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Titre: Place de la minéralisation de manganèse de Bouarfa dans l'évolution méso-cénozoïque de 

l'oriental marocain 

Mots clés: manganèse ; Haut Atlas ; minéralogie ; géochimie ; thermochronologie 

      Le contrôle des processus géodynamiques 

régionaux sur la mise en place de gisements 

métallifères dans les bassins est encore mal 

contraint. Le travail que nous avons réalisé 

étudie les relations, à la fois temporelles et 

géométriques, entre l’évolution géodynamique 

de l’Atlas oriental marocain et la mise en place 

du gisement de manganèse de Bouarfa. La 

localisation du gisement sur le front nord 

atlasique en fait un candidat idéal à 

l’identification d’éventuelles conséquences de 

la géodynamique atlasique sur le gisement. 

       Pour réaliser cette étude, une approche 

couplant analyse pétrographique, géochimique 

et métallogénique et géologie structurale et 

thermochronologie basses températures a été 

menée. 

        L’étude du cadre structural du Haut Atlas 

oriental de Bouarfa a montré que cette partie de 

l’Atlas se distingue du reste de la chaîne. Le 

raccourcissement dû à l’inversion atlasique est 

très faible et se concentre sur les fronts (~ 3km 

sur le front nord). Le domaine du Haut Atlas de 

Bouarfa, où aucun accident majeur méso-

cénozoïque de socle n’est observable, se 

comporte comme un haut de socle entre deux 

domaines plus subsidents, le Haut Atlas et 

l’Atlas Saharien. L’histoire thermique du Haut 

Atlas de Bouarfa est analogue à celle du bloc de 

la meseta marocaine à l’ouest du Moyen Atlas. 

Ces observations combinées aux données 

stratigraphiques des Hauts Plateaux amènent à 

revoir la géométrie des bassins téthysiens au 

Mésozoïque montrant ainsi que ces derniers ne 

concordent pas nécessairement avec l’allure 

actuelle de l’Atlas. La concentration de la 

déformation à Bouarfa est uniquement due à la 

mise en place d’un bassin jurassique étroit 

faiblement subsident (remplissage sédimentaire 

maximum de ~2 km) contrôlé par des accidents 

normaux en relais se développant dans le 

prolongement terminal du bassin plus subsident 

de l’Atlas Saharien. 

 

       Du point de vue du gisement, les 

observations de terrain, pétrographiques et 

minéralogiques attestent de l’existence de 

plusieurs épisodes minéralisateurs à Bouarfa. 

Deux types de minéralisation sont observables : 

la première est caractérisée principalement par 

des phases d’oxy-hydroxydes de Mn réduit 

(manganite et hausmannite); la seconde par des 

phases plus oxydées de Mn et de Fe (pyrolusite, 

goethite et proto-hématite à hématite). Les 

relations avec l’encaissant suggèrent que la 

formation de porosité secondaire permet la mise 

en place de la minéralisation. Celle-ci est 

intercalée entre des épisodes dolomitisateurs 

dont les derniers entraînent la précipitation de 

dolomite baroque tardive riche en Mn. Les 

datations (U-Th)/He sur oxy-hydroxydes de fer 

suggèrent que les derniers épisodes de la 

minéralisation se mettent en place lors de la 

diagenèse, au cours du Jurassique (inf ?)-

moyen. 

Nous proposons que le bassin jurassique 

étroit de Bouarfa se trouve fortement affecté par 

les cycles transgressifs-régressifs du Lias, 

entraînant ainsi des épisodes de fermeture et 

l’anoxie du bassin permettant l’accumulation du 

Mn dissous. Lors de la diagenèse précoce, le 

Mn précipite pour former une minéralisation 

primaire en Mn. La localisation d’accidents à 

jeu normal à Bouarfa permet, durant l’histoire 

d’enfouissement jurassique, la circulation 

diagénétique de fluides responsables de la mise 

en place de la minéralisation secondaire ainsi 

que de la dolomitisation s.l. tardive. Ainsi la 

géométrie initiale du bassin peu subsident de 

Bouarfa, adjacent à un haut de socle, contrôle la 

mise en place de la minéralisation de Bouarfa et 

plus tard la localisation de la déformation du 

Haut Atlas de Bouarfa. 

        L’absence de remobilisation en association 

avec les épisodes atlasiques semble être une 

particularité à Bouarfa par rapport aux autres 

minéralisations prises dans les séries 

sédimentaires mésozoïques du Haut Atlas. 
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Title : The Bouarfa manganese ore deposit in the framework of the meso-cenozoic evolution of the 

eastern Atlas (Morocco) 

Keywords : manganese ; High Atlas ; mineralogy ; geochemistry ; thermochronology 

Abstract:  
         The impact of geodynamics on the 

metallogenic processes observed in the basins 

is not yet well defined. The present study 

explored spatial and temporal relationships 

between the evolution of the geodynamic of the 

eastern Atlas system and the formation of the 

manganese ore deposit of Bouarfa. It 

constitutes a perfect candidate to test potential 

consequences of the atlasic geodynamic 

through the ore evolution as it is located close 

to the northern atlasic front. 

 

        The study combined characterization of 

the ore by petrography, mineralogy and 

geochemistry and definition of the structural 

canvas and the vertical evolution by low 

temperature thermochronology. 

 

        This study concluded that the geodynamic 

of the Bouarfa High Atlas differs from those of 

the eastern High Atlas system. The shortening 

related to atlasic inversion is much lower and 

localized in the fronts (≈ 3 km on the north 

front). The Bouarfa High Atlas, where no main 

meso-cenozoïc fault was described through the 

basement, is an elevated basement between the 

eastern High Atlas and the Saharan Atlas. The 

time-temperature story of Bouarfa is similar to 

the one of the western meseta, west of the 

Middle Atlas. Those results and the 

stratigraphic records in the High Plateaux led to 

a new design of the tethyan mesozoic basins 

not necessarly concordant with the actual 

trending of the atlasic chain. The localization 

of deformation at Bouarfa is related to the 

existence of normal faults, in the direction of 

the Saharan Atlas, that control the low 

subsidence (maximum sedimentary infilling 

around 2 km) of a narrow jurassic basin. 

 

Field works, petrographic and 

mineralogical observations highlighted several 

mineralization periods for the Bouarfa Mn ore 

deposit. Two main mineralizing events can be 

observed: a first step mainly characterized by 

reduced Mn oxi-hydroxides (manganite and 

hausmannite); a second mineralization is 

characterized by more oxidant Mn and Fe oxi-

hydroxides (pyrolusite, goethite and hematite). 

The textural relationship with the host rock 

suggests that the formation of porosity allowed 

the precipitation of the ores. The last step of 

mineralization is intercalated with 

dolomitization processes related to the 

formation in particular of a late high Mn 

content saddle dolomite. Moreover, (U-Th)/He 

dating of iron oxi-hydroxides suggested that 

late event took place during (lower?)-middle 

Jurassic diagenesis. 

       We supposed that the narrow Jurassic 

basin of Bouarfa was influenced by the Liassic 

transgressive-regressive cycles, leading to 

closing and anoxic events in the basin at the 

origin of the accumulation of dissolved Mn. 

During early diagenesis, Mn precipitated 

forming the primary Mn ore deposit. Faults 

allowed the circulation of fluids during the 

Jurassic diagenetic story, causing the 

weathering of the primary mineralization and 

the precipitation of the second one, as the 

establishment of a late dolomitisation s.l. Thus, 

from the inherited geometry of the low 

subsident basin of Bouarfa, close to the 

elevated basement, it results in the localization 

of the Mn ore deposit and later the shortening 

accross the north atlasic front. 

The absence of an atlasic remobilization 

of the ore deposit of Bourfa is uncommun 

compared to the other sedimentary ore deposits 

in the High Atlas. 
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I.A : LES ENJEUX DE LA METALLOGENIE  

La métallogénie, l’étude de la formation des gisements métallifères, est devenue une science 

académique à l’orée de la seconde révolution industrielle, quandla prospection minière s’est 

développée pour subvenir aux besoins humains en ressources. Le pionnier en la matière, le géologue 

Louis de Launay (1860-1938), définit en 1913 un ensemble de guides de prospection qui met à jour 

l’idée que les gisements sont des « anomalies au regard du fond géochimique » c'est-à-dire des 

enrichissements dans l’écorce terrestre d’un ou plusieurs éléments en forte concentration localisée. 

Cette notion d’anomalie intègre à la fois les enrichissements faisant référence à de potentiels 

gisements économiques ainsi qu’à des gîtes métallifères (= ressources en terre importantes non 

exploitées). Il est apparu que ces anomalies n’étaient pas isolées et définissaient des « provinces 

métallogéniques » où se regroupent différents éléments chimiques en concentration anormale. De 

Launay (1913) écrit alors que chaque province métallogénique appartient à un milieu structuralement 

défini et la nature de chaque province peut être prédictible dans une certaine mesure si l’architecture 

tectonique est connue. Ainsi, très tôt la prédictibilité en métallogénie est évoquée et associée à la 

tectonique affectant une région définie. Au fur et à mesure du temps cette idée a grandi et s’est étendue 

en intégrant d’autres facteurs définissant les provinces métallogéniques et leur genèse. Les auteurs 

(Lindgren, 1933 ; Blondel, 1937 ; Petrascheck, 1965) complètent les principes phares de de Launay et 

aboutissent à l’idée de l’existence de périodes métallogéniques dans l’histoire de la Terre et à une 

relation directe entre l’ordre de grandeur d’influence d’un système géodynamique et les dimensions 

d’un gisement. 

Un autre angle de réflexion voit le jour dans cette période d’explosion des concepts 

métallogéniques. En constatant la récurrence de provinces métallogéniques de géométrie semblable et 

associées aux mêmes groupes d’éléments chimiques (Pb et Zn ; Fe et Mn ; Se, V, U et Mo ; Ba, F, U, 

Pb et Zn ; Pb, Zn et Fe ;…), il a été proposé que la métallogénie était une conséquence de la 

différentiation de réservoirs géochimiques aboutissant à une « hétérogénéité de la distribution des 

éléments chimiques dans l’écorce terrestre » (Bubenicek, 1966). La métallogénie moderne se dessine 

ainsi dans cette deuxième moitié du XXème siècle qui, progressivement, montre qu’en associant les 

propriétés géochimiques d’un élément à un ensemble de phénomènes géologiques à plusieurs échelles, 

il est possible de comprendre et prédire leur formation. Et il ne fait aujourd’hui plus aucun doute que 

la distribution des systèmes métallogéniques évolue au cours de l’histoire de la Terre (Meyer, 1988 ; 

Barley et Groves, 1992 ; Roy, 1997, 2006 ; Cuney, 2010).  

Pour prédire la mise en place des gîtes métallifères, la métallogénie établit des modèles basés 

sur un schéma, valable pour tout système métallogénique, qui dissèque les processus en quatre étapes 

fondamentales : 1/extraction des métaux à la source ; 2/ transport des métaux ; 3/ piégeage et dépôt de 

la minéralisation métallifère ; 4/préservation de la minéralisation. Les vecteurs principaux permettant 

de passer d’une étape à une autre sont les fluides aqueux, magmatiques voire gazeux. Tous les 

paramètres ayant une influence directe ou indirecte sur la circulation de fluides qui impacteraient la 

minéralisation du gîte métallifère définissent les phénomènes géologiques minéralisateurs. La figure 

I.1 illustre certains modèles de dépôts métallifères. Deux points importants ressortent de ce schéma : 

- Les systèmes métallogéniques sont définis selon les éléments qui sont impliqués (ex : fer), 

la géométrie du gisement (ex : litée/banded) et/ou le modèle génétique dont ils sont issus 

(ex : volcanogénique).  

- Chaque système est replacé dans un contexte géodynamique qui lui est propre.  
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L’aboutissement de la métallogénie est de démontrer l’importance de la géodynamique dans la 

mise en place des minéralisations. Ce sont, en effet, ces phénomènes qui contrôlent l’évolution de la 

croûte terrestre. Toutefois leur influence réelle sur les différentes formations métallifères ainsi que 

l’existence de types de mécanisme géodynamique (extensif, compressif, …) favorisant tel ou tel 

modèle métallogénique reste sujet à débat (Bradley et Leach, 2003 ; Groves et Bierlin, 2007 ; Dill et 

al., 2013).  

 

 

Figure I.1: schéma indiquant les principaux dépôts métallifères dans la croûte continentale (en 
rose) et ceux formés dans une marge passive continentale et océanique (d’après Groves et Bierlin, 2007). 
IOCG = Iron Oxide Copper Gold deposit ; SEDEX = Sedimentary Exhalative deposit ; VMS = Volcanogenic 
Massive Sulfide deposit 
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I.B : GEODYNAMIQUE ET METALLOGENIE DES ENVIRONNEMENTS 

SEDIMENTAIRES 

De nombreuses ressources minérales se concentrent dans les bassins, piégées dans les 

formations sédimentaires. Deux types de minéralisation dans les bassins se mettent en place : les 

minéralisations syn-sédimentaires et les minéralisations diagénétiques (ou post-sédimentaires). 

Les minéralisations syn-sédimentaires se définissent par la précipitation du minerai dans les 

conditions de mise en place des sédiments qui l’entourent. Ce type de minéralisation est donc associé à 

l’évolution des environnements de dépôt. La source des métaux peut être in situ, liée à 

l’environnement de dépôt, nécessitant généralement la mise en place de conditions environnementales 

de surface extrêmes (c’est le cas par exemple pour la mise en place des niveaux évaporitiques). Dans 

d’autre cas, la source a une origine externe qui, lorsqu’elle rencontre l’environnement de dépôt trouve 

les conditions nécessaires à la précipitation des métaux. Généralement ce type de minéralisation se 

trouve sous forme de niveaux « stratiformes » (= minéralisations syn-sédimentaires qui suivent la 

stratification des dépôts). 

Les minéralisations diagenétiques se mettent en place lors de la méso- ou télogenèse du bassin. 

Les modèles métallogéniques diagénétiques font intervenir soit les fluides connés (piégés lors du 

dépôt sédimentaire), soit des fluides provenant d’une souce étrangère au système (= allochtones), soit 

la rencontre des deux. Les fluides allochtones circulent à travers les sédiments perméables et les 

fractures en se chargeant en métaux qui seront précipités lorsque les fluides rencontreront une 

formation où les conditions physico-chimiques et minéralogiques le permettent. Les minéralisations 

diagénétiques peuvent prendre des formes très diverses et souvent s’accumulent en suivant une 

formation sédimentaire. Ces dernières minéralisations sont dites « stratabound ». Ce terme est 

purement géométrique et contrairement à stratiforme, il n’a aucune implication génétique. Ainsi, une 

minéralisation stratiforme est nécessairement stratabound, la réciproque étant fausse (Canavan, 1979). 

Dans le cas des minéralisations diagénétiques, la géodynamique joue essentiellement un rôle 

de moteur des fluides allochtones. Le moteur à l’origine de la mise en circulation d’un fluide va 

contrôler la vitesse de circulation des fluides mais également le volume de fluide libéré et donc le 

volume minéralisé (si la source ou l’agent piégeant le minerai ne sont pas des paramètres limitants). 

Les échelles de vitesse des fluides sont très variables. Les fluides les plus rapides sont ceux liés aux 

systèmes hydrothermaux actifs et les fluides gravitaires (1000 à 1 m.an
-1

), tandis que les fluides de 

compaction sont en général bien plus lents (10
-2

 à 10
-6

 m.an
-1

). Malgré ces forts contrastes, la 

détermination de la vitesse des fluides et du moteur à l’origine de la mise en place d’une 

minéralisation sont très difficiles à identifier. Les principaux outils permettant d’approcher les 

questions cinétiques en métallogénie sont les modèles thermochimiques et cinétiques, 

malheureusement pas toujours bien adaptés aux conditions extrêmes et multi-variables associés à la 

mise en place des gisements. Il est également possible de réaliser des datations sur des phases 

métallifères, cependant peu de méthodes de datations sont suffisamment précises pour entrer dans les 

détails non pas d’une étape mais d’une durée de minéralisation. Par exemple, les minéralisations de 

type Mississipi Valley Type, pourtant très étudiées, font l’objet de nombreux débats. Certains auteurs 

soutenant qu’un système orogénique est favorable à leur mise en place (Leach et El Rowan, 1986 ; 

Bradley et Leach, 2003) tandis que la circulation des fluides en système de rifting est proposée pour 

d’autres (Muchez et al., 2005 ; Dill et al., 2013). 

Dans le cas des minéralisations syn-sédimentaires, l’intervention de la géodynamique est 

double : soit elle agît directement sur la circulation de fluides allochtones qui rencontrent le milieu 
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sédimentaire, soit elle agit indirectement par le biais du contrôle sur l’architecture des bassins et les 

conditions environnementales (eustatisme, climat, … ; figure I.2). Cet aspect est souvent mis en 

évidence pour les minéralisations de métaux très sensibles à l’évolution des conditions redox de 

surface, comme U, Fe et Mn. L’étude des minéralisations en U, Fe et Mn sont particulièrement 

intéressantes car la sensibilité de ces métaux aux conditions de surface permet d’affirmer ou de 

prendre conscience d’épsiodes de transitions de l’histoire de la Terre (Roy, 1997 et 2006 ; Varentsov, 

2002 ; Cuney, 2010), telle que l’oxygénation de l’atmosphère ou les grands recouvrements glaciaires 

des océans. Ainsi les systèmes métallogéniques sont des témoins, voire des archives, illustrant la 

brutalité ou la progression des phénomènes géodynamiques. 

 

Figure I.2 : Schéma des intéractions entre géodynamique, climat et les minéralisations de Mn 
(d’après Roy, 2006) 

 

Dans ce travail, nous abordons cette thématique à travers l’étude des liens potentiels entre les 

épisodes de formation de la chaîne intracontinentale de l’Atlas au Maroc et la mise en place du 

gisement de manganèse de Bouarfa, localisé dans les séries mésozoïques inversées du Haut Atlas. 

I.C : LES MINERALISATIONS METALLIFERES DE L’ATLAS MAROCAIN 

De nombreux gisements métallifères sont géométriquement associés à l’Atlas marocain. Des 

minéralisations de Pb-Zn, Mn et Cu sont situés dans les dépôts mésozoïques de la chaîne inversée ou 

dans les séries d’avant-pays (ex : bassin de Ouarzazate). Des études ont été effectuées dans ces 

gisements et montrent qu’il existe d’étroites relations entre les différentes étapes de formation de 

l’Atlas marocain et la formation/évolution de ces gisements (Salahane et al., 1978 ; Rajlich et al., 

1983 ; Choulet et al., 2014 ; Verhaert, 2015 ; Deckonink et al., 2016). En effet, l’Atlas est une chaîne 

issue de l’inversion cénozoïque de bassins liés au rifting triasique avorté depuis la fin du Jurassique 
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moyen. Cette zone permet d’aborder donc deux contextes géodynamiques opposés, une histoire 

extensive au Mésozoïque et une histoire compressive au Cénozoïque. La plupart des gisements situés 

dans les bassins est marquée par cette double histoire avec une mise en place d’un stock initial au 

mésozoïque puis une remobilisation lors de l’inversion cénozoïque qui expose les minéralisations à 

l’altération (Salahane et al., 1978 ; Choulet et al., 2014 ; Verhaert, 2015). 

La minéralisation de manganèse de Bouarfa se situe à l’extrême est de l’Atlas marocain, au 

nord de la ville de Bouarfa, dans une zone de la chaîne atlasique dont l’histoire est encore assez mal 

contrainte aujourd’hui. Etant donnée l’étroite relation entre le Mn et les séries liasiques de plateforme, 

les premières études sur la minéralisation de Bouarfa (Pouit et Jouravsky, 1965) indiquent que le Mn 

serait syn-sédimentaire, associé à une transgression au début du Lias. Toutefois les autres dépôts 

liasiques de plateforme de la région de Bouarfa ne présentent aucun enrichissement en Mn. Or on 

pourrait attendre de la part d’un évènement transgressif minéralisateur une distribution plus étalée de 

la minéralisation de Mn (Frakes et Bolton, 1992 ; Fan et Yang, 1999 ; Varenstov, 2002), ce qui n’est 

pas le cas ici.  

A Bouarfa se localise également la déformation principale de cette zone de l’Atlas marocain 

oriental. Nous tenterons à travers ce travail d’établir s’il existe un lien entre ces deux particularités du 

domaine de Bouarfa et donc d’identifier les relations entre la mise en place de la minéralisation de 

manganèse de Bouarfa et l’histoire géodynamique de l’Atlas marocain oriental. Pour ce faire, nous 

étudierons en parallèle l’évolution structurale, les mouvements verticaux de la chaîne atlasique à 

Bouarfa, ainsi que les étapes de mise en place de la minéralisation de manganèse de Bouarfa.  

Le cadre structural est défini à travers une étude de terrain couplée d’une approche 

thermochronologique basse température. Cette dernière a l’avantage de nous renseigner sur l’âge des 

épisodes marquants l’évolution verticale (géodynamique) du domaine atlasique mais également de 

donner une approche sur leur durée. 

La mise en place de la minéralisation de Bouarfa sera étudiée à travers une étude 

minéralogique détaillée du gisement qui nous permettra d’identifier les principales étapes de 

formation. Afin de caractériser les fluides à l’origine de la minéralisation, nous nous appuierons sur 

des analyses géochimiques élémentaires et isotopiques. Enfin, nous replacerons le modèle 

métallogénique établi dans l’histoire géodynamique de l’Atlas marocain via une datation par 

thermochronologie basse température directement réalisée sur les phases métallifères. 
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II.A : CONTEXTE GEOLOGIQUE DU MAROC ORIENTAL 

A.1) Définition et caractérisation de l’Atlas marocain actuel : une chaîne très 

hétérogène 

L’Atlas est une chaîne de montagne intraplaque étroite qui s’étend d’ouest en est sur tout le 

Maghreb (figure II.1A). Dans sa partie marocaine, la chaîne est segmentée en deux axes (Fig. II.1B). 

L’un est orienté NE-SW et forme le Moyen Atlas, le second N°70 et forme le Haut Atlas. C’est dans le 

Haut Atlas, à l’ouest, que se situe le Jbel Toubkal, point culminant de l’Atlas (4165 m ; Fig. II.1B). 

Les reliefs du Haut Atlas diminuent progressivement vers l’est jusqu’à près de 1000 m d’altitude, pour 

ensuite remonter dans l’Atlas Saharien, en Algérie. Le Moyen Atlas et le Haut Atlas sont bordés par 

des accidents majeurs (Fig.II.1B) où se focalise le raccourcissement atlasique de manière hétérogène 

(Frizon de Lamotte et al., 2000 ; 2008). De part et d’autre de ces unités se trouvent des domaines 

faiblement déformés : à l’est et à l’ouest du Moyen Atlas se situent respectivement les Hauts Plateaux 

et la Méseta marocaine (Fig. II.1) ; au sud, l’accident sud atlasique (South Atlasic Front ; SAF) sépare 

le système atlasique de bassins peu déformés, de l’Anti Atlas et de la plateforme saharienne (Fig. II.1). 

Les reliefs qui définissent les deux segments atlasiques sont composés de séries mésozoïques 

(triasiques à jurassiques) inversées, intercalées de quelques intrusions magmatiques. La structure 

actuelle de l’Atlas est, en effet, issue de l’inversion de bassins mésozoïques au cours du Cénozoïque, 

sous l’impulsion de la convergence des plaques africaine et européenne (Choubert et Faure-Muret, 

1962 ; Mattauer et al., 1977 ; Frizon de Lamotte et al., 2000). Le socle, repris lors de l’inversion, 

affleure sous forme de séries métamorphisées et/ou sous forme de massifs granitiques dans de rares 

zones : dans le Haut Atlas de Marrakech ; dans la vallée d’Oujda-Taourirt ; dans le domaine de 

Midelt ; dans la plaine du Tamlelt. Dans ce dernier, seules des séries sédimentaires métamorphisées du 

Paléozoïque inférieur sont observables (Houari et Hoepffner, 2003). Cette étendue de socle appartient 

au domaine du Haut Atlas de Bouarfa (« Bouarfa High Atlas » ; BHA). C’est dans ce domaine, situé 

entre le Haut Atlas et l’Atlas Saharien, que ce déroule notre étude (Fig. II.1B).  

Les caractéristiques du BHA ne peuvent être traitées sans aborder dans un premier temps 

l’histoire de la mise en place de l’Atlas marocain, dont dépend sa segmentation et l’hétérogénéité de 

ses reliefs. 
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Figure II.1 : Localisation des unités atlasiques A : Schéma structural des chaînes du Maghreb 
illustrant les embranchements de l’Atlas ; B : Carte topographique du Maroc septentrional indiquant les 
principales unités et accidents de l’Atlas marocain ainsi que la localisation de la zone d’étude (en 
pointillés) 

 

A.2) Du rifting aux grandes unités atlasiques 

La mise en place des bassins mésozoïques est contrôlée par des accidents activés lors de 

l’ouverture des deux océans qui affectent la région : à l’ouest l’Atlantique et à l’est-nord-est la Téthys 

(figure II.2). Ce rifting est actif pendant deux phases principales dont les impacts diffèrent selon les 

domaines. Le rifting du domaine atlantique se produit principalement au Trias (Le Roy et al., 1997 ; 
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Hafid, 2000 ; El Harfi et al., 2006) alors que dans le domaine téthysien, le rifting triasique, dont les 

effets sont très hétérogènes sur l’ensemble du domaine, précède la seconde phase qui s’étend du 

Jurassique inférieur jusqu’au Jurassique moyen (Favre et Stamfli, 1992 ; El Kochri et Chorowicz, 

1996 ; Zizi, 2002 ; El Arabi et al., 2006 ; Frizon de Lamotte et al., 2008). Le domaine atlasique est le 

produit de l’inversion des principaux bassins se mettant en place lors de ces deux ouvertures. 

L’inversion cénozoïque du domaine atlantique donnera le Haut Atlas Occidental (Western 

Hight Atlas ; WHA ; Fig. II.1B) et les Jebilet. Quant au domaine téthysien, il donnera les autres unités, 

c’est à dire le Moyen Atlas, le Haut Atlas Central, le Haut Atlas Oriental et l’Atlas Saharien (Fig. 

II.1B). Les deux domaines étaient grossièrement séparés lors des phases de rifting par une zone peu 

subsidente mais immergée, la West Moroccan Arch (Fig. II.2 ; Frizon de Lamotte et al., 2008 ; 

Ghorbal et al., 2008 ; Saddiqi et al., 2009) dont le domaine du Haut Atlas de Marrakech (Marrakech 

High Atlas ; MHA ; Fig. II.1B)  au  Moyen Atlas tabulaire (« Tabular Middle Atlas » ; TMA ; Fig. 

II.1B) est un témoin. C’est donc l’ouverture du domaine téthysien qui nous intéressera ici. 

 

Figure II.2: Carte structurale du Maghreb présentant les principaux accidents triasico-liasiques 
des domaines d'ouverture atlantique et téthysien (d'après Frizon de Lamotte et al., 2000 et 2009); CAMP = 
Central Atlantic Magmatic Province (≈200 Ma) 

i. Développement des bassins téthysiens 

 

 Le premier épisode de rifting a eu lieu du Permien supérieur au Rhétien et se poursuit par les 

dépôts de la plateforme carbonatée du Sinémurien. Il se développe principalement par réactivation de 

failles hercyniennes en formant des grabens et hémi-grabens se remplissant de dépôts détritiques dans 

le Moyen Atlas et le Haut Atlas Central, et de dépôts évaporitiques dans le domaine de l’Atlas 

Saharien (figure II.3 ; Zizi, 1996 ; Bracène et al., 2003 ; El Harfi, 2006 ; Frizon de Lamotte et al., 

2008). Dans le domaine du Haut Atlas Oriental et du Pays des Horst (région d’Oujda), l’épaisseur des 

dépôts triasiques laisse entendre que cet épisode s’y exprime très peu (Fig. II.3). Les dépôts du Permo-

Trias forment des niveaux détritiques d’une centaine de mètres (Warme, 1988 ; Oujidi et Elmi, 2000 ; 

Oujidi et al., 2006). Des coulées basaltiques et doléritiques associées à la province magmatique de 

l’Atlantique central, d’âge triasico-liasique (CAMP ; Fig. II.2) accompagnent cet épisode. 

 

 Le second épisode de rifting qui débute au cours du Jurassique inférieur et s’étend jusqu’au 

début du Jurassique moyen, affecte l’ensemble du domaine téthysien de manière plus homogène 

(Frizon de Lamotte et al., 2008). Dans la plupart des bassins téthysiens il est bien plus conséquent que 

la première phase notamment dans le Haut Atlas Oriental et au nord du Moyen Atlas  (Zizi, 2002 ; Fig. 
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II.3). Au Moyen atlas, le basculement de blocs au Toarcien (El Hammichi et al., 2002) entraîne la mise 

en place d’une importante subsidence tectonique. Celle-ci est également importante dans le domaine 

du Haut Atlas Oriental (Warme, 1988) et dans le domaine des Ksour (Yelle-Chaouche et al., 2001) où 

se développent au cœur des grabens des bassins séparés par des hauts fonds (Du Dresnay, 1971 ; 

Salahane, 1978 ; Yelle-Chaouche et al., 2001). L’ouverture des bassins du Haut Atlas Central et 

Oriental au Jurassique est uniforme et contrôlée par un ensemble de failles normales obliques et E-W 

de transfert. L’ouverture se fait selon un système de « pull-apart » selon Laville (1985) ou en régime 

extensif pur selon Warme (1988) à transtensif WNW-ESE d’après (El Kochri et Chorowicz,1996 ; 

Benammi et El Kochri, 1998). 

 La sédimentation lors du second épisode de rifting est caractérisée par d’épaisses séries 

carbonatées du Toarcien au Bajocien (Fig. II.3). Une régression suivie d’une transgression majeure 

sont enregistrées au début du Toarcien et s’accompagne d’un confinement des eaux profondes (Sebane 

et al., 2007 ; Reolid et al., 2012). Des dépôts marno-calcaires du Jurassique moyen attestent de la 

poursuite du régime de sédimentation marin et permet de mettre en évidence la poursuite de 

l’ouverture dans les sillons atlasiques (Favre et Stampfli, 1992 ; Bracène et Frizon de Lamotte, 2002 ; 

Zizi, 2002). Les Haut Plateaux sont eux-mêmes immergés et se met en place la « dalle dolomitique du 

Jurassique moyen des Hauts Plateaux» (figure II.4 ; Frizon de Lamotte et al., 2008, 2009).  

 

Figure II.3 : Logs synthétiques des principaux domaines du Maroc oriental. Les logs 1, 2, 3 et 5 
sont issus d’une synthèse bibliographique (Zizi, 1996 ; Frizon de Lamotte et al., 2000 ; Bracène et al., 
2003 ; El Harfi et al., 2006 ; Ouarhache et al., 2012)  
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 La phase de rifting s’achève au cours du Jurassique moyen (Bathonien) et se manifeste par 

l’arrêt de la sédimentation marine qui passe alors à un régime fluviatile. Celui-ci s’accompagne de la 

mise en place de « couches rouges » correspondant a un retrait de la Téthys (Fig. II.3, II.4 ; Choubert 

et Faure-Muret, 1962). Une activité magmatique du Jurassique moyen à supérieur entrainerait un 

soulèvement/bombement pouvant être associé au retrait général des eaux (Fig. II.3 ; Barbero et al., 

2007 ; Frizon de Lamotte et al., 2009 ; Saddiqi et al., 2009). 

 

 

Figure II.4: Carte du déplacement de la ligne de cote de la fin du Jurassique inférieur à la fin du 
Jurassique moyen (Frizon de Lamotte, 2009). 

  

 La sédimentation continentale se poursuit jusqu’au Crétacé inférieur puis l’évènement 

transgressif du Crétacé supérieur entraîne à nouveau une immersion du domaine téthysien et atlantique 

marocain imposant ainsi une légère subsidence (Frizon de Lamotte et al., 2008 ; Ghorbal et al., 2008 ; 

Saddiqi et al., 2009). Au Cénomano-Turonien, de nouveaux dépôts calcaires se mettent alors en place 

en discordance sur le Jurassique (Fig. II.3). Ces dépôts forment un repère remarquable sur l’ensemble 

du domaine. 

 

ii. Inversion des bassins atlasiques téthysiens et style de la déformation 

 

 Le début de la remontée de la plaque africaine vers l’Europe au Crétacé inférieur n’entraîne 

aucune déformation majeure. Les premiers indices de déformation sont observés au Crétacé supérieur 

(Sénonien) sans réelle modification de la topographie (Frizon de Lamotte et al., 2000, 2008). La 

formation des reliefs atlasiques débute lors d’un épisode Eocène supérieur et n’est effective qu’au 

cours d’un épisode de déformation au Plio-Quaternaire (Laville et Piqué, 1992 ; Saint Bézar et al., 

1998 ; Frizon de Lamotte et al., 2000, 2008). Le comportement de la déformation entre ces deux 

épisodes est encore mal contraint dans le temps par manque de repères stratigraphiques. Certains 

auteurs estiment que la déformation est continue depuis l’Oligo-Miocène (Beauchamp et al., 1999 ; 

Benammi et al., 2001). Toutefois, un épisode intermédiaire de déformation, qui a été mis en évidence 

récemment dans l’avant-pays méridional du Haut Atlas de Marrakech par Leprêtre et al. (2015) atteste 

d’un épisode de surrection au Miocène inférieur à moyen. Celle-ci entraîne la mise en place de nappes 
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gravitaires et de plis au front de ces nappes. Ces structures sont recouvertes, en discordance, par des 

dépôts du Miocène supérieur mettant ainsi en lumière une potentielle période de calme tectonique.  

 Une anomalie lithosphérique thermique initiée à partir du Miocène provoque un soulèvement 

conséquent du domaine atlasique marocain et principalement du Haut Atlas de Marrakech et Central et 

Moyen Atlas (Zeyen et al., 2005 ; Urchulutegui et al., 2006 ; Missenard et al., 2006, 2008 ; Babault et 

al., 2008). Ce phénomène permet d’expliquer la topographie de l’Atlas marocain qui apparaît trop 

importante pour l’épaisseur crustale qui la soutient. 

 

 Le taux de déformation dans la chaîne est de 10 à 20% dans le Haut Atlas de Marrakech 

(quelques kilomètres ; Missenard et al., 2007) à 35% dans le Haut Atlas Central où il est le plus fort 

(30 à 35 km pour Beauchamp et al., 1999 et 10 à 20 km pour Benammi et al., 2001). Dans l’Atlas 

Saharien, le raccourcissement est de 13 km (Bracène et Frizon de Lamotte, 2002). Dans le Moyen 

Atlas le raccourcissement a été estimé par Gomez et al. (1998) à près de 5 km, principalement 

accommodé dans le Moyen Atlas plissé et contrôlé par l’accident sud moyen atlasique, une paléo faille 

normale contrôlant la mise en place de l’hémi-graben du Moyen Atlas.  

 Le raccourcissement de la chaîne atlasique est contrôlé par l’inversion des structures héritées 

de l’épisode de rifting téthysien et par le comportement rhéologique du socle. Cet héritage entraîne 

l’hétérogénéité du mode et du taux de raccourcissement (Hafid et al., 2006 ; Saint Bézar et al., 1998 ; 

Frizon de Lamotte et al., 2000, 2008 ; Missenard et al., 2007 ; figure II.5). L’essentiel de 

l’accommodation se fait au niveau des structures frontières : l’accident nord atlasique (« North Atlasic 

Front » = NAF) et l’accident sud atlasique (« South Atlasic Front » = SAF). 

 Le NAF est une structure discontinue sur l’ensemble de l’Atlas marocain (Fig. II.5). Alors 

qu’il est orienté E-W dans le domaine atlantique, il se divise en deux embranchements et tourne en 

NE-SW au niveau du Moyen Atlas et reste E-W au niveau du Haut Atlas Central. Un schéma similaire 

s’observe à la transition entre le Haut Atlas Oriental et le Haut Atlas de Bouarfa (Fig. II.5B et II.6) 

puis entre le Haut Atlas de Bouarfa et l’Atlas Saharien (Fig. II.5B). Le SAF en revanche semble être 

plus uniforme et se suit du WHA jusqu’à Tunis dans l’Atlas tunisien. 

 Le style de la déformation correspond principalement à une tectonique de socle (thick-

skinned) dans le Haut Atlas Marocain et de couverture (thin-skinned) dans l’Atlas Saharien au dessus 

des épais dépôts évaporitiques triasico-liasiques (Bracène et al., 1998 ; Frizon de Lamotte et al., 2000 ; 

Teixell et al., 2003).  

 La déformation du Haut Atlas marocain a principalement été définie au niveau du SAF et des 

tronçons plissés d’avant-pays (Saint Bézar et al., 1998 ; Frizon de Lamotte et al., 2000 ; Teixell et al., 

2003 ; Missenard et al., 2007). Un découplage du socle paléozoïque ductile et du socle précambrien 

cassant induit les principales évolutions du style de la déformation (Fig. II.5).  

 

 Notons qu’entre le Haut Atlas Central et le Haut Atlas Oriental s’opère une modification : 

- de l’orientation de la chaîne (ENE-WSW pour le Haut Atlas Central et E-W dans le Haut 

Atlas Oriental) 

- de l’importance des reliefs : ils sont plus exprimés dans le Haut Atlas Central que dans le Haut 

Atlas Oriental. Le cœur du Haut Atlas Central est davantage soulevé et déformé entraînant une 

déformation du socle sous jacent (Teixell et al., 2003) 

- du style de déformation et du taux de raccourcissement : ils apparaissent très variables, 

notamment au niveau des fronts (Fig. II.5) où le découplage de la couverture et du socle est 

possible pour le CHA (Teixell et al., 2003) et pas pour le EHA (Saint Bézar et al., 1998). 

 

 La distinction du Haut Atlas de Bouarfa s’inscrit dans une logique similaire. 
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Figure II.5 : Evolution des styles de déformation le long du Front Sud Atlasique : A = le Haut Atlas 
Occidental (Western High Atlas) ; B = Haut Atlas de Marrakech ; C = Haut Atlas Central ; D = Haut Atlas 
Central/Oriental (Saint Bezar et al., 1998 ; Missenard et al., 2007 ; Frizon de Lamotte et al., 2008) 
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 A.3) Le Haut Atlas de Bouarfa 

LeHaut Atlas de Bouarfa se distingue du Haut Atlas Oriental par l’évolution des reliefs et 

géométries de la déformation dans la chaîne. 

Le cœur du Haut Atlas de Bouarfa est caractérisé par la présence d’une vaste  plaine, la 

plaine du Tamlelt, qui constitue un affleurement (≈2000 km²) de socle du Paléozoïque inférieur 

(figure II.6). Orienté E-W comme le Haut Atlas Oriental, le Haut Atlas de Bouarfa est le 

domaine où s’initie, au niveau du NAF, près de Bouarfa, le changement d’orientation de la 

chaîne atlasique pour suivre la direction NE-SW de l’Atlas Saharien. Mais ce qui distingue le 

plus le Haut Atlas de Bouarfa du reste de la chaîne est sa topographie (figure II.7). En suivant la 

topographie du EHA, la diminution des reliefs en direction de Bouarfa est frappante. Ainsi, bien 

que ce domaine soit bordé par les accidents majeurs, le NAF et le SAF, qui délimitent la chaîne 

atlasique, le Haut Atlas de Bouarfa présente la plus faible topographie du système du Haut Atlas 

(altitude moyenne approximative à 1450 m). Le point culminant du Haut Atlas de Bouarfa est le 

Jbel Bouarfa (1830 m) situé sur le front nord au-dessus de la ville de Bouarfa. La plaine du 

Tamlelt est le domaine le plus bas à une altitude moyenne de 1050 m. Aucun relief majeur, en 

dehors de ceux qui se concentrent sur les fronts ne vient perturber cette pénéplaine. Seuls 

quelques plateaux liasiques localisés dominent la plaine du cœur de  la chaîne (Fig. II.6, II.7). Ces 

plateaux peuvent atteindre 1600 m d’altitude. L’altitude moyenne de la plaine du Tamlelt est 

inférieure à celle des Hauts Plateaux (1250 m). 

La couverture mésozoïque est très peu développée dans le Haut Atlas de Bouarfa et n’est 

déformée que sur les fronts et principalement sur le front Nord (Fig. II.6, II.7). Sur ce point, le 

Haut Atlas de Bouarfa se rapproche du Haut Atlas Oriental où les hauts reliefs sont également 

localisés sur le front Nord (Fig. II.7). L’épaisseur des dépôts enregistrée à l’actuel, en particulier 

celle du Trias, est particulièrement faible comparée au reste de l’Atlas (Fig. II.3) 

Ce domaine de l’Atlas a été peu étudié. Le socle paléozoïque a néanmoins été décrit par 

Houari et Hoepffner (2003) qui mettent en évidence une dichotomie majeure à l’hercynien entre 

le Nord du Haut Atlas de Bouarfa qui comprend aujourd’hui le front Nord, le cœur du Tamlelt et 

le Tamlelt au Sud de Mengoub (figure II.6 et II.8). Le cœur du Tamlelt était une zone de 

décrochement dextre comprise dans la zone atlasique de cisaillement paléozoïque (figure II.9 ; 

APTZ ; Piqué et Michard, 1989 ; Michard et al., 2008). Cette zone marque la séparation entre le 

domaine de la Méséta varisque au Nord (comprenant le Nord du Haut Atlas de Bouarfa, Fig. II.8 

et II.9) et le craton saharien au Sud (comprenant le Sud du Haut Atlas de Bouarfa).  
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Figure II.6 : Carte géologique simplifiée présentant le Haut Atlas de Bouarfa compris entre le Haut Atlas Oriental à l’ouest et l’Atlas Saharien à l’est (d’après 
la carte au 1/1000000). 
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Figure II.7 : Evolution W-E des profils topographiques N-S du Haut Atlas Oriental et de Bouarfa. Les principales évolutions s’observent au niveau des 
reliefs septentrionaux et du cœur de la chaîne. 
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Au cours du mésozoïque cette distinction aboutit à la mise en place d’un remplissage très 

contrasté sur le domaine (figure II.10 ; Du Dresnay, 1971 ; Salahane, 1978). L’histoire du 

remplissage sédimentaire dans le domaine de la plaine du Tamlelt se distingue du domaine atlasique 

du Haut Atlas et Saharien (Choubert et Faure-Muret, 1962 ; Du Dresnay, 1971). Elle débute au 

Permo-Trias avec la mise en place de dépôts détritiques arkosiques qui recouvrent une grande partie 

du Maroc oriental, de la plaine du Tamlelt au pays des horsts d’Oujda et qui sont liés à la 

pénéplaination du massif hercynien. Au Lias (Pliensbachien), l’architecture du domaine commence à 

se différencier suite à l’importante transgression du Lias moyen à supérieur. Celle-ci est contrôlée par 

les arrivés marines depuis les fosses rifaines au Nord et se caractérise par la mise en place de niveaux 

dolomitiques (Choubet et Faure-Muret, 1962).La zone de cisaillement interne sépare deux 

domaines fortement subsidents au Lias dont l’un, très étroit au Nord, suit la zone de jonction 

entre l’APTZ et la Meseta (Fig. II.10). Du Dresnay (1971) décrit dans ces fosses, principalement 

à l’Est de Bouarfa et du Jbel Rhals, près de 1000 m de dépôts liasiques. Au Nord se met alors en 

place une plateforme épicontinentale où se trouve l’île de Bouarfa et dont l’arrêt de la 

sédimentation s’observe au tout début du Toarcien. Au Jurassique moyen la sédimentation 

reprend et se dépose dans les domaines peu subsidents la « dalle calcaro-dolomitique des Hauts 

Plateaux » d’une épaisseur moyenne de 250 m (Du Dresnay, 1971) tandis que dans les sillons 

subsidents se déposent près de 1450 à 1900 m de séries marines aaléno-bathoniennes. Le Haut 

Atlas de Bouarfa est donc considéré comme un domaine de haut fond entre les sillons atlasiques plus 

subsidents.  

