam; Mi del t, Chaîne des. Horsts) et des chaines atlasiques 
(Tazekka, Boudoufoud, Beni-Snassène, Mougueur, Tamlelt). 

La première partie décrit les séries stratigraphiques. Du Cambra­
Ordovicien au Siluro-Lochkovien, cette partie de la chaîne ne se distin9ue 
guère du reste du Maroc. Au Dévonien, par contre s'individualise un bassin 
&cueillant des dépôts de type flysch. Le Carbonifère est discordant sur 
les terrains plus anciens structurés par une phase éovarisque, il est 
essentiellement caractérisé par des dépôts volcano-sédimentaires associés 
à un magmatisme calce-alcalin. 

La deux.ième partie concerne 1 'évolution tectono-métamorphi.que qui 
comprend deux phases principales. 

1) La phase éov~risq~~l anté-viséenne antérieure aux dépôts vol cano­
sédimentaires du Viséen. Des déformations synschisteuses (D. + D

2
) enchaî­

nent plissement +- .,:::'.sdillement à vergence Ouest, dans un clikat de métamor­
phisme anchi à épizonal ; elles sont sui vies par des écaillages dans un 
niveau structural superficiel. Des datations isotopiques montrent qu'il 
est possible de distinguer un épisode à 370 MA (phase bretonne) et un 
épisode à 330 MA (.phase ,sudète) , ce dernier permettant des corrélations 
avec l'Est du Marc~ Central. 

2) La phase post-westphalienne ou tardivarisque (D
3

) est représentée 
par des structures relativement sim~les : plis NS0-90 droits ou à vergence 
variable, avec schistosi té de fracture. La mise en place de graui toi des 
syn à tardi-tectoniques achève l'évolution hercynienne. 

La troisième partie replace la région étudiée dans l'ensemble de 
la chaîne hercynienne d'Afrique du ..Nord dont elle représente la zone la 

Ji' plus interne. r ... es corrélations avec- les segments vo1s1ns sont envisagées, 
elles font ressmi:1r la position ·privilégiée du Maroc, sur une zone de 
coulissement en bordure du Gondwana. 

Mots-clés Maroc, boutonnières paléozoïques, Meséta orientale, 
dévoniens, volcanisme carbonifère, tectonique hercynienne, plis, 
sité, cisaillements, métamorphisme, corrélations régionales. 

flyschs 
schiste-
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