La période cénozoïque associée à la phase atlasique est très peu étudiée à Bouarfa. Une phase de 

soulèvement au Quaternaire est reconnue et associée à la formation de nombreux effondrements (Du 

Dresnay, 1965). Les quelques observations de la région ont proposé que le domaine de Bouarfa était 

affecté par un décrochement dextre et chevauchant à vergence Nord lors de la phase compressive 

atlasique (Michard et Raddi, 2011). 

 

 

Figure II.8 : Principales unités structurales et accidents actifs à l’hercynien (d’après Houari et 
Hoepffner, 2003) 
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Figure II.9 :Modèle structural de l’évolution de la chaîne hercynienne durant le Carbonifère supérieur au 

Maroc d’après Houari et Hoepffner, 2003. 1 = ceinture orogénique Est-Marocaine (d’après Laville et Piqué, 1991); 
2 = Zone cisaillée dextre ouest-mésétienne (d’après Laville et Piqué, 1991); 3, 4 et 5 = Zone transformante 
paléozoïque de l’Atlas (d’après Piqué et Michard, 1989) ; (a) = le domaine de Sehoul composé des roches 
paléozoïques déplacées le long de (2) au cours du Paléozoïque ; (b) = Méséta Orientale, paléo Hauts Plateaux, 
où les séquences turbiditiques du Paléozoïque moyen ont été déformées au Dévonien terminal ; (c) = domaine de 
transition où le métamorphisme a été daté à Azrou à 320 Ma ; (d) = Nord du Maroc central déformé au 
Carbonifère moyen ; (e) = zone de décrochement dextre paléozoïque de l’Atlas (APTDZ) modérément déformée 
au Carbonifère supérieur – Permien Inférieur; (f) = L’Anti Atlas forme la zone périphérique du craton nord africain, 
déformée à l’orogenèse panafricaine, moyennement plissée lors de l’orogenèse varisque ; (g) = domaine plissé 
du Dévonien supérieur westphalien ; (h) = chaîne plissée du Carbonifère supérieur – Permien inférieur. 

 

Figure II.10 = Schéma paléogéographique du Lias moyen dans le Haut Atlas de Bouarfa et les Hauts 

Plateaux : 1,2 = terres émergées ou hauts fonds ; 3 = faciès de bordure des sillons atlasiques ; 4= faciès de 
plateforme épicontinentale ; 5= récifs ; 6 = faciès plus profonds (Du Dresnay, 1971 ; Salahane, 1978) 
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II.B : METALLOGENIE DU MANGANESE 

 B.1) Le manganèse : caractéristiques, abondance et géochimie de surface 

Le manganèse ( Mn25
55  : [Ar]

18
 3d

5
 4s

2
) est un élément d’abondance mineur dans la croûte 

terrestre, de 0,06 à 0,17 pds% (Taylor et McLennan, 1995), soit le 3
ème

 plus abondant métal de 

transition derrière le titane et le fer avec lequel il présente de nombreuses affinités. A ce titre, 

dans la classification géochimique des éléments, il se classe parmi les éléments sidérophiles. Le 

manganèse possède d’étonnantes propriétés géochimiques qu’il doit notamment à la diversité de 

ses états de valence. En effet, dans la nature, le Mn se trouve sous ses valences 2+, 3+ et 4+ ce 

qui ne représente même pas la moitié des états que peut prendre cet élément ( -3 à +7). Ces 

caractéristiques l’amènent à se retrouver sous de nombreuses formes, minérales et aqueuses, dans 

une grande diversité d’environnements et en permanence remobilisé au gré des processus 

géologiques. Des évolutions climatiques à l’oxygénation des océans, le manganèse est l’un des 

témoins les plus fiables des événements marquant l’évolution de la surface de la Terre et ceux à 

toutes les échelles de temps. 

Le Mn
2+

est l’espèce dominante du manganèse sur Terre. De par son rayon ionique (0,82 

Å, Shannon et Prewitt, 1969 ; Li, 2000 ; figure II.11) proche de celui d’éléments plus abondants 

comme Ca et Mg et surtout Fe (Fig. II.11), il peut se trouver, par substitution, en concentration 

mineure dans de nombreux minéraux tels que la calcite, dolomite ou encore les silicates 

ferromagnésiens (exemple : biotite 0,1 à 0,5% de Mn). Or, ces minéraux sont les phases 

dominantes de nombreux milieux géologiques expliquant ainsi que le manganèse soit un élément 

quasi incontournable dans tous les environnements géologiques. Le tableau II.1 indique les 

teneurs moyennes de manganèse dans différents réservoirs.  

 

 

Figure II.11: Distribution des éléments en fonction de leur valence et de leur rayon ionique 
(Diagramme de Goldschmidt) 
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Tableau II.1 : Distribution du Mn et du Fe à travers différents environnements géologiques. (1 = 
McDonough et Sun, 1995 ; 2 = Taylor et McLennan, 1995 ; 3 = Li, 2000 dans Maynard, 2014 ; 4 = Peacor, 
1972 ; 5 = Gromet et al.,1984 ; 6 = Taylor et McLennan, 1985) 

 

Le rapport Fe/Mn est relativement stable dans les roches magmatiques et augmente dans 

les environnements de surface, notamment dans les milieux aqueux dont le milieu marin qui est 

un acteur important de la chimie du manganèse. La différentiation du Fe et du Mn se fait 

principalement au cours de l’oxydation/précipitation du Fe et du Mn et non  par altération 

supergène sélective d’une roche mère (Krauskopf, 1957). Dans les environnements sédimentaires 

les propriétés géochimiques du Fe et du Mn se distinguent du point de vue cinétique (oxydation 

du Mn plus lente que celle du Fe) et thermodynamique (solubilités différentes  ; Krauskopf, 

1957 ; Hem, 1972). En effet, dans les environnements réducteurs, la solubilité du Mn est sensible 

à la concentration en CO3
2-

 (formation de rhodochrosite ; figure II.12) tandis que celle du Fe est 

plus sensible à la présence de sulfures (formation de pyrite ; Fig. II.12 ; Hem, 1972 ; Maynard, 

2014). Dans les environnements oxydants, le Mn est bien plus soluble que le Fe (Fig. II.12). Du 

point de vue cinétique, l’oxydation du Fe est plus importante que celle du Mn qui nécessite 

souvent d’être catalysée (Davies et Morgan, 1989 ; Morgan, 2005) via des précurseurs où le Mn 

peut s’adsorber, ou via des bactéries (Mandernack et al., 1995 ; Brouwers et al., 2000 ; Morgan, 

2005). Ceci résulte en un transport plus important du manganèse dans les environnements 

supergènes, aprèsles processus d’altération. Ainsi, les rivières se chargent en Mn dissout ou sous 

forme de particules (figure II.13). En arrivant au littoral, peu de Mn est piégé par les sédiments et 

le Mn des eaux continentales est exporté vers le milieu pélagique (Fig.II.13 ; Sundby et 

Silverberg, 1981). Ainsi, les eaux océaniques sont riches en Mn (72% sous formes Mn
2+

aq ou 

MnCl
+
; Crérar et Barnes, 1974) soit près de 0,2 à 3 nmol.kg-1 sous forme dissoute (Glasby, 

2006). Le Mn marin provient des apports terrigènes (Fig. II.13 ; environ 2,75.10
12

g.an
-1

 de Mn 
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apporté au sédiment des fonds marins ; Bender et al., 1977) mais aussi des sources 

hydrothermales des fond marins et de l’altération des planchers océaniques ferromagnésiens 

(Campbell et al., 1988 ; Glasby, 2006). En raison de l’abondance d’agents se complexant avec le 

Mn et des hautes températures (>100°C), la solubilité du Mn est renforcée (celle du Fe un peu 

moins ; Crérar et al., 1985 ; Gammons et Seward, 1996). Ces circulations hydrothermales 

peuvent ainsi se déplacer sur des milliers de km, transportant le Mn en favorisant une distinction 

du Fe et Mn. Le milieu marin est un des principaux agents de séparation du Fe et du Mn mais 

aussi par rapport aux autres éléments (Borchert, 1970 ; Maynard, 2014). Par exemple le Fe 

précipite sous forme de silicates (chamosite) tandis que le Mn précipitera principalement sous  

forme d’oxydes en association avec de la silice (jaspe).  

 

Figure II.12: Diagrammes Eh-pH A = domaines de stabilité des phases solides et dissoutes de Mn 
à 25°C et 1 atm (système Mn-H2O); B = Au système (A) ont été ajoutés S (2,000 mg/l SO4

2-
), CO2 (2,000 mg/l 

HCO3
-
) et Fe (Hem, 1972 ; Force et Maynard, 1991) 

Dans le milieu pélagique, le Mn s’accumule par précipitation biogéochimique. Il forme 

des nodules d’oxyde de Mn de quelques décimètres autour de précurseurs d’oxy-hydroxydes de 

fer (Crérar et Barnes, 1974) qui se déposent sur le plancher océanique. Des encroûtements de Fe-

Mn sont également observables, en association avec des niveaux alumino-argileux (Boström et 

Peterson, 1969 ; Glasby, 1988). Ce phénomène s’observe plus intensément depuis la fin du 

Miocène et serait lié aux changements de circulation des océans et l’oxygénation des eaux 

polaires profondes (Glasby, 1988 et 2006). Les encroûtements de Fe-Mn des fonds marins 

croissent à faible vitesse 1-10 mm/Ma (Koschinsky et Hein, 2003). Leur formation est contrôlée 

par la fluctuation des périodes glaciaires et interglaciaires (Roy, 2006).  

Les précipitations d’oxy-hydroxydes de manganèse dans les eaux océaniques et marines 

peu profondes ont un impact majeur sur la chimie des éléments en traces des eaux. L’un des 

effets les plus marquants est l’accumulation de Ce
4+

 à la surface de ces oxy-hydroxydes 

entraînant ainsi une importante anomalie négative en Ce dans les eaux (Dubinin, 2004). 
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Figure II.13 : Modèle schématique du cycle du Mn (Bender et al., 1977 ; Sundby et al., 1981) 

La multiplicité des facteurs de contrôle de la solubilité du Mn (état de valence, conditions 

Eh-pH, phases ligantes en solution, température des fluides) fait que le Mn peut précipiter dans 

de nombreux environnements (alcalin-oxydant ; alcalin-réducteur ; à température de surface ou 

températures > 100°C). Il en résulte une minéralogie du manganèse très variée.  

 B.2) Minéralogie du manganèse, minerais et intérêts économiques 

NB : nous utiliserons le terme oxy-hydroxyde lorsque nous voudrons parler du groupe 

comportant sans distinction l’ensemble des phases d’oxydes (-O
2-

), d’hydroxydes (-OH
-
) et 

d’oxyhydroxydes (-O
2-

OH
-
).  

Les phases les plus riches en Mn sont les oxy-hydroxydes qui peuvent se former 

principalement à partir de la précipitation de Mn trivalent ou tétravalent . De par sa configuration 

électronique, le Mn tétravalent (3d
3
) présente un unique état de spin et forme toujours un 

complexe octaédrique avec les ions oxygènes avec lesquels il se complexe. Le Mn trivalent (3d
4
) 

a également tendance à former ce type de structure bien que celle-ci soit plus allongée par 

extension des liaisons axiales z² provoquée par l’instabilité haut spin de l’électron 

supplémentaire (effet Jahn Teller ; figure. II.14 ; Kohler et al., 1997). Dans les oxydes, il est 

également possible de trouver du manganèse sous sa forme bivalente (3d
5
), ce dernier pouvant 

autant posséder une configuration en octaèdre qu’en tétraèdre. L’unité de base des oxydes de 

manganèse est donc l’octaèdre (Fig.II.14). Dans les oxydes, les octaèdres sont soit reliés par 

leurs arrêtes uniquement, formant ainsi des oxydes de manganèse en feuillets(figure II.15) soit 

par leurs arrêtes et sommets et forment des oxydes de manganèse en tunnels. Ces deux groupes 

sont les plus foisonnants en termes d’architecture cristalline. Les oxydes comportant dans leur 

structure des sites occupés par du manganèse trivalent et des sites à manganèse bivalent forment 

les oxydes à structure en spinel(à ne pas confondre avec le spinel -MnO2). 

Les oxydes de manganèse présentent souvent des déficits de charge associés à la 

substitution de Mn
4+

 par des ions tri- ou plus rarement bivalents (Zwicker et al., 1962 ; Pasero, 

2005 ; Manceau et al., 2012). Pour compenser ce déficit, les oxydes de manganèse incorporent 
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fréquemment des cations dans leur structure. Pour les oxydes en tunnels, ces cations, sont de gros 

cations ou des molécules d’eau et se situent au cœur des tunnels (Post, 1999 ; Post et al., 2003). 

La structure générale des oxydes de manganèse en tunnels est alors : 

(1):     𝐴 𝑥
+ (𝑀  𝑥

3+𝑀   1−𝑥
4+ )𝑂2 𝑜𝑢  𝐴  𝑥

2+(𝑀   2𝑥
3+ 𝑀   1−2𝑥

4+ )𝑂2 

Avec 𝐴 = Na
+
, K

+
, Rb

+
, Mg

2+
, Ba

2+
, Pb

2+
 ; 𝑀3+ = Mn, Fe, V, Cr, Al et 𝑀4+ = Mn (Pasero, 

2005) 

 

Figure II.14 : Unité structurale à la base des oxy-hydroxydes de manganèse : l’octaèdre [MnO6]
8-,9-

 

 

Figure II.15 : Liaisons à la base de l’architecture des oxydes de manganèse 

 

i. Oxydes de manganèse en feuillets (phyllomanganates) 

Ce groupe d’oxyde de Mn est très peu observé à Bouarfa, nous en ferons donc une 

description très succincte. Ils sont souvent formés par transformation ou en association de 

phyllo-silicates ou oxyhydroxydes d’aluminium (Ostwald, 1992). Le plus souvent ils se trouvent 

dans les environnements d’altération supergène (Cornell et Giovanoli, 1981  ; Post et Veblen, 

1990 ; Michailidis et al., 1997) ou dans les nodules de manganèse des fonds marins en 

association avec todorokite et vernadite (Burns et Burns, 1977 ; Manceau et al., 2014). Les 

oxydes de manganèse en feuillets les plus fréquents dans le monde sont la birnessite (-MnO2 ; 

figure II.16) et la lithiophorite (Fig. II.16). Cette dernière a la particularité d’être riche en Li.  

La chalcophanite (Fig. II.16) est également un oxyde en feuillets fréquemment rencontré 

dans les domaines d’altération. Cet oxyde est hydraté et présente une structure complexe riche en 
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gros cations interfoliés. Elle est souvent décrite comme une phase hydratée zincifère (Ostwald, 

1992 ; Post,1999) mais peut également comporter à la place de Zn, des teneurs importantes en 

Mg et/ou Ni (Ostwald et England, 1989). Elle se forme principalement en association de 

kaolinite et/ou en altération de phases manganésifères préexistantes. La chalcophanite zincifère 

est par ailleurs souvent le produit d’altération d’hausmannite zincifère (Ostwald, 1984 ; 1992). 

 

 

Figure II.16 = structure des principaux phyllomanganates (en haut :Manceau et al., 2012 ; en 
bas :Post, 1999) 

 

ii. Oxydes de manganèse en tunnels (tectomanganates) 

Il s’agit du groupe d’oxydes de manganèse le plus souvent observé à Bouarfa. Les tunnels 

se développent le long de l’axe c de l’oxyde. Suivant l’axe a et l’axe b se développent des 

rangées d’octaèdres reliés entre eux par leurs arrêtes.  

-Tunnels 1x1 : 

La pyrolusite (-MnO2) est un (di)oxyde de manganèse très stable et d’une grande 

homogénéité chimique. C’est un type d’oxyde de manganèse en tunnels particulier puisqu’il 

ne comprend que des octaèdres reliés entre eux par leurs sommets (Fig. II.15). La pyrolusite 

possède ainsi une structure quadratique proche du rutile (P4/mnm). Cette structure ne lui 

permet pas d’incorporer de trop gros cations dans les tunnels.  

La pyrolusite s’observe dans des environnements variés (supergène, systèmes 

« hydrothermaux de basse température » ; Post, 1999). Elle est souvent sous forme de fines 

baguettes prismatiques qui sont issues de la transformation d’une phase manganésifère 

préexistante (figure II.17).  
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Figure II.17: A = Pyrolusite polycristalline observée au microscope en lumière réfléchie (Pilbara 
Manganese Group, Australie ; Ostwald, 1993); B = Pyrolusite en pseudomorphose de manganite, Lake 
Valley (Nouveau Méxique ; Fleischer et al., 1962) 

-Tunnels 1x2 : 

La ramsdellite (R-MnO2 ; figure II.18 ; Byström, 1949) est un minéral orthorhombique 

caractérisé par la présence d’octaèdres [MnO6]
8- 

reliés par leurs arrêtes seulement selon les 

axes b et c. Contrairement à la pyrolusite, ce minéral comporte assez souvent des cations tels 

que Na, Ca ou Zn, dans sa structure en tunnels (Fleischer et al., 1962 ; Post, 1999). Cette 

phase est assez peu observée car elle s’altère assez souvent en pyrolusite. Elle -même précipite 

le plus souvent en altération de groutite (-MnOOH) ce qui lui prodigue généralement une 

importante distorsion associée à l’effet Jahn-Teller (Kohler et al., 1997).  

La ramsdellite est d’autant plus rare que souvent sa structure cristalline très hétérogène 

présente des défauts cristallins correspondant à des intercalations de « niveau de pyrolusite » 

(figure II.19). Ces intercalations sont nommées des « défauts de Wolff » (de Wolff, 1959). 

Une autre appellation minérale correspond à cette structure hétérogène notée -MnO2 = 

nsutite. La proportion de défaut peut être variable (29 à 75% ; Julien et al., 2002). Cette phase 

est produite par l’altération de carbonates riches en Mn (Zwicker et al., 1962). 

 

Figure II.18: Structure cristalline schématique de la ramsdellite (Post, 1999) et habitus de 
ramsdellite issue de transformation de groutite (b = (010) ; m = (110) ; y = (120) ; Fleischer et al., 1962) 
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Figure II.19 : Représentation schématique de la structure cristalline de la nsutite possédant une 

intercalation de pyrolusite (= 1 défaut de Wolff) ; Julien et al, (2002) 

-Tunnels 2x2 :  

Cette structure, correspondant au polymorphe monoclinique -MnO2. Elle définit un 

ensemble de minéraux regroupés sous le nom d’hollandite s.l. (figure II.20). Dans ces phases, 

la présence d’octaèdres à Mn trivalent induit systématiquement la présence de gros cations 

dans les tunnels (Post, et al., 1982, 2003). Selon la formule (1), si 𝐴 correspond à K
+
 alors les 

tunnels correspondent à la cryptomélane, en revanche si 𝐴 = Na
+
, Pb

2+
 ou Ba

2+
 alors on 

obtient la structure de la manjiroite, coronadite et de l’hollandite s.s. respectivement.  

-Tunnels 2x3 : 

La structure 2 x 3 correspond à la romanéchite, anciennement psilomélane (Fig. II.20). 

Cette dernière nomination ne correspond plus aujourd’hui qu’à une structure à la cristallinité 

mal définie (Pasero, 2005). La romanéchite est un minéral monoclinique. Elle comporte dans 

ses tunnels des cations de barium et des molécules d’eau bien agencées, associées aux 

bordures des tunnels. Cette phase est le plus souvent en association d’hollandite, sous forme 

botryoïdale, dans des domaines fortement oxydés. 

 

Figure II.20 : Structure des tunnels 2x2 et 2x3 (Manceau et al., 2012)

-Tunnels 3x3 

Turner et Buseck (1981) permettent la distinction de la todorokite ((Na,Ca,K,Ba,Sr)0,3-

0,7(Mn
4+

, Mn
3+

, Mg, Al)6O12.3,2-4,5H20) comme appartenant aux oxydes à structure en tunnels 

à proprement parlé (figure II.21) la distinguant ainsi de la birnessite et buserite et 

vernadite (buserite et vernadite sont des phases structuralement très hétérogènes), ces phases 

se retrouvant souvent imbriquées dans le même environnement (les nodules marins de 
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manganèse ; Burns et al., 1983 ; Post, 1999). Cette structure cristalline (système 

monoclinique) peut accueillir de nombreux cations dans sa structure en tunnels. En 

compensation de la charge des nombreux cations piégés dans sa structure, le Mn de la 

todorokite est très souvent substitué par du Ni
2+

, Mg
2+

 et Mn
3+

 (Post et Bish, 1988). 

 

Figure II.21 : structure cristalline de la todorokite (Post et al., 2003) 

 

iii. Oxyhydroxydes de manganèse 

 

Les oxyhydroxydes de manganèse (MnOOH) sont des phases importantes car elles sont le 

principal produit de l’oxydation de Mn
2+

 dissout dans les milieux aqueux (marin) à pH ≈ 8 par la 

relation : 4Mn
2+

(aq) + O2(aq) + 6H2O = 4MnOOH(s) + 8H
+
 (Morgan, 2005). Toutefois ce produit 

peu stable est vite transformé en -MnOOH plus stable ou-MnO2 (Grill, 1982 ; Gramm-Osipov, 

1997). La structure -MnOOH correspond à la manganite, le plus abondant des oxyhydroxydes 

de manganèse. Sa structure est voisine de celle de la pyrolusite mais les octaèdres sont 

uniquement composés de Mn trivalent et la moitié des oxygènes qui y sont liés est remplacée par 

des groupements hydroxyles (figure II.22 ; Post, 1999).  

 

 

Figure II.22 : structure cristalline de la manganite avec en vert les octaèdres et en rouge et blanc les 

groupements hydroxyles (Kohler et al., 1997) 

La manganite précipite dans de nombreux environnements. Ses origines diverses 

induisent une grande variété de textures et de couleurs. Elle peut se t rouver sous forme de 

baguettes aciculaires, notamment en remplissage de structures filoniennes, ou plus 

microcristallines à pulvérulente en association avec des séries sédimentaires carbonatées 

(Hewett, 1972). La manganite apparaît plus abondante dans des minéralisations hypogènes, 

hydrothermales (Hewett, 1972 ; Post, 1999).  
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Le plus souvent la manganite s’altère en pyrolusite soit par modification des conditions 

d’oxydation soit par augmentation de la température (Fleischer et al., 1962  ; Yamada et al., 

1986 ; Kohler et al., 1997). La température de transformation en laboratoire est atteinte entre 

250°C et 350°C en fonction de la taille de la particule de manganite (nanoparticule à 

macroparticule ; Folch et al., 2005). Des irrégularités dans la structure de la pyrolusite sont 

souvent observables suite à cette transformation telle que la présence de microporosité ou la 

distorsion selon l’axe b, en raison de la présence de Mn
3+

 rémanent (Das Gupta, 1965 ; 

Champness, 1971). L’augmentation continue de la température entraîne la transformation de la 

pyrolusite en Mn2O3 puis en hausmannite (Mn304) vers 825°C(Das Gupta, 1965). 

 

iv. L’hausmannite 

L’hausmannite est un oxyde de manganèse possédant une structure chimique semblable à 

celle d’un spinel (Mn
2+

Mn
3+

2)O4,le cœur des sites octaédriques étant occupé par du Mn trivalent. 

La structure cristalline subit donc la distorsion relative à l’effet Jahn Teller allongeant ainsi la 

structure selon l’axe c (figure 23 ; Jarosch, 1987). L’hausmannite est un minéral de type spinel à 

réseau quadratique. 

L’hausmannite est très souvent décrite dans les environnements hypogènes et 

hydrothermaux. Thermodynamiquement, elle peut précipiter dans la colonne d’eau, en milieu 

océanique (150-600 m ; T = 20 à 25°C) en faisant suite à un oxyhydroxyde précoce mais instable 

(Gramm-Osipov, 1997). 

 

Figure II.23 : Structure cristalline de l’hausmannite, ici issue de la transformation d’une todorokite 

déshydratée à près de 550°C (Post et al., 2003) 
 

 

v. Silicates de manganèse 

Il existe très peu de silicates de manganèse notables. Outre la téphroite (Mn 2SiO4) et la 

spessartine (Mn3Al2(SiO4)3) le nésosilicate le plus riche en Mn est la braunite (Mn
2+

Mn
3+

6SiO12). 

Cette phase minérale quadratique se rencontre dans les systèmes hydrothermaux ou 

diagenétiques profonds (Hewett, 1972 ; Ostwald et Bolton, 1990). 
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vi. Minéraux de manganèse : des minéraux utiles 

 

 Les minéraux de Mn et en particulier les oxydes, ont des intérêts économiques et 

environnementaux importants émanant de leurs propriétés cristallographiques.  

 L’intérêt de l’Homme pour les oxydes de manganèse (pyrolusite) remonte à la préhistoire 

quand leur utilisation se restreignait à la décoration, maquillage et catalyseur de la combustion 

du bois (Heyes, 2016). A notre époque, l’utilisation du manganèse est moins populaire mais n’en 

demeure pas moins importante. En 2013, la Commission européenne classe le Mn parmi les 

matériaux critiques les plus importants du point de vue économique (figure II.24). 

 Les oxydes de manganèse sont toujours utilisés en cosmétique ou décorationet dans les 

batteries de lithium comme catalyseurs et électrodes (Armstrong et Bruce, 1996 ; Julien et al., 

2004). Cette dernière application est à l’origine des nombreuses études qui ont été réalisées sur 

les propriétés cristallographiques de ces phases. Ces dernières mettent également en évidence les 

étonnantes capacités de sorption des oxydewzis de manganèse rendant ces derniers favorables au 

piégeage de polluant, issus de l’activité anthropique tel que l’As trivalent (Sparks, 2005 ; Decrée 

et al., 2010 ; Plumlee et Morman, 2011). Le manganèse lui-même est utilisé en sidérurgie dans 

de nombreux alliages et pour modifier les propriétés physico-chimiques des métaux. Le 

manganèse est également un oligoélément à ce titre.   

 

 

 

Figure II.24: Classification européenne des matières premières critiques en 2013  
(http://ec.europa.eu/growth/sectors/raw-materials/specific-interest/critical/index_en.htm) 

 

B.3) Gitologie du manganèse : 

Sur Terre, il y a presque autant de gisements de manganèse et de contextes géologiques 

que de modèles différents. Les processus responsables de leur mise en place sont variés tout 

comme le type d’environnement où le manganèse précipite. La souplesse et la sensibilité de la 

chimie du Mn aux conditions d’Eh-pH et aux ligands en solution permet la mise en place de 

minéralisation de Mn aussi bien dans des conditions oxydantes que réductrices, en contexte 

magmatique ou en milieu sédimentaire de surface et diagénétique, sur les fonds marins ou sur les 

http://ec.europa.eu/growth/sectors/raw-materials/specific-interest/critical/index_en.htm
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plateformes peu profondes (figure II.25). Ainsi, au large panel minéralogique fait écho des 

associations minéralogiques diverses qui ne permettent pas toujours de caractériser un modèle de 

minéralisation. 

 

De nombreux auteurs traitent de la classification des gisements de manganèse (Roy, 

1988, 1997, 2006 ; Hewett, 1972 ; Nicholson, 1992; Dill, 2013). Certains mettent l’accent sur 

l’environnement de dépôt et les associations minéralogiques (Hewett, 1972)  ; sur les processus et 

fluides à l’origine des dépôts en établissant des caractéristiques géochimiques discriminantes 

(Nicholson, 1992) ; sur la période géologique de mise en place en prenant en compte l’évolution 

des conditions environnementales de surface et géodynamiques globales de la Terre comme 

causes de premier ordre pour expliquer la multiplicité des gisements de Mn (Roy, 1997, 2006). 

 

Nous présenterons ici les principaux critères de distinction des gisements. 

 

Figure II.25 : Schéma illustrant différents environnements métallogéniques de manganèse et différents 

types de source du Mn inspiré de Crespo et Lunar 1997 : Mn4+ = minéralisation d’oxy-hydroxydes de 
manganèse ; Mn2+ = Minéralisation de manganèse 1 = minéralisation supergène issue de l’altération météorique 
de roches ferromagnésiennes ; 2 = Minéralisation stratabound associée à des failles qui permettent la remontée 
de fluides hydrothermaux volcanogéniques et/ou d’origine marine. Notons l’évolution verticale de la valence des 
phases manganésifères ; 3 = minéralisation de manganèse en système karstique ; 4 = Minéralisation stratabound 
de Mn issue de la circulation diagenétique de fluides marins et/ou de fluides hydrothermaux ; 5 = minéralisation 
en domaine marin associé à la stratification des eaux et/ou dégradation de la matière organique ; 6 = 
minéralisation en domaine de plateforme peu profonde 

 

i. Processus globaux et environnements de dépôt manganésifères : 

 

Le premier point à noter et que le Mn précipite tout aussi aisément qu’il est mobilisé. 

Ainsi une minéralisation de Mn est susceptible d’être remobilisée après dépôt. Cette première 

minéralisation se nomme la minéralisation primaire. La concentration du Mn dans la 

minéralisation primaire est alors le résultat d’une pré-accumulation du Mn dans les fluides sous 

forme dissoute (Mn
2+

aq, MnCl
+
, Mn(HCO3)

+
 ; Mn(OH)2). La précipitation du Mn de ces fluides 

se fait en général sous l’action de changements redox, d’augmentation de l’alcalinité ou de 

processus microbiens. 

La remobilisation de la minéralisation primaire se fait via des fluides supergènes acides 

(Ostwald, 1993 ; Ruffet et al., 1996 ; Michailidis, 1997 ; Roy, 2006), lors de la diagenèse 
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d’enfouissement (Ostwald et Bolton, 1990 ; Von Plehwe-Leisen et Klemm, 1995) ou par des 

fluides hydrothermaux (Chetty et Gutzmer, 2012). Les fluides d’altération vont par la suite 

pouvoir reprécipiter le Mn pour former la minéralisation secondaire. Celle-ci précipite soit à 

proximité de la minéralisation primaire soit sur une longue distance pouvant alors entraîner une 

nouvelle séparation du Mn et du Fe (Ostwald, 1993). La minéralisation secondaire peut 

également se former sans remise en solution du Mn, par exemple via des processus 

métamorphiques (Von Plehwe-Leisen et Klemm, 1995 ; Mücke, 2005). Une minéralisation 

secondaire peut elle-même être reprise. 

 

Chacune de ces minéralisations peut avoir une origine sédimentaire et/ou 

« hydrothermale » (volcanogénique ou diagenétique), être syn- ou post sédimentaire et peut se 

mettre en place en environnement marin ou continental, supergène et/ou hypogène. 

 

Les modèles métallogéniques du Mn se déroulent très souvent en deux ou plusieurs 

étapes permettant la mise en place d’une minéralisation primaire puis secondaire. Les fluides à 

l’origine de la minéralisation primaire sont le plus souvent réducteurs et s’enrichissent en Mn
2+

. 

L’oxydation du milieu est le plus souvent responsable de la précipitation du Mn.  

 

ii. Les grandes provinces manganésifères : principaux modèles et facteurs de 

contrôle des minéralisations : 

 

Les grands volumes de minéralisation formant les gisements les plus conséquents sont 

généralement mis en place en milieu marin, les fluides marins permettant une importante 

accumulation du Mn. La mise en place de minéralisations en Mn (à l’échelle d’un gîte 

métallifère) est possible lorsque les concentrations en Mn dissout dans l’eau de mer sont au 

moins 200 fois supérieures à celles de la croûte (Force et Cannon, 1988). C’est sur les domaines 

de plateforme que vient le plus souvent précipiter le Mn piégé. L’accumulation et le piégeage du 

Mn se font soit : 

- Lors des cycles transgressifs-régressifs (Frakes et Bolton, 1984 ; Varentsov, 2002). Le 

Mn dissout s’accumule lors des épisodes transgressifs puis précipite par abaissement du front 

d’oxygénation avec la régression des eaux et l’arrivée d’eaux continentales (Frakes et Bolton, 

1992 ; Urban et al., 1992); 

- diminution du renouvellement de l’oxygène dissout dans les eaux recouvertes de glacier 

puis oxygénation brutale après la fonte des glaciers ; 

- par circulation d’eaux profondes anoxiques riches en nutriments via upwelling, dans les 

eaux de surface (Force et Cannon, 1988 ; Calvert et Pedersen, 1996).  

Dans les eaux actuelles, l’oxygénation concerne les 200 à 500 premiers mètres de la 

colonne d’eau (Force et Cannon, 1988).  

Des modèles de référence correspondant à ce type de minéralisation comme celui du 

Groote Eylandt (Australie) établi par Frakes et Bolton en 1984 ou de la minéralisation ferro -

manganésifère d’Urucum au Brésil où les apports terrigènes en Fe et Mn sont conséquents 

(Urban et al., 1992). Ce type de minéralisation met également en évidence l’importance du 

contrôle climatique.  

Notons également les minéralisations manganésifères de la province du Shaanxi et du 

Hunan en Chine (Fan et Yang, 1999). Là, le Mn se trouve sous forme d’oxydes et oxyhydroxydes 

de manganèse (manganite et parfois hausmannite) qui par diagenèse se transforment en 

carbonates manganésifères en se couplant à la matière organique (Okita et Shanks, 1992). Les 

minéralisations de Chine sont dominées par la présence de carbonates manganésifères telles que 
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la rhodochrosite et la kutnahorite (Fan et Yang, 1999). Ces minéralisations sont également de 

bons exemples de la contribution de sources hydrothermales dans l’enrichissement en Mn (Du et 

al., 2013). Dans les minéralisations d’Europe (ex :Urkut, Hongie) un mode de minéralisation 

similaire se fait par accumulation de Mn hydrothermal dans les eaux anoxiques du Toarcien dans 

les bassins en rifting. A Urukut, la signature en 
13

C des carbonates indique que lors de la 

diagenèse précoce, l’oxydation de la matière organique et l’action microbienne permettent la 

mise en place de carbonates manganésifères (Polgári et al., 1991, 2012). Ces minéralisations sont 

généralement associées à des niveaux de « black-shales», or la mise en place de « black shales » 

ne nécessite pas que les eaux soient initialement anoxiques. Ainsi,  c’est la dégradation de la 

matière organique qui constitue ces niveaux à « black shale », qui permet la consommation de 

l’oxygène et ainsi la mise en place de minéralisations manganésifères sédimentaires (Calvert et 

Pedersen, 1993, 1996). 

 

Ces modèles mettent en avant un piégeage et minéralisation chimique du Mn en milieu 

marin peu profond en relation avec la stratification et l’évolution des conditions 

environnementales marines. Celles-ci peuvent provoquer la mise en place de minéralisations 

manganésifères à très grande échelle (ex : minéralisations de « black-shales » d’Europe). 

Toutefois d’autres types de minéralisation et de modèle existent. Ceux-ci peuvent faire intervenir 

de larges remaniements par altération supergène d’une minéralisation primaire ou de roches 

magmatiques en climat tropical (ex : Gabon-Moanda, altération d’une minéralisation primaire de 

Mn-carbonate ; Tamra (Nefza)-Tunisie ; minéralisations secondaires supergènes du Groote 

Eylandt-Australia ; Fig. II.25.1 ; Roy, 1997 ; Decrée et al., 2010). La nature du climat est 

importante puisqu’elle conditionne le degré de séparation du Fe et du Mn (d’un point de vue 

spatial, minéralogique et/ou chimique). Les minéralisations supergènes de type karstique (Fig 

II.25.3) sont également importantes et permettent la mise en place de minerais de bonne qualité 

souvent repris par diagenèse (Von Plehwe-Leisen et Klemm, 1995). D’autre types de gisement de 

manganèse font intervenir la circulation de fluides (hydrothermaux ou diagenétiques  ; Fig. 

II.25.2, II.25.4) via des failles actives en système extensif (Dill et al., 2013) ou compressif 

(Sinisi et al., 2012). Les fluides, suffisamment réducteurs et/ou acides au contact de milieux 

oxygénés ou de formations carbonatées (qui permettent le tamponnage du pH des fluides) vont 

précipiter des phases manganésifères (Chan et al., 2000 ; Sinisi et al., 2012 ; Dill et al., 2013 ; 

Jones et al., 2013). La source du manganèse est très variée (exhalative, altération de roches 

détritiques, marine-diagénétique, déstabilisation des formations carbonatées…).  

 

 

iii. Caractérisation géochimique des minéralisations. 

 
La caractérisation géochimique des minéralisations de manganèse est un outil très 

souvent utilisé pour identifier la source primaire du Mn et l’origine des fluides minéralisateurs. 

Ces caractérisations se basent sur la signature en éléments majeurs et en traces. Nicholson écrit 

en 1992 un guide qui rappelle l’ensemble de ces critères. Ces caractérisations se font sur roche 

totale. 

L’utilisation des éléments majeurs, principalement Si – Al – Na – Mg – P (- Ba) propose 

une distinction entre une origine volcanogénique ou sédimentaire des fluides minéralisateurs et 

de préciser l’environnement où a précipité le manganèse (marin, marin peu profond, fluviatile, et 

en domaine continental) (figure II.26). Elle permet également d’estimer l’importance des apports 

terrigènes. Le rapport Mn/Fe, qui définit le niveau de différentiation du Fe et du Mn, permet 
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aussi de grossièrement estimer la provenance du Mn. Conventionnellement un Mn/Fe élevé (>10) 

est attribué aux minéralisations affectées par des processus hydrothermaux (Hewett, 1966 ; 

Nicholson, 1992 ; Maynard, 2014). En ajoutant à ces critères les caractérisations géochimiques 

en éléments en traces la caractérisation s’affine (figure II.27). Ainsi il est parfois possible de 

distinguer des sources de nature différente ou des remobilisations faisant intervenir des nouveaux 

fluides par rapport au système à l’origine de la minéralisation primaire (Nicholson, 1992  ; Jones 

et al., 2013 ; Baioumy et al., 2013).  

 

 

 

Figure II.26 : Exemples de caractérisations géochimiques des minéralisations de Mnpar les 
éléments majeurs. 

 

Figure II.27 : Exemples de caractérisations géochimiques des minéralisations de manganèse via 
les éléments en traces  

 

 A ces caractérisations élémentaires, il est possible d’ajouter l’étude des spidergrammes des 

Eléments des Terres Rares (ETR). Ces éléments, très sensibles à l’évolution des conditions redox 

(Ce
3+
Ce

4+
 ; Eu

3+
Eu

2+
) et à la composition des fluides, sont de bons indicateurs des évolutions 

chimiques associées à la mise en place et à l’évolution de la minéralisation. Les minéralisations 
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d’origine supergène (soumis aux conditions atmosphériques et/ou marines) auront tendance à montrer 

des forts enrichissements en ETR (par rapport aux références de roches superficielles : NASC, PASS, 

croûte continentale) tandis que les minéralisations d’origines hydrothermales et/ou diagénétiques 

seront appauvries en ETR (Cornell et Schütte, 1995). Les anomalies en Ce sont de très bons 

indicateurs de l’évolution des fluides. En effet, les oxy-hydroxydes de Mn (et oxy-hydroxydes de fer) 

présentent une surface propice à l’adsorption de cations comme Ce
4+ 

, favorisant l’oxydation de ce 

dernier et la formation de cérianite (Koschinsky et Hein, 2003 ; Dubinin, 2004 ; Loges et al., 2012). 

B.4) Présentation de la région métallifère de Bouarfa 

 La minéralisation de Bouarfa se situe dans le Haut Atlas de Bouarfa (à l’est du Haut 

Atlas Oriental). Cette région est connue pour ses gisements métallifères exploités au début des 

années 1920 jusqu’à la fin des années 60. La région comprend d’ouest en est (figure II.28) un 

gisement de Sb et Pb-Zn au niveau du Jbel Haouanit (Sharp, 1981 ; Verhaert, 2015); le gisement 

de Mn à Bouarfa ; le gisement de Cu-Fe de Jbel Klakh (Salahane, 1978 ; Verhaert, 2015). 

D’autres indices de minéralisation, principalement en Pb et Sb, se situent le long des reliefs 

formant une frontière naturelle avec les Hauts Plateaux. La plupart de ces minéralisations est 

localisée dans les séries dolomitisées du Jurassique. Seul le manganèse de Bouarfa est localisé 

dans les séries du Sinémurien. Les autres minéralisations sont localisées dans les niveaux 

dolomitiques de l’Aaléno-Bajocien et quelques minéralisations sont également localisées dans les 

schistes paléozoïques (Salahane, 1978). Les minéralisations du Jbel Haounit et du Jbel Klakh 

sont toutes deux constituées d’une minéralisation primaire dont l’altérat ion a permis la mise en 

place d’une minéralisation secondaire supergène. L’âge Pb/Pb des minéralisations primaires de 

Pb-Zn Sb et Cu est estimé entre 230 et 180 Ma (Rajlich et al., 1983) tandis que les 

minéralisations secondaires seraient dues à une remobilisation de la minéralisation primaire au 

Tertiaire via la mise en circulation de fluides par le biais des fractures mises en place lors de 

l’orogenèse et s’enrichissant en profondeur en H2S et SO4
2-

 (Rajlich et al., 1983 ; Verhaert, 

2015).  

 

Figure II.28 : Carte géologique du front Nord du Haut Atlas de Bouarfa, modifiée d'après la carte 
au 1:200 000 de Chefchaouni et al. (1963) 
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 La minéralisation est décrite dans deux principaux domaines, Aïn Béida et Hamaraouet 

(figure II.29). Aïn Béida a été le domaine le plus exploité de Bouarfa : près de 2,03 Mt de Mn 

ont été produites entre 1923 et 1967 (Michard et Raddi, 2011). Seules les descriptions 

macroscopiques par Pouit et Jouravsky (1965) du gisement sont reportées dans la littérature. 

Celles-ci nous offrent un aperçu de la minéralisation que malheureusement nous n’avons pas pu 

retrouver une fois sur place.  

 La minéralisation à Hamaraouet serait de type « substitution » dans les niveaux de 

dolomie chocolat et en relation étroite avec la tectonique. Pouit et Jouravsky (1965) y décrivent 

la présence d’hausmannite (dont certains morceaux seraient présents en filon dans les sables du 

Pliensbachien), de polianite (ancien nom pour ce qui se rapprocherait aujourd’hui le plus de la 

pyrolusite ou nsutite), de pyrolusite en aiguille et de manganite. De nombreuses minéralisations 

en Fe sont également observables. La polianite est recouverte d’une couche de goethite où des 

inclusions de polianite sont décrites. Ainsi à Hamaraouet, le Fe est minéralogiquement séparé du 

Mn. Contrairement à Aïn Béida où seules des phases d’oxy-hydroxydes de Mn sont décrites mais 

dans lesquelles les analyses géochimiques révèlent la présence de fer à hauteur de quelques 

pourcents (17% Fe). A Aïn Béida, Pouit et Jouravsky (1965) reconnaissent le niveau minéralisé de 

Sinémurien d’Aïn Béida comme étant un analogue local de la barre de Hamaraouet et indiquent que la 

minéralisation est à l’interface entre ce banc et des niveaux calcaréo-argileux sus-jacents. La 

minéralisation s’étend sur près de 200 mètres de large mais en canaux orientés 45°N et suivant 

l’interface sédimentaire (figure II.30A et B). Une couche « argilo-hématique » (= hématite micro 

cristalline) se trouve également à la base des canaux et entre ces derniers. Les canaux sont composés 

de minerais de manganèse (Fig. II.30B). Dans les joints à argile et hématite, ainsi que dans les canaux 

se trouvent des blocs de calcaire érodé. Le mur calcaire qui abrite la minéralisation est composé de 

fragments calcaires finement cristallisés rougeâtres enrobés de calcite blanche. Il semblerait que ces 

clastes soient équivalents au faciès dolomitique très recristallisé de Hamaraouet. Malheureusement 

nous n’avons pas pu observer ni les joints d’hématite microcristalline (qui pour les mineurs étaient un 

repère pour suivre la minéralisation) ni ces calcaires. La minéralisation manganésifère (manganite-

polianite-hausmannite-rhodochrosite) est associée à de la baryte (± hématite et goethite).  

 N’ayant pas observé les mêmes structures, nous confronterons ces observations à celles 

que nous avons effectuées sur le terrain dans le chapitre V. 

Sur leurs observations, Pouit et Jourvasky (1965) proposent une pré-concentration syn-

sédimentraire du Mn en milieu réducteur sous forme de carbonates et d’oxydes stratiformes se 

développant sur quelques kilomètres, l’origine du Mn restant à identifier. De plus, ces auteurs 

indiquent qu’une étude minéralogique précise reste à être réalisée pour identifier les relations entre les 

différentes minéralisations. 
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Figure II.29 : Schéma structural du domaine de Bouarfa et localisation des minéralisations de Mn (Pouit 

et Jouravsky, 1965) 
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Figure II.30 : Géométrie du gisement d’Aïn Béida. A = Coupe schématique de la minéralisation d’Aïn 

Béida d’après Pouit et Jouravsky (1965) illustrant bien que la minéralisation est géométriquement liée au 
Sinémurien calcaire ;B = Vue schématique des canaux minéralisés en projection verticale ; C = Coupe 
transversale des canaux minéralisés. D’après Pouit et Jouravsky (1965) 
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Chapitre III : 

 

Matériel et Méthodes 

 

Analyses pétrographiques, 

minéralogiques, géochimiques & 

thermochronologiques 
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III.A. METHODES D’ANALYSE STANDARD EN PETROGRAPHIE ET MINERALOGIE 

A.1) Microscopie optique et microscopie électronique à balayage (MEB-EDS) 

Les observations sur lames minces polies (près de 70 lames minces de près de 50 

échantillons, ont été observées ; liste des principaux échatillons étudiés en annexe I), en 

microscopie optique à lumière transmise et réfléchie, sont utilisées pour différencier les phases 

minéralogiques et pour établir les relations texturales entre les minéraux en vue d’établir une 

paragenèse minérale. Les lames minces ont été préparées au laboratoire GEOPS et polies à 

l’alumine. Leur épaisseur est > 30µm. 

Les observations des phases minérales sont précisées avec l’utilisation du microscope 

électronique à balayage (MEB). Seule une préparation en amont est nécessaire consistant à 

métalliser la surface de l’objet étudié pour faciliter la conduction du faisceau d’électrons sur sa 

surface. La métallisation des objets étudiés a été réalisée au carbone. Les observations ont été 

réalisées à la fois sur lames minces mais aussi sur fractions de roche.  

Le MEB utilise un faisceau très fin d’électrons, produit par le chauffage sous vide d’un 

filament de tungstène, qui balaie points par points la surface de l’échantillon  excitant ainsi les 

atomes composant ce dernier par déstabilisation des couches électroniques internes. Ces éléments 

émettent alors des rayonnements corpusculaires. Deux types d’émissions sont détectées par le 

MEB : les émissions d’électrons secondaires de basse énergie qui offrent une image de la 

topographie de l’échantillon ; les émissions d’électrons rétrodiffusés (Backscattered Electrons  ; 

BSE) de plus haute énergie (jusqu’à 30 keV) qui offrent une image contrastée de l’échantillon 

selon le numéro atomique des éléments majeurs constituant les phases minérales. 

En plus de la morphologie, les observations au MEB apportent une information semi-

quantitative sur la composition chimique. Le MEBPhilips XL30 du laboratoire GEOPS recueille 

ces informations par un détecteur RX SDE (Synergie4 PGT) au germanium qui convertit en 

signal électrique, l’énergie émise par les photons  X arrivant sur un semi-conducteur, et provenant 

des phases minérales analysées.  

Les conditions d’analyses sont les suivantes : une tension de 15 à 25 kV, un courant de 

1,5 nA et temps d’acquisition des spectres de 100s. Le seuil de détection moyen est de l’ordre du 

millier de ppm. 

A.2) Microscopie sur platine à cathodoluminescence 

Le microscope de cathodoluminescence est un outil séduisant et simple d’utilisation qui 

permet de mettre en évidence de faibles variations de la composition chimique des échantillons 

et ainsi les épisodes de croissance cristalline d’une phase minérale. En effet, lors de sa 

croissance, le cristal va intégrer différemment certains éléments en concentration mineure et en 

trace. Cela dépend de la chimie du fluide à l’origine, des conditions thermochimiques 

environnantes et de la vitesse de croissance des différents plans cristallins (Machel, 1985 ; 

Reeder et al., 1990). Cette observation permet de raffiner la paragenèse et de renforcer les 

interprétations sur les environnements de minéralisation (Machel, 2000).  

Le principe se base sur l’observation des émissions d’un rayonnement de 

cathodoluminescence. Ce rayonnement est principalement émis dans la gamme de longueur 

d’onde du visible par les éléments en traces et mineurs semi-conducteurs. Ces éléments sont 

appelés les « activateurs » (Gies, 1975). Leur « activation » est produite grâce à leur 

bombardement via un faisceau d’électrons produit par un tube cathodique. L’énergie cinétique 

des électrons incidents est suffisante pour déstabiliser la couche de valence des activateurs. En 

revenant à un état d’équilibre, les activateurs émettent des photons de longueur d’onde visible et 
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caractéristique de l’activateur. Une dizaine de ppm d’activateur peut suffire à émettre un 

rayonnement de luminescence. Une autre famille d’éléments appelés les 

« sensibilisateurs »(Gies, 1975) entraîne une déviation de la gamme de longueur d’onde du 

rayonnement émis par les activateurs. Quelques ppm d’un sensibilisateur suffisent à rendre leur 

présence remarquable en cathodoluminescence. La dernière famille est celle des « inhibiteurs » 

(Gies, 1975) dont la présence atténue les effets des activateurs et sensibilisateurs jusqu’à 

« éteindre » le rayonnement si leur concentration le permet. Une très grande concentration d’un 

activateur, qui devient alors un composant majeur de la structure cristalline du minéral (de 

quelques % à plusieurs dizaines de %), peut entraîner un effet d’ « auto-inhibition » (« self-

quenching » ; Polgári et al., 2007). L’origine de cet effet est liée à une excitation de l’élément 

devenue difficile par ses liaisons avec ses proches voisins. Cela nous permet de mettre en 

évidence les autres paramètres contrôlant l’émission du rayonnement de cathodoluminescence. 

La concentration certes est fondamentale, mais la valence et le degré de coordination de 

l’élément dans le minéral affectent non seulement sa capacité à émettre, inhiber ou sensibiliser la 

luminescence mais également jouent sur l’énergie i.e. la longueur d’onde du rayonnement qu’il 

pourrait émettre, et donc la couleur observée. Pour cette raison, il est délicat, à l’œil nu, de faire 

le parallèle entre couleur en cathodoluminescence et chimie d’une phase minérale.  

Les principales phases susceptibles d’émettre un rayonnement de cathodoluminescence 

observable dans cette étude (nécessitant parfois un temps d’exposition photographique de 

quelques secondes) sont les quartzs, feldspaths (orthose), zircon, apatite et surtout carbonates. 

C’est cette dernière famille qui nous aura tout particulièrement intéressées. Voici donc les 

éléments contrôlant la luminescence dans les carbonates (calcite et dolomite) (Machel, 1985, 

2000) : 

- Activateurs : Mn
2+

 ; Pb
2+

 ; plusieurs éléments des terres rares (ETR) et surtout Eu 
3+

 

et Tb
3+

 ; Cu
2+

 ; Zn
2+

 ; Ag
+
 ; Bi

+
  

- Sensibiliseurs : Pb
2+

 ; Ce
2+ ;3+

 ; autres ETR 

- Inhibiteurs : Fe
2+

 ; Ni
2+

 ; Co
2+

 

 

Les observations sont effectuées au laboratoire GEOPS  à Orsay avec une 

platineCATHODYNE montée sur un microscope Olympus BX41. Les paramètres d’observation 

sont en tension de 10 à 15 keV et une intensité de 250 à 400 mA. Le temps d’exposition moyen 

et de l’ordre de 800 msec pour la dolomite et parfois plusieurs secondes pour la calcite.  

A.3) Diffraction des rayons X (DRX) 

i. Principe de la DRX et objectifs de la méthode : 

Les (mono)cristaux sont des solides dont la structure est géométriquement organisée 

selon des lois de symétrie propres au cristal assurant la répétition périodique et continue de 

l’unité structurale de base : la maille élémentaire. A partir de cette maille, qui est répétée pour 

former les cristaux observés, il est possible de comprendre l’ensemble de l’organisation du 

cristal tel que les plans réticulaires (hkl) qui relient les noeuds composant le cristal. Ces plans 

sont séparés par une distance qui est de l’ordre de la longueur d’onde des RX. Ces 

caractéristiques des cristaux leur permettent ainsi de diffracter les rayons X. La loi de Bragg 

associe la distance réticulaire (d) qui sépare les plans d’une même famille (hkl) d’un réseau 

cristallin, et l’angle incident de diffraction (entre le plan et le rayon. Il y a interférence 

constructive pour tous les éléments d’une famille de plan si la relation suivante est vérifiée  : 

Relation de Bragg : 𝜆 = 𝑛2𝑑ℎ𝑘𝑙𝑠𝑖𝑛𝜃  
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avec = longueur d’onde des rayons X émis (Å) ; n = un module de proportionnalité ∈ ℤ, par 

convention n = 1 ;dhklen Å ; en radian. 

La DRX permet d’obtenir un « négatif » du réseau cristallin de la ou des phase(s) 

analysée(s). Le résultat se présente sous forme d’un signal (diffractogramme, présenté en cps = 

intensité des rayons X diffractés détectés, K1 et K2, vs angle de diffraction 2en °). L’analyse 

du diffractogramme permet d’identifier les familles  de plans réticulaires (hkl) disposant d’au 

moins un pic de diffraction.  

Les analyses au DRX ont été effectuées via le diffractomètre PANalytical X’Pert PROà 

détecteur X’Celerator, muni d’une anticathode au cuivredélivrant une émission de Cu K1 (λ = 

1,54056 Å) au laboratoire GEOPS. Toutes les analyses ont été réalisées sur poudres désorientées. 

Les échantillons ont été réduitsau préalable en poudre via un mortier à agate. 

La diffraction des rayons X a été utilisée dans deux buts principaux :  

- L’identification minéralogique sur roche totale et phases isolées  : 

 Pour les analyses en roche totale sur poudre désorientée, il est possible d’attribuer à 

chaque pic de diffraction un ou plusieurs cristaux (minéraux) lorsque les autres pics prédits par 

les bases de données de référence sont présents dans la gamme d’angle analysée.  

Les phases minérales suffisamment grosses pour être isolées, dioxydes de manganèse 

(pyrolusite, nsutite), goethite et hématite ont fait l’objet d’une caractérisation plus précise dans le 

but de distinguer les évolutions cristallographiques. Pour ce qui est des dioxydes de manganèse, 

des tests de chauffe à 1600°C (méthode de Zwicker et al., 1962) ont également  été effectués dans 

le but d’identifier les éventuelles hétérogénéités cristallines de ces phases liées à la présence de 

Mn
3+

, Mn
2+

 ou H2O, afin d’obtenir des informations précieuses sur l’origine de leur formation . 

 

- Caractérisation cristallographique de la goethite massive d’Hamaraouet et hématite et 

détermination semi-quantitative de la taille moyenne des cristallites : 

Pour obtenir la taille moyenne des cristallites, nous avons utilisé une technique de 

premier ordre consistant à étudier l’élargissement des pics de diffraction. En effet la loi de Bragg 

prévoit la position en 2 correspondant à la distance inter-réticulaire d’une même famille de 

plans (hkl) pour un monocristal. Or le matériel analysé d’origine naturel n’est généralement pas 

composé d’une structure cristalline d’un seul tenant. Il est composé d’une multitude de 

cristallites chacune se rapprochant de la structure monocristalline décrite par Bragg. Ces 

cristallites ont des formes variées et présentent des tailles de l’ordre du nanomètre à la centaine 

de microns. Il existe plusieurs méthodes pour les observer directement (MET, MEB-SE HD,…). 

Sur un diffractogramme, il est possible de les observer indirectement car ils sont responsables de 

la déviationL des pics de diffraction par rapport à la valeur 2prévue par la loi de Bragg.La 

formule de Scherrer permet de quantifier l’élargissement relié à la taille des cristallites   pour une 

direction orthogonale à (hkl) (Scherrer, 1918 ; Langford et Wilson, 1977):  

∆2𝜃𝐿 =
𝐾 × 𝜆

𝑇ℎ𝑘𝑙cos (𝜃)
 

où∆2𝜃𝐿 = largeur intégrale du pic considéré (= Aire du pic / intensité max ; radian) ; K= 

facteur empirique sans dimension dépendant de la forme de cristallite considérée (ici sphérique : 

K = 0,89 ; Langford et Wilson, 1977) ; Thkl = taille de cristallite selon un profil perpendiculaire 

aux plans hkl. Ce dernier point permet de contrôler la forme 3D moyenne des cristallites et de 

définir si l’élargissement est isotrope ou anisotrope (dépendant ou indépendant de l’orientation 

hkl). 
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Il n’est pas rare d’observer au sein d’un macrocristal des tailles et formes variées de 

cristallites, notamment dans les oxy-hydroxydes de fer (Cornell et Schwertmann, 2003 ; Pailhé et 

al., 2008 ; Farley et Flowers, 2012). Or, la formule de Scherrer ne permet pas d’avoir un regard 

sur l’homogénéité des tailles de cristallite. Elle donne donc une première approximation de la 

taille moyenne des cristallites. 

L’élargissement des pics de diffraction par rapport à la valeur de Bragg n’est pas 

uniquement dû à la taille des cristallites (Williamson et Hall, 1953 ; Stokes et Wilson, 1944 ; 

Cheary et Coelho, 1992 ; Morin, 1994): 

- Soit ins(l’élargissement instrumental) dû à l’interception avec l’angle d’incidence et 

l’instrumentation (jeu de fentes) du DRX. Cet élargissement augmente avec la valeur 

de l’angle d’incidence et s’accompagne d’une asymétrie du signal. L’élargissement 

peut facilement se soustraire à la largeur intégrale totale d’un pic. La formule de 

Cagliotti (1958)revue par Louër et Langford (1988) permet de prévoir l’élargissement 

instrumental pour toute valeur de : 

Δ2𝜃𝑖𝑛𝑠 = 𝐴√FHWH²  = 𝐴√(𝑈𝑡𝑎𝑛(𝜃)² + 𝑉𝑡𝑎𝑛(𝜃) +  𝑊) 

avecΔ2𝜃𝑖𝑛𝑠 = largeur intégrale induite par l’instrument ; A = facteur de 

conversion de largeur à mi-hauteur vers la largeur intégrale pour une fonction 

pseudo-Voigt de  = 0,6 ( moyen mesuré dans cette étude, ici A = 

1,330) ; FHWH = largeur à mi-hauteur des pics ; U, V et W = paramètres de 

largeur instrumentale à calibrer. Ainsi, par l’utilisation d’un standard 

cristallographiquement homogène et continu (monocristal, LaB6 ou pastille de 

silicium) il est possible d’estimer la largeur instrumentale des pics qui sera 

soustraite à la largeur intégrale mesurée. 

- Soit (l’élargissement de déformation) dû à la présence de déformations locales du 

réseau cristallin qui entraîne une variation d de la distance réticulaire (Wilson, 

1949 ; Morin, 1994). Par modélisation des pics de diffraction selon une fonction 

pseudo-Voigt, il est possible d’observer si un effet de microdéformation influence la 

largeur des pics (Howard et Preston, 1989 ; Morin, 1994). Pour ce faire, nous nous 

appuierons sur le  des pics modélisés qui indique si la fonction pseudo Voigt est 

dominée par une composante Lorentzienne (> 0,5) ou une composante Gaussienne 

(< 0,5). Alors que Lest responsable de la composante Lorentzienne du pic, est 

lié à la composante Gaussienne du pic (Keijser et al., 1982). 

D’autres méthodes peuvent être utilisées (méthode Rietveld, méthode graphique de 

Williamson et Hall, 1953) pour appréhender la taille des cristallites mais ne l’ont pas été dans 

cette étude. 

La taille des cristallites nous permet de calculer une température de fermeture du 

thermochronomètre (U-Th)/He (fermeture de la diffusion de l’He) dans les oxy-hydroxydes de 

fer via la formule de Dodson (1973). Nous supposons pour cela que la taille réelle des cristallites 

n’est pas trop dispersée par rapport à la valeur obtenue. 

 

ii. Paramètres d’analyse pour l’identification minéralogique : 

Pour chaque analyse, les paramètres d’acquisition sont : tension d’accélération de 45 kV ; 

intensité 40 mA ; pas de scan à 0,0084°(2θ) avec 200 sec d’analyse par pas; utilisation d’un filtre 

en Ni de 0,02 mm sur le récepteur ; Sollers de 0,02 radian ; masque 15 mm pour les pyrolusites 

et 10 mm pour les échantillons multiphases; fente d’anti-diffusion ½ pour les pyrolusites et 
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fentes de divergence automatiques à 10 mm pour les analyses multiphases ; la gamme d’angle 

analysée est variable entre 4°-110°(2θ). Les atomes de Fe et Mn soumis à un rayonnement 

d’énergie voisin de 8 keV (ce qui est le cas d’un rayonnement K1 d’une source au Cu ; 

=1,5406Å) peuvent émettre un rayonnement de fluorescence en réponse à l’excitation. Les 

échantillons comportant des concentrations en Fe et/ou en Mn trop importantes (arbitrairement 

au-delà de 10%) ont été analysés avec des « réglages fer » qui correspondent à l’ajout d’un 

monochromateur placé au niveau du détecteur pour limiter l’effet de la fluorescence. 

Les diffractogrammes obtenus ont été interprétés en utilisant X’Pert HighScore (version 

3.0e) et la base de données de référence COD (Gražulis et al., 2009) ainsi que la base de données 

de Rruff, afin de dégrossir la minéralogie des poudres analysées. Pour l’étude précise des phases 

minéralogiques (paramètres de pic), après avoir supprimé les pics dus aux émissions K sur 

X’Pert HighScore 3.0e, et après suppression de la ligne de base sur le logiciel de CrystalSleuth, 

les diffractogrammes ont été analysés, pic par pic sur le logiciel de traitement de courbes 

fityk0.8.0. Ce logiciel a permis la modélisation des pics selon une fonction PseudoVoigt. La 

modélisation correspondant au meilleur ajustementdes pics a été sélectionnée. 

iii. Paramètres d’analyse pour l’étude cristallographique de la goethite massive 

et hématite : 

Les oxy-hydroxydes de fer et le standard de silicium (Hubbard, 1983) utilisé pour 

calibrer la largeur instrumentale (Δ2𝜃𝑖𝑛𝑠) ont été analysés dans les mêmes conditions, avec les 

« réglages fer » : tension d’accélération de 45 kV ; intensité 40 mA ;utilisation d’un filtre en Ni 

de 0,02 mm sur le récepteur ;Sollers de 0,02 radian ; masque de 10 mm ; fente d’anti-

diffusion ½. 

Comme pour les diffractogrammes précédents, les pics associés aux émissions Kont 

été supprimés sur X’Pert HighScore 3.0eet la ligne de base sur le logiciel CrystalSleuth. En 

revanche, le traitement pic par pic des diffractogrammes sur fityk0.8.0 diffère légèrement. 

Plusieurs modélisations de pic ont été réalisées en faisant varier les paramètres de la fonction 

pseudoVoight. Le principal paramètre variant est le facteur de proportionnalité (« shape ») 

qui, soit est fixé à 0,5, soit a été modifié pour correspondre à la forme du pic analysé. Il s’est 

avéré que la taille des cristallites était peu modifiée en faisant varier ce paramètre (figure III.1). 

Les tailles moyennes de cristallite utilisées sont donc celles calculées pour un facteur de 

proportionnalité fixé, considérant ainsi une prise en compte maximale de la variation de la 

largeur des pics. Les modélisations avec un h non fixé nous offrent cependant un regard sur la 

composante dominante des pics (Lorentzienne ou Gaussienne) et donc sur les causes de 

l’élargissement des pics. 

Les paramètres U, V et W calculés par interpolation (figure III.2) sont respectivement 

0,028, -0.007 et 0.004. 
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Figure III.1: calcul de la taille moyenne de cristallite dans une goethite d'Hamaraouet (*cf : 
chapitre VI.B) ; cristallite FHWH = taille calculée à partir de la modélisation de la largeur à mi-

hauteurcristallitetaille calculée à partir de la modélisation de la largeur intégrale. Les tailles de 
cristallite décroissent pour de valeurs de d plus petites. La différence des tailles de cristallite calculées 

est très influencée par le choix de la largeur à mi-hauteur ou la largeur intégrale. 

 

 

Figure III.2: Calibration des paramètres de la largeur instrumentale à partir des caractéristiques 
des pics de diffraction d’une pastille de silicium standard. 

 

A.4) Spectroscopie Raman 

La méthode de spectroscopie Raman est une technique vibrationnelle qui se base sur le 

principe de diffusion inélastique (le rayonnement incident et rayonnement diffusé ont une 

énergie différente) d’une source de rayonnement électromagnétique monochromatique 

excitatrice. La plupart des informations sur le fonctionnement de la méthode de spectroscopie 

Raman nous vient de Mc Millan et Hofmeister(1988). 
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En interagissant avec  la matière moléculaire, la lumière rencontre un corps polarisé 

défini par la structure du nuage électronique de ses atomes. Ce nuage électronique est déformé 

par vibration pouvant ainsi entraîner une variation de la polarisation de la molécule et un 

échange d’énergie avec le rayonnement incident . Quant la molécule retourne à son état de 

stabilité, le rayonnement diffusé résultant a une longueur d’onde différente du rayonnement 

incident. Cela se traduit par une différence d’énergie E. Si E<0 on parle de diffusion anti-

Stokes, le cas échéant, il s’agit d’une diffusion Stokes. L’effet Raman ainsi défini décrit 

uniquement ce décalage de longueur d’onde. Il est dépendant de la polarisabilité des liaisons 

composant la molécule concernée, c'est-à-dire de la faculté des électrons à se déplacer, 

déformant ainsi le nuage. Les modes de vibration (élongation, désaxée, …) d’une liaison peuvent 

varier selon l’environnement structural du matériel étudié (ex  : symétrie du réseau cristallin).  

Ainsi le résultat des analyses Raman se présente sous la forme d’un spectre dont chaque 

bande correspond à un type de vibration de liaison moléculaire. Toutes les liaisons (et par 

extension les molécules) ne produisent donc pas d’effet Raman. L’effet Raman est indépendant 

de l’énergie de la source excitatrice. 

Les caractéristiques Raman des oxy-hydroxydes de manganèse ont beaucoup été étudiées 

durant les années 1990-2010. Ces phases ont une activité Raman relativement faible qui nécessite 

l’emploi d’un rayonnement monochromatique un temps d’acquisition long (environ 30 sec) sur 

100 à 1000 cm
-1

 (Julien et al., 2004 ; Gao et al., 2009). Le signal Raman issu de l’excitation des 

structures d’oxy-hydroxydes de Mn est essentiellement dû aux vibrations inélastiques des 

liaisons Mn-O au sein de l’octaèdre [MnO6] et Mn-O-Mn. Les bandes de vibration 

caractéristiques des principales phases d’oxy-hydroxydes de manganèse mesurables par 

spectrométrie Raman sont présentées dans le tableau III.1. 

 

Tableau III.1 : Caractérisation Raman des oxy-hydroxydes de Mn 

 

La micro-spectrométrie Raman a été réalisée dans le but d’effectuer une caractérisation 

minéralogique précise. En la couplant aux analyses DRX, elle apporte une information 

supplémentaire sur la relation entre habitus et minéralogie notamment de la pyrolusite. 

Les analyses ont été réalisées sur lames polies. Les spectres ont été obtenus via le micro-

spectromètre Raman (Horiba Jobin Yvon) du laboratoire GCGE de l’Université de Lille 1 

(France). Le laser utilisé est un laser à l’Ar
+
 avec une longueur d’onde de 532 nm. La largeur du 

spot du laser et de l’ordre de 1 à 2 µm. Afin de tester la réaction des phases à la puissance du 
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laser, chaque phase a été analysée avec différentes puissances de laser. La puissance varie selon 

le filtre employé. La puissance maximale du laser est de 92 mW et celle-ci peut passer à 9,2 mW 

(filtre D1) ou 0,92 mW (filtre D2). 

Les spectres Raman sont traités via le logiciel CrystalSleuth pour l’identification des 

phases minérales, avec la base de donnée Rruff comme support. Les paramètres des pics 

(principalement centre des pics) ont été obtenus par modélisation pseudoVoigt sur le logiciel 

fityk0.8.0. 

 

III.B. ANALYSES GEOCHIMIQUES DES ELEMENTS MAJEURS ET TRACES & 

ANALYSES DES ISOTOPES STABLES 

 

B.1) Analyses quantitatives des concentrations en éléments majeurs et mineurs sur 

les phases minérales à la microsonde électronique  

La microsonde électronique est un outil d’analyse géochimique ponctuelle des éléments 

traces et mineurs d’une phase minérale. Contrairement au MEB-EDS qui fournit une analyse 

semi-quantitative, la microsonde de Castaing permet d’obtenir des analyses quantitatives de 

grande précision (du % à la centaine de ppm). Ces analyses se basent sur la mesure de la 

longueur d’onde du rayonnement X émis par l’échantillon après bombardement par un faisceau 

d’électrons. C’est via un spectromètre à dispersion de longueur d’onde (WDS) que la mesure 

peut être effectuée.  Une microsonde comporte plusieurs WDS, chacun étant adapté à la mesure 

des longueurs d’onde d’éléments spécifiques. 

Afin de réaliser une caractérisation minéralogique et géochimique notamment en vue 

d’une préparation à des analyses au LA-ICP-MS, des analyses quantitatives sur les principales 

phases minérales présentent à Bouarfa ont été réalisées par microsonde électronique. Ainsi, 210 

analyses ont été réalisées sur des carbonates (calcite, dolomite et Mn-calcite) ; 217 analyses ont 

été réalisées sur des oxy-hydroxydes de manganèse (pyrolusite, hausmannite, cryptomélane, 

hollandite, chalcophanite) ; 105 analyses sur oxy-hydroxydes de fer (goethite, hématite). Ces 

analyses ont été réalisées à la microsonde électronique CAMECA SX-Five à l’université UPMC, 

au service Camparis. Cette microsonde est équipée d’une source LaB6, de 5 spectromètres à 

longueurs d’ondes (WDS ; 3 basse pression + 2 haute pression) pour les analyses quantitatives, et 

d’un spectromètre EDS Brüker. La tension du faisceau d’électrons est de l’ordre de 15 kV et son 

diamètre de 2µm. Le courant du faisceau ainsi que les spectromètres et étalons utilisés pour 

chaque élément sont présentés dans le tableau III.2.  

Toutes les analyses ont été traitées sur Excel afin de supprimer les mesures inférieures ou 

égales à la somme des écarts types () et de la limite de détection (L.D.). Les analyses sont 

traitées en poids d’oxydes. Les valeurs de  et L.D. pour chaque élément pour les différentes 

analyses sont présentées en annexe I.1, ainsi que les programmes utilisés lors de chacune de ces 

analyses. 
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B.2) Analyses des éléments majeurs et en traces sur roches totales 

Près de 25 échantillons ont été préalablement broyés au broyeur à bille d’agate, puis envoyés 

au Service d’Analyse des Roches et des Minéraux de Vandoeuvre-les-Nancy pour une étude 

géochimique. Certains échantillons (minéralisés) présentant d’importantes hétérogénéités de couleur et 

de minéralogie ont été séparés pour l'analyse chimique. 

 

Les analyses spectrométriques des éléments majeurs (13 éléments : Si, Al, Fe total, Mn, Mg, 

Ca, Na, K, P, Ti, et Perte au Feu) sont réalisées à partir d’un spectromètre d’Emission à Plasma à 

Couplage Inductif (ICP-AES jobin-Yvon JY 70 Type II). Le dosage des éléments traces (As, Ba, Be, 

Bi, Cd, Co, Cr, Cs, Cu, Ga, Ge, Hf, In, Mo, Nb, Ni, Pb, Rb, Se, Sb, Sn, Ta, Th, U, V, W, Y, Zn, Zr)  et 

éléments des terres rares (La, Ce, Pr, Nd, Sm, Eu, Gd, Tb, Dy, Ho, Er, Tm, Yb, Lu) est réalisé par 

Spectromètrie de Masse à Plasma à Couplage Inductif (ICP-MS Perkin Elmer ELAN 5000).  

 

Les échantillons ont été chauffés à 1000°C (perte au feu), puis ont subi une fusion au 

tétraborate de lithium (four tunnel automatique), suivie d’une mise en solution acide (banc de mise en 

solution robotisé). Les analyses sont réalisées ensuite directement par ICP-AES soit, après dilution, à 

l’ICP-MS. Des standards sont utilisés pour réaliser l’étalonnage. Les standards ont subi le même 

traitement que les échantillons. Les limites de détermination et les incertitudes sont présentées en 

Annexe I.2. 

 

B.3) Analyses quantitatives des concentrations en éléments en traces sur les phases 

minérales au LA-ICP-MS. 

La méthode de quantification des éléments en traces via l’ablation laser (LA) combinée à 

un spectromètre de masse à plasma à couplage inductif (ICP-MS) permet de réaliser des analyses 

ponctuelles localisées sur une phase minérale suffisamment large et épaisse, supportée par un 

plot ou une lame mince. Cet avantage de précision amène cependant un ensemble de 

complications principalement liées à l’ablation du laser (effets de matrice, fractionnement des 

éléments lors de l’ablation sur les parois, volume d’ablation difficile à estimer, pollution par les 

phases avoisinantes et/ou sous-jacentes) qui nécessite un traitement rigoureux des données. 

Les analyses ont été effectuées à l’université de Nantes  grâce à un système d’ablation 

ArF excimerPhoton Machine Analyte G2 produisant une longueur d’onde de 193 nm, couplé à un 

ICP-MS quadripolaire Varian 800-MS. Les analyses ont été réalisées sur des lames 

minces épaisses (≥ 30 µm). 

Par le biais de cette méthode, nous avons pu analyser les concentrations absolues et 

relatives dans les phases de carbonates, d’oxy-hydroxydes de manganèse (pyrolusite et 

hausmannite) ainsi que dans les phases d’oxy-hydroxydes de fer (hématite et goethite). A 

chacune des ces familles minérales, une séquence d’analyse spécifique est attribuée. 

Afin de calibrer l’instrument, des mesures sur le géostandard NIST SRM 612 (National 

Institue of Standards and Technology) ont été effectuées. Pour tester la justesse et fidélité des 

analyses, un géostandard supplémentaire a été analysé : BCR2G (un verre silicaté naturel à la 

composition connue ; Jochum et al., 2009, 2011). Ces géostandards ont été analysés au début, au 

milieu et à la fin de chacune des séquences d’analyse. 

 



 

 

 

 

Tableau III.2 : Condition d’analyses à la microsonde électronique Sx-Five. 
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i. Conditions d’analyse de la séquence de mesure des éléments en traces dans les 

carbonates. 

Les analyses des phases de dolomite et calcite ont été effectuées avec un faisceau laser 

dont le diamètre de spot (Ø) était de 110 µm, la fréquence d’ablation de 10 Hz et un flux 

d’énergie délivrée de 2,72 J.cm
-2

 (30% de la puissance maximale du système laser) et 15 kV en 

tension. Un géostandard supplémentaire a été analysé durant cette séquence : MACS3 (Carbonate 

de référence certifié ; Strnad et al., 2009 ; GeoRem : http://georem.mpch-mainz.gwdg.de). Le fait 

d’analyser un standard semblable à la phase étudiée permet d’avoir un regard plus critique sur les 

effets de matrice sur les concentrations mesurées.  

La séquence a permis la mesure des teneurs en 
25

Mg, 
27

Al, 
29

Si, 
44

Ca, 
43

Ca, 
51

V, 
55

Mn, 
57

Fe, 
59

Co, 
63

Cu, 
66

Zn, 
71

Ga, 
88

Sr, 
89

Y, 
135

Ba, 
137

Ba, 
139

La, 
140

Ce, 
141

Pr, 
146

Nd, 
147

Sm, 
151

Eu, 
153

Eu, 
157

Gd, 
159

Tb, 
163

Dy, 
165

Ho, 
166

Er, 
169

Tm, 
172

Yb, 
175

Lu, 
208

Pb, 
232

Th, 
238

U. Les contaminations 

possibles via le couplage d’un isotope avec 
16

O ou 
40

Ar sont 
26

Mg+
40

Ar = 
66

Zn (abondance 

relative 
26

Mg = 11,01%), 
55

Mn + 
16

O = 
71

Ga (concernant principalement les dolomites riches en 

Mn) et 
48

Ca + 
40

Ar = 
88

Sr (abondance relative 
48

Ca = 0,19%). Sur certaines analyses, des isotopes 

ont présenté des spectres caractérisant un léger fractionnement (effet de matrice), tel que Si, Al, 

V, Mn, et Co. 

 

ii. Conditions d’analyse de la séquence de mesure des éléments en traces dans les 

oxy-hydroxydes de fer 

Les analyses  des phases de goethite et d’hématite ont été effectuées avec un faisceau 

laser de diamètre  = 50 ou 110 µm (selon la taille de la phase), la fréquence d’ablation de 10 Hz 

et un flux d’énergie délivrée de 6,35 J.cm
-2

 (70%) et 15 kV en tension.  

La séquence a permis la mesure des teneurs en 
9
Be, 

24
Mg, 

25
Mg, 

27
Al, 

29
Si, 

44
Ca, 

51
V, 

55
Mn, 

59
Co, 

60
Ni, 

63
Cu, 

66
Zn, 

71
Ga, 

72
Ge, 

75
As 

88
Sr, 

89
Y, 

90
Zr, 

93
Nb, 

95
Mo, 

135
Ba, 

137
Ba, 

139
La, 

140
Ce, 

141
Pr, 

146
Nd, 

147
Sm, 

151
Eu, 

153
Eu, 

157
Gd, 

159
Tb, 

163
Dy, 

165
Ho, 

166
Er, 

169
Tm, 

172
Yb, 

175
Lu, 

178
Hf, 

181
Ta, 

208
Pb, 

232
Th et 

238
U. Les contaminations possibles via le couplage d’un isotope avec 

16
O ou 

40
Ar sont 

55
Fe+

16
O = 

71
Ga, 

55
Fe +

40
Ar = 

95
Mo (abondance relative 

55
Fe = 5,85%) et 

56
Fe + 

16
O = 

72
Ge (abondance relative 

56
Fe = 91,75%). L’ensemble des analyses sur les phases d’oxy-

hydroxydes de fer ont donné des résultats satisfaisants, l’allure des spectres étant stable, exceptée 

sur certaines analyses, le plus souvent pour les éléments lourds des terres rares, Zr et Nb. As et 

Ge montrent un léger fractionnement. 

 

iii. Conditions d’analyse de la séquence de mesure des éléments en traces dans les 

oxydes de manganèse 

Les analyses  des phases d’oxydes de manganèse ont été effectuées avec un faisceau laser 

de diamètre = 50 ou 110 µm (selon la taille de la phase), la fréquence d’ablation de 10 Hz et un 

flux d’énergie délivrée de 6,35 J.cm
-2

 (70%) et 15 kV en tension.  

La séquence a permis la mesure des teneurs en 
24

Mg, 
25

Mg, 
27

Al, 
29

Si, 
44

Ca, 
51

V, 
59

Co, 
60

Ni, 
63

Cu, 
66

Zn, 
71

Ga, 
75

As 
88

Sr, 
89

Y, 
90

Zr, 
93

Nb, 
95

Mo, 
135

Ba, 
137

Ba, 
139

La, 
140

Ce, 
141

Pr, 
146

Nd, 
147

Sm, 
151

Eu, 
153

Eu, 
157

Gd, 
159

Tb, 
163

Dy, 
165

Ho, 
166

Er, 
169

Tm, 
172

Yb, 
175

Lu, 
178

Hf, 
181

Ta, 
208

Pb, 
232

Th 

et 
238

U. Les contaminations possibles via le couplage d’un isotope avec 
16

O ou 
40

Ar sont 
55

Mn+
16

O = 
71

Ga, 
55

Mn +
40

Ar = 
95

Mo (abondance relative 
55

Mn = 100,00 %) et 
135-137

Ba + 
16

O = 
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151-153
Eu (certaines phases de pyrolusite pouvant contenir des teneurs en Ba de l’ordre du millier 

de ppm). Les spectres obtenus ont des allures très variables, souvent  assez instables du fait de la 

faiblesse du signal, notamment pour les ETR, Sr, Al, Th et Nb. Les domaines d’intégration sont 

choisis de manière à obtenir le signal le plus stable possible. 

 

iv. Du signal mesuré à la teneur en élément en traces : calculs théoriques et 

traitement du signal.  

Les résultats bruts sont sous forme d’un signal en coups par seconde en fonction de la 

durée de l’analyse pour chaque élément de chaque analyse (figure III.3). Le traitement des 

signaux est effectué sur le logiciel Glitter 4.4.2 (Van Achterberg et al., 2001). Afin de passer du 

signal à la teneur en éléments traces, le logiciel suit un calcul faisant intervenir deux 

calibrations : (1) calibration via le standard « externe » (std) NIST 612 dont les teneurs en 

éléments traces sont connues pour chacun des éléments analysés (Jochum et al. , 2009, 2011 ; 

georem.mpch-mainz.gwd.de), et (2) calibration via le standard « interne » (SI) qui est la 

concentration connue en un élément contenu dans l’analyse  𝑛. La seconde calibration est 

caractéristique des analyses en spectrométrie de masse. Elle permet de se soustraire de variations 

instrumentales perturbant la relation de proportionnalité entre le nombre de coups qu’un signal 

enregistre pour un isotope et la concentration en ce même isotope dans l’échantillon. Ainsi la 

relation suivie par le logiciel Glitter pour donner la concentration de l’élément 𝑗 selon son 

isotope 𝑖 pour l’analyse 𝑛 donnée est : 

 concentration en élément 𝑗 ∶   C𝑗 =
cps𝑛𝑗𝑖 abce𝑖⁄

R𝑛𝑗
 

où cps = taux moyen de coups soustrait du bruit de fond (cps) ; abcej = abondance naturelle de 

l’isotope 𝑖 ; Rnj =  rendement/coefficient de réponse de l’élément 𝑗 dans l’analyse 𝑛 (relation 

entre le nombre de coups du signal pour 𝑗 et la teneur de 𝑗 selon le produit de la double 

calibration ; cps.s
-1

.ppm
-1

) soit : 

R𝑛𝑗 = R𝑛𝑆𝐼 × Int(
𝑅𝑛𝑗

𝑠𝑡𝑑

𝑅𝑛𝑆𝐼
𝑠𝑡𝑑) 

où RnSI = rendement/coefficient de réponse du standard « interne » dans l’analyse 𝑛 (relation 

entre le signal mesuré pour le SI sur l’analyse 𝑛 et la concentration connue en SI sur la phase 

analysée; cps.ppm
-1

) et Int(
𝑅𝑛𝑗

𝑠𝑡𝑑

𝑅𝑛𝑆𝐼
𝑠𝑡𝑑) = le rapport du rendement de l’élément 𝑗 dans l’analyse 𝑛  et du 

rendement du SI dans l’analyse 𝑛 selon une interpolation (linéaire par défaut) via le standard 

« externe » (soit en prenant pour référence les teneurs en 𝑗 et SI de std). 

Un des intérêts de ces équations est qu’elles montrent que le choix du SI modifie 

uniquement la teneur absolue en un élément donné et que la valeur absolue de cette teneur est 

proportionnelle à la teneur en SI (interpolation linéaire). De plus, les rapports de concentration 

entre deux éléments j1 et j2 d’une même analyse, sont constants vis-à-vis du SI. Ceci est 

important car certains oxydes analysés sont composés à plus de 95% d’un élément unique (Mn 

ou Fe). Il est donc délicat de choisir un bon SI dans ces oxydes qui ne sature pas pendant 

l’analyse par LA-ICP-MS. Souvent la teneur du SI dans la phase analysée est inférieure à 1%. 

Nous ne sommes donc pas très précis sur la valeur de notre SI. Nous appuierons donc de 

préférence nos interprétations sur les évolutions relatives entre éléments.  
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Figure III.3 : Présentation de trois signaux, chacun correspondant à la mesure d’un isotope sur 
une analyse (Pyrolusite ; HB-Min2-02) et traitement du signal : A = signal du 

44
Ca mesuré, bonne 

identification du débutet de la fin de l’ablation ; une pollution en carbonate est détectée par 
l’augmentation brutale de Ca ; B = signal constant du Cu par rapport à SI, aucune correction à apporter ; 
C = signal irrégulier du 

208
Pb montrant un fractionnement important sur le temps d’ablation de la 

pyrolusite, une correction du signal est interpolé est envisageable (Rq : l’effet sur le résultat total est très 
faible dans l’absolu).  
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Ce qui va influencer à la fois la teneur absolue d’un élément d’une analyse et le rapport 

des concentrations dans cette même analyse est le domaine d’intégration (gamme de temps) 

sélectionné pour l’interpolation des teneurs. Cette étape de traitement s’effectue directement sur 

le logiciel et a l’avantage de permettre d’éviter les pollutions associées à certaines phases (Fig. 

III.3A) ainsi que le contrôle du fractionnement des isotopes analysés (Fig. III.3B et C). 

La justesse et la fidélité (reproctubilité) des analyses ont été estimées pour chaque 

séquence d’analyses (figure III.4 à 9). Globalement l’erreur sur les mesures (Fig. III.5, III.7 et 

III.9) varie entre 0,2 et 10% mais les résultats pour certains éléments comme Be, Fe, Mg, Ni, Ge 

et As sont plus dispersés. La justesse des mesures (Fig. III.4, III.6 et III.8) est en général très 

bonne, vu que le rapport valeur mesurée/ valeur certifiée est en moyenne à 1,0 ± 0,2. Si, Fe et Zn 

sortent de la moyenne et sont surestimés, autant dans BCR-2G que dans MASC-3 (sauf pour Si 

qui est seulement surestimé dans MASC-3 ; SiMASC-3 certifié = 730 ppm, mesuré = 2799 ± 102 

ppm). A l’inverse Ni, Cu, Ge et As sont sous-estimés. Dans l’ensemble, il n’y a pas de différence 

entre les analyses à Ø = 50 µm et Ø = 110 µm. 

 

v. Présentation des données et valeurs de référence. 

Les résultats géochimiques obtenus doivent être comparés à des compositions de 

référence adaptées au contexte géologique.  Etant donné que cette étude concerne des processus 

de surface, les compositions de référence de la croûte continentale supérieure (UCC), du North 

American Shale Composite (NASC) et du Post Archean Australian Shale (PAAS) (Haskin, 

1966 ; Gromet et al., 1984 ; Taylor & McLennan, 1985 et 1995 ; McLennan, 2001) ont été 

considérées comme plus adaptées. Chacune de ces références représente une composition globale 

du socle (UCC) et des environnements sédimentaires très différenciés marins (PAAS et NASC) 

proche de celle de la Terre différenciée (« felsique ») actuelle, c'est-à-dire Post Archéen. L’UCC 

est principalement formée dans des contextes de subduction lents. Les compositions de trois 

géostandards de référence sont très similaires (figure III.10) étant donné que les sédiments des shales 

considérés sont principalement constitués de particules silicoclastiques issues de l’altération de l’UCC. 

Ceci s’observe notamment sur les ETR où la signature n’est pas affectée par les processus 

sédimentaires (Taylor & McLennan, 1995). Cette croûte continentale est représentative d’un 

granitoïde de zone de subduction donc plutôt calco-alcalin. Les descriptions de Du Dresnay (1965) sur 

la région de Bouarfa indiquent un remplissage sédimentaire de Bouarfa très influencé par des apports 

détritiques issus du démantèlement d’un relief varisque et du socle de micaschiste du paléozoïque 

inférieur. Nous avons nous-même analysé ce socle et des blocs de granitoïdes présents dans les 

arkoses grossières du Pliensbachien. Compte-tenu de ces descriptions, du matériel analysé et du faible 

niveau de différentiation sédimentaire apparent, nous avons considéré que l’UCC serait notre 

géostandard de référence pour discuter des résultats. 
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Figure III.4 : Justesse des analyses sur la séquence Carbonates  

 

Figure III.5 : Reproductibilité des analyses sur la séquence Carbonates(la bande colorée 
comporte les analyses fiables) 

 

 

Figure III.6 : Justesse des mesures sur la séquence Oxy-hydroxydes de fer 
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Figure III.7: Reproductibilité des analyses sur les séquences Oxy-hydroxydes de fer (la bande 
colorée comporte les analyses fiables) 

 

Figure III.8:Justesse des mesures sur la séquence Oxy-hydroxydes de manganèse 

 

 

Figure III.9:Reproductibilité des analyses sur les séquences Oxy-hydroxydes de manganèse (la 
bande colorée comporte les analyses fiables) 
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Figure III.10: Comparaison des 3 géostandards PAAS, NASC et UCC normalisés à la chondrite 
carbonatée (CI ; McDonough & Sun, 1995) 

 

B.4) Analyses des isotopes stables 
18

O et 
13

C 

Les analyses des isotopes stables de l’oxygène et du carbone ont été réalisées dans l’optique 

de retracer l’évolution des paléofluides. Les phases de dolomite et de calcite analysées ont été 

prélevées sous forme de poudre par l’intermédiaire de micro-forage après avoir été identifiée par 

cathodoluminescence.  

Les analyses ont été réalisées au laboratoire de Leibniz (Radiometric Dating and Stable 

Isotope Research) à l’Université de Kiel (Allemagne). Les poudres carbonatées sont attaquées par 

acide phosphorique (100%, 75°C). Pour les analyses sur carbonates, un prototype de Kiel 1 est couplé 

à une ligne de spectromètre de masse Thermo Finnigan MAT 251. Les valeurs sont ramenées à la 

notation standard (-‰) en utilisant comme standard de référence pour 
18

O et 
13

C la valeur du V-

PDB (Vienna Pee Dee Belemnite). La reproductibilité des mesures est testée en laboratoire. L’erreur 

est de ± 0,02‰ (1) et ± 0,01‰ (1) pour 
18

O et 
13

C respectivement. 

 

III.C. ANALYSE THERMOCHRONOLOGIQUE BASSES TEMPERATURES (TBT) 

C.1) Principe de la méthode et thermochronomètres 

Les thermochronomètres sont des couples radiogéniques « père-fils » dont la proportion 

dans un système donné (exemple : apatite) évolue principalement au cours du temps par 

radioactivité (production d’un isotope fils par décroissance d’un isotope père) et conditions 

thermiques (conservation/perte du fils dans le système).Dans le cas des thermochronomètres de 

basses températures (TBT) utilisés pour l’étude des évolutions thermiques de la croûte terrestre, 

les températures considérées sont relativement basses (60-300°C). Les thermochronomètres 

enregistrent donc une durée (âge thermochronologique) durant laquelle ont été produits et 

conservés les éléments fils dans le réseau cristallin du minéral étudié. Cette durée correspond 

grossièrement au temps nécessaire au système pour atteindre sa température actuelle depuis qu’il 

est passé au-delà d’une isotherme correspondant à la température de fermeture (TF°) du système 

thermochronométrique. Cette température est un seuil statistique au niveau duquel 50% du fils a 

quitté le système par diffusion. Nous verrons plus loin que la bonne interprétation de cet âge 

nécessite de prendre en compte de nombreux paramètres. Le plus souvent la TBT est utilisée 

dans le but de quantifier les mouvements verticaux et estimer l’âge et la durée des périodes 

d’exhumation ou d’enfouissement. 

Chaque thermochronomètre possède une TF° pour un système donné (figure III.11). 

Dodson établit en 1973 l’équation permettant de déterminer la température de fermeture de tous 



 

74 

 

les thermochronomètres, contrôlée par la diffusion d’Arrhénius dans n’importe quel système 

minéral et pour un taux de refroidissement donné 𝜏 (par convention 𝜏 = 10°C/Ma) : 

température de fermeture: TF° =
E𝑎

R𝑙𝑛(A𝜏
D0

𝑎2)
⁄  

avecE𝑎 = énergie d’activation (J.mol
-1

) ; R = constante des gaz parfaits ; D0 =  coefficient de 

diffusion à l’origine (m
2
.s

-1
) ; 𝑎 = domaine de diffusion ou taille de cristallite (µm) ; A = 

constante de diffusion (dépendant de la géométrie du cristal considéré, ici nous considèrerons 

toujours une géométrie sphérique). Ainsi, les caractéristiques cristallographiques telles que la 

taille du domaine de diffusion(grains ou cristallites) ainsi que le taux de variation thermique 

(présenté ici par taux de refroidissement thermique) influe plus ou moins sur T F°. La définition 

de TF° est importante car elle marque la différence entre le géochronomètre, dont TF° est 

supérieure à la température de cristallisation du système considéré (T Cr°), et le 

thermochronomètre dont TF° ≤TCr°. 

 

Figure III.11 : Valeur de la température de fermeture des thermochronomètres (U-Th)/He et traces 
de fission pour les systèmes zircon, apatite et goethite, en fonction du gradient de refroidissement et des 
tailles de cristallite (ou domaine de diffusion). ZFT/He = Zircon Traces de Fission / (U-Th)/He ;AFT/He = 
ApatiteTraces de Fission / (U-Th)/He; GHe = Goethite (U-Th)/He. La ligne en pointillés rouges représente 
les valeurs de TF° pour le taux de refroidissement utilisé par convention (10°C/Ma). Modifié d’après 
Reiners et al. 2005, les valeurs de TF° pour GHe sont calculées d’après la formule de Dodson (1973) 

Les différents TBT ne sont pas sensibles de la même manière à un même paramètre 

(exemple : température) (Fig. III.11). Il convient donc de présenter les différents TBT et leurs 

propriétés afin de comprendre, au delà du contrôle de la TF°, les informations délivrées par 

chacun d’eux. Dans cette étude deux thermochronomètres, traces de fission (= FT  ; « fission 

tracks ») et (U-Th-Sm)/He (= He) sont utilisés sur un même système, l’apatite (= A). Ceci nous 

permet de balayer une gamme de température de 50 à 110°C (Fig. III.11 ; Reiners et al., 2005). 

Des analyses (U-Th-Sm/He) sur goethite ont également été effectuées. Contrairement aux 

analyses AFT et AHe qui sont très développées depuis le années 1990-2000 et dont les 
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caractéristiques continuent aujourd’hui à s’affiner (Reiners et al., 2005b), les paramètres 

contrôlant la rétention de l’He dans la goethite (=G) et l’hématite (=H) font encore l’objet 

nombreuses études fondamentales pour l’interprétation des âges GHe et HHe (Wernicke & 

Lippolt, 1993 ; Shuster et al., 2005 ; Farley & Flowers, 2012 ; travaux en cours de l’équipe de C. 

Gautheron). 

 

C.2) Traces de fission sur apatite (AFT) 

La méthode des traces de fission a pour père les isotopes pouvant fissionner 

spontanément dans la nature, contenus en traces dans l’apatite (
238

U, 
235

U et 
232

Th). L’isotope pris 

en compte est l’
238

U dont l’activité est bien supérieure à celle des autres isotopes concernés, les 

rendant négligeables. La désintégration par fission provoque une libération d’énergie cinétique 

suffisante pour produire des dommages dans le réseau cristallin de l’apatite. Ces dommages, 

formant des discontinuités rectilignes finies, s’organisant aléatoirement, sont appelés des traces 

de fission (Fleischer et al., 1975). Elles sont dites « spontanées » quand elles sont d’origine 

naturelle. La température va avoir pour effet de diminuer la longueur des traces de fission 

jusqu’à la disparition totale de celles-ci. Ce phénomène s’appelle la « cicatrisation ». Trois 

domaines thermiques sont définis : (1) domaine où la température est supérieure à la température 

de fermeture/cicatrisation (110-125°C), où toutes les traces sont cicatrisées ou ne sont pas 

enregistrées ; (2) domaine de cicatrisation partielle (entre 60 et 110°C ; Green et al., 1989) où les 

traces de fission commencent à se refermer, ce qui se traduit principalement par une diminution 

de leur longueur (Wagner et Reimer, 1972 ; Fleischer et al., 1975 ; Green et al., 1989) ; (3) 

domaine de températures inférieures à celles de (2) où les traces de fission se forment à leur 

longueur maximale (environ 16,3 ± 0,9 µm ; Gleadow et al., 1986) sans cicatriser. Ainsi la 

méthode AFT nous renseigne sur l’évolution du chemin temps-température (entre 20 et 120°C, à 

l’échelle de plusieurs Ma) emprunté par l’échantillon depuis son dernier passage de T F° à 

aujourd’hui, via l’âge AFT calculé et la distribution des longueurs de trace. 

i. Calcul de l’âge AFT  

Le calcul d’un âge traces de fission se fait sur la base de l’équation de désintégration 

radioactive 𝑁𝑡
𝑓𝑖𝑙𝑠

= 𝑁𝑡
𝑝è𝑟𝑒

× (𝑒𝜆𝑡 − 1) où 𝑁𝑡
𝑓𝑖𝑙𝑠

 = le nombre de fils après un temps t (= âge) de 

désintégration, 𝑁𝑡
𝑝è𝑟𝑒

 = nombre de pères encore présents et  la constante de désintégration 

radioactive du père. 

Pour connaitre le nombre actuel d’éléments fils, soit le nombre de traces de fission 

spontanées (Ns), celles-ci sont comptées à l’aide d’un microscope à grille de comptage de 

dimension connue. Pour ce faire, les apatites (une centaine), préalablement triées (60 µm < taille 

des apatites < 400 µm) et placées dans un plot en résine, sont tronquées selon une coupe la plus 

longitudinale possible laissant alors apparaitre une surface polie sur laquelle sera effectuée une 

révélation des traces à l’acide nitrique (Price et Walker, 1962). C’est donc un Ns par unité de 

surface (Ng, déterminée à partir de la grille de comptage), soit une densité de traces (𝜌𝑠) qui est 

mesurée. Notons que seules les traces spontanées recoupant la surface d’une apatite tronquée 

sont comptées. Les autres traces qui sont révélées par l’acide guidé par les traces tronquées sont 

appelées les traces spontanées « confinées ». Elles interviennent plus tard pour la distribution de 

la longueur des traces.  
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Pour connaitre le nombre d’éléments père (
238

U) actuel, nous suivons la méthode du 

détecteur externe (Gleadow, 1981 ; Hurford, 1990). La teneur en U est obtenue en irradiant 

l’échantillon par des neutrons lents (< 0,2 MeV) en même temps qu’un verre standard (CN5 dans 

notre étude, appelé aussi dosimètre) de concentration en U connue. L’irradiation provoque la 

fission de l’
235

U. Les traces de fission ainsi créées sont nommées traces « induites » ; elles seront 

révélées via des feuillets de mica (muscovite) préalablement montées sur les apatites tronquées et 

attaquées. Il est alors possible de compter sur la surface du mica le nombre de traces induites 

(Ni) sur une unité de surface (Ng) donnant ainsi la densité de traces induites (𝜌𝑖). Le facteur 𝐼 

=7,2527 qui fait référence au rapport constant naturel de 
238

U/
235

U, est alors intégré à l’équation. 

En tenant compte du fait que 238U comprend à la fois, la constante de désintégration 

radioactive  (𝜆𝛼) et la constante de fission (𝜆𝑓) qui est beaucoup plus petite, il est possible de 

calculer l’âge AFT d’une apatite : 

𝑡𝑎𝑝𝑡 =  
1

𝜆𝛼
× ln (

𝜆𝛼

𝜆𝑓

𝜌𝑠

𝜌𝑖
× 𝐼𝜎𝜙𝐺 + 1) 

L’âge global d’un échantillon (âge AFT à proprement parlé) correspond à l’âge central d’un 

ensemble de datations effectuées sur une vingtaine de cristaux d’apatite situés sur le même plot 

en résine. Pour chacune de ces apatites, la mesure de 𝜌𝑠 et 𝜌𝑖 par comptage constitue l’essentiel 

du travail d’un thermochronologue AFT. 

Notons que l’équation d’âge d’une apatite prend en compte les corrections associées à 

l’irradiation qui sont 𝜎 = la section de capture neutronique (cm
-2

) et 𝜙 = la fluence neutronique 

(nbre de neutrons/cm²). Le facteur 𝐺 est une correction géométrique entre le mica et l’apatite 

sachant que seules les traces spontanées dont l’orientation et la profondeur dans l’apatite 

permettent de recouper la surface polie de celle-ci, pourront traverser le mica (= 0,5 ; Gleadow et 

Lovering, 1977). Afin d’approcher 𝜎et 𝜙, la mesure des densités de traces dans des échantillons 

standards d’âge connu et dans les verres standards est réalisée (Hurford et Green, 1982). La 

relation 𝜙 = 𝐵 × 𝜌𝑑 permet de connaître la fluence neutronique, d étant la densité de traces dans 

le verre. Toutefois, B, une constante liée au verre standard (rapport neutrons/traces induites), est 

un terme difficile à déterminer. La calibration  ζ(Hurford et Green, 1982) permet de s’affranchir 

de la mesure de B, 𝜙, 𝜎 et 𝜆𝑓 qui n’est connue qu’à ± 15%. Les standards d’apatite communément 

utilisés sont l’apatite de Durango (31,4 ± 0,7 Ma ; Naeser et Fleischer, 1975) et Fish Canyon 

(27,7 ± 0,7 Ma ; Hurford et Hammerschmidt, 1985 ; Kunk et al., 1985). L’équation de calcul 

d’âge AFT devient alors : 

𝑡𝑎𝑝𝑡 =  
1

𝜆𝛼
× ln (𝜆𝛼

𝜌𝑠

𝜌𝑖
× 𝜌𝑑𝜁𝐺 + 1) où 𝜁 =  

𝑄𝐼𝜎𝐵

𝜆𝑓
avec 𝑄 = facteur d′observation.  

La densité 𝜌𝑑 dépend des conditions de l’irradiation. Le facteur  ζest déterminé à partir de 

plusieurs irradiations, 5 irradiations comportant chacune 1 à 2 standards différents étant la 

norme. Tout analyste doit donc se calibrer et appliquer à chacun des âges AFT qu’il calcule son 

propre facteur de calibration (tableau III.3). 
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Tableau III.3 : Calcul du facteur zêta réalisé dans ce travail, selon Hurford et Green (1983) et 
pondération du zêta moyen (Green, 1985) ; DUR = Durango ; FCT = Fish Canyon Tuff 

 

ii. Mesure des longueurs de traces confinées et diamètre des trous d’attaque. 

La longueur initiale des traces de fission diminue de manière irréversible si l’apatite est 

soumise à des températures supérieures à 60°C (Green et al., 1989). Cet effet de cicatrisation 

n’est pas instantané. La vitesse de cicatrisation des traces est  fonction de nombreux paramètres 

dont la température et également la chimie de l’apatite. Il a en effet été montré que les 

substitution de Ca (Carpéna, 1998), la teneurs en F, Cl, OH (Green et al., 1985) ou encore en 

éléments des terres rares (Crowley et al., 1991 ; Bergman & Corrigan, 1996 ; Barbarand & Pagel, 

2001) joue un rôle sur la vitesse de cicatrisation. La direction de la trace dans le réseaux de 

l’apatite est également un facteur de contrôle de cette cinétique (Laslett et al., 1987, Carlson et 

al., 1999 ; Barbarand et al., 2003a). Grâce aux modèles existants, qui prennent en compte les 

paramètres agissant sur la cinétique de cicatrisation des traces de fission, il est possible de 

retrouver le chemin temps-température d’un échantillon depuis l’apparition de la trace comptable 

la plus vieille jusqu’à aujourd’hui (Ketcham et al., 2007, figure III.12). Pour modéliser ce 

chemin, le modèle de Ketcham et al.,(2007) s’appuie sur l’inversion des données de :  

- l’histogramme des longueurs obtenu par mesure de la longueur d’au moins 100 traces 

confinées, c'est-à-dire qui ne recoupent pas la surface de l’apatite tronquée (= trace 

sans trou d’attaque associé aux extrémités). La longueur des traces est mesurée via 

l’observation microscopique, le pointage sur une tablette et la conversion des échelles 

à l’aide d’un logiciel. Le système analytique utilisé ici est l’observation avec un 

microscope Leica DMLM, une tablette Wacom et le logiciel FTStage.  

- L’angle que fait la trace confinée par rapport à l’axe d’allongement du cristal (axe c). 

Pour déterminer l’axe c, lorsque le cristal n’a pas une morphologie caractéristique,  

nous nous basons sur l’orientation des trous causés par l’attaque acide. Si ces derniers 

sont tous parallèles entre eux, nous considérons la direction des trous d’attaques, qui 

ont une forme oblongue, parallèle à l’axe c. 

- la chimie de l’apatite peutêtre prise en compte par le diamètre des trous d’attaque (= 

Dpar) car il est un indicateur indirect de la teneur en Cl et F, des éléments 

responsables des variations de solubilité des apatites (Burtner et al., 1994, Carlson et 

al., 1999 ; Barbarand et al., 2003b). Comme pour les longueurs, le diamètre des trous 

d’attaque est mesuré via l’observation au microscope optique couplé à une table à 

digitaliser. 
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Figure III.12 : Modélisations sur HeFTy (Ketcham, 2005) et présentation de l’influence de différent 
chemin temps – température sur la distribution des longueurs et âge AFT. A = refroidissement continu et 
uniforme relativement lent, la distribution des longueurs s’étale légèrement vers les traces les plus courtes ; B = 

deux chemins de refroidissement continu constitué d’un même épisode de refroidissement brutal plus ou moins 
récent ce qui a pour effet de modifier l’ âge AFT et légèrement la distribution des longueurs, plus l’histoire à basse 
température est longue plus la distribution se resserre, tandis que la longueur moyenne est identique ; C = deux 

histoires ‘anciennes’ différentes mais une histoire ‘récente’ commune amenant  à un jeu de données similaire 
illustrant l’influence de la durée de résidence dans la zone de cicatrisation partielle qui se traduit par un étalage 
important de la distribution des longueurs évoluant vers une distribution bimodale; D = pour un même chemin, 

deux valeurs de Dpar différentes ce qui a pour effet de changer l’ âge AFT et la distribution des longueurs, le 
Dpar plus élevé se comportant comme si TF° était plus élevée conservant ainsi les traces plus anciennes et 
l’empreinte d’une histoire en deux épisodes ;  la bande grisée représente le domaine de cicatrisation partielle 
(ZCP). 

 

C.3) (U-Th-Sm)/He  

La méthode (U-Th-Sm)/He a pour père les isotopes produisant des particules  (= noyau 

d’
4
He) par désintégration radioactive, c'est-à-dire, dans l’apatite, les isotopes 

238
U, 

235
U, 

232
Th et 

147
Sm. L’

4
He correspond donc au fils. L’

4
He s’accumule dans le cristal mais peut également s’en 

extraire, lors de l’éjection de particules Cette particule possède une énergie cinétique 

importante et fait un trajet de 5 à 30 µm dans l’apatite (Farley et al., 1996 ; Ketcham et al., 2011) 

avant de s’arrêter. Ainsi on peut avoir une perte d’He par éjection significative pour les petits 

grains (lorsque la taille du cristal est dans le même ordre de grandeur de la distance d’éjection ce 

qui est typiquement le cas de l’apatite et du zircon) ou encore par diffusion dans le réseau au 

cours du temps. La perte d’
4
He du système est dépendante de l’histoire thermique de 

l’échantillon. 
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La production de l’isotope fils suit une loi de décroissance radioactive de la quantité 

d’isotopes pères: 

𝐻𝑒4 = 8. 𝑈238 (𝑒𝜆238𝑡 − 1) +  7. 𝑈235 (𝑒𝜆235𝑡 − 1) + 6. 𝑇ℎ232 (𝑒𝜆232𝑡 − 1) + 1. 𝑆𝑚147 (𝑒𝜆147𝑡 − 1) 

où 𝜆 est la constante de désintégration  pour l’isotope correspondant et 8 ;7 ;6 ;1 correspondent 

aux nombres de particules totales produites tout au long de la chaîne de désintégration de 

chaque isotope correspondant. 

i. Mesure et calcul de l’âge (U-Th-Sm)/He sur apatite (AHe) 

Pour déterminer l’âgeAHe, il faut par conséquent obtenir la quantité d’
4
He et d’isotopes 

père dans l’apatite étudiée. Avant cela un tri minutieux des grains d’apatite est effectué. Il est 

important de supprimer les grains trop petits (<80 µm) où l’effet de l’éjection  serait trop 

conséquent, et sélectionner les apatites ne comportant aucune inclusion minérale riche en U, Th 

ou Sm (zircon par exemple). Les grains d’apatite conforment à cette sélection ont ensuite suivi 

deux protocoles d’analyse grains par grains: 

- Mesure de la quantité d’
4
He : elle se fait par le dégazage de l’apatite sur une ligne 

d’extraction de gaz sous vide. Un laser chauffe et dégaze l’apatitedont le gaz est 

purifié et mélangé à un « spike » d’
3
He avant d’être introduit au spectromètre de 

masse quadripôlaire qui mesure le rapport 
3
He/

4
He. Ces analyses sont réalisées au 

laboratoire GEOPS de l’Université Paris SudXI. 

- Mesure des concentrations en U, Th et Sm par ICP-QMS au laboratoire LSCE à Gif 

sur Yvette après mise en solution des grains d’apatite  par attaque acide. 

Pour un échantillon, un strict minimum de 3 grains d’apatite analysés est souhaité pour 

pouvoir ensuite tenir compte de la dispersion des âges.  

Des apatites standards d’âgeAHe connu suivent les mêmes protocoles afin de calibrer et 

estimer l’erreur analytique. Ces standards sont des grains d’apatite de Durango (31 ± 1 Ma ; 

McDowell et al., 2005), Limberg Tuff (16,8 ± 1 Ma ; Kraml et al., 2006) et FOR3, un standard 

interne dont l’âgeAHe corrigé de l’éjection est de 113 ± 12 Ma. 

Toutefois une autre donnée demande d’être intégrée à ce calcul d’âge. En effet ce dernier 

ne prend pas en compte la perte par éjection de l’
4
He sur les bordures du cristal d’origine. La 

perte par éjection a été quantifiée par Farley et al. (1996). Le facteur d’éjection FT, représentant 

un volume géométrique fictif où l’
4
He reste dans le cristal, permet de corriger l’âge calculé avec 

la formule brute : âge corrigé = âge initial/FT. Le facteur FT prend en compte la forme en 3D 

réelle du grain (Gautheron et al., 2006 ; Herman et al., 2007 ; Ketcham et al., 2011) ainsi que les 

zonations en U et Th liées à la croissance du cristal (Gautheron et al., 2012). Pour estimer le F T 

de chaque grain d’apatite analysé, il faut prendre les dimensions de l’apatite mesurée à la loupe 

binoculaire. Il est également important de noter la forme générale des grains et la présence ou 

non de cassures, clivages, car ces paramètres ne sont pas pris en compte dans la correction FT et 

peuvent ainsi expliquer une certaine dispersion d’ âge AHe (Brown et al., 2013). 
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ii. L’(U-Th)/He sur oxy-hydroxides de fer 

Les oxy-hydroxydes de fer authigènes de Bouarfa ont été analysés dans le but de dater 

l’épisode de minéralisation. La relation entre ces oxy-hydroxydes de fer et le manganèse 

permettra de dire que ceux-ci sont issus d’une séquence de minéralisation commune (figure 

III.13 ; voir V.3).  

L’équation du calcul d’âge est la même que pour l’apatite en revanche la méthode de tri 

de la goethite et d’extraction des données diffère de celle précédemment décrite : 

- Le tri des oxy-hydroxydes de fer est bien plus simple que celui des apatites. En effet 

goethite et hématite qui sont ici des minéraux authigènes et d’une dimension 

dépassant le centimètre nous ne rencontrons pas le problème lié à l’éjection en 

bordure par conséquent la forme et le volume des échantillons semblent être 

secondaire. En revanche pour ce qui est de la goethite massive (échantillon H3-Gth-1 

à 4), nous avons distingué les échantillons selon leur apparence et leur positiondans le 

filon (figure III.13). Cette dernière étant rapportée de la position notée le jour de 

l’échantillonnage réalisé verticalement approximativement tous les 20 cm (il a été 

délicat d’être plus précis en raison du débit en grandes échardes de la goethite). Nous 

avons également fait varier le poids des échantillons pour nous assurer de l’absence 

d’effet lié à la dimension des oxy-hydroxydes de fer. Ce poids est mesuré à l’aide 

d’une balance et permet également de traiter les données ICP-QMS. 

- Comme pour l’apatite, il faut utiliser des standards lors de l’analyse de la quantité 

d’
4
He contenue dans les oxy-hydroxydes de fer et des teneurs en U, Th et Sm à l’ICP-

QMS. Ne disposant d’aucun standard de goethite ou d’hématite nous avons eu 

recours à l’apatite de Durango comme standard (McDowell et al., 2005). 

 Les études antérieurs sur la datation (U-Th)/He sur oxy-hydroxydes de fer ont montré que 

les âges obtenus, souvent très dispersés, ne représentent pas nécessairement l’âge réel de 

cristallisation ou tout simplement induisent des étapes de cristallisation diachrone (Wernicke et 

Lippolt, 1993, 1994). Les méthodes d’interprétation de la dispersion des âges sont le calcul d’âge 

isochrone (Wernicke et Lippolt, 1993) qui ne prend pas en compte la diffusion de l’Hélium au 

sein des oxy-hydroxydes de fer. Or des études récentes mettent en évidence que les oxy-

hydroxydes perdent de l’
4
He (radiogénique) par diffusion même à la surface (Shuster et al., 

2005). La diffusion de l’He dépend alors de nombreux paramètres dont la température et la 

cristallographie des oxy-hydroxydes. Dans cette étude nous nous intéresserons tout 

particulièrement à ce dernier paramètre. 

iii. La diffusion de l’hélium 

La diffusion de l’hélium est à l’(U-Th-Sm)/He ce que la cicatrisation des traces est aux 

traces de fission. Par ce mécanisme l’hélium va naturellement s’échapper du minéral. La 

diffusion de l’hélium suit la loi d’Arrhénius. La cinétique de diffusion est donc dépendante de  : 

la température, qui a plus ou moins d’influence selon que la gamme the rmique considérée ; la 

taille des cristallites, qui détermine le domaine de diffusion ; l’histoire thermique ; les dommages 

cristallins (dommages , traces de fission, microporosités).  
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Pour des températures suffisamment basses, la diffusion est suffisamment négligeable 

pour considérer qu’il n’y a pas de fuite d’hélium par diffusion, ce qui pour une apatite type 

correspond à des températures inférieures à 40°C (Farley, 2000 ; Gautheron et al., 2009). Pour 

des températures plus importantes, le cristal est considéré comme non rétentif ; le système est 

« ouvert » ; 10 à 90 % de l’hélium s’échappe. La gamme de température considérée se définit 

comme le domaine de rétention partiel. Il est dépendant de l’histoire de refroidissement comme 

nous le montre l’équation de Dodson (1973), qui permet le calcul de la température de fermeture 

(TF°) présentée plus haut. Le tableau III.4 indique les valeurs utilisées pour le calcul de TF° de 

chaque minéral. 

 

 

Figure III.13: Présentation des échantillons d’oxy-hydroxydes de fer analysés en (U-Th)/He et de 
leur échantillonage. La distinction entre domaine zoné et domaine plus homogène de la goethite massive 
(H3-Gth) s’accompagne d’un assombrissement de la goethite de l’éponte vers le centre du filon. 
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Tableau III.4 : Paramètres permettant de déterminer la température de fermeture de (U-Th-Sm)/He 
via l’équation de Dodson (1973) (Shuster et al. 2005 ; Shuster &Farley, 2009 ; Farley et al., 2015) 

 

Le dernier paramètre pris en compte pour déterminer la cinétique de diffus ion, la 

présence de dommages, est lié à l’accumulation de défauts provoqués par la libération d’énergie 

cinétique du recul  pendant la désintégration radioactive (Shuster et al. 2006). Ce paramètre est 

donc lié à l’activité radioactive et donc l’eU. Ces défauts dans les réseaux agissent comme des 

pièges qui retiennent l’He augmentant ainsi l’énergie nécessaire pour la diffusion des noyaux 

d’hélium. Ces dommages sont également sensibles aux conditions thermiques qui vont entrainer 

la cicatrisation des défauts avec l’augmentation de la température (Weber et al., 1997  ; Farley, 

2000). 

Les deux modèles de diffusion disponibles sont ceux de Flowers et al.(2009) et 

Gautheron et al. (2009). Ils prennent en comptent ces derniers paramètres pour modéliser 

l’histoire thermique des grains d’apatite. Ils intègrent tous deux le modèle d’accumulation des 

dommages de Shuster et al., (2006) ainsi que le modèle de cicatrisation des traces selon Ketcham 

et al., (2007) appliqué à la cicatrisation des dommages. En revanche, alors que pour Flowers et 

al. (2009) le modèle est restreint à une dimension celui de Gautheron et al. (2009) prend en 

compte les 3 dimensions et les deux modèles ne suivent pas la même loi de corrélation entre la 

production/cicatrisation de dommages et le nombre de dommages. Pour autant, les deux modèles 

permettent de mettre en évidence que TF° évolue au cours du temps sous l’influence de l’histoire 

thermique et de eU (Lepretre et al., 2015). La compréhension de ces deux modèles est 

notamment importante dans la modélisation des histoires thermiques. 

C.4) Traitement des résultats et modélisation des histoires thermiques 

i. Modélisation des histoires thermiques et combinaison d’AFT et AHe  

La modélisation des chemins temps-températures des différents échantillons est réalisée 

en intégrant toutes les informations TBT et informations de terrain relatives à un échantillon 

(aucune modélisation multi-échantillon n’a été réalisée) à l’aide du logiciel de modélisation 

QTQt (Gallagher, 2012). Le logiciel inverse les données pour produire un ensemble de chemin 

temps-température qui s’accordent le mieux avec les données. Les chemins proposés sont limités 

par l’algorithme de « Markov Chain Monte Carlo » (Gallagher, 2012 ; Vermeesch & Tian, 2014). 

Ainsi les contraintes temps-température permettent d’induire de nouveaux chemins potentiels. Ce 

logiciel utilise le modèle de cicatrisation des traces de fission Ketcham et al. (2007) et laisse la 

liberté de choisir entre le modèle d’accumulation/cicatrisation des dommages radiatifs de 

Flowers et al. (2009) et celui de Gautheron et al. (2009). Ce logiciel permet d’avoir un regard sur 

la reproduction des données prédites pour le chemin temps-température modélisé, offrant ainsi 

un regard critique sur la fiabilité du modèle. 
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Notons que le modèle final n’aboutit pas sur un chemin temps -température unique. Les 

résultats sont présentés sous forme de diagramme temps-température regroupant un ensemble de 

points (pixels) dont la variation de teinte indique une probabilité de passage.  

 

ii. Modélisation des âges GHe 

Les données de taille moyenne de cristallites obtenues via l’exploitation des 

diffractogrammes par la formule de Scherrer (1918) ont été intégrées aux logiciels HeFty 

(Ketcham, 2005) qui permet de recalculer un âge GHe, ainsi qu’un profil de diffusion, selon un 

chemin temps-température proposé par l’utilisateur. Cette méthode directe(dite « forward ») 

permet donc d’appliquer aux échantillons les chemins temps-température proposés par TBT sur 

apatite pour tenter d’expliquer la dispersion des âges GHe. Pour réaliser ces modèles , il faut 

introduire dans le logiciel, en plus des tailles de cristallites, des valeurs de coefficient de 

diffusion et d’énergie d’activation propres aux oxy-hydroxydes étudiés. Compte tenu de la taille 

de la goethite en elle-même l’éjection est considérée nulle. Ainsi, contrairement à l’apatite, le 

seul paramètre pris en compte pour la diffusion de l’hélium dans la  goethite est la diffusion selon 

la loi d’Arhénius. Shuster et al. (2005) montrent que les caractéristiques cristallographiques très 

différentes d’une goethite à l’autre (déformation du réseau local ou majeur, taille de cristallite) 

rendent difficiles la prévision du comportement général des goethites vis-à-vis de la rétention de 

l’hélium. Toutefois même en surface la goethite n’est pas rétentive à 100% pour l’hélium (90% 

d’hélium radiogénique retenu pour une goethite à forte rétention de 47,5 Ma). Une correction via 

des expériences de diffusion 
4
He/

3
He peut s’avérer utile pour corriger l’âge GHe (Shuster & 

Farley, 2004 ; Shuster et al., 2005) et également avoir une autre approche de l’homogénéité ou 

non des domaines de rétention de l’He. 

 

 

  



 

84 

 

 

  



 

85 

 

 

 

 

Chapitre IV : 

 

Contexte structural et 

évolution verticale de 

l’Atlas marocain oriental 
 

Etude structurale et thermochronologique 

du Haut Atlas de Bouarfa 
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IV.A. CARACTERISTIQUES STRUCTURALES DU HAUT ATLAS DE BOUARFA ET 

CONTEXTE GEODYNAMIQUE GLOBAL DU MAROC ORIENTAL 

A.1) Introduction 

Le domaine Atlasique marocain a fait l’objet de nombreuses études depuis la deuxième 

moitié du XXème siècleavec les travaux phares de Mattauer et al. (1977)qui exposent 

l’importance des structures héritées de l’histoire hercynienne et téthysienne lors de la formation 

des Atlas. Les auteurs s’accordent à dire que la chaîne de l’Atlas présente de nombreuses 

hétérogénéités du point de vue topographique et des mécanismes de déformation issus en partie 

de la diversité de son héritage (Mattauer et al., 1977 ; Frizon de Lamotte et al., 2000, 2008). 

Dans cette partie, nous allons étudier les caractéristiques du Haut Atlas de Bouarfa (Bouarfa 

Hight Atlas ; BHA ; figure 1) afin de comprendre les mécanismes qui en sont à l’origine. Ces 

caractéristiques (déjà énoncées dans le chapitre II) sont : 

- La disparition dans le BHA de la déformation de la couverture et des grands 

anticlinaux qui caractérisent la chaîne du Haut Atlas Orientale (Saint Bezar et al., 

1998) et de l’Atlas Saharien (Bracène et Frizon de Lamotte, 2002) pour laisser place 

à une étendue de socle paléozoïque sur près de 2000 km² à 1050 m d’altitude en 

moyenne (figure IV.1).  

- La diminution de la topographie du Haut Atlas vers le BHA. Les reliefs du BHA sont 

très contrastés avec au Nord des structures fortement plissées-faillées d’altitude 

moyenne de 1450 m et atteignant près de 1830 m de haut (Jbel Bouarfa) et à 

l’intérieur de la chaîne des reliefs tabulaires pouvant atteindre 1600 m d’altitude, 

surplombant la plaine du Tamlelt  (Fig. II.7) 

Au Nord du BHA, au delàdu front nord atlasique,se trouve un domaine peu déformé, le 

domaine des Haut Plateaux. Contrairement à la plaine du Tamlelt, les Hauts Plateaux possèdent 

une importante couverture sédimentaire ne laissant apparaître aucun affleurement de socle. Sur le 

Sud du BHA, la déformation est très peu marquée. La transition entre la plateforme saharienne et 

le BHA est alors assez diffuse, celle-ci étant délimitée par un ensemble d’accidents qui 

s’expriment peu dans le relief (Fig. IV.1A et B). 

Cette partie tendà identifier les structures atlasiques majeures, principalement sur le front 

nord atlasique (NAF) plus accessible, mais aussi sur le front sud atlasique (SAF)  bien que celui-

ci soit trop proche de la frontière algéro-marocaine pour permettre une observation directe, dans 

le BHA. 
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Figure IV.1: Haut Atlas de Bouarfa (Bouarfa High Atlas ; BHA) : A = Carte géologique simplifiée du Maroc Oriental présentant la localisation des logs de 
forages étudiés et les transects de digitalisation de l'interface socle/couverture ; B = profil topographique du BHA. 



 

89 

 

A.2) Le Haut Atlas de Bouarfa : études des données géologiques de terrain. 

i. La déformation sur le « front Nord atlasique » du Haut Atlas de Bouarfa: style et 

quantification 

 

Figure IV.2 : Carte géologique du front Nord du Haut Atlas de Bouarfa modifiée d'après la carte 
au 1:200 000 de Chefchaouni et al. (1963) 

Le front Nord du Haut Atlas de Bouarfa s’étend d’ouest en est sur près de 50 km (figure IV.2) 

jusqu’à la terminaison du Jbel el Klakh à l’Est où le NAF tourne sur la direction NE-SW de l’Atlas 

Saharien (Fig. IV.1 et IV.2). Sur le NAF, les séries mésozoïques (principalement jurassiques) sont 

renversées formant ainsi les reliefs, et séparent les domaines peu déformés de la plaine du Tamlelt et 

des Haut Plateaux. Le NAF se concentre donc sur ce domaine étroit dont la linéarité est interrompue 

dans le secteur de la ville de Bouarfa. En effet à Bouarfa se trouvent deux reliefs W-E (figure IV.2 et 

IV.3), le Jbel Bouarfa au Nord et la succession Kif el Hamar - Jbel Bou Mokhta au Sud. C’est dans 

cette zone particulière où le front se dédouble sur le Jbel Bouarfa et le Jbel Bou Mokhta (Fig. IV.3) 

que nous étudierons les mécanismes de la déformation. Cette zone est traversée par la faille d’Aïn 

Béida qui démarque la limite entre la structure plissée du Jbel Bouarfa et celle du Kif el Hamar - Jbel 

Bou Mokhta (Fig. IV.3). Au Nord de la faille d’Aïn Béida, le Jbel Bouarfa, armé par une épaisse 

série calcaréo-dolomitique aaléno-bajocienne, représente le flanc nord d’une terminaison 

anticlinale d’axe est-ouest. Ce versant a un pendage à regard nord dont l’inclinaison varie 

latéralement de 20-30° à 90°. Le cœur de l’anticlinal du Jbel Bouarfa est mis à l’affleurement 

dans le domaine d’Hamaraouet (Fig. IV.3) où apparaît une boutonnière de socle paléozoïque 

culminant jusqu’à 1490 m d’altitude. Les séries observées au cœur de l’anticlinal sont peu 

déformées et ont un pendage moyen N110° 30°NE. Elles se verticalisent brutalement vers le 

Nord. Au Sud de la faille d’Aïn Béida, le Kif el Hamar forme un synclinal fortement déjeté vers 

le sud (Fig. IV.3). Il se poursuit à l’est et passe progressivement à l’anticlinal asymétrique déjeté, 

faillé, du Jbel Bou Mokhta qui se situe structuralement au Sud du synclinal. La transition entre le 

Kif el Hamar et le Jbel Bou Mokhta est également marquée par une succession d’accidents E -W 

qui dédoublent les séries. 
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Figure IV.3 : Schéma sur un fond de photos Google Earth illustrant les principaux dépôts et 

structures observées et la topographie dans la région de Bouarfa, au Nord du BHA  

 

Plusieurs observations ont été réalisées sur les accidents contrôlant la géométrie des 

reliefs du Jbel Bouarfa et Jbel Bou Mokhta : 

- Le contact, au sud d’Hamaraouet, du Sinémurien pseudo tabulaire et du 

Cénomanien renversé du Kif el Hamar nous amène à considérer la présence d’un 

accident inverse à vergence nord amenant les bancs dolomitiques du Sinémurien, 

épais d’une dizaine de mètres, au niveau du Cénomaniencalcairequi surplombe une 

épaisse série détritique rougeâtre à lentilles gypseuses d’infracénomanien.  

- Le relief du Jbel Bou Mokhta est formé non seulement par le synclinal déjeté qui 

s’exprime au Nord du Jbel (figure IV.4), mais également par des redoublements des 

séries (Fig. IV.3, IV.4). Sur le versant sud du Jbel, les séries reprennent une 

succession normale et le socle paléozoïque réapparaît sous le Lias (Sinémurien) (Fig. 

IV.4A). Entre les séries inversées qui se suivent jusqu’au sommet, et les séries 

normales au sud se dresse une série verticalisée d’infra-cénomanien au sens large, 

c'est-à-dire post Aaléno-Bajocien. Le faciès déformé et cassé des séries les rend 

difficilement identifiables et Du Dresnay (1965) les présente également sous cette 

dénomination. Ces séries, très verticalisées sont prises entre deux accidents au sud 

desquels réapparait l’Aaléno-Bajocien qui se situe anormalement en crochons sur ces 

séries infra cénomaniennes. Ces éléments nous amènent à considérer que la partie la 

plus externe du versant sud est remontée sur le Jbel Bou Mokhta. Ce chevauchement 

entraîne la formation de crochons.  
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Figure IV.4: A : Projection Google Earth du Jbel Bou Moktha illustrant l’inversion des séries et le 
dédoublement sur le versant Sud ; B = Versant sud de l'anticlinal de Jbel Bou Mokhta. Les séries, très 
déformées forment des lentilles et crochons illustrant un régime compressif. 

 

- Nous avons pu observer des lentilles conglomératiques déformées en discordance 

sur le Sinémurien, qui longent la faille d’Aïn Béida dans le secteur du même nom 

(figure IV.3 et IV.5). L’âge stratigraphique de ces lentilles est mal défini mais la 

carte de Du Dresnay (1965) les attribue au Cénozoïque, présumé Oligocène. Les 

clastes sont des galets arrondis de nature variable mais principalement carbonatés 

(Fig. IV.5B). Leur taille est décimétrique à pluri-décimétrique. Les lentilles sont 

marquées par des plans de faille dépassant rarement le mètre mais qui recoupent 

l’ensemble matrice+galets. Ces plans sont marqués de s tries (Fig. IV.5C) dont la 

mesure permet d’établir un tenseur de contrainte (10 mesures inversées) 

correspondant à un régime compressif NW-SE (Fig. IV.5).  
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Figure IV.5 : Observations des lentilles de conglomérat cénozoïque ; A = lentilles 
conglomératiques renversées fortement déformées ; B = photos illustrant le caractère polygénique des 
clastes décimétriques arrondis pris dans le conglomérat (gauche) et la fracturation qui les affecte 
(droite); C = miroir de faille recoupant l’ensemble d’une lentille sur lequel figurent des stries à pitch 90° 
sur un miroir de faille sub-vertical. Les mesures de pendage et pitch réalisées sur un ensemble de plan 
des conglomérats ont permis d’établir le tenseur de contrainte figurant ci-contre. 

 

La présence de ces lentilles cénozoïques et les clastes qui les composent sont les témoins 

de reliefs carbonatés formés avant ou pendant le dépôt de ces roches. Il y a très peu de témoins 

du Cénozoïque dans le domaine de Bouarfa et dans le BHA en général. Toutefois, près du NAF, 

à l’ouest de Bouarfa, le Jbel Akhdar forme un relief tabulaire de près de 500 m de haut, reposant 

sur les séries du Crétacé supérieur qui contraste fortement avec la morphologie des Hauts-

Plateaux (figure IV.2 et IV.6). Cette butte originale, composée de conglomérats (Du Dresnay, 

1966 ; Salahane, 1978), témoigne de la présence de paléo-reliefs soumis à une forte érosion. Cela 

démontre également une subsidence du domaine des Hauts Plateaux, pendant ou après la 

formation des reliefs et permettant l’accumulation des séries (Salahane, 1978). 
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Figure IV.6 : Photo orientée vers le Nord du NAF illustrant la formation du Jbel Akhdar dominant 
les Hauts Plateaux et les séries du Cénomano-Turonien (localisée sur la figure IV.2). 

 

Figure IV.7 : Exemples de failles normales métriques à décimétriques dans les séries du 
Sinémurien d’Hamaraouet. Sur les photos le N est à gauche. A : Photo prise au Nord d’Hamaraouet dans 
les niveaux gréseux du Sinémurien ; B : Photo prise au Sud d’Hamaraouet dans les séries dolomitiques 
du Sinémurien ; C = Photo prise plus à Hamaraouet dans les sables du Sinémurien ; localisation des 
clichés sur la figure IV.3. 
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Les observations menées dans la région de Bouarfa nous ont permis de constater, en plus des 

structures de compression, la présence d’accidents témoignant de l’existence d’un régime extensif. En 

effet de nombreuses failles normales d’échelle métrique à pluri-métrique ont été observées dans la 

région de Bouarfa et plus particulièrement au cœur de l’anticlinal d’Hamaraouet (figure IV.7). Ces 

failles normales qui recoupent les séries du Sinémurien sont à vergence sud. Il est difficile de suivre 

ces failles dans les niveaux supérieurs étant donné la présence de niveaux détritiques épais sans 

marqueurs de stratification bien définis. Les séries du Trias et du Lias inférieur présentent une 

évolution N-S de leur épaisseur : la série s’épaissit vers le sud, pouvant atteindre près de 400 m 

d’épaisseur tandis qu’elle disparaît au nord de la boutonnière paléozoïque d’Hamaraouet (Fig. IV.3). 

Du Dresnay (1965) souligne ce point et attribue cette variation à une conséquence paléogéographique. 

La confrontation de nos données avec les données de sub surface de la région des Hauts Plateaux, 

permet de discuter la paléogéographie et l’évolution du système à l’échelle régionale (figure IV.8). 

Nous pouvons constater que non seulement la couverture jurassique des Hauts Plateaux est bien moins 

importante que celle observée globalement sur le front nord de Bouarfa, mais en plus le Trias y est 

absent. Toutes ces données convergent pour montrer qu’une phase extensive a affecté la région de 

Bouarfa permettant ainsi une subsidence tectonique du BHA probablement initiée au Lias. Cette 

subsidence serait ainsi contrôlée par des accidents à vergence Sud. Il est toutefois difficile d’estimer 

l’amplitude de cette subsidence compte tenu de la discordance entre le Jurassique et 

l’Infracénomanien. 
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Figure IV.8 : Log de Tendrara (forage TED-102bis, localisation figure IV.1) à gauche et log 
synthétique de Bouarfa (modifié d’après Salahane, 1978 et observations de terrain) à droite. 

L’héritage tectonique ainsi mis en évidence a certianement joué un rôle majeur dans la 

localisation de la déformation lors des épisodes tectoniques ultérieurs. Ce type de contrôle a été 

souvent proposé pour expliquer la déformation localisée dans divers domaines du système atlasique 

(Gomez et al., 1998 ; Saint Bezar et al., 1998, Frizon de Lamotte et al., 2000). Nous pourrions alors 

envisager un système de relai de failles normales qui expliquerait que le relief du Jbel Bouarfa 

disparait vers l’ouest laissant place aux reliefs du Jbel Bou Mokhta. 

L’ensemble de ces information et interprétations nous permet de proposer un scénario 

d’inversion en trois étapes qui seraient responsables de la formation des reliefs de Bouarfa (figure 

IV.9). Ces étapes sont : 

- Mise en place au Jurassique de failles normales synsédimentaires en relais. 

- Inversion tectonique responsable de la formation de reliefs érodés au cours du 

Cénozoïque (Oligocène  ?) 

- Episode de déformation tardif associée à un régime de contrainte principale NNW-

SSE responsable de la déformation des lentilles conglomératiques. 
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Il se dégage donc une chronologie en trois épisodes : l’un extensif, principalement exprimé au 

Lias, et les deux autres, cénozoiques, compressifs. On retrouve donc ici une chronologie très proche de 

ce qui est connu dans le reste des Atlas (Frizon de Lamotte et al., 2000), même si le calage 

stratigraphique de l’âge des phases d’inversion est complexe dans le BHA du fait de l’absence de 

dépôts associés. 

 

Sur la coupe N-S réalisée dans la région de Bouarfa (Fig. IV.9B), nous insisterons sur le fait 

que les accidents normaux ne sont pas directement inversés. La déformation s’effectue alors le long 

d’accidents inverses qui se localisent au niveau des accidents normaux qu’ils recoupent. Alors que le 

pli du Jbel Bouarfa au Nord est bien équilibré, la déformation au niveau du Jbel Bou Mokhta ne l’est 

pas. Même si la coupe présentée figure 9 n’est pas totalement équilibrée en raison de la complexité de 

la structure du Jbel Mokhta, elle permet d’estimer qualitativement le raccourcissement. Au niveau du 

toit du socle, celui-ci est très faible puisqu’il avoisine les 3 km. Le respect des épaisseurs et des 

géométries amène à considérer un fort soulèvement du socle lié à la formation de l’anticlinal du 

Jbel Bouarfa.Les séries du Crétacé et de l’infra Crétacé sont supposées isopaques et scellent les 

failles normales. Le rejet vertical maximal enregistré est de l’ordre de 500 m le long de la faille 

d’Aïn Béida. 

 

 

Figure IV.9 : A : Schéma d’interprétation de l’héritage structural du domaine de Bouarfa, cette 
situation devant correspondre au Lias (Pliensbachien ?) ; B = coupe géologique interprétative du front 
nord atlasique de Bouarfa (localisation Fig. IV.3) et estimation de l’ampleur du raccourcissement. 
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ii. Le cœur du Haut Atlas de Bouarfa et le front sud de la chaîne.  

 

La plaine du Tamlelt estun trait géomorphologique majeur du BHA. L’altitude 

moyenne de cette plaine principalement constituée de schistes verts cambro-ordoviciens 

est de 1050 m. Les plus hauts reliefs du socle situés au sud peuvent atteindre 1420 m et 

les reliefs du Lias peuvent atteindre 1700 m d’altitude (Jbel Rhals). Ces altitudes sont du 

même ordre que celles mesurées dans le sud du Haut Atlas Oriental, ce dernier étant 

quasi-entièrement recouvert de dépôts mésozoïques (Fig. IV.1). 

Il est ainsi remarquable de noter que dans le BHA, la « chaîne » de l’Atlas est à 

une altitude plus faible que son avant pays nord, puisque les Hauts Plateaux sont à une 

altitude moyenne de 1200 m. Il n’y a donc, dans ce domaine, plus véritablement de 

chaîne au sens morphologique du terme. 

 La couverture mésozoïque du Tamlelt, discordante sur le socle (figure 

IV.10A),s’étend du Permo-Trias (arkoses et coulées basaltiques) au 

Sinémurien.L’ensemble forme des structures tabulaires de 150 à 300 m de haut (Fig. 1 et 

10A), soit une épaisseur comparable à celle mesurée sur le front Nord (Fig. IV.8). Nous 

avons digitalisé l’altitude du contact socle/couverture mésozoïque selon trois transects N-

S (figure IV.10B ; localisation Fig. 1). Le premier transect se situe à l’est du BHA et 

passe par le Jbel Rhals et plus au sud le Jbel Grouz (Fig. IV.1 et IV.10) ; le deuxième 

transect passe au coeur de la chaînedu BHA et le troisième à l’ouest en passant par le 

Jbel Tasmsahelt (Fig. IV.1 et IV.10B). Cette digitalisation indique que l’altitude du 

contact socle couverture dans le domaine du BHA varie de 960 à 1550 m avec une 

altitude moyenne à 1215 ± 96m à l’ouest, 1214 ± 60 m au centre et 1236 ± 170 m à l’est. 

L’altitude du contact est donc régulière. Quelques légers bombements locaux reflètent un 

plissement de faible intensité des séries (entre 32,20°N et 32,23°N). Le profil oriental 

présente une altitude du contact globalement plus élevée ainsi que des irrégularités à 

petite échelle. En effet près du front sud-atlasique (SAF) et du NAF, les altitudes 

augmentent brusquement à l’échelle du BHA de près de 360 m au Sud (Jbel Grouz ; 

32,15°N) et de 260 m au Nord (Jbel Bouarfa).  

Au delà du SAF, l’altitude du contact diminue progressivement restant entre 900 

et 1000 m, soit proche des valeurs les plus au sud du profil oriental dans la chaîne. Au 

delà du NAF, le seul point illustrant l’altitude socle/couverture mésozoïque est  issu des 

données du forage TED-102bis (Fig. IV.1 et IV.10B). Celui-ci montre l’altitude du socle 

la plus faible soit 750 m.  

Une comparaison a été réalisée avec d’autres profils du contact socle/couverture 

du Haut Atlas (figure IV.11) : profil du Haut Atlas Occidental (Choubert et Faure-Muret, 

1962) profil du Haut Atlas Central, au niveau d’Imichil (Poisson et al., 1998), profil du 

Haut Atlas Oriental de Midelt-Errachidia (Teixell et al., 2003) et de Bouanane (carte 

géologique 1/200000,1976). Ces profils sont distants respectivement de 500, 400, 350 et 

100 km de Bouarfa. Il apparaît que ces profilsprésentent des variations de 2500 à 7700 m 

(différence d’altitude des extremums) et que le contact s’enfonce profondément au sein 

de la chaîne. Le BHA apparaît donc très différent. Seul le profil de Bou Anane (le plus 

proche de Bouarfa, à une vingtaine de kilomètresdu profil occidental) montre un 

comportement similaire à Bouarfa i.e. l’altitude du contact est globalement plus élevée 

que n’importe où ailleurs. 

L’altitude égale du contact socle/couverture à travers le Haut Atlas de Bouarfa, 

reflète l’absence d’accidents majeurs et le rejeu de failles de socle notamment dans la 

plaine du Tamlelt. Pour ce qui est du Nord, le forage TED 102bis indique que le socle 
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des Hauts Plateaux semble soit être enfoui sous une pile sédimentaire plus épaisse, soit 

avoir été moins exhumé. La comparaison de l’enregistrement sédimentaire (Fig. IV.8) est 

en faveur de la seconde hypothèse. Les données thermochronologiques permettront de 

contraindre ces évolutions dans le temps. 

 

 

Figure IV.10 : A : Cliché orienté vers l’Est du Jbel Rhals. B : Altitude de l’interface 
socle/couverture mésozoïque dans de plaine de Tamlelt (Haut Atlas de Bouarfa, localisation Fig. IV.1). 

 

Figure IV.11 : Altitude de l’interface socle couverture le long de différents transects dans le Haut 
Atlas. Les profils de Bou Anane, Choubert et Faure-Muret (1962), Poisson et al. (1998) et Teixell et al. 
(2003) sont réalisés à partir des coupes géologiques. Les profils ont été ajustés horizontalement sur les 
positions du SAF et du NAF. 
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A.3) Comportement du socle dans les Hauts Plateaux et dans le Haut Atlas de 

Bouarfa. 

Les Hauts plateaux sont considérés comme un large domaine stable en avant du Haut 

Atlas oriental, dont ils sont séparés par le NAF. Sa topographie croît du nord au sud en passant 

de ~950 m à ~1200 m entre le bassin de Jerada et Tendrara. Le point culminant de Tendrara est à 

environ 1680 m, puis l’altitude diminue jusqu’à 1200 m en se rapprochant du Haut Atlas (figure 

IV.12). Le domaine du « dôme de Tendrara » se définit comme étant cette zone 

topographiquement haute (>1300 m), d’orientation NE-SW et où affleure le Mésozoïque. Le 

Chott Tigri correspond grossièrement au domaine entre le « dôme de Tendrara » et le BHA. 

 

 

Figure IV.12 : A = Localisation du profil topographique des Hauts Plateaux (en rouge) sur un 
schéma structural du Maroc atlasique, O = Oujda, T = Tendrara et Bo = Bouarfa ; B = Profil topographique 

N-S du domaine des Hauts Plateaux. 

La couverture mésozoïque est visible dans de rares domaines tels qu’à Tendrara où elle 

apparaît tabulaire. La corrélation de forages de reconnaissance (figure IV.13 ; localisation Fig. IV.1) 

nous permet d’appréhender la structure en profondeur des Hauts Plateaux. 

Trois forages, situés autour du dôme de Tendrara, indiquent une couverture sédimentaire 

mésozoïque actuellement très réduite (TED-102bis, TED-101 et TR-101) : 

- Le Trias : évaporitique dans TR-101, et basaltique dans TED-101 ou absent dans le forage 

TED-102, où le Jurassique repose directement sur le socle granitique. Le Trias est donc 

restreint dans cette partie des Haut Plateaux (entre Tendrara et le Haut Atlas).  

- Le Jurassique : principalement composé de marno-calcaires dolomitiques, il constitue la 

« dalle dolomitique » des Hauts Plateaux (Frizon de Lamotte et al., 2008). Son épaisseur 

dans les forages varie entre 120 m et 350 m. Notons que dans le forage TR-101, qui 

s’arrête dans le Trias évaporitique, le Lias est distingué du Dogger. Le Lias a donc une 

épaisseur de 280 m. L’épaisseur de ces séries et notamment du Lias, est comparable à celle 

déterminée dans le BHA.  

- Le Crétacé : présent dans les forages TED-101 et TED-102 en discordance sur le Jurassique, 

il est principalement marno-sableux et évaporitique. Son épaisseur varie de 400 à 480 m.  
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Trois autres forages sont situés dans le domaine de Tendrara et se distinguent des forages 

précédents par une couverture mésozoïque très développée (TE-01, TE-02 et TE-03) :  

 

- Le Trias : évaporitique dans tous les forages avec un passage de dolérite en base de série 

(autre indice pour supposer que le Trias est mince à inexistant en ce qui concerne TED-101). 

Les forages atteignant tous le Paléozoïque schisteux, il est possible d’évaluer l’épaisseur du 

Trias comprise entre 1535 m (TE-02) et 1770 m (TE-01). 

- Le Jurassique : en continuité avec le Trias, il est principalement constitué de calcaire et marne 

souvent dolomitique avec des passages gypseux. Dans ces forages, le Lias inférieur et 

supérieur se distinguent. L’Aaléno-Bajocien est également clairement identifié. Le Lias 

inférieur a une épaisseur comprise entre 125 m (TE-02) et 170 m (TE-01 et 03). Au dessus le 

Lias supérieur a une épaisseur de 565 m (TE-02) à 710 m (TE-03). Il est possible ainsi 

d’observer une épaisseur totale du Lias plus importante au SW de Tendrara. Quand à 

l’Aaléno-Bajocien, l’épaisseur réelle de sédiments déposés est plus difficile à évaluer étant 

donné qu’il se situe soit en surface soit en discordance sous le Crétacé. Toutefois son 

épaisseur maximale est de 510 m (TE-01 et 03).  

Les épaisseurs enregistrées dans les forages de Tendrara, indiquent un épaississement 

significatif que nous pouvons attribuer à la présence d’un accident majeur en bordure du domaine de 

Tendrara. Cet accident aurait un jeu normal au cours du Trias et du Lias. Cet accident a par ailleurs été 

mis en évidence par Taki (2012) qui borde le dôme de Tendrara par des accidents NE-SW de part et 

autres du dôme. L’accident le plus prononcé, marquant une vrai distinction brutale avec les épaisseurs 

du reste des Hauts Plateaux est situé sur la bordure SE.  Le relief formé par le dôme de Tendrara peut 

alors s’expliquer par la présence de cet accident dont le rôle, lors des épisodes d’inversion atlasique, 

est faible dans l’accommodation du raccourcissement (Taki, 2012). Si cet accident est parallèle au 

dôme de Tendrara, elle serait donc plus ou moins dans l’alignement du prolongement NE-SW du Haut 

Atlas Oriental (Jbel Mechkakour ; Fig. IV.1) et aurait, comme Jbel Mechkakour (qui culmine à plus de 

2000 m d’altitude) une direction N60° (direction du Moyen Atlas) et oblique à l’accident Nord 

Atlasique tel qu’il est défini.  

Cette zone subsidente au Trias-Lias est difficilement prolongeable au delà de Tendrara du fait 

de l’absence de données atteignant la base du Trias. En revanche Oujidi et Elmi (2000) indiquent la 

présence d’une série évaporitique avec une intercalation de basalte sur près de 200 m, le tout 

atteignant plus de 450 m d’épaisseur. Au-delà se trouve les monts d’Oujda du Pays des Horst séparés 

de ce système par le haut paléozoïque de Jérada bordé par la failles de Tiouli à vergence sud (Oujidi et 

al., 2006). Ainsi, la subsidence triasique observable sur les trois forages du dôme de Tendrara est de 

moindre importance vers le Nord des Hauts Plateaux. Au Sud du couloir subsident de Tendrara le 

Trias ne réapparait qu’au niveau de Bouarfa sous forme de dépôts détritiques d’à peine 200 m 

d’épaisseur reflétant ainsi ce que l’on peut observer dans le Haut Atlas Oriental (Choubert et Faure-

Muret, 1962). Le domaine au sud du dôme de Tendrara, comportant le Chott Tigri, BHA et EHA, 

présente donc une subsidence apparente au Trias très faible. 
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Figure IV.13 : Présentation des forages des Hauts Plateaux nivelés au toit du Jurassique. Les 
localisations de ces forages se situent figure 1 (modifié d’après Taki, 2012). 
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L’existence de domaines très subsidents dans le domaine des Hauts Plateaux au Trias est un 

point développé, ou seulement évoqué, par quelques d’auteurs (Salahane, 1978 ; Salvan, 1984 ; Oujidi 

et Elmi, 2000 ; Taki, 2012). Elle permet cependant de montrer l’hétérogénéité de ce domaine et de 

supposer un rôle majeur des accidents NE-SW éo-hercyniens (Piqué et Michard, 1989 ; Houari et 

Hoepffner, 2003) dans l’établissement des principaux fossés téthysien au Trias et Lias (figure IV.14). 

En revanche les accidents E-W qui définissaient la zone de décrochement dextre paléozoïque de 

l’Atlas (APDTZ ; Piqué et Michard, 1989 ;  Michard et al., 2008) entre le bloc des « Meseta 

oranaises » et le craton Saharien, contrôlent une subsidence Trias-Lias très faible (Warme, 1988 ; 

Laville et Piqué, 1991). Nous mettons en évidence dans la région de Bouarfa (Nord du BHA) 

l’existence d’accidents normaux qui localisent la déformation atlasique formant la frontière entre les 

Hauts Plateaux et le BHA. Or à l’hercynien, aucune structure majeure n’est clairement définie dans ce 

domaine qui est rattaché à la méséta oranaise contrairement au Tamlelt qui est rattaché à l’APDTZ 

(voir chapitre II.A3.Fig. II.8 et II.9). L’héritage hercynien dans ce domaine n’est donc pas évident, 

d’autant que la région de Bouarfa se situe dans la continuité de l’accident NE-SW qui délimite le Nord 

du bassin de l’Atlas Saharien. 

 

Figure IV.14 : Modèle de mise en place des principaux fossés subsidents au Trias. 

Aujourd’hui le dôme de Tendrara forme de très faibles reliefs dans le paysage malgré qu’il 

s’agisse d’un fossé aussi développé au rifting téthysien que les bassins inversés atlasiques. Or, le 

domaine du BHA est défini comme étant dans la continuité de la chaîne du Haut Atlas malgré sa faible 

topographie moyenne, plus faible que les Hauts Plateaux (Fig.IV.1B). D’un point de vue structural,  le 

BHA forme un large domaine de haut socle sans discontinuité majeure. L’absence d’accident crustal 

majeur post mésozoïque dans la chaîne et le faible raccourcissement estimé à 3km contraste fortement 

avec les structures atlasiques usuelles. Toutefois, le BHA est à 460 à 780 m plus haut que le socle du 

Chott Tigri (Fig. IV.10) et cela bien que qu’un accident normal triasico-liasique sépare les deux 

domaines. Cela suppose donc soit que l’inversion atlasique entraîne un soulèvement général du BHA 

soit que le domaine de Bouarfa, où a été observé des accidents normaux, est un bassin très étroit dans 
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la continuité du sillon subsident de l’Atlas Saharien, le reste du BHA étant resté un domaine haut 

durant l’histoire atlasique.  

Ces observations mettent ainsi en lumière une évolution des mouvements verticaux 

hétérogènes dans l’Est marocain au cours de l’histoire atlasique. Nous tenterons de quantifier ces 

derniers par le biais d’analyses thermochronologiques basses températures (TBT) sur apatite dans le 

domaine de Chott Tigri et du front nord du BHA. Nous pourrons alors comprendre si le domaine de 

BHA a été oui ou non un point haut dans l’histoire atlasique comme le suggère la figure IV.14, et son 

comportement par rapport aux Hauts Plateaux peu subsidents. 

 

IV.B. QUANTIFICATION DES MOUVEMENTS VERTICAUX DU FRONT NORD DU 

HAUT ATLAS DE BOUARFA PAR THERMOCHRONOLOGIE BASSE TEMPERATURE 

SUR APATITE. 

 B.1) Introduction et présentation des échantillons. 

Comme  nous l’avons présenté plus haut, le comportement atypique du socle paléozoïque du 

BHA, sans raccourcissement important, (à l’échelle d’une chaîne de montagne) de l’ordre de 3 à 4 km 

et concentré sur les fronts, nous amène à étudier de plus près les mouvements verticaux qui ont 

marqué cette région et le domaine voisin des Hauts Plateaux. L’âge, la durée et l’ampleur du 

soulèvement pourront être estimés. 

Pour réaliser l’étude TBT, il est nécessaire de prélever du matériel contenant des apatites en 

quantité suffisante et possédant une taille supérieure à 80 µm pour les analyse traces de fission et 

surtout (U-Th-Sm)/He. Le socle méta-sédimentaire de Bouarfa comporte des cristaux d’apatite très 

altérés et de trop petites tailles (<80 m) pour permettre des analyses thermochronologiques. Les 

arkoses pliensbachiennes reposant en discordance sur les formations dolomitiques du Sinémurien à 

Hamaraouet font un matériel plus adéquat pour les analyses TBT d’autant qu’elles contiennent des 

blocs de granitoïdes de nature différente (figure IV.15 ; tableau IV.1). L’âge de cristallisation et la 

provenance de ces blocs granitiques sont indéterminés. Il est probable, comme le propose du Dresnay 

(1965), que ces blocs proviennent d’un massif granitique situé au nord, recouvert aujourd’hui par la 

couverture méso-cénozoïque des Hauts Plateaux. Trois échantillons issus de ces séries détritiques ont 

été étudiés. Les dépôts détritiques de l’infra-cénomanien ont également été prélevés dans deux 

domaines différents. L’un au pied du Jbel Bouarfa mais qui n’a apporté aucune apatite utilisable. Le 

second en revanche, prélevé dans le prolongement occidental de l’anticlinal du Jbel Bouarfa, à l’est du 

Jbel Haouanite et au sud du Jbel Akdar, se présente sous forme de niveaux gréseux à rides de courants 

bien conservées et soulignées par des niveaux à minéraux lourds riches en zircons et apatites (Fig. 

IV.15 ; Tabl.IV.1). Celles-ci sont oblongues, très émoussées et à la surface mat.  

Les Hauts Plateaux sont totalement dépourvus d’affleurement de socle. Les seuls matériaux 

accessibles aux analyses TBT sur apatite sont les cuttings d’un granitoïde provenant du forage TED-

102bis qui traverse la couverture mésozoïque du Chott Tigri. 
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Tableau IV.1 : Présentation des échantillons de la région de Bouarfa analysés en TBT 

 

 

Figure IV.15 : Données TBT sur apatite localisées sur un fond topographique illustrant les 
contrastes topographique et la frontière naturelle entre les Hauts plateaux et le BHA. 

 

B.2) Description des données TBT sur apatite 

Les âges traces de fission obtenus sur les sables et les granites de la région de Bouarfa (tableau 

IV.2 ; Fig. IV.15) sont compris entre 147 ± 12 Ma (Aïn_Sissa ; grès infra-cénomanien) et 205 ± 12 Ma 

(B.Arfa_2 ; granitoïde situé dans les sables pliensbachiens). Les âges traces de fission apparaissent du 

même ordre de grandeur que l’âge stratigraphique. Les âges d’Aïn_Sissa et B.Arfa_2 sont quant à 

eux légèrement plus vieux que la série qui les comprend. Les valeurs de Dpar, sensibles à la chimie de 

l’apatite, sont relativement identiques dans les échantillons B.Arfa et plus petites à Aïn Sissa. Le 

granite de Tendrara a un AFT à 193 ± 11 Ma.   
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Tableau IV.2 : Résultats de l’analyse traces de fission sur apatite de la région de Bouarfa et du 
Chott Tigri. 

 

Parmi les 4 échantillons du domaine atlasique, 3 d’entre eux ont permis d’obtenir un 

histogramme de distribution de longueurs de traces confinées horizontales (Tab. 2 ; Fig. IV.15). C’est 

également le cas de l’échantillon des Hauts Plateaux (Fig. IV.15). Les longueurs moyennes sont 

voisines pour les 4 échantillons analysés, allant de 10,8 m (B.Arfa_1) à 11,8 m (B.Arfa_S). La 

forme en cloche des histogrammes à Bouarfa (Fig. IV.15) diffère de celle, plus uniforme, du granite du 

forage TED 102bis où il y a moins de traces courtes (< 10 µm). Les formes de ces histogrammes 

laissent donc supposer une histoire assez complexe marquée par des variations thermiques plutôt 

lentes favorisant ainsi des distributions hétérogènes de traces.  

Tableau IV.3 : Résultats des analyses (U-Th-Sm)/He sur apatite de la région de Bouarfa et du 
Chott Tigri. 

 

Les âges (U-Th-Sm)/He (AHe) corrigés de l’éjection, balaient une grande gamme d’âges, 

allant de 54 ± 4 Ma à 210 ± 17 Ma (soit plus élevé que les AFT), sur l’ensemble des échantillons 

(Tableau IV.2). A l’intérieur d’un seul échantillon, la forte dispersion des âges s’observe également. 

Les valeurs en eU indiquent une importante dispersion au sein des échantillons d’arkose (B.Arfa_S : 

12 à 89 ppm) mais aussi de granite (B.Arfa_2 : 31 à 112 ppm). Celle-ci reflète une importante 

diversité des grains d’apatite. Cette dispersion est moins forte dans le granite de Tendrara (de 15 à 44 

ppm). Pour la plupart des réplicats, les valeurs d’eU sont supérieures à 30 ppm et justifient l’utilisation 

du modèle de Gautheron et al. (2009).  La dispersion des AHe est assez bien corrélée à la dispersion 

des valeurs en eU (figure IV.16). Une tendance du vieillissement des AHe pour les apatites à fort eU 
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est observable avec un âge palier apparent de 210 Ma. Cette tendance révèle, comme pour les 

longueurs, une histoire thermique complexe avec un passage relativement long dans la zone de 

rétention partielle de l’He dans l’apatite. 

Ainsi, les données AFT et AHe présentent une large gamme de valeur d’âges qui est 

assimilable à une diversité chimique des populations d’apatite.  

 

Figure IV.16 : Distribution des âges (U-Th-Sm)/He en fonction des teneurs eU. 

 

B.3) Inversion des données TBT sur apatite : modèles temps-température du 

Haut atlas de Bouarfa du Chott Tigri (Hauts plateaux) 

 Toutes les données TBT ont été inversées en utilisant le logiciel QTQt (Gallagher, 2012) qui 

utilise le modèle de cicatrisation des traces le plus récent (Ketcham et al., 2007) et les modèles de 

diffusion de l’He de Gautheron et al. (2009) et Flowers et al. (2009). La grande dispersion des eU et 

âges He impose de devoir tester ces deux modèles qui n’abordent pas de la même façon la relation 

entre la densité volumique de dommages radiatifs et la production/cicatrisation des dommages.  

 QTQt a été lancé au moins 500 000 fois afin d’obtenir les meilleurs statistiques (Gallagher, 

2012). Dans le domaine des Hauts Plateaux (TED-102), nous avons utilisé le modèle de Gautheron et 

al. (2009) et celui de Flower et al.(2009). Les contraintes introduites pour l’échantillon TED-102 sont 

justifiées par les données suivantes : 

- L’échantillon était prélevé à 524 m de profondeur (près de 35 °C) soit une température 

actuelle de 25 ±15°C a été choisie 

- Le socle échantillonné est directement recouvert par une série jurassique dolomitique beige et 

gréseuse qui, par la description succincte disponible, laisse envisager qu’il s’agirait d’un 

équivalent des séries du Jurassique inférieur-moyen de Bouarfa. Notons que pour d’autres 

forages (TR-101, TED-101bis) des Hauts Plateaux peu subsidents, sont décrits des séries 

similaires mais datées du Lias. Donc à cette période les échantillons devaient être près de la 

surface  200 ±5Ma ; 10 ±10°C ; 

- La série jurassique fait actuellement environ 135 m d’épaisseur et est recouverte par 300 m de 

dépôts infra-cénomaniens. L’âge de ces derniers étant imprécis nous nous baserons sur le 

Cénomanien qui les recouvre. Ainsi au Crétacé supérieur, l’échantillon TEND devait être à 

des températures un peu plus chaudes que cellesde surface soit 105 ±10 Ma ; 40 ± 20°C. 
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Nous préférons garder une gamme de température suffisamment large étant donné que nous 

n’avons pas d’information sur les conditions géothermiques de l’époque. 

- Compte tenu du fait que le système de génération aléatoire de trajet temps température de 

MCMC (= méthodes de Monte-Carlo par chaînes de Markov) utilisé par QTQt tend à générer 

des parcours les plus simples possible il favorisera la création d’un chemin direct entre deux 

boîtes de contrainte (Gallagher et al., 2012). Pour inciter le logiciel à explorer d’autre 

possibilités nous créons une « contrainte » supplémentaire entre les deux contraintes 

mentionnées ci-dessus, suffisamment large en temps et température pour laisser de la 

souplesse au modèle  150 ±20 Ma ; 75 ± 75°C 

Pour les échantillons de Bouarfa nous avons utilisé uniquement le modèle de Gautheron et al., (2009) 

qui est plus adapté pour les échantillons à eU supérieur à 50 ppm ce qui est le cas ici. Les contraintes 

ont été choisies selon les critères suivants : 

- Les échantillons sont situés dans une série détritique d’âge Pliensbachien ; par conséquent les 

échantillons se trouvaient à proximité de la surface à cette période  190 ±5 Ma ; 10 ±10°C ; 

- Les échantillons sont prélevés dans la partie inférieure d’une série arkosique aujourd’hui 

épaisse de près de 150 à 200 m. Ils sont actuellement recouverts par une pile calcaréo-

marneuse de l’Aaléno-Bajocien de près de 300 m, elle-même recouverte, via un contact érosif, 

par des dépôts continentaux gypseux d’âge infracénomanien puis par la dalle calcaire du 

Cénomanien. Selon ce recouvrement, il est considéré qu’après l’infracénomanien les 

échantillons sont à des températures proches de 35°C (sans compter que les échantillons sont 

prélevés au pied du Pliensbachien).  95 ±5Ma ; 35 ±15°C ; 

- Comme pour Tendrara, nous prenons en compte les caractéristiques du système de génération 

aléatoire de trajet temps-température de MTMC utilisé par QTQt pour créer une contrainte 

« instrumentale » suffisamment large en temps et température pour laisser de la souplesse au 

modèle  150 ±20 Ma ; 75 ±75°C 

Afin de comprendre les histoires thermiques obtenues par QTQt, nous avons dans un premier 

temps modélisé en direct les données TBT sur apatite en considérant le chemin thermique le plus 

simple correspondant aux contraintes de terrain présentées ci-dessus. La figure IV.17 montre un 

exemple de chemin simple proposé pour l’échantillon TEND. Nous pouvons constater que les données 

prédites par le logiciel selon ce chemin ne reproduisent pas les données observées. La valeur moyenne 

des traces prédite est bien trop élevée (12,71 µm), comme les âges AHe prédits ; l’âge AFT est trop 

vieux de près de 10% par rapport à la valeur mesurée. Par conséquent l’histoire thermique réelle de 

l’échantillon au regard des données TBT doit passer par des températures bien plus élevées que celles 

proposées par le chemin simple déterminé par les données observables. Il en va de même pour les 

autres échantillons. 
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Figure IV.17: Modélisation directe de l’échantillon TEND et comparaison des données mesurées 
(Obs) et résultats calculés par la modélisation (Préd). La non reproduction des données mesurées 
indique que l’histoire thermique est plus complexe que supposée en utilisant les données de terrain.  

 

Les histoires thermiques obtenues par l’inversion des données, avec ajout progressif de chaque 

contrainte, ainsi que les âges et longueurs prédits sont présentés sur les figures IV.18 et IV.19 pour 

l’échantillon de TED 102bis et sur les figures IV.20 à IV.22 pour les échantillons prélevés dans le 

Pliensbachien de Bouarfa. 

Les premières modélisations, ne comportant que la contrainte de mise à l’affleurement au 

Lias, montrent une différence entre les modèles de Bouarfa et des Hauts Plateaux. Les échantillons de 

Bouarfa sont marqués par un réchauffement plus prononcé et/ou plus long que ceux des Hauts 

Plateaux. Les autres modélisations, plus contraintes, indiquent deux étapes de réchauffement et de 

refroidissement entre le Trias et l’actuel. Les résultats montrent que les variations de l’intensité 

relative des deux augmentations de température sont indépendantes : 

(1) Réchauffement au Jurassique moyen puis refroidissement jusqu’au Crétacé supérieur : 

 

Cette étape est très discutable car dès lors que la contrainte du Cénomanien est placée, 

l’intensité du réchauffement jurassique diffère selon les modèles. A Bouarfa, nous constatons que 

l’influence du réchauffement au Jurassique a peu d’influence sur la reproduction des données TBT et 

ce parce que la seconde étape de réchauffement est bien plus conséquente. L’observation des données 

AFT seules (Fig. IV.22) montrent que l’étape d’enfouissement jurassique est en accord avec celles-ci 

et a pour effet de diminuer l’importance du réchauffement prédit au Crétacé supérieur. La diminution 

de ce réchauffement tardif favorise la conservation de la longueur des traces. L’échantillon de 

Tendrara permet de mettre en évidence la tendance du modèle de Flowers et al. (2009) à favoriser un 

réchauffement au Jurassique (Fig. IV.20) tandis que le modèle de Gautheron et al., (2009) impose un 

réchauffement important au Crétacé supérieur, le réchauffement rapide au Jurassique étant imposé par 

les données de longueur de traces. Les deux modèles cependant reproduisent bien les âges AHe les 

plus jeunes. A Bouarfa, malgré l’utilisation du modèle de Gautheron et al. (2009), un réchauffement 

au Jurassique, bien que modéré (modèle prédit ne dépassant pas 40°C et chemin à la plus forte 

probabilité de passage pouvant cependant aller de 45°C à 90°C ; Fig.IV.21 et IV.23) est cohérent avec 

les données.  
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Seul l’échantillon B.Arfa 2 (Fig. IV.22) semble ne pas nécessiter de contrainte au Cénomanien 

pour que celui-ci se retrouve à la surface à cette période.  

 

(2) Réchauffement au Crétacé supérieur et refroidissement au Cénozoïque jusqu’à l’actuel : 

 

Réchauffement au Crétacé supérieur et refroidissement au Cénozoïque jusqu’à l’actuel. Cette 

étape est la plus caractéristique de la différence entre l’échantillon des Hauts Plateaux (TEND) et ceux 

de Bouarfa. Bien que le granite de TEND prélevé au fond du forage TED_102bis soit 

stratigraphiquement plus bas que les échantillons de Bouarfa il présente un réchauffement au Crétacé 

supérieur moins marqué qu’à Bouarfa. Dans les Hauts Plateaux les modélisations proposent un 

réchauffement dépassant à peine 60°C alors qu’à Bouarfa le réchauffement Crétacé supérieur est 

systématiquement très important, atteignant en moyenne 80°C à la limite Crétacé-Tertiaire. Cette 

différence est d’autant plus étonnante que c’est dans le domaine des Hauts Plateaux que les épaisseurs 

de Crétacé supérieur sont les plus importantes à l’actuelle et sans compter les dépôts cénozoïques tels 

que le Jbel Akhdar. L’introduction de ce réchauffement permet au modèle de reproduire les âges AHe 

les plus jeunes. De plus la dispersion des âges AHe est bien respectée (Fig. IV.23) sauf pour certains 

âges élevés (123 et 127 Ma) mais avec un eU moyen (respectivement 33 et 50 ppm). En revanche du 

point de vue de la longueur des traces de fission, le réchauffement important au Crétacé supérieur a 

pour conséquence de reproduire des longueurs trop courtes. Cela s’observe à la fois sur la longueur 

moyenne et sur la forme de l’histogramme (Fig. IV.23). Toutefois ce réchauffement parait peu 

probable. 

En conclusion, du point de vue des données brutes, il y a très peu de différence entre le 

domaine de Bouarfa et de Chott Tigri. Seuls deux points divergent, la faible proportion de traces 

courtes (<12 µm) sur l’échantillon de TED 102bis et les données AHe plus vieilles à Bouarfa. Ce 

dernier point peut s’expliquer par les teneurs en eU plus fortes des échantillons de Bouarfa. Ces 

différences (âges AHe et forme des histogrammes des longueurs) semblent cependant jouer un rôle 

important sur la modélisation des histoires thermiques compte tenu que des modèles différents sont 

obtenus. Toutefois le modèle de B.Arfa 1 où il n’y a pas d’âge He se rapproche d’avantage du modèle 

de TED 102bis illustrant ainsi la forte influence des différences des âges AHe sur la construction des 

modèles.  

Quoiqu’il en soit, les deux domaines montrent un effet de subsidence qui s’initie au 

Jurassique. Celui-ci semble être relativement faible et ce surtout à  Bouarfa d’après les modèles de 

B.Arfa S et 2 où la subsidence proposée au Crétacé supérieur est trop fortement élevée compte tenu 

du contexte géologique. De plus cette différence va à l’encontre de ce que nous observons sur les logs 

stratigraphiques (Fig. IV.8). 

Il est donc difficile avec les modèles actuels de discuter de l’évolution relative des deux 

domaines. Des contraintes supplémentaires seraient à ajouter à ces modèles. Celles-ci pourront être 

apportées par les résultats des analyses sur oxy-hydroxydes de fer. 
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Figure IV.18 :Histoires thermiques proposées par l'inversion des données AFT et AHe de TEND sur QTQt utilisant le modèle de création/cicatrisation des 
défauts de Gautheron et al. (2009). Trois contraintes différentes sont proposées, en bas de chaque modèle la comparaison de l’histogramme des longueurs de 
traces mesurées et des courbes de distribution de traces prédites ; comparaison âges mesurés et âges prédits. 
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Figure IV.19 :Histoires thermiques proposées par l'inversion des données AFT et AHe de TEND sur QTQt utilisant le modèle de création/cicatrisation des 
défauts de Flowers et al. (2009). Trois contraintes différentes sont proposées, en bas de chaque modèle la comparaison de l’histogramme des longueurs de trace 
mesurées et des courbes de distribution de traces prédites ; comparaison âges mesurés et âges prédits. 
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Figure IV.20: Histoires thermiques proposées par l'inversion des données AFT et AHe de B.Arfa-S sur QTQt utilisant le modèle de création/cicatrisation des 
défauts de Gautheron et al. (2009). Trois contraintes différentes sont proposées, en bas de chaque modèle la comparaison de l’histogramme des longueurs de 
trace mesurées et des courbes de distribution de traces prédites ; comparaison âges mesurés et âges prédits. 
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Figure IV.21 :Histoires thermiques proposées par l'inversion des données AFT de B.Arfa-1 sur QTQt. Trois contraintes différentes sont proposées, en bas 

de chaque modèle la comparaison de l’histogramme des longueurs de trace mesurées et des courbes de distribution de traces prédites. 
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Figure IV.22 : Histoires thermiques proposées par l'inversion des données AFT et AHe de B.Arfa-2 sur QTQt utilisant le modèle de création/cicatrisation 

des défauts de Gautheron et al. (2009). Trois contraintes différentes sont proposées, en bas de chaque modèle la comparaison de l’histogramme des longueurs de 
trace mesurées et des courbes de distribution de traces prédites ; comparaison âges mesurés et âges prédits. 
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Chapitre V : 

 

Les minéralisations de  

manganèse de  

Bouarfa  

(Haut Atlas, Maroc) 
 

Description sédimentologique et 

minéralogique 
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V.A : ETUDE PETROGRAPHIQUE ET MINERALOGIQUE DES FORMATIONS 

DOLOMITIQUES ACCUEILLANT LA MINERALISATION DE BOUARFA : 

 

A.1) Introduction : Plateforme épicontinentale de Bouarfa 

Dans un contexte d’ouverture liasique, le domaine de Bouarfa se situe sur une plateforme 

épicontinentale au sud de laquelle se développe une fosse subsidente (Du Dresnay, 1971). Le bassin de 

Bouarfa (figure V.1) enregistre un remplissage sédimentaire à dominance continentale depuis le 

Permo-Trias jusqu’au Crétacé (figure V.2). Des niveaux sableux-arkosiques en alternance avec des 

bancs dolomitiques se déposent sur la plateforme en discordance sur le Paléosoïque schisteux du lors 

du Permo-Trias puis du Sinémurien au Pliensbachien. La lithologie des niveaux dolomitiques évolue 

verticalement. Deux unités dolomitiques principales se distinguent toutes deux séparées par une série 

détritique intermédiaire. La couleur brun « chocolat » de leur patine leur donne le nom de dolomie 

« chocolat » 1 et 2. L’épaisseur des bancs dolomitiques au sein de ces unités est très variable 

(décimétriques à décamétrique) et ces unités disparaissent vers le nord-ouest d’Hamaraouet ne laissant 

plus que d’épaisses séries détritiques entre le socle paléozoïque et les formations de l’Aaléno-

Bajocien. C’est dans ces unités de dolomie « chocolat » liasiques, et plus spécifiquement dans l’unité 

2, que les minéralisations de manganèse sont accueillies. Il s’agit donc ici de caractériser ces séries 

hôtes là où la minéralisation ne semble pas les avoir affectés afin de déterminer l’histoire sédimentaire 

et/ou diagenétique de celle-ci. Cela nous permettra par la suite de discuter de leurs caractéristiques 

d’hôte. Il semble en effet important de voir si le modèle de mise en place de la dolomie est favorable à 

la minéralisation d’un gisement de manganèse et si cette dolomie possède un potentiel de source 

métallifère. 
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Figure V.1: Schéma structural du domaine de Bouarfa et localisation des domaines d'étude (H1 à 4 = 

minéralisations de la corniche d’Hamaraouet ;HB1 = indices mineurs de minéralisation entre Aïn Béida et 
Hamaraouet ; 63 = galerie minéralisée n°63 ; AB = mine principale d’Aïn Béida) 
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Figure V.2: Log général de la région du nord du Tamlelt (gauche) et log levé à Hamaraouet près de H1 

(droite). 
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A.2) Description du log de référence de Hamaraouet 

 

i) Socle paléozoïque 

Le socle paléozoïque de Bouarfa (figure V.3A) se compose d’un micaschiste (Fig V.3B, C et 

D) à texture granulo-lépidoblastique, recoupé par des niveaux quartzitiques en filons associés à de la 

tourmaline (Fig 3V.C&D). Ce micaschiste est composé de niveaux foliés riches en chlorite et 

muscovite alternant avec des niveaux à quartz à extinction roulante (d’origine métamorphique) et 

feldspath. Des cristaux d’apatite de petites tailles (<50 µm) sont également présents dans les niveaux 

foliés. Nous pouvons également noter la présence de minéraux accessoires opaques. Pouit et 

Jouravsky (1965) soulignent que l’âge du socle est indéterminé mais assurément paléozoïque.  

 

ii) Unité arkosique inférieure du Permo-Trias (description s’appuyant sur celle de Du 

Dresnay 1965 et Pouit et Jouravsky, 1965) 

La couverture sédimentaire débute avec des niveaux détritiques datés du Permo-Trias par 

analogie avec des dépôts de sable et conglomérat équivalents dans la région d’Oujda. Cette première 

unité détritique présente une alternance de niveaux rouges et gris-roses. Le contraste de teinte de ces 

deux niveaux traduit une lithologie différente. Les sables et conglomérats rouges sont riches en 

cristaux d’hématite détritique et sont constitués à 80% de galets anguleux schisteux, provenant du 

socle paléozoïque (Fig V.3C). Les sables et conglomérats gris sont plus polygéniques et comportent, 

en plus d’éléments du socle, une grande proportion de granitoïdes à muscovite. Dans ces niveaux, il 

est également possible d’observer près de l’unité de dolomie « chocolat » 1 des niveaux gypseux. 

 

iii) Faciès du Sinémurien 

iii.a. Dolomie « chocolat » 1 

L’unité de dolomie « chocolat »1 est composée de multiples bancs bien indurés métriques à 

pluri-métriques (Fig.V.2). Les bancs inférieurs, plus petits, sont composés d’une fraction détritique 

silteuse emballée dans une phase carbonatée polyphasée (figure V.4A&B). Des pellets sont également 

observables, ils sont composés d’une dolomie à cristaux micro-saccharoïdale (= micro-rhomboèdre, 

d’une vingtaine de microns, Fig V.4B&C2). Les pellets sont entourés d’une première phase de calcite 

puis d’une phase de dolomite qui apparaît orangée en cathodoluminescence (CL) et pauvre en Mn et 

Fe par rapport aux autres phases dolomitiques (Fig. V.4B et V.4C) et enfin d’une phase de dolomite de 

blocage euhédrale, formant des rhomboèdres pouvant faire près de 50 microns et ferro-manganésifère 

(Dol b ; Fig.V.4C et V.4D). La précipitation d’oxy-hydroxydes de fer associée à une phase tardive 

(Fig. V.4D) (altération supergène ?) de calcite est responsable de l’apparition de dendrites sur la roche. 
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Figure V.3 : Présentation des faciès du socle paléozoïque et des arkoses inférieures du Permo-Trias. 

A= Panorama N-S présentant le relief paléozoïque à l’ouest d’Hamaraouet et les arkoses supérieures en 
discordance sur celui-ci ; B&C = observation microscopique en lumière naturelle polarisée non analysée (LPNA ; 
en haut) et analysée (LPA ; en bas)d’un échantillon (Socle H) du socle paléozoïque ; D=observation en 
cathodoluminescence (CL) du socle paléozoïque (échantillon :  Socle H) ; E&F= observation de terrain des 
niveaux sablo-conglomératiques du Permo-Trias, sur la photo E se distinguent les alternances de niveaux 
sableux, bien lités, et conglomératiques gris-rose dont la photo F est un zoom mettant en évidence la forme sub-
anguleuse et la variété lithologique des galets. 
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L’unité 1 comporte également des niveaux plus épais, macroscopiquement semblables à ceux 

décrits ci-dessus. Ils sont caractérisés par une patine bicolore avec des tâches sombres plus ou moins 

dendritiques (parties altérées) et d’autres plus blanchâtres pour la partie fraîche (Fig. V.5A). Ces 

teintes se retrouvent sur toute l’unité et permettent ainsi de facilement la caractériser. A l’échelle 

microscopique (Fig. V.5B&C), l’uniformité de la roche se traduit par l’homogénéité de la phase 

dolomitique qui la compose ainsi que par une fraction détritique nettement plus faible voire 

inexistante. La dolomite dominante est constituée de cristaux micro-saccharoïdaux (= micro-

rhomboèdre, d’une vingtaine de microns ; Fig. V.5D) ; elle est semblable à celle qui compose les 

pellets sous-jacents (Fig. V.5B, C et D). Le passage aux dendrites se traduit par une altération de cette 

dolomite (Fig. V.5B). Cette dolomite présente une simple zonation avec un cœur riche en impuretés et 

une fine bordure plus homogène (Fig.V.5B, D et E). Une micro-porosité caractérise également cette 

dolomite.  

 

iii.b. Unité de dolomie « chocolat » 2 (figure V.6): 

 Niveaux de dolomie gréseuse (base de l’unité dolomie « chocolat » 2)  

A la base de l’unité dolomitique 2 (Fig. V.6), se trouvent des niveaux riches en éléments 

détritiques silicoclastiques (figure V.7). La taille de ces éléments est variable, ils peuvent être très 

petits de l’ordre de quelques centaines de microns à une dizaine de microns. Ces deux fractions sont 

triées selon des niveaux millimétriques distincts. Sont observés majoritairement des quartz (dont 

certains à extinction roulante), des feldspaths potassiques, de nombreuses baguettes de muscovite, des 

oxydes (de Fe et Ti), des phyllosilicates ferromagnésiens et quelques apatites et zircons (Fig. V.7A, B 

et C). Certains éléments tels que les feldspaths potassiques ou oxydes de titane sont fortement altérés 

(Fig. V.7E). Ces éléments sont cimentés par une phase de dolomite microcristalline formant de petits 

rhomboèdres non zonés (Fig. V.7A, D et E). En lumière naturelle, cette dolomite a un aspect nuageux 

et en cathodoluminescence (CL) elle est très luminescente, rouge vif. Elle laisse entrevoir quelques 

« fantômes » d’éléments bioclastiques au cœur desquels précipite une dolomite plus grossière, limpide 

et dont la teinte CL est d’un rouge très terne (Fig. V.7D). Dans certains vides, une phase de dolomite 

bien automorphe forme de beaux rhomboèdres de près d’une centaine de microns (Fig. V.7F et G). 

Cette phase plutôt rare dans ces niveaux sera développée ultérieurement. Nous l’interprétons comme 

une phase dolomitique diagenétique succédant à un évènement de dissolution sélective, laissant des 

vides secondaires. 
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Figure V.4 :Dolomite composant les bancs pluri-métriques de l'unité 1 (BBL2): A = observation en 

LPNA ; la dolomite est microcristalline et sombre, de nombreux éléments apparaissent tels que des grains 
détritiques (quartz, feldspath) et pellets ; B : observation en CL de A, deux phases carbonatées apparaissent, aux 
teintes voisines, l’une est un peu plus orangée et forme une phase de liaison tandis que l’autre, rouge, compose 
les pellets ;C= image BSE d’un pellet obtenue au MEB montrant 4 phases de carbonate, Dol b = dolomite de 
blocage, Dol L = dolomite en liaison, Cal = calcite ; D = image MEB-BSE Dol b légèrement plus claire que Dol L 
est un peu plus riche en Mn, formation d’oxy-hydroxyde de Fe tardif associé à une dédolomitisation par la calcite 
terminale. 
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Figure V.5 : Dolomite composant les bancs métriques de l'unité 1 (Dol-c1): A = échantillon de dolomie 

(Dol-c1) présentant une partie altérée légèrement bicolore et une partie fraîche blanchâtre. B= observation en 
lumière réfléchie polarisée analysée (RPA), la partie altérée où se distinguent des zonations dans la dolomite 
correspond à une zone dendritique; C: observation de CL, un feldspath potassique détritique apparaît sous la 
forme d’un petit point bleuté, entouré par la dolomite micro-saccharoïdale qui montre des teintes rouges ternes. 
D= image en électrons rétrodiffusés (BSE) obtenue au microscope électronique à balayage (MEB) sur laquelle les 
cristaux de dolomite montrent une zonation avec un cœur « alvéolé » riche en impuretés (Dol-c1-1) et une 
bordure externe plus euhédrale (Dol-c1-2), une microporosité est également visible (V=vide) ; E= spectres EDS 
du cœur riche en impuretés de la dolomite micro-saccharoïdale (rouge) et la bordure (bleu) plus pure et 
légèrement plus manganésifère. 
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Figure V.6: Barres dolomitiques de l’unité de dolomie « chocolat » 2 et principaux macro-faciès. A la 

base, les sables arkosiques à lentilles gypseuses puis passage à des niveaux plus carbonatés. Les premières 
barres dolomitiques sont décimétriques et riches en éléments détritiques (voir figure V.7). Puis vient un niveau 
fortement recristallisé à Hamaraouet et correspondant à la barre massive pluri-métrique (voir figure V.8) Au 
dessus se trouvent des niveaux à ooïdes passant parfois à des dimensions pisolithiques. Ces niveaux alternent 
avec des dépôts plus laminés (figure V.9).  

 Niveau de dolomie massive  

La dolomie massive de l’unité de dolomie « chocolat » 2 est caractérisée par son importante 

épaisseur. Auniveau du log établi (Fig. V.2), la barre fait près de 10 mètres de haut mais elle peut 

atteindre 30 mètres selon Du Dresnay (1965) (il est possible qu’il considère alors l’ensemble de l’unité 

2). Des veines à remplissage dolomitique recoupent cette unité qui prend des teintes plus brun foncé 

près de ceux-ci. La patine sombre couleur « chocolat » cache la couleur beige légèrement orangée qui 

caractérise la dolomie de l’unité 2. La fraction détritique est très rare. Elle est représentée par des 

grains de petites tailles (silt) de quartz, d’orthose et de micas, le plus souvent anguleux ; les feldspaths 

et phyllosilicates sont très altérés. Les éléments carbonatés présents dans cette partie sont 

principalement des oolithes et oncolithes de près d’1 mm en moyenne cimentés par une dolomite 

drusique riche en impuretés (observation LPNA) avec des teintes vertes orangées et plus ou moins 

zonée (zonation de l’ordre du micron). A ces zonations de la dolomite en ciment sont parfois associées 

des bordures de calcite. Cette dolomite en ciment est toujours entourée d’une dolomite de blocage 

formant une plage limpide en LPNA et rouge terne en CL (Fig V.8A2), ou en surcroissance du ciment 

dolomitique, à texture euhédrale à faces planes, limpides en LPNA, à extinction nette et montrant des 

zonations passant du rouge lumineux au rouge terne (Fig V.8C2, V.8C3). L’association de ces trois 

phases carbonatées est très fréquente dans l’unité dolomitique 2 bien qu’elles ne s’expriment pas de la 

même façon en tous points de la série. 
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Figure V.7: Description des faciès gréseux à la base de l'unité 2 : A à E = échantillon (Grès H) de grès 

cimenté par de la dolomite (Dol1a) ; A = photo en lumière naturelle polarisée non analysée (LPNA) montrant la 
classification des éléments silicoclastiques à l’intérieur de la roche ; B = observation de A en CL indiquant la 
présence d’une phase carbonatée homogène fortement luminescente ; C = photo en lumière naturelle polarisée 
analysée (LPA) ; D = photo en LPNA montrant un fantôme de foraminifère avec dans les loges précipitation de 
dolomite grossière. E = Image BSE obtenue au MEB montrant le ciment dolomitique (analyse EDS à droite) et 
des éléments détritiques fortement altérés (Orth=orthose ; Ox Ti = oxyde de titane ; PhyllFeMg = phyllosilicate 
ferromagnésien). F et G = échantillon de dolomie gréseuse (Dol-C2-1) observé en LPNA (F) et CL (G) (V = vide) 
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Figure V.8 : Présentation des faciès composant la dolomie massive de l’unité « chocolat » 2 :   A1&2 = 

échantillon provenant de la base de la dolomie massive (BBL6) observé en LPNA (A1) et CL (A2) ; B1&2 = 
échantillon provenant de la dolomie massive (figure V.6 ; Dol-C2-D2a) observé en LPNA (B1) et CL (B2) ; C1,2&3 
= échantillon provenant de la partie supérieure de la dolomie massive (Dol-C2-D3) observé en LPNA (C1), LPA 
(C2) et CL (C3) ; Dol = dolomite ; sac = saccharoïde ; Orth = Orthose ; Cal = calcite 
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En effet, la figure V.8 permet de voir que, de la base de la dolomie massive au sommet, il y a des 

différences notables : par exemple, le passage d’une texture finemicro cristalline qui conserve la 

morphologie des éléments sédimentaires (Fig V.8A1&2), à une texture saccharoïde plus grossière 

formant des cristaux aux faces cristallines non planes d’une centaine de microns. Ces cristaux ont 

tendance à masquer les constituants initiaux (Fig. V.8B1&2 et V.8C1). Cet effacement s’intensifie 

progressivement et semble plus important dans certaines parties de la dolomie massive (Fig V.8B1 vs 

V.8C1). La dolomite drusique en ciment est également observable. Elle a des teintes verdâtres et 

présente toujours de fines zonations micrométriques. La porosité également n’est pas uniforme, elle 

tend à disparaitre avec la dolomite drusique et de blocage ou est comblée par une phase de calcite 

jaune terne en CL (Fig V.8C3). 

 Bancs à pisolithes à des alternances argilo-calcaire 

Dans les bancs décimétriques à métriques au dessus de l’unité massive se trouvent les faciès à 

pisolithes (figure V.9A1, V.9A2). Ils ont une patine très sombre, brune, et dans la partie fraîche, il est 

possible de distinguer un large ciment dolomitique (Fig.V.9.A3). Ces niveaux sont parfois recoupés 

par des veines de calcite (figure V.10.A). La fraction détritique est rare dans ces niveaux. Lorsqu’elle 

est présente, c’est principalement sous forme de petits oxydes altérés (appauvris en Fe, Fig V.10.B) ou 

des K-phyllosilicates (Fig V.10.A), et sont souvent repris dans les oncolithes. Au dessus de ces bancs 

se trouve une alternance de niveaux dolomitiques à patine rosée et de lits décimétriques argilo-

calcaires. Cette dolomie rosée est caractérisée par des tâches blanchâtres ainsi que de légères 

mouchetures et une fraction silteuse éparse. Le point commun de ces deux niveaux est l’apparition de 

laminations microbiennes (Fig. V.9.A1 et V.9.B1). Dans les pisolithes, les laminationsanisopaques, 

composées d’une dolomite microcristalline et pouvant atteindre une épaisseur d’1 cm, entourent des 

oolithes, oncolithes et pellets. Entre les pisolithes se développe un ciment qui est composé d’une 

dolomite grossière aux faces cristallines non plane (= non planaire) etsans zonation mais aux teintes 

CL hétérogènes. Les bordures des cristaux de cette phase, telle que l’extinction en LPA les met en 

évidence, ne correspondent pas avec celles qui se devinent en CL (et LPNA ; Fig. V.9A2 V.9A3). Cela 

suppose une recristallisation accompagnée par la précipitation de dolomite dans la porosité qui y prend 

une teinterouge terne et une forme en rhomboèdre, dans le prolongement des cristaux préexistants. 

Cette dernière phase de dolomite est bien zonée, passant de teinte CL éteintes à rouge terne (Fig. 

V.9A2,3 et Fig. V.10). Notons qu’elle est légèrement plus riche en Mn que la dolomite 

microcristalline (bien qu’elle soit plus terne en CL, Fig. V.9B2,3 et V.10C). La dolomite drusique en 

ciment déjà observée dans les niveaux sous-jacents à zonations vert-orangées n’est pas visible. En 

revanche, la dolomie à patine rosée présente bien en remplissage des « birds-eyes » un ciment 

dolomitique allant de la dolomite microcristalline à la teinte rouge-orangée très luminescente en CL à 

la dolomite en ciment drusique qui présente de larges zonations. Autour de celle-ci, en ciment de 

blocage, altérant plus ou moins les zonations verte-orangées, se trouve la dolomite plus grossière, 

présentant ici des zonations rouges à rouges ternes en CL comblant presque entièrement la porosité. 

 Bancs du toit de l’unité 2 (équivaut au calcaire à mouchetures pour Du Dresnay 1965) 

Les derniers bancs de l’unité 2 décrivent un passage d’un banc relativement massif de un à 

quelques mètres à une stratification de niveaux plus fins (Fig. V.6). Le niveau massif se compose 

principalement d’une dolomite microcristalline anhédrale qui laisse distinguer des fantômes de pellet 

(figure V.11A1). Un ciment dolomitique remplit les vides par des rhomboèdres riches en impuretés. 

Ce ciment est rouge vif (CL) laissant apparaître quelques zonations vert-orangées qui sont altérées. La 

porosité est comblée quasi-entièrement par une dolomite de blocage qui apparaît limpide, bien zonée à 

la base avec des couleurs rouges ternes puis plus sombres encore (Fig. V.11A2&3). Les bancs plus 
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fins lités présentent également une dolomite microcristalline mais également une dolomite 

saccharoïdale, au cœur riche en impuretés et aux bordures légèrement plus claires, qui semble 

remplacer une porosité secondaire. Une dolomite drusique est également visible avec un cœur riche en 

impureté. La dolomite de blocage se distingue bien en CL car sa luminescence est bien plus 

lissée/uniforme. 

 

Figure V.9 : Présentation des faciès composant la dolomie à pisolithes et structures microbiennes. A1 à 

3 = échantillon (Dol-C2-2) provenant des niveaux pisolithiques à patine sombre. A1 = observation en LPNA ; A2 = 
observation en LPA ; A3 = observation CL (contrastes forcés et teintes rouge atténuées sur Photoshop) ; B1 à 3 = 
échantillon provenant de la dolomie à patine rosé ; B1 = photo en LPNA ; B2 et B3 = photo en CL 
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Figure V.10 : Images BSE des faciès à pisolithes obtenues au MEB. A = Image de l’intérieur d’une 

pisolithe recoupée par une veine de calcite; B = exemple de la fraction détritique très altérée (Ox Ti-Fe = oxyde 
de Fer-titane ; Ox Ti-(Fe) = oxyde de titane appauvrie en fer) ; C = Dolomite de blocage en comblement de la 
porosité. 
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Figure V.11 : Présentation des niveaux à birds-eyes (sommet du log d’Hamaraouet) : A1, 2 et 3 = 

niveau métrique à patine sombre (Dol-C2-D6); A1 = photo en LPNA où apparait un effacement partiel des 
éléments sédimentaires; A2 = photo en LPNA illustrant le passage d’une dolomite trouble à une dolomite en 
beaux rhomboèdres limpides; A3 = photo en CL indiquant que la dolomite trouble présente des zonations mal 
définies tandis que la dolomite limpide est plus sombre mais mieux zonée ; B1, 2 et 3 = niveau lité décimétrique 
formant la fin de l’unité de dolomie « chocolat » 2 (Dol-C2-D7) ; B1 = photo en LPNA où ; B2 = photo en LPNA ; 
B3 = photo en CL  

 

iii.c. Sinémurien de la région entre Hamaraouet et Aïn Béida  

Dans le secteur situé entre la mine d’Aïn Béida et le domaine de Hamaraouet, au cœur de 

l’anticlinal de Bouarfa se trouvent des galeries d’exploitation secondaire dans les séries du Sinémurien 

comme par exemple la galerie 63 (Fig. V.I). Les faciès observés sont très semblables à ceux rencontrés 

à Hamaraouet près de H1. La galerie 63 plonge sous les bancs métriques massifs des faciès très 

recristallisés à « birds-eyes » de la partie supérieure de l’unité 2 (figure V.12.A). Au sommet de celle-
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ci se trouvent des niveaux calcitiques à patine gris clair qui sont recoupés par des fractures montant 

pour certaines des tectoglyphes (jeu senestre défini, Fig. V.12B orientée E-W) ; ces fractures 

présentent un remplissage calcitique. Les faciès à pisolithes (Fig. V.12C) et à oncolithes sont 

également remarquables ; ce dernier montre cependant une patine plus claire bigarrée avec les teintes 

orangées-sombres habituellement associées à une partie beige claire (Fig. V.12D). En dessous de ces 

niveaux à pisolithes et oncolithiques se trouvent des faciès à cristaux grenusde dolomite (Fig. V.12E). 

Les faciès oncolithiques dolomitiques (figure V.13A1, 2 et 3) sont composés des mêmes 

phases de dolomite observables à Hamaraouet, soit une dolomite microcristalline à luminescence vive 

rouge orangée (Fig. V.13A2) précédant une phase de dolomite en ciment riche en impuretés (Fig. 

V.13A1), avec des fantômes de zonations verdâtres (Fig. V.13A3), qui apparaît très clairement en 

remplissage de porosité secondaire (Fig. V.13A1). Cette dolomite en ciment forme le cœur d’une 

dolomite de blocage comblant quasi-totalement la porosité et aux teintes CL rouges ternes avec des 

zonations biens marquées (Fig. V.13A2,3). Notons que cette dolomite présente parfaitement ici les 

caractéristiques cristallines d’une dolomite baroque avec ses bords courbes (non-planaires) et son 

extinction roulante (Fig. V.13A1). Une phase de calcite vient en terminaison combler ce qui reste de 

porosité. Elle a des teintes CL verdâtres et est aussi luminescente que la dolomite baroque.  

 

Figure V.12 : Faciès observés dans le secteur de la galerie 63. A = entrée de la galerie 63 dans les 

bancs des faciès à birds-eyes ; B = Au dessus de A, bancs calcaires à patine grise claire veinés de fentes de 
tension en échelon remplies de calcite (ces fentes sont également recoupées de joints stylolithiques) ; C= faciès 
pisolithiques et à laminations microbiennes ; D1 = faciès bigarré à oncolithes (voir figure V.13), la partie 
dolomitique (HB1-Dol 1) comportant un ciment claire et la partie beige claire calcitique (échantillon HB1-Dol 2) 
étant marquée d’un ciment sombre ; E = échantillon (HB1-Dol 3) prélevé dans une partie stratigraphiquement 
inférieure à C et D dans la région de la galerie 63, cette dolomite présente une texture grenue uniforme. 
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Figure V.13 : Observation microscopique des faciès oncolithiques bigarrés de HB1. A1,2&3 = 

échantillon HB1-Dol1 représentant la partie dolomitique ; A1= observation en LPA ; A2 = observation en CL, la 
flèche indique une porosité secondaire remplie de dolomite en ciment. La calcite se présente en remplissage de 
porosité et a une faible luminescence verdâtre (Cal = calcite ; Dol = dolomite ; Feld = feldspath alcalin) ; A3 = 
zoom de A2 sur la transition de la dolomite en ciment avec des zonations verdâtres fortement altérées à la 
dolomite baroque en blocage ; B1&2 = échantillon HB1-Dol2 représentant la partie calcitique, zone à ciment 
sombre ; B1 = observation en LPNA ; observation CL, une phase de calcite tardive dominante, apportée via des 
fractures, à luminescence jaune vif, remplace la dolomite préexistante. 

 

La partie claire des faciès oncolithiques d’HB1 est composée d’une phase de calcite dominante 

et qui vient en remplacement de dolomite préexistante comme en témoigne le ciment dolomitique 

altéré de la figure V.13B1&2. Les zones brunâtres laissées par l’altération de la dolomite en ciment et 

ou de blocage sont responsables de la teinte sombre que prennent les ciments. Cette calcite est 

caractérisée par sa teinte en CL jaune assez vive qui varie légèrement selon la texture du matériel 

remplacé. Elle n’est pas destructive mais en remplacement. Elle est notamment reconnaissable car elle 

est en remplissage de fractures. 

Ainsi les faciès d’Ain Béida sont soumis à une dédolomitisation précédant ou contemporaine à 

une phase de calcite. 

Les faciès dolomitiques à texture grenue d’HB1 (figure V.13, V.14) sont composés d’une 

dolomite saccharoïdale et d’une dolomite grossière à rhomboèdres millimétriques composés d’un 

cœur trouble et de bordures légèrement plus claires mais riches en impuretés (Fig. V.14A). Cette 

dolomite grossière possède une CL rouge sans zonation distincte, très brillante au cœur du fait de ses 

nombreuses impuretés et cette intensité diminue vers les bordures incolores où elle est similaire à la 

CL de la dolomite saccharoïde avec laquelle elle se confond (figure V.14B). En surcroissance de cette 

dolomite grossière, la dolomite baroque se développe (Fig. V.14A, C) et montre toujours les mêmes 
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zonations aux variations de teintes rouges (Fig. V.14B,D). Une phase de dolomite limpide sub-

euhédrale éteinte en CL comble la porosité. Elle est syn- ou post-fracturation vu qu’elle comble des 

fractures recoupant la dolomite grossière (Fig. V.14D). 

Les faciès d’HB1 ressemblent donc à ceux observés à Hamaraouet. Ceux qui ont été 

décritsplus haut font partie de l’unité de dolomie « chocolat » 2. Les mêmes bancs épais à patine 

chocolat, à « birds-eyes » et très recristallisés, sont observables (Fig. V.12A analogue à Dol-C2-D6) 

ainsi que des faciès à pisolithes et oncolithes qui cependant présentent une dédolomitisation par 

pseudomorphose de calcite. Dans la partie non dédolomitisée, les mêmes phases dolomitiques que 

dans la dolomie massive de l’unité 2 sont observables. La particularité d’HB1 est la dolomie grenue. 

Toutefois la dolomite qui la compose présente des caractéristiques similaires à celle des faciès très 

recristallisés de la dolomie massive de Hamaraouet (dolomite saccharoïdale + dolomite en ciment 

taché drusique au cœur d’une dolomite de blocage bien zonée). Seul le cœur trouble des rhomboèdres 

millimétriques à face cristalline non plane de la dolomite grossière est propre de HB1. 

 

 

Figure V.14 : Faciès dolomitique grenu (HB1-Dol 3) d’HB1 ; A = photo prise en LPA montrant la 

présence de dolomite saccharoïdale et les rhomboèdres millimétriques de la dolomite grossière et ses 
surcroissances à extinction roulante ; B = photo d’une observation CL montrant que la dolomite grossière ne 
présente aucune zonation, la dolomite baroque en surcroissance présente des zonations, la dolomite de blocage 
anhédrale est éteinte ; C= photo d’une observation en LPNA ; D = photo d’une observation en CL, les 
rhomboèdres millimétriques et ses surcroissances zonées sont recoupées par des fractures remplies de la 
dolomite de blocage éteinte. 
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Figure V.15 : Observations faites vers le sud de la corniche d’Hamaraouet, en se rapprochant de 

l’accident d’Aïn Béida. A = importante bréchificationentraînant la remobilisation de clastes de dolomie chocolat 
pris dans un ciment calcitique à concrétions rubanées ; B= Faciès à « birds-eyes » toujours présent et qui forme 
un repère dans la série. Il est veiné par une phase de calcite sombre.  C = Faciès d’Hamaraouet très recristallisé, 
sous les niveaux à « birds-eyes », à surface polie, veinés de calcite sombre ; D1&2 = Faciès du Sud 
d’Hamaraouet (HAMSW13) montrant que ceux-ci sont affectés par de nombreuses transformations dont la 
présence de stylolithe, observée en LPA (D1) et CL (D2). 
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iii.d. Sinémurien du sud d’Hamaraouet  

La corniche de Hamaraouet se poursuit vers le sud jusqu’à l’accident majeur E-W d’Aïn Béida 

qui met en contact le Sinémurien avec le Cénomano-Turonien (Fig. V.1). Les deux unités sont 

toujours observables bien que très altérées par de la fissuration et recristallisation (figure V.15). Les 

faciès à « birds-eyes » sont recoupés par des filonnets remplis d’une calcite sombre (Fig. V.15B). La 

plupart des faciès est difficile à observer car ces faciès ont été fortement recristallisés. Ils sont 

composés principalement d’une phase de calcite (Fig. V.15C, V.15D1,2). Les photos CL montrent 

bien une recristallisation globale associée à une phase unique de calcite qui précipite et se propage via 

des fractures de taille variable. 

iii.e. Sinémurien de la mine d’Aïn Béida (Du Dresnay, 1965 ;  Pouit et Jouravsky , 1965) 

Les faciès du Sinémurien de la région d’Aïn Béida sont très semblables à ceux décrits à 

Hamaraouet. Les séries sont cependant plus épaisses, l’unité 2 atteignant plus de 30 mètres 

d’épaisseur. 

iv. Unité arkosique supérieure du Pliensbachien (description complétée par la 

description de Du Dresnay, 1965): 

Au dessus du Sinémurien, des dépôts détritiques attribués au Pliensbachien d’une épaisseur de 

près de 200 à 300 m, s’étendent uniformément sur l’ensemble de la région de Bouarfa et se prolongent 

plus loin à l’ouest le long de l’affleurement de socle paléozoïque. Cette unité détritique est marquée 

par une alternance de laminations grises-rosées et blanches formant des rides de courant 

(figureV.16A). Les éléments de cette série sont de taille très variée, du galet au matériel plus silteux. 

Les galets polygéniques (Fig. V.16) sont principalement des galets de granite, pegmatite, aplite et 

micaschiste. Quelques rares éléments carbonatés sont observés. 

Le passage de l’assise dolomitique du Sinémurien à l’unité arkosique du Pliensbachien se fait 

via une alternance de bancs calcaires et lentilles gréseuses (Fig. V.16). 

v. Résumé de la série sédimentaire encadrant la minéralisation: 

 La description de la pile sédimentaire du Lias de Bouarfa  permet de voir quatre points 

importants : 

(1) Les faciès observés sont caractéristiques d’environnements peu profonds à continentaux. 

En effet, les dépôts arkosiques à rides ainsi que les pisolithes sont des indicateurs communs 

d’environnements agités néritiques. La présence de niveaux gypseux et « birds-eyes » est 

également en accord avec un environnement peu profond, lagunaire.  

(2) La dolomie des unités 1 et 2 sont morphologiquement et chimiquement distinctes comme le 

montre les analyses EDS. La dolomie de l’unité 1 est mangano-ferreuse tandis que les 

phases qui composent la dolomie de l’unité 2 sont soit pauvres en Mn et Fe (non 

détectables en EDS) soit seulement manganésifères. 

(3) Les phases dolomitiques qui composent l’unité 2 sont globalement présentes sur 

l’ensemble de l’unité et à travers l’ensemble du bassin. En revanche leur développement 

n’est pas uniforme. Voici une synthèse de ces phases : 

- Dol 1 = phase qui compose ou est associée à une disparition des facies initiaux. 

Elle est le plus souvent non limpide et micro-saccharoïde sauf dans les zones de 

dolomie massive où elle se présente sous forme de saccharoïdes biens développés 

(dolomite grossière). Ses teintes de CL sont rouge-orange vif. Il est difficile 
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d’estimer l’évolution de la porosité relative au développement de cette dolomite 

qui semble être le produit actuel de l’uniformisation dolomitique des faciès 

préexistants. 

- Dol 2 = phase de dolomite qui se développe en ciment. Elle forme des 

rhomboèdres bien développés d’une centaine de microns, planaires à sub-

planaires. Cette dolomite est, en lumière transmise, riche en impureté. Les 

zonations en CL souvent oranges à verdâtres sont parfois effacées par la dolomite 

suivante.  

- Dol 3 = phase de dolomite de blocage, elle est surtout définie par sa limpidité en 

LPNA, ses formes rhomboédrales non-planaires et ses zonations de CL. Ses 

zonations sont toujours marquées d’une base éteinte très fine suivie de bandes 

plus larges rouges ternes puis une zonation éteinte reprend. Parmi les trois phases 

observée dans l’unité deux, elle apparaît la plus uniforme sur l’ensemble du 

bassin et du log. Elle est associée à une forte diminution de la porosité (primaire 

et secondaire) de la dolomie. Elle présente par endroit toutes les caractéristiques 

de la dolomite baroque (extinction roulante). Elle semble être associée à une 

déstabilisation des phases préexistantes. 

 

(4) Globalement les faciès et les phases dolomitiques sont uniformes dans tout le bassin de 

Bouarfa bien que vers l’est et vers le sud un épaississement des séries est observable.Cela 

indique des processus dolomitiques régionaux bien que localement plus intenses comme le 

suggère la dolomite grossière de HB1 (Fig. V.13). De plus la dolomite masque par endroit 

la quasi-totalité des dépôts initiaux et la transition entre les bancs. Nous pouvons d’ores et 

déjà affirmer l’existence de plusieurs évènements dolomitiques. L’origine de ces 

dolomitisations sera discutée plus loin grâce à l’apport des observations microscopiques en 

cathodoluminescence couplées aux données isotopiques et à la géochimie des traces et 

majeurs (Chapitre VI) 

 

V.B : ETUDE DE LA MINERALISATION 

Le gisement de manganèse de Bouarfa est situé dans trois sites principaux : Aïn Béida (mine 

principale, à l’est), Hamada-Falet (à l’ouest, ayant fourni une faible production de minerai et qui ne 

sera pas étudié ici) et Hamaraouet (entre les deux, au cœur de l’anticlinal de Bouarfa ; Fig. V.1).  

B.1) Description macroscopique de la minéralisation et géométrie du gisement 

La minéralisation de Bouarfa se localise dans les séries dolomitiques du Sinémurien, plus 

principalement dans l’unité de dolomie « chocolat  » 2 (en 1965 Pouit et Jouravsky font mention de 

filons minéralisés dans la partie conglomératique supérieure mais que nous n’avons pas trouvé). La 

minéralisation d’Hamaraouet constitue l’objet principal de cette étude car c’est la partie la plus 

accessible de la minéralisation. L’ensemble des domaines étudiés sont localisés et nommés dans la 

figure V.1. 
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Figure V.16 : Observations de l’unité arkosique supérieure du Pliensbachien à Hamaraouet ; A = 

Panorama illustrant la puissance de la série pliensbachienne qui repose en discordance sur les bancs 
dolomitiques de la série sinémurienne d’Hamaraouet, un zoom sur les séries permet de faire ressortir les rides 
qui se dessinent par des liserés clairs dans les sables à granulométrie de sable grossier à fin ; B = blocs de 

granitoïdes dans la série arkosique supérieure (échantillons B.Arfa 1 et B.Arfa 2) ; C = lentilles gréseuses à la 
base de la série arkosique supérieure de Hamaraouet. 

 

i. La minéralisation d’Hamaraouet 

Les minéralisations le long de la corniche d’Hamaraouet sont notées H1, H2, H3 et H4 (Fig. V.1). 

Le long de cette corniche, la minéralisation s’exprime sous deux aspects : remplissage filonien ou 

imprégnation dans la dolomie. Elle est toujours majoritairement composée d’oxydes de manganèse, 

d’oxy-hydroxydes de fer et de carbonates. De H1 à H4, la minéralisation diminue en volume 

observable. 

A H1 (figure V.17), de nombreux trous d’exploitation sont marqués par des plaquages d’oxy-

hydroxyde de fer imprégnant la dolomie massive (Fig. V.17A). La minéralisation en manganèse se 

présente sous forme d’amas décimétriques(Fig. V.17B ; H1-Min2)de couleur gris-bleu assez claire, 

plus ou moins uniforme, finement cristallisés, entourés d’une couche rouge uniforme 

principalement composée d’oxy-hydroxydes de fer xénomorphes et de carbonates (Fig. V.17B ; 

H1_MinMnFe). Au toit de ces trous et en plaquage sur la dolomie, de nombreuses phases d’oxy-

hydroxydes de fer sont observables. Leurs couleurs sont très variées, passant du jaune verdâtre au gris 
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sombre voire rougeâtre (Fig. V.17C). Ces phases sont plus automorphes, mieux développées, que les 

couches rouges, elles présentent un aspect rubané et mamelonné en surface. De nombreux filons 

recoupent l’ensemble de la minéralisation et sont remplis d’une dolomite laiteuse rosée (baroque) ainsi 

que d’une phase de calcite en rhomboèdres limpides sombres (Fig. V.17C ; H1_MinFe5) et de clastes 

d’oxy hydroxydes de fer. Ces filons altèrent la minéralisation, ce qui se traduit par un éclat plus mat et 

sombre de la minéralisation de manganèse. 

A H2 (figure V.18) la minéralisation s’exprime peu. Elle se présente sous 2 aspects :  

- En association avec une dolomie très recristallisée (Fig. V.18A ; H2-Dol-Min) dont les teintes 

sont plus foncées et plus rougeâtres que la dolomie saine (Fig. V.18B). Cette minéralisation est 

composée d’une unique phase d’oxyde de manganèse en baguettes. Celles-ci sont soit 

micrométriques plus ou moins désorientées, imprégnant la dolomie recristallisée, soit deviennent 

millimétriques et bien orientées en gerbe, à éclat métallique, dans les zones en remplissage de 

filon avec une phase de dolomite laiteuse, millimétrique, anhédrale, au cœur de ces filons 

centimétriques. La dolomie recristallisée est reprise dans une brèche à ciment calcitique où se 

trouvent également des galets de dolomie sans oxyde de manganèse mais recouvert d’une couche 

isopaque de rhomboèdres millimétriques de dolomite laiteuse (Fig. V.18B ;H2-Br-Dol).  

- En couche uniforme microcristalline gris-bleu en imprégnation de dolomie (Fig. V.18C ; 

H2_MinMn8). Cette minéralisation forme des poches aux dimensions mal contraintes mais 

associées à un réseau de fractures minéralisées recoupant la dolomie. Elle est semblable aux amas 

de H1. 

De façon plus anecdotique, des cristallisations sous abris sombres de calcite associées à des oxy-

hydroxydes de manganèse sont observables à H2. Elles sont liées à des microfissures recoupant les 

faciès à « birds-eyes » qui sont ici calcitiques (Fig. V.18D&E). 

A H3 (figure V.19 et V.20) se trouvent des niveaux ayant subi une importante bréchification qui 

affecte l’unité de dolomie « chocolat » 2 et associée à des minéralisations de manganèse et de fer. La 

minéralisation de manganèse se présente sous forme de fines baguettes micro à millimétriques grises à 

éclat métallique. Elles sont distribuées en amas de gerbe sans direction préférentielle mais organisées 

en couches millimétriques qui se superposent pour former des mamelons (Fig. V.19A, B, C et Fig. 

V.20 : HAMB2, HAMBHaldes). Ces oxydes reposent directement soit recoupent et imprègnent la 

dolomie. Les mamelons d’oxydes de manganèse se situent à la base des oxy-hydroxydes de fer qui 

conservent le moule de la forme mamelonnée. (Fig. V.19A, B, C, Fig.20HAMB5, HAMBHaldes). 

Ainsi à la base d’une large veine de goethite métrique qui fait la particularité de H3, les oxydes de 

manganèse sont présents sur presque toute sa longueur (Fig. V.19A, B, D, E). 

La veine de goethite de H3 est de dimension variable. Elle se développe depuis l’éponte jusqu’au 

centre de la veine en formant de part et d’autre de grandes demi sphères de près de 50 cm de rayon, 

dans les zones où elle est la plus développée (Fig. III.13, V.19B), à quelques décimètres ailleurs (Fig. 

V.19E). Cette goethite massive forme un ensemble continu mais dont les cristaux décimétriques se 

débitent en aiguilles à la cassure. De l’éponte au centre de la veine, la goethite montre une zonation de 

couleur. Souvent finement zonée avec des alternances jaune verdâtre à maronnasse à la base puis, en 

s’en éloignant, devient plus homogène mais sombre, noire chocolat. Aucune discontinuité de 

croissance n’apparaît dans le sens de développement de la goethite. Néanmoins de rares veinules de 

calcite recoupent de part en part la goethite. Dans certaines zones où elle est moins épaisse elle 

présente seulement une teinte noire (Fig. V.20 HAMB5). 
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Figure V.17 : Minéralisation de la corniche d’Hamaraouet (H1/4 ; nord, près du log d’Hamaraouet figure 

2) : A = présentation générale des trous d’exploitation, la présence de minéralisation est annoncée par la 
présence de plaquages d’oxy-hydroxydes de fer botryoïdaux ou marqués de stries. B = Occurrence d’oxydes de 
manganèse en amas cryptocristallins de couleur uniforme bleutée, entourés d’une couche rouge uniforme et 
recoupée de dolomite laiteuse ; C = toit des trous d’exploration tapissé d’oxy-hydroxydes de fer botryoïdaux 
recoupés de phases de calcite et dolomite baroque. 
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Figure V.18 : Minéralisation de la corniche d’Hamaraouet (H2/4 ; nord, au sud du log d’Hamaraouet 

figure 2) : A = filon horizontale d’oxyde de manganèse associée à une dolomite grossière laiteuse ; B = domaine 
bréchifié sombre aux clastes dolomitiques bordés de dolomite et cimentés par une calcite anhédrale rubanée; C 
= imprégnation de la dolomie par la minéralisation; D = dalle à cristallisations sous abris noirs; E = facies à birds 
eyes calcitique et recristallisation sous abris de calcite sombre. 
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Figure V.19 : Minéralisation de la corniche d’Hamaraouet (H3/4 ; la grande veine de goethite). A/B = toit/base de la veine de goethite et  minéralisation en oxyde de 

manganèse en mamelons ; C = Zone bréchique minéralisée en manganèse ; formant de concrétions, et bordée d’une couche d’oxy-hydroxyde de fer ; D = Veine de goethite 
surplombée d’une formation bréchique ; E = Veine de goethite réduite, toujours associée à une brèche ; F = indices d’hématite botryoïdale en stockwerk. 
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Figure V.20 : Echantillons provenant de la minéralisation de la corniche d’Hamaraouet (H3/4) 

Le long de l’affleurement, une brèche dolomitique présente les mêmes caractéristiques que celle 

observée à H2 (Fig. V.19D&E). Notons également la présence de stockwerck à travers la dolomie où 

sur le tapissage dolomitique (dolomite millimétrique laiteuse) se développe une phase d’hématite 

botryoïdale (Fig. V.19F1, 2).  

Ainsi, presque tous les indices de minéralisation à H3 montrent une séparation nette entre la 

sédimentation et la mise en place de la minéralisation. 

 

A H4 (figure V.21), juste au nord de la grande faille d’Aïn Béida (Fig. V.1), les indices de 

minéralisation sont rares. Ils se présentent sous la forme de petites bandes minéralisées en oxyde de 

manganèse microcristallin, associées à de la calcite qui compose une bonne partie de la lithologie de 

ce secteur. 
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Figure V.21 : Minéralisation de la corniche d’Hamaraouet (4/4, au Sud, près de la faille d’Aïn Béida) 

 

 

ii. Secteur entre Hamaraouet et Aïn Béida 

Dans le secteur intermédiaire entre Hamaraouet et Aïn Béida se trouvent plusieurs occurrences de 

minéralisation dans la dolomie « chocolat » 2. Tout d’abord, la plus importante est celle qui nous a 

permis de mieux apprécier la géométrie de la minéralisation au sein du Sinémurien, rendue accessible 

par la galerie 63 (figure V.22). Celle-ci se présente sous la forme de niveaux stratabound plus ou 

moins continus le long de la galerie et sur plus de 2 m d’épaisseur. Elle est finement cristallisée 

formant des niveaux d’aspect gris-bleu homogènes, avec des passages millimétriques plus grossiers à 

baguettes automorphes (Fig. V.22A, 63-01). Ces niveaux sont encadrés par une dolomie très brune 

voire rougeâtre à « birds-eyes ». La minéralisation est recoupée par de nombreux filons centimétriques 

d’oxy-hydroxydes de fer et carbonates similaires aux stockwerk de H3. A l’interface de la 

minéralisation en manganèse et de ces filons, la minéralisation de manganèse prend une teinte plus 

sombre et matte qui laisse supposer qu’elle est altérée. 

Outre ces minéralisations massives, ce secteur montre en surface des indices de minéralisation 

mineurs (figure V.23). Il s’agit d’imprégnations lenticulaires (Fig. V.23A) ou plus ou moins litées, 

stratiformes (Fig. V.23B), d’oxydes de manganèse dans la dolomie. Dans les minéralisations 

lenticulaires, le manganèse se présente sous forme d’oxydes en baguette à structure géodique entourés 

d’une phase carbonatée automorphe plus ou moins limpide. Des niveaux rouges millimétriques y sont 

également associés (Fig. V.22, HB1-Min). 

iii. Secteur des mines d’Aïn Béida (Pouit & Jouravsky, 1965) 

Le secteur des mines d’Aïn Béida (AB ; figure V.24) a été peu observé du fait de la faible 

accessibilité des mines désaffectées. Toutefois ce site apporte d’importantes informations sur la 

minéralisation de manganèse. 
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Figure V.22 : Minéralisation massive et en filon de Mn et Fe de la galerie 63 à Hamaraouet; A = 

minéralisation massive d’oxydes de manganèse (63-01) encaissée par la dolomie « chocolat » 2 dont les teintes 

parfois très marron-rouge suggèrent une légère imprégnation en oxy-hydroxydes de fer ; B= au toit, contact entre 

l’encaissant dolomitique veiné de carbonates et le corps minéralisé (oxy-hydroxyde de fer) ; C = veine d’oxy-

hydroxyde de fer botryoïdalet carbonates recoupant la minéralisation de manganèse et associés à des niveaux 

rouges uniformes (‘couches rouges’) ; D = dans la partie enrichie en oxy-hydroxydes de fer, des veines/poches 

tapissées de dolomite laiteuse et remplies d’une association de calcite et oxydes ; 63-04 = échantillon illustrant la 

perturbation de la minéralisation en oxyde de manganèse à structure en dentelle par une phase de calcite tardive. 
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Figure V.23 = Indices de minéralisation mineure dans le secteur d’HB1 ; A = minéralisation d’oxyde de 

manganèse lenticulaire dans la dolomie. La minéralisation qui imprègne la dolomie est principalement composée 
d’oxyde de manganèse en baguettes à structure géodique (HB1-Min) ; B = minéralisation en fins niveaux 
imprégnant la dolomie qui ici est très poreuse et présente un faciès plus proche de l’unité de dolomie « chocolat » 
1. 
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Figure V.24 : Présentation de la minéralisation d’Aïn Béida. A = panorama E-W de la mine d’Aïn Béida 

qui exploitait la minéralisation présente dans le Sinémurien carbonaté, bien plus puissant qu’à Hamaraouet ; B = 
minéralisation d’Aïn Béida présent à l’entrée de la mine, sans organisation précise à cette échelle la 
minéralisation se présente comme un dépôt rubané alternant brun avec grisâtre métallique et recoupée par une 
phase de dolomite. 

 Nous avons observé uniquement l’entrée de la mine où la minéralisation se compose de 

niveaux rubanés centimétriques bruns et grisâtres (Fig. V.24B, Béida 2). Les travaux de Pouit et 

Jouravsky (1965) permettent d’avoir un meilleur aperçu de la géométrie globale du gisement dans ce 

domaine (voir Chapitre II.B4). Ces auteurs décrivent la série sinémuriennes d’Aïn Béida comme étant 

un prolongement de la série d’Hamaraouet. Malheureusement nous n’avons pas pu observer 

directement les canaux minéralisés, ni les joints d’hématite microcristalline (qui pour les mineurs 

étaient un repère pour suivre la minéralisation) ni ces calcaires. Nos observations d’Aïn Béida ne 

s’étendent par conséquent pas plus loin que les échantillons prélevés à l’entrée des mines (Béida 2). 
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En résumé, l’observation de tous ces sites permet de mettre en évidence quatre types distincts de 

minéralisation de Mn et Fe à Bouarfa : 

- Minéralisation massive en canaux d’Aïn Béida : la forme en canaux et les joints 

hématiteux qui les accompagnent font les principales caractéristiques de cette 

minéralisation.  

- Minéralisation massive stratiforme ou en amas d’Hamaraouet (H1 + galerie 63) : cette 

minéralisation se définit par sa structure massive uniforme associée à des phases d’oxy-

hydroxyde de fer qui bordent la minéralisation et l’encaissant dolomitique. Il est fort 

possible que ces minéralisations soient similaires et le prolongement de celles observées à 

Aïn Béida. Les couches rouges de la minéralisation massive stratiforme ainsi observées 

seraient un équivalent des joints « argilo-hématiteux » décrits par Pouit et Jouravsky 

(1965). Cependant, compte tenu du manque d’observations de la géométrie globale des 

minéralisations stratiformes ou en amas de Hamaraouet nous discuterons de ce point 

ultérieurement en prenant en compte les résultats minéralogiques et géochimiques des 

deux sites. 

- Minéralisation associée à des filons et brèches (H2, H3  et filon de la galerie 63) : de 

nombreux filons ont pu être observés qui recoupent à la fois les minéralisations massives 

et l’encaissant dolomitique. Des carbonates (dolomite et calcite) remplissent ces filons 

mais aussi des phases d’hématite botryoïdale, goethite, couches rouges et oxydes de 

manganèse en mamelon et en aiguille. 

- Minéralisations mineures en imprégnation stratabound (H4 et HB1) : principalement 

composées d’oxydes de manganèse, ces minéralisations ont principalement été observées 

dans des domaines associés à la calcite tardive. Toutefois les minéralisations observées à 

HB1 et H4 sont très différentes par l’aspect des cristaux. La structure géodique de HB-Min 

1(Fig. V.23) ne s’observe pas à H4. En revanche les imprégnations de HB-Min 2(Fig. 

V.23) sont semblables à cette dernière. 

La partie suivante tend à étudier les minéralisations d’un point de vue minéralogique pour chacune 

de ces géométries. Il s’agira pour nous d’établir : 

- Les relations entre les minéralisations et leur encaissant (en substitution de la dolomie ou 

en remplissage de porosité primaire ou secondaire) 

- Etablir s’il existe des liens génétiques entre les 4 types de minéralisation identifiée 

- Etablir la séquence paragenétique minérale de la minéralisation de Bouarfa 

 

 

B.2) Description des phases minérales associées à la minéralisation  

Les phases minérales ont été observées au microscope optique en lumière naturelle polarisée 

transmise et réfléchie, en cathodoluminescence et au microscope électronique à balayage sur près 

d’une trentaine de lames minces. Les analyses DRX et micro-raman supportent les observations et 

affinent la minéralogie.  

Pour chaque type de minéralisation, les phases minérales qui la composent sont décrites. Certaines 

de ces phases sont présentes dans différents types de minéralisation mais sous des habitus différents. 
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i. Minéralisation massive en canaux d’Aïn Béida 

La minéralisation d’Aïn Béida se décompose en deux familles minéralogiques principales : les 

carbonates, à teneur variable en manganèse, et les oxy-hydroxydes de manganèse. Ici les oxy-

hydroxydes de fer sont anecdotiques. 

Les carbonates : 

Rappelons que la partie de la minéralisation d’Aïn Béida que nous avons pu observer se 

compose de niveaux rubanés avec des bandes grises métalliques en alternance avec des bandes brunes 

représentées par l’échantillon Béida 2. Dans cet échantillon on retrouve une importante fraction 

carbonatée plus ou moins riche en manganèse.  

- Carbonate de manganèse (figure V.25): 

Aisément différentiable des autres minerais en lumière réfléchie du fait de son faible pouvoir 

réflecteur par rapport aux oxydes de manganèse opaques (Fig. V.25B), et des autres carbonates par sa 

richesse en Mn détectables au MEB EDS (Fig. V.25C), la phase de carbonate riche en manganèse 

caractérisée par sa couleur brun-rougeâtre (Fig. V.25A), semble imprégner la minéralisation via des 

fractures et n’est pas en équilibre avec les autres phases (Fig V.25D et figure V.28B). En 

cathodoluminescence, cette phase apparaît éteinte voir légèrement jaune mais toujours très faiblement 

luminescente par rapport à la dolomite (Fig. 25E). Les analyses DRX permettent de supposer qu’il 

s’agit de rhodochrosite(MnCO3) du fait de la présence des pics à 2,84Å (100% *d’après les 

références NBS 1957 sur rhodochrosite synthétique) ; 3,67Å (40%*) 2,172Å (30%*) 1,763Å (25%*). 

Certains de ces pics sont légèrement décalés par rapport au diffractogramme de référence (Polgári et 

al., 2007) de près de ±0.05Å. De plus les analyses EDS montrent un enrichissement en Mg et Ca (Fig. 

V.25F). Néanmoins aucun autre carbonate de manganèse, tel que la kutnohorite, n’est identifié sur le 

diffractogramme.  

 Dolomite grossière (Dol G) : 

(N.B: Ici nous allons décrire une phase de dolomite mal identifiée d’un point de vue 

paragénétique mais qui est définie par une phase dolomitique en rhomboèdre grossier, de l’ordre de la 

centaine de microns minimum et qui présente une hétérogénéité chimique observable en image MEB-

BSE et se traduit en CL par l’absence de zonation bien définie et même un certain désordre de teintes 

donnant un aspect turbides. En LPNA elle est systématiquement riche en impuretés). 

Dans les fracturesqui recoupent la minéralisation rubanée de manganèse se trouve une phase 

tardive de dolomite grossière formant des rhomboèdres millimétriques non-planaires. Du fait de sa 

structure zonée (cœur sombre éteint et bordures passant de rouge terne à rouge vif) déstabilisée 

observable en CL, cette dolomite est interprétée comme étant issue de la remobilisation d’une phase 

carbonatée antérieure. De plus en imageMEB-BSE, il est clairement visible que ces phases sont 

hétérogènes. Le cœur de ces rhomboèdres est pauvre en manganèse tandis que la large bordure, rouge 

vif en CL, est nettement plus riche en Mn (figure V.26A). Cette dolomite apparaît souvent 

déstabilisée par une phase d’oxy-hydroxyde de Fe lamellaire. Cependant ce remplacement est 

clairement sélectif et s’effectue au contact entre la calcite et les zones les plus riches en Mn de la 

dolomite (rouge terne en CL, Fig. V.26C&D). 

Notons que les diffractogrammes de Béida 1 et Béida 2présentent un pic à 2,89 Å et à 2,90 Å 

(figure V.27 et V.30). Ces deux pics mettent en évidence au moins deux phases de dolomite distinctes 

par leur composition en %Ca (Jones et al., 2001). 



 

150 

 

 Calcite : 

La calcite, assez peu présente, se développe également dans les fractures. Elle est 

reconnaissable en cathodoluminescence par sa forte luminescence (seulement légèrement plus faible 

que celle de la dolomite grossière, visible à 12keV 250 mA) jaune à jaune sombre qui s’explique par la 

présence de Mn, qui par ailleurs est détectable sur les spectres EDS. La calcite s’exprime sur le 

diffractogramme de Béida 2 par un pic principal à 3,03Å (Fig. V.27 et V.30). 

Les oxy-hydroxydes 

- Manganite (-MnOOH) :  

Associée à la partie brunâtre riche en carbonate de manganèse, la manganite est un des 

minéraux principaux de la minéralisation d’Aïn Béida. Cette phase, grise, submétallique en lumière 

réfléchie polarisée non analysée (LRPNA ; Fig. V.25B) se développe en cristaux d’une taille allant de 

la dizaine à la centaine de microns. Les cristaux les mieux développés forment par endroit des amas 

lenticulaires. La forme des cristaux est plutôt quelconque même dans les domaines où ils sont les 

mieux développés. La manganite est très souvent associée à la dolomite manganésifères avec laquelle 

elle ne parâit pas en équilibre (Fig. V.28A). Elle est également déstabilisée par la phase de Ca-

rhodochrosite (Fig. V.28B).  

Le manganite est reconnaissable sur le diffractogramme de Beida 2(Fig. V.27) par le pic à 

3,40 Å (100%ref), 2,637 Å (35%ref), 2,414 Å (25%ref) et 1,760 Å (25%ref). 

- Hausmannite (Mn3O4) : 

L’hausmannite est, comme le manganite, associée au domaine très carbonaté de la 

minéralisation d’Aïn Béida. Elle est très facilement différentiable de la manganite en microscopie à 

réflexion de grâce à sa teinte bleutée et en BSE étant plus concentrée en Mn que le manganite. Cette 

phase est plus rare que le manganite et se développe souvent sous forme de cristaux trapus d’une 

centaine de microns. Son habitus difficilement identifiable du fait d’une altération fréquente, 

correspond à une forme prismatique à sommets tronqués en développement centripète. L’hausmannite 

est particulièrement bien formée dans les zones où elle est entièrement entourée de manganite qui la 

préserve de l’altération. Ces deux phases sont en équilibre. Au DRX, la présence de l’hausmannite 

n’est pas évidente. Le pic principal de l’hausmannite à 2,49Å peut être masqué par le pic de la calcite 

(2,494Å ; 15%ref) ; cela vaut également pour d’autres pics de l’hausmannite tel que 2,040Å (20 %ref), 

1,545Å (50 %ref) ou encore 3,09Å (35 %ref) qui peut-être occulté par la barite (3.10Å, 100%ref). De 

plus, le pic à 2,77Å un des pics important de l’hausmannite (75%ref) n’apparait pas ici (seul un pic à 

2,72Å est présent et très faible). Par conséquent si l’hausmannite est présente, c’est probablement de 

manière très locale et en faible proportion. 

- Pyrolusite (-MnO2):  

La pyrolusite est une des phases manganésifères principales à Aïn Béida mais qui semble se 

développer en marge des carbonates de manganèse, manganite et hausmannite, pour former les 

niveaux grisâtres où elle est dominante. La pyrolusite est reconnaissable en lumière réfléchie polarisée 

non analysée (LRPNA) par son fort pouvoir réflecteur (plus fort que l’hausmannite et le manganite) et 

sa réflectance interne qui prend des teintes jaunâtres à gris bleutés (Fig. V.29A&B). Elle se présente 

sous différentes textures. Certains cristaux sont micrométriques, en petites baguettes désorientées et 

qui progressivement semblent évoluer vers des tailles plus importantes pour donner des cristaux 
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millimétriques (Fig. V.29C&D). Les cristaux millimétriques sont automorphes à sub-automorphes, 

trapus, sans orientation préférentielle et avec un aspect prismatique (voir section transversale Fig. 

V.29C). En LRPNA, ils peuvent prendre une teinte plus ou moins jaunis selon leur texture. En effet, 

les images BSE (Fig V.29E&F) montrent que les cristaux prismatiques de pyrolusite sont formés de 

feuillets tabulaires plus ou moins cohésifs. Une texture de pyrolusite plus homogène semble recouper 

ces textures trapues en feuillet. Notons également que la pyrolusite millimétrique prend une forme 

générale de rhomboèdre qui laisse penser qu’elle est en pseudomorphose d’une phase automorphe en 

forme de rhomboèdre, qui pourrait être de la dolomite.  

Malgré ces diverses textures, les analyses DRX effectuées sur Béida 1 révèlent uniquement un 

seul état cristallin proche de la pyrolusite (figure V.30). Celle-ci présente un pic principal à 3,108Å 

bien défini selon une forme de pseudo-Voigt. Quelques pics à de plus grands angles sont plus élargis 

tels que les pics à 2,404Å, 2,201Å, 1,969Å, 1,622Å, 1,390Å, 1,314Å et 1,304Å. Parmi ces pics, notons 

que les pics à 2,201Å, 1,622Å et 1,390Å peuvent être affectés par la présence de carbonates. En 

comparant les diffractogrammes avant et après chauffe (Fig. V.30), très peu de différences sont 

notables. Seuls quelques pics semblent mieux définis (base des pics plus resserrée ainsi que la largeur 

à mi-hauteur) principalement aux grands angles (1,555Å ; 1,391Å ; 1,304Å ; 1,202Å) mais également 

pour le pic à 2,200Å. La phase de pyrolusite d’Aïn Béida est donc relativement homogène, comportant 

une proportion négligeable de -MnO2et/ou encore de Mn
2+

(Zwicker et al.,1965 ; Yamada et al., 

1986 ; Julien et al., 2002). 

Les diffractogrammes indiquent également que ces niveaux grisâtres sont minéralogiquement 

plutôt homogènes. Ils présentent une faible quantité de calcite (pic à 3,03Å)et de deux phases de 

dolomites(2,90 et 2,89 Å), comme sur le diffractogramme de Béida 2. 

- Oxy-hydroxydes de fer : 

Les oxy-hydroxydes de fer sont présents en concentration mineure dans le domaine d’Aïn 

Béida. Ils sont associés aux niveaux carbonatés de la minéralisation, où ils se trouvent en 

remplacement des zonations les plus externes de la dolomie grossière (Fig. 26) ou de la Dol 3 plus 

riche en Mn et où les oxy-hydroxydes de fer précipitent préférentiellement Fig. 26C&D) en fine 

lamelle (microspéculaire), en association avec la calcite. Ces phases ne sont pas pures, elles 

comportent en plus du Fe du Mn, Si, Al, Ca (Mg, Ti) en concentration variable (voir Chapitre VI pour 

plus de détails sur la chimie des oxy-hydroxydes de fer). Il est difficile d’identifier la minéralogie 

précise des oxy-hydroxydes observés mais les analyses DRX (Fig. 27) permettent d’identifier 

clairement une phase de goethite avec le pic à 4,18 Å. Certains pics de la goethite (comme les pics à 

2,69 Å ou 1,600 Å) ont une intensité relative trop importante par rapport au pic principal de la goethite 

(4,18 Å). Cela est dû à la présence d’autres phases qui partagent des pics voisins avec ceux de la 

goethite (ex : dolomite à 2,67). Cependant l’intensité du pic à 2,69 Å ne peut s’expliquer que par la 

présence d’hématite (Cornell et Schwertmann, 2003). Les bordures rougeâtres cernant les cristaux de 

dolomite grossière abondent en ce sens (Fig. 25A). 
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Figure V.25 : Observation des phases minérales composant la minéralisation d’Aïn Béida ; A = scan de 

la lame mince de Béida 2 où apparaît clairement l’aspect rubané de la minéralisation de manganèse et les 
fractures minéralisées en carbonates qui la recoupe ; B = photo en lumière réfléchie polarisée non analysée 
(LRPNA) permettant de faire la distinction entre phases d’oxy-hydroxydes de manganèse et les carbonates 
associés aux fractures qui recoupent la minéralisation ; C = Image MEB-BSE montrant dans la même zone que B 
les mêmes phases en mettant en évidence l’hétérogénéité chimique entre les différents carbonates ainsi que le 
carbonates manganésifère (ou Ca-rhodochrosite) imprègnant la dolomite plus pauvre en Mn, sombre, 3 spectres 
de MEB-EDS permettent de mettre en évidence que cette distinction est due à des concentration variables en 
Mn ; D = Zoom de C explicitant la relation entre les phases carbonatées et indiquant également que la manganite 
est imprégnée par la phase de carbonates de Mn ; E = caractérisation des phases carbonatées en 
cathodoluminescence (Dol G = dolomite grossière, voir texte).  
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Figure V.26 : Description de la dolomite grossière composite (Dol G) et ses relations avec les oxy-

hydroxydes de fer ; A = Photo en CL montrant la Dol G, rouge vif et de petits rhomboèdres annexes, entourés 
d’une phase de calcite, jaune, en ciment et recoupant la minéralisation ; en haut à gauche de l’image est illustré 
la relation entre les filons de Dol G et les rhomboèdres millimétriques à bords non plans ; B = Image MEB-BSE de 
A illustrant l’hétérogénéité de Dol G et le fait que sa bordure est plus lourde (plus riche en Mn) ; C = photo en CL 
illustrant une Dol G en filon associée à un ensemble calcite + oxy-hydroxyde de fer, mais aussi une terminaison 
terne de la Dol G qui rappelle les teintes ternes de la Dol3 ; D = image MEB-BSE d’un zoom de C où l’on 
distingue la Dol 3 riche en Mn, homogène contrairement à Dol G, la précipitation d’oxy-hydroxyde de fer se fait en 
remplacement de cette Dol 3 spécifiquement (Dol G plus épargnée). 

 

Autres minéraux : 

- Barite (Fig. V.28F) : 

Rare et toujours associée et en équilibre avec la manganite, la barite forme de beaux cristaux 

automorphes en gerbe ou crête de coq millimétriques. Des débris de cristaux de barite sont observables 

dans des fractures remplies de carbonatede Mn. Ceci est un autre indice pour conclure que la phase de 

carbonate de Mn est postérieure aux phases manganite-hausmannite-barite. 

- Accessoires : zircons, phyllosilicates de type illite 

Des cristaux isolés de zircon sont observables aussi bien dans les fractures remplies de 

carbonates que dans les zones imprégnées d’oxy-hydroxydes de manganèse. 

Une phase de phyllosilicate, qui d’après le diffractogramme serait de type TOT (plan (001) 

avec une distance réticulaire de 9,9 Å), est observable en association avec les oxy-hydroxydes de fer, 

dans les domaines fracturés. 
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Figure V.27 : Diffractogramme de Béida 2 et diffractogrammes permettant l’identification des phases 

minérales principales. Un zoom en haut à droite sur les angles 28 à 35 2 permet de montrer la distinction des 
deux phases de dolomite, le pic principal de la rhodochrosite ainsi que le large pic à 2,69Å attribuable à une 
conjugaison d’hématite et de goethite. 
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Figure V.28 : Images MEB-BSE des phases minérales rencontrées à la minéralisation d’Aïn Béida dans 
les zones riches en carbonates (Béida 2) et de leurs relations texturales. A = Manganite en déséquilibre avec la 
dolomite grossière (Dol G) ; B = Carbonate de manganèse (Ca-Rhodochrosite) recoupant Dol G et en altération 
de manganite ; C = taille variable des cristaux de manganite (Mn) et aspect lenticulaire, parfois en relation avec 
de l’Hausmannite (Hs) et en déséquilibre avec les carbonates de manganèse tardifs ; D = Images présentant les 
principales phases observables dans les parties riches en carbonates d’Aïn Béida ; E = Hausmannite saine 
protégée de l’altération par la manganite qui l’entoure ; F = Barite en crête de coq associée à une phase de 
manganite et une phase de carbonate de manganèse plus tardive. 
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Figure V.29 : Observation de la pyrolusite (Pyro) dans les niveaux grisâtres (Béida 1) ; Pyro p = 

pyrolusite en baguettes prismatiques ; Pyro  = pyrolusite microcristalline ; A et B = observation sur un plot en 
résine de Béida 1 en lumière polarisée réfléchie (LRPNA, A) et polarisée analysée (LRPA, B), la flèche grise 
indique la pyrolusite bien automorphe en baguette blanche et à éclat métallique en lumière réfléchie, la flèche 
blanche indique une pyrolusite moins uniforme à réflexion jaunâtre, et à gauche de l’image une pyrolusite 
microcristalline en fine baguette. C = observation BSE où la pyrolusite en feuillets est recoupée par un filonnet de 
pyrolusite plus homogène ; F= image BSE : la pyrolusite prismatique trapue passant d’une structure à débit en 
feuillets à une texture plus cohésive, uniforme, ces textures sont suivies d’une phase xénomorphe d’hollandite en 
remplissage de porosité. 

 

ii. Minéralisation massive en amas d’Hamaraouet 

 L’observation de près de 5 échantillons prélevés à H1 (H1_Min 1 ; H1_Min2), H2 (H2_Min8) 

et dans la galerie 63 (63_01 ; 63_04 : 63_05) ont permis de décrire la minéralogie des niveaux 

uniformes grisâtres riches en manganèse de la minéralisation massive d’Hamaraouet. Ces observations 

permettent de comparer ces trois sites assez éloignés. 
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Figure V.30 : Diffractogramme de Béida 1 en noir et diffractogramme après un chauffage à 1000°C 

durant 16heures en rouge. En dessous exemple de diffractogramme de pyrolusite de référence. 

 

 Les observations macroscopiques ont montré que les oxy-hydroxydes de manganèse et de fer 

sont biens distincts. Alors que les oxy-hydroxydes de manganèse se concentrent dans les niveaux 

grisâtres, les oxy-hydroxydes de Fe sont présents sous la formede macro-cristaux à aspect rubané à 

spéculaire (Fig. V.17A,CH1_MinFe4), de couches rouges macroscopiquement homogènes (Fig. 

V.17B ; H1_MinMnFe) ou en imprégnation de la dolomie encaissante. Nous détaillerons donc 

séparément les oxy-hydroxydes de manganèse des couches grises et les oxy-hydroxydes de fer. 
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ii.a. Niveaux gris de la minéralisation massive d’Hamaraouet riche en manganèse: 

 

 Les observations montrent qu’il est possible de séparer ces minéralisations en deux sous 

ensembles : (1) un ensemble situé au cœur des niveaux, où les phases d’oxy-hydroxydes sont 

nombreuses et très imbriquées, aux textures souvent altérées, riches en carbonates et hausmannite 

comme le montrent les résultats DRX (figure V.33)  ; (2) l’autre, en bordure des niveaux grisâtres, est 

dominé par de la pyrolusite apparaîtseule au DRX (figure V.34) et qui s’exprime en diverses textures. 

 

- Hausmannite :  

Elle se présente sous forme de plages millimétriques autour de phases de dolomite et calcite 

qui lui sont postérieures (Fig.V.31A, B et C). Les plages d’hausmannite sont uniformes gris-souris en 

LRPNA et présentent parfois des clivages. Ces clivages sont délicats à interpréter car n’étant pas 

strictement orthogonaux et leur extinction étant inverse de celle de l’hausmannite, il est possible de 

considérer que ce sont des reliquats de phases de carbonate très clivées pseudomorphosées par 

l’hausmannite. La caractérisation de cette hausmannite ponctuelle est appuyée par des résultats de 

micro-raman (figure V.35) où les principales bandes de vibration de la structure en spinelle de 

l’hausmannite (658 cm
-1

 ; 373 cm
-1

 ; 318 cm
-1

 ; 288cm
-1 

; Lutz et al., 1991 ; Julien et al., 2004) sont 

observables. Chimiquement, les analyses MEB-EDS montrent que cette hausmannite est relativement 

pure (la chimie de cette phase en traces et majeurs sera plus développée dans le chapitre VI). 

En conclusion l’hausmannite de Hamaraouet diffère de celle d’Aïn Béida par l’absence de 

manganite à laquelle elle pourrait être associée. D’un point de vue textural, elles sont toutes les deux 

similaires. 

 

- Pyrolusite (et/ou nsutite (Mn
4+

1-xMn
2+

xO2OH)) : 

Comme à Aïn Béida, les textures de la pyrolusite sont très variables. Il est important de bien 

distinguer les différentes textures de pyrolusite pour pouvoir identifier d’éventuelles phases distinctes: 

(1) pyrolusite sub-automorphe (en filonnets) = cette texture plus ou moins grossière, caractérisée par 

un fort pouvoir réflecteur et une teinte blanche en LRPNA, est observable dans les niveaux riches en 

hausmannite (Fig. V.31A&B). Elle postdate l’hausmannite qu’elle recoupe ou qui la borde. Cette 

phase est presque toujours associée à une phase de cryptomélane. Les spectres micro-Raman de ces 

textures (figure V.36) présentent les bandes de résonance de la pyrolusite telles qu’elles sont observées 

dans la littérature avec comme bandes principales celle autour de 538 cm
-1

 et celle autour de 665 cm
-1

. 

(2) pyrolusite fusiforme = texture de pyrolusite qui se développe dans les domaines où la pyrolusite est 

dominante, en formant des cristaux discontinus formant un ensemble en forme de fuseau centripète. 

Les fuseaux sont composés d’un ensemble de baguettes parallèles entre elles et disposées 

orthogonalement par rapport à l’allongement des fuseaux  (visibles sur la coupe transversale Fig. 

V.32E). Des microfissures ou « clivages » sont perpendiculaires à la structure en fuseau. Elle est 

identifiée souvent à l’interface entre une phase de dolomite formant des plages très luminescentes, 

oranges riches en impuretés, et une phase de dolomite terne en CL zonée qui rappelle Dol 3. Le 

contact entre ces deux dolomites est clairement marqué par une déstabilisation (Fig. V.32C et D). 

Cette pyrolusite peut avoir une structure en dentelle recoupant des phases carbonatées qui rappelle en 

plus développée la structure de la pyrolusite sub-automorphe en filonnet. Notons également que cette 

texture de pyrolusite a un pouvoir réflecteur assez fort. Elle se rapproche de la pyrolusite (1). Les 

analyses au micro-Raman effectuées sur cette texture sont plutôt uniformes, proches de celles obtenues 

sur la texture en filonnet bien qu’une bande à 624 cm
-1

 s’individualise (Fig. V.36). 



 

159 

 

(3) pyrolusite en aiguilles microcristallines : observées uniquement dans la galerie 63, à la base de 

pyrolusite fusiforme plus ou moins altérée se trouvent des aiguilles microcristallines de pyrolusite ne 

présentant aucune orientation particulière (Fig. V.32A). 

(4)  pyrolusite en micro-feuillets (Fig. V.32B)= texture de pyrolusite qui se développe en formant des 

prismes d’une centaine de microns composés de feuillets d’épaisseur micrométrique parfaitement 

parallèles entre eux et dans le sens d’allongement des prismes. Cette pyrolusite se développe presque 

exclusivement dans des porosités sans marque de remplacement particulière. Les analyses de micro-

Raman effectuées sur ce type de texture (Fig. V.36) présentent des spectres sensiblement différents de 

ceux précédemment décrits avec la bande principale autour de 660 cm
-1

 légèrement décalée à des 

nombres d’onde plus bas (de près de 10 cm
-1

) et souvent assez large à la base due à la présence d’une 

bande autour de 630 cm
-1

. De plus, le pic autour de 530 cm
-1

, caractéristique de la structure en tunnel 

-MnO2 de la pyrolusite est souvent asymétrique avec un élargissement à la base en raison d’une 

bande autour de 550 cm
-1

.  

Les images BSE et spectres EDS montrent bien qu’il n’y a aucune différence chimique 

majeure entre ces textures de pyrolusite. Une légère présence d’Al est détectée au spectre EDS (notons 

que la présence de lithiophorite n’a jamais été observée, quelque soit la méthode utilisée). Les 

analyses DRX ne permettent pas non plus de distinguer différentes cristallinités de pyrolusite (Fig. 

V.33 et V.34). En effet un unique pic à 3,11 Å est quasi-parfaitement formé. Les pics à 2,202 Å, 1,623 

Å, 1,391Å et 1,307Å restent toujours légèrement plus larges comme pour Aïn Béida (Fig. V.31 et 

V.34). 

En revanche, les résultats des analyses au micro-Raman permettent de distinguer des 

irrégularités dans la structure de la pyrolusite qui présente des bandes pouvant être attribuées à celle 

d’une phase de ramsdellite. En effet, la ramsdellite présente des bandes de résonnance autour de 580 

cm
-1

 et 630 cm
-1

 caractéristiques de la structure orthorhombique en tunnel 1:2 de la ramsdellite (Fig. 

V.36 ; Julien et al., 2002, 2004). Néanmoins aucun pic à 4Å caractéristique de la ramsdellite (Fleischer 

et al., 1962) n’apparaît sur les diffractogrammes. En revanche contrairement à l’échantillon Béida, 

dont les deux diffractogrammes de pyrolusite sont semblables, le diffractogramme de l’échantillon 63-

01 chauffé à 1000°C ne présente aucune différence notable avec celui non chauffé.  

En conclusion, il au vu de ces résultats cristallographiques (DRX & micro-Raman) 

principalement et chimiques (MEB-EDS)ces oxydes étudiés se rapproche bien de la pyrolusite, soit -

MnO2, toutefois la structure présente toutefois de rares déformations liées à un défaut dit « De Wolff » 

avec intégration de tunnels 1:2. Cela est principalement observable dans les textures en feuillets et 

pseudo fusiforme, les observations texturales montrant la relation entre structure fusiforme et en 

filonnet (qui elle présente un spectre Raman typique de la pyrolusite) (Fig. V.32F).De 

légèresvariations de structure cristalline entre -MnO2et -MnO2sont donc envisageables.Notons que 

nos analyses micro-Raman étant effectuées sur des phases orientées (sur lame mince), il est possible, 

si les différentes textures correspondent à différentes orientations cristallines, que certaines textures 

soient liées à l’expression atténuée de certaine bandes, d’autant que le désordre structural engendré par 

un défaut « De Wolff » s’observe uniquement selon l’axe b du réseau (Zwicker et al., 1965 ; Julien et 

al., 2002). 
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Figure V.31 = Phases d’oxy-hydroxydes de manganèse des minéralisations en amas d’Hamaraouet 

dans les parties grisées strictement ; A,B et C = observation de H1-Min2 (H1) ; A = observation en LRPNA d’une 
lame polie présentant les différentes phases d’oxy-hydroxysdes de manganèse, celles-ci sont très imbriquées et 
leur localisation est morphologiquement liée aux carbonates prééxistants ; B = zoom de A, la cryptomélane et la 
pyrolusite sont géométriquement associées tandis que l’hausmannite est associée géométriquement à la 
chalcophanite ; C = observation au MEB-BSE montrant que lachalcophanite très finement cristallisée précipite à 
la place de l’hausmannite uniforme en blanc sur l’image ; D et E = observations de H2-Min8 (H2) ; D = photo en 
LRPNA présentant les couches de croissance d’une goethite botryoïdale associée à de la pyrolusite et du 
cryptomélane qui semble se déposer après la goethite, une phase de dolomite suit également la goethite ; E = 
photo en LRPA où il est possible d’observer sur l’hausmannite deux familles de clivages. 
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Figure V.32 = Différentes textures de MnO2 observées dans les minéralisations en amas de 

Hamaraouet. A et B = observations en LRPNA et BSE d’un échantillon de la galerie 63 (63-1) ; A = texture 
fusiforme et aiguilles à la base donnant un aspect en dentelle ; B : comparaison de pyrolusite à texture en micro-
feuillets planaire donnant une réflexion plus faible du fait de ces aspérités, en association avec la pyrolusite à 
texture fusiforme ; C,E&F = images BSE d’un échantillon provenant des trous d’exploitation de Hamaraouet (H1-
MinMnFe) où la partie grisée est dominée par des phases de MnO2 et de carbonates associés à de 

l’hausmannite, on y observe principalement des cristaux fusiformes plus ou moins bien développés ; D = photo en 
CL présentant les phases carbonatées en association avec les cristaux fusiformes ; G = observation en LRPNA 
présentant  une phase de pyrolusite entourant un micro-botryoïde de goethite dans la galerie 63. 
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Figure V.33 : Diffractogramme de H1_Min2, un échantillond’un niveau gris à oxy-hydroxyde de 

manganèse provenant de la minéralisation massive de Hamaraouet (H1). En dessous se trouvent certains 
diffractogrammes de référence pour des phases particulièrement bien visibles dans cet échantillon. 

 

Figure V.34 : Diffractogramme de 63-01, un échantillon des niveaux gris à oxy-hydroxydes de 

manganèse provenant de la minéralisation stratiforme de la galerie 63. En dessous se trouvent les paramètres 
des pics de la pyrolusite. 
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Figure 35 : Spectres Raman de l’hausmannite obtenus via un rayonnement à 532 nm de Hamaraouet 

comparés à un spectre d’hausmannite de référence provenant de la base de données de Rruff (R04091, 
Allemagne). La puissance du rayon monochromatique est atténuée au dixième (D1) ou au centième (D2) de sa 
puissance initiale (92 mW). 

 

- Cryptomélane (ou minéral du groupe de la Hollandite = Hollandite s.l.): 

Une phase xénomorphe de cryptomélane a été identifiée dans les minéralisations de 

Hamaraouet. Celle-ci est reconnaissable en LRPNA par un pouvoir réflecteur légèrement plus fort que 

celui de l’hausmannite mais moins fort que celui de la pyrolusite. Elle a des teintes gris clair et une 

texture xénomorphe, se présentant comme des plages homogènes en association avec la pyrolusite en 

filonnets (Fig. V.31A,B,C et D). Les études cristallographiques sur roche totale (DRX ; Fig. V.33) 

indiquent la présence de pic à 6,95 Å, 4,98 Å et 3,08 Å, bien distincts des pics d’autres phases 

minérales, pouvant correspondre à la cryptomélane. Notons que la plupart des minéraux de la famille 

de la hollandite a des pics principaux de diffraction similaires. Sur les analyses ponctuelles via micro-

Raman (figure V.37), des bandes de résonnance à 586 cm
-1

 et 635 cm
-1

, ainsi que la bande faible à 394 

cm
-1

, observables en D2, sont caractéristiques de la hollandite sensu stricto. En revanche la bande à 

514cm
-1

 en D2 est plus caractéristique de la romanechite. Notons que celle-ci passe à 505 cm
-1

en D1 

qui est une bande dominante caractéristique de la hollandite s.s. Cependant cela indique qu’un 

changement minéralogique s’opère si la puissance du faisceau augmente. La bande à 738cm
-1

 qui ne se 

déplace pas beaucoup entre D2 et D1 est également caractéristique de phases telles que la romanechite 

ou birnessite et nsutite, soit des phases à structure ouverte. Cette bande est plus faible pour la 

hollandite s.s. (Julien et al., 2004). Du point de vue de la structure cristalline, cette phase correspond 

bien à un oxy-hydroxyde de manganèse en tunnel du groupe de la hollandite.  

La chimie de cette phase estimée par les analyses MEB-EDS permet de mettre en évidence 

une importante concentration en K dans cette phase ainsi que la présence d’autres éléments tels que 

Ca, Al et Sr. 
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Figure 36 : Spectres Raman des différentes textures de pyrolusite/MnO2 dans les minéralisations riches 

en hausmannite (H1-Min2)et minéralisations riches en MnO2 (63-01) comparés à des spectres de la base de 

données Rruff (R50552) et (1) = Julien et al, 2002. Les traits en pointillés rouges sont localisés aux bandes de 
résonance caractéristiques de la ramsdellite (noter les symétries concernées). 
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L’apport des données cristallographiques et chimiques permettent donc de considérer qu’il 

s’agit d’une phase appartenant au groupe de la hollandite et plus particulièrement se rapprochant du 

pôle cryptomélane (KMn8O16). L’association de la cryptomélane avec pyrolusite et l’irrégularité du 

spectre Raman avec une bande à 635 cm
-1

 très faible et une bande autour de 738 cm
-1

permet de 

supposer que cette phase vient en remplacement de la pyrolusite. Comme vu précédemment, la 

pyrolusite elle-même possède une structure pouvant être hétérogène avec des intercalations de défauts 

de tunnel 1:2. Cette irrégularité faciliterait la transformation pyrolusite => cryptomélane (Beauvais et 

al., 1987 ; Ostwald, 1988).De plus rappelons que la majorité des pyrolusites sub-automorphes 

observées à Hamaraouet ne présente pas de défauts. Si cela peut être qu’un simple problème 

d’orientation, il peut également s’agir de phases plus résistantes à l’altération. 

 

 

Figure V.37 : a) Spectres Raman de la cryptomélane dans les niveaux gris de Hamaraouet (H1, H1-
Min2) et dans les niveaux bréchiques associés à la grande veine de goethite (H3, H3-Brèche-Min), en dessous 
les références de la base de données Rruff ; b) Exemple de spectre obtenu lors d’une analyse MEB-EDS sur une 
phase de cryptomélane observée à Hamaraouet (image BSE de l’échantillon H1-Min2 à l’endroit de l’analyse). 
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- Chalcophanite ((Zn, Fe, Mn
2+

)Mn
4+

3O7 3(H20)): 

Une phase de chalcophanite en déséquilibre avec l’hausmannite est observable. Elle est 

caractérisée par un pouvoir réflecteur plus faible que celui de l’hausmannite et par les teintes sombres 

gris vert en LRPNA (Fig. V.31A et B). Elle est composée d’amas de micro-aiguilles plus ou moins en 

gerbes désorientées et se présente toujours en association avec l’hausmannite et également avec une 

phase de calcite (Fig V.31.E). La chimie de cette phase analysée au MEB-EDS présente en majorité du 

Mn et en faible proportion du Mg, Ca, K et Zn. Ces éléments sont en concentration assez variable. Les 

analyses au micro-Raman mettent en évidence que cette phase a en effet une structure proche de la 

chalcophanite (figure V.38) qui est caractérisée par les bandes de résonnance à 665 cm
-1

, 570 cm
-1

 512 

cm
-1

 et 484 cm
-1

. Pour bien identifier cette phase, seuls les spectres effectués avec un filtre (D2) 

diminuant la puissance du faisceau à 0,92 mW permettent d’observer ces bandes. A 9,2 mW, la 

structure est modifiée et les bandes obtenues se rapprochent de celle d’une todorokite. Notons que de 

nombreux spectres d’analyse en D2 montrent des bandes très larges et asymétriques (H1-MIN2-

23D2 ; H1-MIN2-40D2 ;H1-MIN2-42D2 ; H1-MIN2-43D2) à l’endroit des bandes principales de la 

chalcophanite et todorokite. Ces deux phases minérales, qui font partie de familles d’hydroxyde de 

manganèse distinctes (la todorokite est un hydroxyde en tunnel tandis le chalcophanite est un 

hydroxyde de feuillet) sont peut-être associées ou bien la chalcophanite suit une transformation 

minérale soit naturelle soit liée au faisceau d’analyse. Néanmoins, ce type de transformation d’un oxy-

hydroxyde en feuillet vers un oxy-hydroxyde en tunnel est assez fréquente en milieu supergène 

(Ostwald, 1988, 1992). La « vernadite » est une pseudo-phase qui caractérise bien ce processus (d’une 

birnessite vers cryptomélane ; Giovanoli, 1980). C’est d’ailleurs uniquement en raison des spectres 

Raman bien définis de chalcophanite (H1-MIN2-18D2) et par la présence de Zn que nous ne 

caractériserons pas cette phase en « vernadite ».  

Au DRX, la présence de chalcophanite est moins évidente car elle est difficilement isolable du 

fait des nombreux pics qu’elle a en commun avec les phases du groupe de la hollandite (tout comme la 

vernadite). 

- Dolomite : 

Trois phases de dolomite s’observent dans ces niveaux. Elles sont particulièrement 

intéressantes car elles sont d’excellent repères paragenétiques, tout comme la calcite. 

Dol 3 = cette phase présente les mêmes caractéristiques que celle observée dans la roche hôte. 

Elle forme des rhomboèdres grossiers de plusieurs centaines de microns. Les teintes 

qu’elle prend en CL sont rouges ternes avec quelques zonations éteintes (Fig. 

V.32C&D). Il est possible de l’observer en relation avec la Dol 2 aux zonations 

verdâtres qui rappellent (figure V.39A). Elle forme donc des cristaux grossiers de 

dolomite qui rappellent également ceux observés à Aïn Béida. Cette dolomite est 

fortement altérée, tout comme Dol 2, par une phase plus tardive. Dol 3 est également 

antérieure à une phase de pyrolusite (Fig. V.32 et V.40E) ; 

Dol G = cette phase vient en altération des rhomboèdres grossiers zonés de Dol2 et Dol 3 

(même si cela est moins évident ; figure V.39A et V.39B). Dol G est légèrement plus 

terne en LPNA et ne présente aucune zonation, elle est uniforme bien que par endroit 

elle conserve, de façon hétérogène, les zonations de Dol2 (Fig. V.39A) ; 

Dol m-r = cette phase est plus rare et se dépose toujours en une bande isopaque composée de 

cristaux en micro-rhombohèdre (ce qui est inhabituelle pour une dolomite). Elle est 

totalement éteinte en CL et est suivie par une phase de calcite terminale éteinte en CL 

(Fig V.39D).  
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Figure V.38 : Spectre Raman des analyses de la chalcophanite de Hamaraouet. 
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- Calcite : 

Deux phases de calcite sont observables : 

Calcite en veine = phase de calcite qui recoupe l’ensemble de la minéralisation. Elle se 

présente en cristaux zonés en CL de niveaux jaunes et sombres ou en plage jaune en 

CL comme dans les faciès calcitiques de HB1-Dol2 (Fig. V.13B2) ; 

Calcite éteinte = elle se présente sous forme de plages uniformes sans teinte visible en CL. 

Elle suit Dol2 (Fig. V.39D). 

 

- Oxy-hydroxydes de fer botryoïdaux: 

Les oxy-hydroxydes de fer sont rares dans ces niveaux grisâtres. Ils se trouvent le plus souvent 

au sein des niveaux riches en hausmannite, où ils sont indissociables macroscopiquement des autres 

phases, ou bordés par les niveaux à pyrolusite dont ils sont aisément dissociables. Ils sont toujours 

botryoïdaux et recoupés par des phases carbonatées (dolomite et calcite). Ils sont également recoupés 

par de la pyrolusite, parfois associée à de la cryptomélane, qui borde les botryoïdes (Fig. V.31D et 

V.32G).  

Les phases d’oxy-hydroxydes de fer sont reconnaissables sur le diffractogramme de la figure 

V.33 où goethite et hématite sont identifiables. 

Ces oxy-hydroxydes de fer sont bien plus développés dans les niveaux autour de ces niveaux 

gris et recoupant ces derniers. Les observations nous ont montré que trois types de minéralisation en 

oxy-hydroxyde de fer sont alors observables : 

Oxy-hydroxydes de fer botryoïdaux massifs ; 

Couches rouges uniformes macroscopiquement bordant les niveaux à oxyde de manganèse ; 

Veines d’hématite botryoïdale recoupant la formation (Fig. V.22C) 

L’observation de près de 6 échantillons prélevés à H1 (H1-MinFe1 ; H1-MinFe2  ; H1-

MinFe3  ; H1-MinFe4  ;H1-MinMnFe), et dans la galerie 63 (63_04) ont permis de décrire la 

minéralogie des niveaux riches minéralisés en fer qui se présentent soit sous forme de d’oxy-

hydroxydes bien formés botryoïdaux soit sous forme de couches uniformes argilo-hématiteux rouges. 

ii.b. Couches rouges et veines d’hématite tardives (figure V.22C et V.39) 

 

 Les couches rouges présentent une minéralogie simple composée de phases de dolomite, 

calcite et hématite mais les textures sont extrêmement complexes.  

Ici nous retrouvons la Dol 3 qui est zonée largement (Fig. V.39A&B) et présente parfois les 

bordures courbes d’une dolomite baroque. Elle forme de beaux rhomboèdres mais une altération la 

suit et elle perd ses teintes au profit de la dolomite tardive Dol 4 qui précipite également dans les vides 

formant une phase homogène sans zonation (Fig. V.39A&B). Cette déstabilisation forme les 

rhomboèdres grossiers et riches en impureté. Cette transformation est antérieure à la précipitation 

d’une phase d’hématite en cristaux micrométriques en fin feuillet que nous appellerons hématite en 

micro-feuillets en référence aux joints argilo-hématiteux que décrivent Pouit et Jouravsky (1965) à 

Aïn Béida. Les analyses DRX permettent en effet de montrer que ces couches rouges sont bien 

composées d’hématite mais c’est en majorité une phase de dolomite qui les compose. Les images BSE 
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confirment que cette hématite se présente en remplacement partiel de ces phases carbonatées précoces 

et ainsi rappelle les observations d’Aïn Béida. 

Une nouvelle phase de dolomite est observable, peu développée, en petits rhomboèdres étroits 

en ogive (micro-dolomite baroque ?) bien zonés et à croissance géodique, drusique, postérieure à la 

pyrolusite prismatique. Elle est suivie par une calcite qui, comme elle, est éteinte en CL. 

 

Notons également la présence de minéraux accessoires tels que l’illite (phyllosilicates 

alumino-silicatés riches en K d’après les analyses MEB-EDS; Fig. V.39E) ; l’apatite (figure V.39F) 

 

ii.c. Zone à oxy-hydroxydes de fer massifs de H1 (figure V.40) 

 

Dans les niveaux minéralisés de H1, de grands niveaux d’oxy-hydroxydes, 

macroscopiquement chaotiques, présentent des caractéristiques microscopiques texturales diverses et 

dont les relations avec la dolomite offrent des informations essentielles pour établir la paragenèse 

minérale.  

- Deux phases de dolomite grossière se distinguent ici. Les deux sont caractérisées par un 

aspect trouble en lumière naturelle et une teinte CL très orangée. L’une, Dol Ga, est plus 

microcristalline et forme des plages riches en impuretés.Elle est associée à des micro oxy-

hydroxydes de fer en étoile qui lui donnentlocalement une teinte jaune. Des structures de 

fantômes de phase colloformes sont également observables dans cette phase. Dol Ga 

recoupe certaines couchescolloformes d’oxy-hydroxydes de fer (Fig. V.40B, C) mais 

semble associée à la mise en place de certaines couches plus tardives (Gth 1b). La seconde 

phase de dolomite grossière, Dol Gb est plus en accord avec la dol G observée jusqu’à 

maintenant puisqu’elle présente une structure en rhombohèdres grossiers. Dol Gb se 

retrouve notamment danscertaine fractures recoupant toute la formation (Fig. V.40A). Ces 

fractures sont le lieu de précipitation de phases dolomitiques grossières, plus ou moins 

baroques présentant parfois des belles zonations en CL. Ces fractures et la dolomite qui 

l’accompagne sont postérieures aux phases d’oxy-hydroxydes colloformes. Cela est 

également visible dans la galerie 63 où la colloforme est fracturée par deux épisodes 

distincts qui viennent précipiter en deux étapesun assemblage de dolomite baroque (Fig. 

V.40E ; Dol2, flèches noires et Dol3a, flèches blanches). 

- Une goethite et hématite colloformes, composées d’une succession de couches isopaques 

homogènes uniformes parfois recoupées par des fractures remplies de dolomite grossière. 

Ces couches semblent se mettre en place suivant divers épisodes. Ils entourent la dolomie 

encaissante parfois bordée d’une dolomite grossière (Fig. V.40A). La couche la plus 

tardive observée se développe par altération d’une phase de dolomite bien précise comme 

l’indique l’image MEB-BSE de la figure V.40D1. Cette couche se distingue des autres 

également par sa texture fibreuse. Elle est postérieure au dernier épisode de fracturation 

enregistré. Les analyses MEB-EDS mettent en évidence une importante distinction 

chimique entre ces phases (Fig. V.40D2). En effet, non seulement elles ne sont pas pures 

mais elles enregistrent des teneurs variables en Al, Si, Ca et Mn. Cependant il s’agit 

toujours des mêmes éléments. Notons que la goethite est antérieure à la pyrolusite, (Fig. 

V.40Eet F). 

- Des oxy-hydroxydes de fer en gerbe (hématite) et baguette prismatique (goethite) sont 

également observables. Leurs relations avec les autres phases ici sont difficilement 

identifiables. La chimie de ces phases est similaire de celles précédemment décrites. 
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Figure V.39 : Minéralogie des couches rouges (échantillon HAMOxMn) ; A = Photo en CL (teintes 

rouges diminuées sur Photoshop pour faire ressortir les teintes mineures) montrant la déstabilisation de la 
dolomite 2 (Dol 2) bien zonée par la dolomite G (Dol G) qui précipite également dans les vides, cette 
déstabilisation s’accompagne de la précipitation d’hématite en micro-feuillets, des rhomboèdres de dolomite 
grossière (Dol G) pouvant être zonée mais à teinte rouge orangée résultant des transformations dolomitiques ; B 
= photo en LPNA de A indiquant bien la distinction texturale entre Dol 3, limpide, et Dol G plus tachetée, avec des 
cristaux d’hématite associés rendant certaines dolomites (Dol G) opaques ; C = Image BSE indiquant la 
précipitation d’hématite en micro-feuillets en remplacement de Dol G et dans les zones associées à de la calcite 
éteinte en CL (Cal é) ; D = image BSE d’un vide rempli d’une dolomite en micro-rhomboèdres zonés, éteinte en 
CL (Dol 5) et de la Cal é, autour la pyrolusite fusiforme semblant altérée ; L_4°-90°_17h_couche rouge = 
Diffractogramme d’une poudre de couches rouges présentant deux minéraux principaux, la dolomite et de 
l’hématite ; E = image BSE d’une illite dans les couches rouges ; F = image BSE de cristaux d’apatite dans la 
dolomite. 



 

171 

 

 



 

172 

 

Figure V.40 :Oxy-hydroxydes de fer massif de la minéralisation d’Hamaraouet ; A = scan de la lame 

mince J2M8 indiquant la présence de goethite (Gth, entourant des clastes de dolomie et recoupée par des filons 
dolomitiques ; B = photo CL, à gauche, et en LPA à droite, montrant deux types de filons, l’un (Dol Gb) en 
association avec une génération de goethite (Gth 1b) l’autre (Dol Gb), la recoupant, en association avec une 
seconde génération de goethite (Gth 2) et composées de nombreuses phases dolomitiques en rhomboèdres 
visibles en CL ; C = photo LPNA indiquant la dualité des texturesd’une dolomite riche en impuretés 
venantdéstabiliser une dolomite précoce en rhomboèdres et la destabilisation/précipitation de goethite liées aux 
phases dolomitiques ; D1 = image MEB-BSE indiquant la déstabilisation d’une dolomite en rhomboèdres (Dol 3c ; 
rouge terne en CL) par une dolomite riche en impuretés, à l’intersection de petits cristaux d’hollandite précipitent 
et une phase de goethite filandreuse précipitant sélectivementdans la zone à Dol 3c et qui suit une goethite 
colloforme (Gth1a&b) ;D2 =analyse MEB-EDS des goethites indiquant bien une homogénéité des éléments 
présent mais une variation relative des concentrations; E = photo CL (échantillon 63_04) d’une goethite 
colloforme recoupée par des veines de dolomite et calcite dont les orientations sont indiquées par des flèches, la 
calcite altérant la pyrolusite qui borde les rhomboèdres grossiers eux-mêmes se déposent après la goethite ; la 
notation  «  » indiquent des phases altérées dont on n’observe plus les zonations; F = Image MEB-BSE illustrant 
la relation entre la pyrolusite et la calcite tardive; G = photo LRPNA des phases d’oxy-hydroxydes de fer 
composant l’échantillon H1-MinFe4 (figure V.17) à texture en aiguilles en gerbe (hématite Hém 1) à baguettes 
monocliniques (Gth p). 

 

iii. Brèches et fractures 

 

La minéralisation bréchique concerne les observations effectuées à H3, près de la grande veine 

de goethite ainsi que celles réalisées à H2. Dans ce domaine se trouvent trois types d’échantillon : les 

brèches non minéralisées ; les échantillons associés à la grande veine de goethite (minéralisation 

ferrifères) ; les brèches manganésifères.  

La plupart des phases rencontrées dans ces minéralisations est très semblable à celles déjà 

observées dans les minéralisations décrites plus haut. Voilà pourquoi nous décrirons ici davantage les 

relations complexes qui lient les phases minérales entre elles. 

iii.a. Brèches non minéralisées : 

Les brèches ne présentant pas de phases minéralisées mettent en évidence les phases 

dolomitiques associées à la bréchification.  

Ces brèches sont principalement composées de clastes de la dolomie hôte. Les faciès, très 

recristallisés, sont difficilement identifiables mais il s’agirait probablement de la dolomie massive et 

de la dolomie chocolat 2. La bordure dolomitique isopaque laiteuse qui recouvre ces clastes est 

composée d’une dolomite baroque composite (figure V.41A). En effet, à la base, nous reconnaissons 

la Dol G, trouble et sans zonation, suivie de la Dol 3, baroque et aux zonations orangées-rouges à 

ternes. Cependant cette couche isopaque est remaniée par la calcite tardive éteinte en CL. Ainsi, au 

moins deux évènements de fracturation/karstification sont à l’origine de la formation actuelle. Ces 

phases carbonatées sont également présentes dans les niveaux minéralisés en Fe qui bordent la 

pyrolusite en mamelon (Fig V.41C ;D ;E ;F).  

iii.b. Minéralisations associées à la grande veine de goethite de H3 (à la base ; Fig. V.19 

C ; Fig. V.20 HAMBHalde ; H3-Min1 ;H3-Min2): 

Dans ces niveaux bréchifiés, la Dol 2, définie par des zonations verdâtres visibles en CL, 

présente bien ici les caractéristiques d’une dolomite baroque. La Dol G affecte principalement la base 

de la Dol 2. En revanche la relation entre Dol 3 et Dol G et Dol 2 est claire puisque la Dol 3 recoupe 

ces deux phases via des fractures (Fig. V.41C ; Dol 3a) et donc leur est postérieure. En plus de ces 

trois phases dolomitiques se trouve la dolomite en micro-rhomboèdres non-planaires (Dol m-r ; Fig. 

V.39D et E). Cette dernière phase de dolomite est en altération de la dolomite baroque (Fig. V.41C) et 

antérieure à la calcite éteinte à laquelle elle est associée dans les fractures (Fig. V.41D).  
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La phase minéralisée qui compose ce niveau est principalement une goethite composée d’amas 

de prisme microcristallin (Fig. V.41C ;D et E ; Gth p). Cette goethite est postérieure à la dolomite 

baroque Dol 2 et 3. Cela se traduit par des baguettes de goethite recoupant les zonations de Dol 2(Fig. 

V.41C ; flèche) et également par le fait que les fractures comblées par Dol 3a ne recoupent pas la 

goethite. De plus, la présence de fines bordures dessinant des rhomboèdres courbés laisse supposer 

que cette goethite précipite en remplacement des phases de dolomite baroque (Fig. V.41E). De petits 

cristaux de goethite semblent également être associés à la dolomite en micro-rhomboèdres (Fig. 

V.41E). Ainsi cette goethite est antérieure ou co-génétique de la dernière phase de dolomite et 

antérieure à la calcite éteinte. La goethite botryoïdale localisée dans les minéralisations en amas est 

clairement recoupée par les fractures où précipite la dolomite baroque (Dol G et Dol 3a). Elle est donc 

précoce par rapport à la goethite prismatique. Ceci reflète un second épisode de minéralisation d’oxy-

hydroxydes de fer.Une phase d’hématite botryoïdale en placage d’une bande isopaque de dolomite 

baroque atteste de la même façon la présence d’un second évènement minéralisateur en oxy-

hydroxydes de fer (Fig. V.41F). Il s’agit d’une phase d’hématite botryoïdale distribuée en stockwerk à 

H3. Cette hématite présente cependant une cristallographie particulière comme le montre son 

diffractogramme (figure V.43). Sur ce dernier, on peut observer que le pic principal n’est pas celui à 

2,69Å (qui ici est décalé à 2,70Å) comme traditionnellement, mais celui à 2,52Å. De plus le pic à 

2,70Å est bien plus large que celui à 2,52Å. Ce type de paramètres est caractéristique d’une hématite 

originaire de la transformation d’une goethite initiale par déshydratation (Wolska & Schwertmann, 

1989a&b ; Pomies et al., 1998). 

L’une des caractéristiques de ces brèches minéralisées sont les mamelons manganésifères qui 

se trouvent immanquablement à la base de la grande veine de goethite (dont le débit en baguette lors 

de cassure laisse supposer qu’elle est l’expression métrique de la goethite micro-prismatique) et qui 

donc la précède paragénétiquement (Fig. V.19A&B). Cette phase est présentée sur la figure V.42 où il 

est possible de l’observer en contact de la dolomie hôte.  

L’encaissant dolomitique est recoupé par une veine dolomitique (Fig. V.42A&B) formant des 

rhomboèdres grossiers et imprégnant la dolomie (Fig. V.42B). Cette imprégnation se fait par le 

remplacement de la Dol 2, peu développée,  par la Dol G orange en (Fig. V.42C). Aucune autre phase 

dolomitique n’est observable. En revanche notons une forte porosité, probablement secondaire. Cette 

porosité est partiellement comblée par la pyrolusite (Fig. V.42B&D) et par une phase de calcite 

sombre jaune en CL (Fig. V.42B ;C et D). La pyrolusite possède une texture en feuillet rappelant celle 

observée dans les minéralisations en amas de Hamaraouet de la galerie 63. Elle se présente sous forme 

de cristaux micrométriques désorientés évoluant progressivement vers des formes en baguettes 

millimétriques à développement aciculaire. Cette pyrolusite présente les mêmes caractéristiques 

cristallographiques que celle observée à Hamaraouet. 

Les rhomboèdres de dolomite sont entourés immanquablement par une association de 

phyllosilicates et phosphates de calcium (semblables à Fig. V.39F). Ces mêmes bordures entourent 

certaines zones où la pyrolusite est bien développée (Fig. V.42E). La texture de la pyrolusite passe de 

microcristalline à de larges baguettes. 

 

iii.c. Brèche à minéralisation manganésifère (Fig. V.20 ; H3-Brèche-Min): 

Ces brèches minéralisées comportent des clastes de dolomie fortement recristallisée (aucun 

faciès de dolomie massive de l’unité de dolomie chocolat 2). Ces clastes sont reconnaissables par leur 

couleur naturelle orangée, la présence d’une dolomite microcristalline comportant quelques éléments 

détritiques, ainsi que par la présence de birds-eyes. Ces clastes sont entourés d’une bande dolomitique 

millimétrique (figure V.45A) plutôt blanchâtre à limpide, présentant des rhomboèdres d’une centaine 

de microns, riches en impuretés, et dont les teintes de CL orangé-rouge ternes, parfois bien zonés, la 
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rapproche de la description de la Dol 3. De plus, elle présente des niveaux relativement riches en Mn 

(sombres en CL). Cependant l’hétérogénéité chimique detectée au MEB la rapproche d’une Dol G. 

Nous retrouvons ainsi la succession de la brèche non minéralisée. La Dol G a cependant dans ces 

niveaux brèchiques des textures très variées, de microcristalline à baroque et présente touours des 

teintes rouge-orangés (Fig.V.45B&D). Toutefois, elle est toujours riche en impuretés, blanchâtre plus 

ou moins opaque en lumière naturelle ou bien limpide. Ceci la distingue de la dolomite qui compose 

les clastes dolomitiques. 

Les bandes dolomitiques, ainsi que les clastes, sont recoupés par une phase de calcite éteinte 

en CL et parfois accompagnée de la dolomite éteinte en CL qui forme des micro-rhomboèdres ou des 

rhomboèdres plus grands (une centaine de microns), par pseudo-morphose de la Dol G. 

Les phases minéralisées recontrées dans ces niveaux sont nombreuses et ont toutes pu être 

identifiées sur le diffractogramme (figure V.44).  

La barite, qui est une phase relativement abondante dans ces niveaux est présente sous forme 

de gerbes millimétriques. Elle est cependant fortement altérée dans certaine zones où l’on ne retrouve 

plus que des fantomes comblés de carbonate tel que Cal é (Fig. V.45C) ou Dol G + Dol m-r Fig. 

V.45D et E). Ainsi un phénomène de dissolution de la barite peut être identifié. La porosité ainsi créée 

est ensuite comblée par une phase de dolomite en rhomboèdre qui donnera Dol G baroque elle-même 

destabilisée pas les phases carbonatées suivantes, soit Dol m-r et Cal é. 

L’hausmannite se présente en grandes plages millimétriques juxtant la barite altérée ou 

séparée d’elle par une Dol Ga microcristalline (Fig. V.45A, C et F). En raison de cette association, 

l’hausmannite et la pyrolusite sont probablement postérieures à la barite mais potentiellement 

antérieures à Dol Ga. Elle se présente également en résidu, remplacé par une DolGb laissant ainsi des 

fantômes de sa forme initiale aux bordures desquelles précipite une phase de pyrolusite (Fig V.45E). 

Notons que l’hausmannite, tout comme dans les minéralisations en amas d’Hamaraouet, possède 

parfois des clivages, caractéristiques de l’hausmannite dite égratignée (Picot et Johan, 1982). Comme 

à Hamaraouet, cette hausmannite se distingue de celle d’Aïn Béida uniquement par l’absence 

d’association avec la manganite. 

Des phases d’oxy-hydroxydes de fer sont également présentes, principalement de l’hématite, 

qui entoure les plages d’hausmannite (Fig. V.45F). Comme les autres phases d’oxy-hydroxydes de fer 

observés dans cette étude, elle comporte en plus du Fe, de faibles teneurs en Si, Al, Ca et Mn. 

Il y a également des oxy-hydroxydes de manganèse tels que la chalcophanite (Fig. V.46C) et 

des phases du groupe de la hollandite riche en Ba (Fig. V.46D). La chalcophanite se retrouve le plus 

souvent associée à une altération de l’hausmannite (Fig. V.46A&B) comme dans les minéralisations 

massives d’Hamaraouet. Les phases du groupe de la hollandite en revanche sont plus associées à la 

pyrolusite (Fig. V.46B). Contrairement aux phases du groupe de la hollandite présentes dans les 

minéralisations en amas de Hamaraouet (H1 et H2) que nous avions attribuées à de la cryptomélane en 

raison de leur richesse en K, les phases dans ces brèches sont surtout riches en Ba. Cela peut 

également expliquer les différences au niveau des spectres Raman mis en évidence sur la figure V.37. 
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Figure V.41 : Minéralogie de brèches non minéralisées (A, B1 et B2) et minéralisées (C, D, E et F) ; A, 

B1 et B2 = observation d’un échantillon (H2-Br-Dol) de brèche non minéralisée observée à H2. A = observation 
macroscopique de l’échantillon H2-Br-Dol, mettant en évidence les clastes anguleux de dolomie très 
recristallisée, bordées d’une dolomite laiteuse isopaque parfois discontinue en raison du ciment sombre qui la 
recoupe. B = photo LPNA (B1) et CL (B2) montrant le passage de la dolomie, composée d’une phase de dolomite 
saccharoïdale, à la bande laiteuse, principalement composée de dolomite baroque, et entourée par le ciment 
calcitique éteint en CL;  C, D, E et F = observations en CL (C) et MEB-BSE (D, E et F) d’échantillons 
(HAMBHaldes et HAMB1) minéralisés principalement en Fe. 
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Figure V.42 : Pyrolusite en mamelon à la base de la goethite massive (H3) et sa relation avec 

l’encaissant dolomitique ; A = Scan de la lame mince de l’échantillon HAMB2 ; B = Image MEB-BSE montrant la 
pyrolusite en imprégnation de la dolomite, laissant toutefois la zone assez poreuse, et moulant la dolomite 
grossière (Dol G) en remplissage de fracture ; C = photo en CL montrant l’altération de la Dol2, en rhomboèdres 
jaune-verdâtre à bordures sub-planes, par la Dol G  orangée et très trouble, une phase de calcite terne en CL ; D 
= image MEB-BSE indiquant la pyrolusite sub-prismatique entourant la Dol G elle-même altérée par la calcite, les 
rhomboèdres sont entourés d’un tapissage de phyllosilicates et d’apatites ; E = phase de pyrolusite à texture en 
feuillets , entourée par une phase d’apatites + phyllosilicates ; F = photo en LRPA montrant deux texture de 
pyrolusite, l’une en micro-baguettes désorientées et l’autre en baguettes prismatiques millimétriques, aciculaires. 
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Figure V.43 : Diffractogramme de l’hématite botryoïdale en stockwerk (sur poudre). 

 

Figure V.44 : Diffractogramme de la minéralisation bréchique minéralisée en manganèse (Brèche_Min). 
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Figure V.45 = Minéralogie des minéralisations bréchiques minéralisées en manganèse ; A = scan d’une 

lame mince de l’échantillon Brèche_Min illustrant le fait que la minéralisation se développe autour d’un claste de 
la dolomie chocolat 2 (aspect orangé et mouchetures) lui-même bordé par une dolomite laiteuse isopaque ; B = 
photo CL illustrant la discontinuité entre le claste dolomitique et la dolomite tardive qui l’entoure qui, bien que 
terne en CL n’est pas nécessairement riche en Mn, dans le claste se trouve une phase de dolomite à zonation 
jaune-verdâtre rappelant Dol 2 ; C = Image MEB-BSE sur laquelle il est possible d’observer de grandes plages de 
barite altérée par la phase de calcite éteinte (Cal é), une phase de dolomite microcristalline borde cette 
assemblage, ainsi qu’une large plage d’hausmannite qui semble mouler la barite ; D = photo en CL illustrant la 
diversité dolomitique de l’échantillon, ici nous distinguons la Dol G, le plus souvent microcristalline mais laiteuse 
claire en LPNA, contrairement à Dol 1, de Dol G b qui forme des cristaux grossiers plus ou moins zonés à 
extinction roulante (baroque), cette DolGb est altérée par une phase de dolomite éteinte qui rappelle Dol m-r, à 
l’interface entre DolGb et Dol G se trouve des phases d’oxydes de manganèse, en bas à droite, pyrolusite ; E = 
image BSE illustrant la précipitation de DolGb dans ce qui semblerait être une porosité secondaire laissée par 
l’altération d’une phase d’hausmannite précoce ; une phase de pyrolusite est observable à l’interface entre ces 
deux dolomites ; F = image MEB-BSE où apparaît une succession hématite (vérifiée au Raman) ; Dol G et Dol 3, 
il est difficile dans ce domaine bréchique de définir la relation entre la dolomite et les phases minéralisées, 
d’autant que l’hausmannite automorphe est altérée par les carbonates voisins. 
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Figure V.46 = Présentation des phases de manganèse secondaires dans les minéralisations 

bréchiques ; A = image MEB-BSE où figure l’altération de l’hausmannite et son remplacement partiel par une 
phase de chalcophanite dont un spectre EDS est présenté en C ; B = Image MEB-BSE d’une association 
hausmannite, dolomite tardive grossière (Dol Gb et/ou Dol 3) et, associée à la pyrolusite, en blanc très claire, se 
trouve une phase d’hollandite ; en D se trouve un spectre EDS d’Hollandite s.l. observé dans la minéralisation 
bréchique. 
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iv. Minéralisation en indices éparses 

 

Un certain nombre de domaines (H2, H4, HB1 ; Fig.1) présente des minéralisations en 

dioxyde de manganèse (pyrolusite) isolées des autres phases d’oxy-hydroxyde de manganèse, et de fer 

(parfois associées à de l’hématite en micro-feuillet). Souvent dans des fractures, ces minéralisations 

imprègnent la dolomie encaissante (figure V.47A). Ces fractures sont accompagnées d’une phase de 

dolomite (Dol 3c) caractérisée par des rhomboèdres zonés, ternes en CL.  

Dans la dolomie encaissante de nombreuses textures dolomitiques sont observables en plus de 

celles correspondant à l’imprégnation de Dol 3. La dolomite apparaît sous forme de micro-

saccharoïdes, qui composent les éléments sédimentaires, tels que les oncolithes, dont la structure est 

éffacée. Apparaît également une dolomite en saccharoïde autour des oncolithes. Le passage d’une 

texture à une autre est flou, d’autant qu’il n’y a aucune différence de couleur ou d’intensité en CL. 

Une autre texture, affectant les cristaux dolomitiques les plus grossiers est caractérisée par une forte 

hétérogénéité en CL. Très présent à la base de la Dol 2, en ciment entre les éléments sédimentaires, 

elle affecte également certaines zonations de la Dol 2. Cette dolomite en altération à également une 

teinte orangée en CL. Cette dolomite orange est donc considérée comme une Dol G qui est donc issue 

d’un remplacement de phases carbonatées prééxistantes. Ses textures sont très variées, de 

microsaccharoïdale à saccharoïdale car elle conserve la texture de la phase qu’elle remplace. Ce type 

de modification minéralogique est très fréquent dans les phases dolomitiques diagénétiques. 

La Dol 2 qui se trouve en ciment dans la dolomie déjà légèrement destabilisée par Dol G, 

également altérée par la Dol 3. Cette Dol 3 très corrosive est notée Dol 3b. Elle remplace Dol 2 (à 

cette interface se développent des aiguilles micrométriques d’oxy-hydroxydes de manganèse) par 

pseudomorphose et a une teinte terne en CL due à sa richesse en Mn. Une dolomite de blocage (Dol 

3c), parfois montrant des zonations mais souvent en plage uniforme, est identique à la dolomite qui se 

trouve au cœur de la veine recoupant la dolomie très recristallisée. 

La pyrolusite, qui précipite là où se trouve une Dol 3b altérant Dol2, semble être liée au 

processus de déstabilisation de Dol2 par Dol 3(Fig. V.47C). Cette pyrolusite montrant de belles 

baguettes prismatiques recoupe bien Dol 2b mais très rarement Dol G saccharoïdale qu’elle moule 

(Fig. V.47b et C). 

Dol 2 se trouve également en remplissage de fractures ce qui permet de supposer qu’elle est 

également associée à de processus post-sédimentaires (Fig V.47D). Nous distinguerons cette dolomite, 

(Dol 2b), à zonations verdâtres grossières, associée à de la fracturation (comme dans le domaine 

bréchique de Hamaraouet) de la Dol 2a qui est en remplissage de « birds-eyes » ou en ciment moins 

développé que Dol 2b. C’est probablement cette phase Dol 2a qui est la plus soumise à l’altération via 

Dol G comme il a été possible de l’observer à l’interface entre la minéralisation en mamelons de la 

pyrolusite et la dolomie (H3-Min2). 

Près de Hambéida se trouvent également des minéralisations où se trouve exclusivement de la 

pyrolusite, présentant toujours les mêmes caractéristiques, avec de belles formes en baguette, ici en 

développement géodique. Dans ce domaine, la calcite arrive par l’intermédiaire des fractures (Fig 

V.47E et F). Cette calcite, jaune en CL, remplace la dolomite qui initialement accompagnait 

vraisemblablement la pyrolusite. De plus, elle entraîne l’altération de la pyrolusite (Fig. V.47G). Cette 

calcite s’observe également dans des recristallisations sous abris où elle est associée à des phases 

d’hollandite qui se développent en dendrite dans les clivages de la calcite. 
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Figure V.47 : Observations des échantillons montrant de légers indices de minéralisation ; A, B, C et D 
proviennent de la même zone (H2) ; A = scan d’une lame mince de l’échantillon H2-Dol-Minoù le développement 
filonien de la minéralisation est observable ; B, C et D = photo en CL ; B indique les phases observables dans 
l’encaissant dolomitique recristallisé;  C montre bien l’enchaînement des principales phases dolomitiques et la 
pyrolusite à l’interface entre Dol 3c et Dol 2 ; D montre le caractère filonien de Dol2 ; E, F et G sont des 
observations de la partie calcitique de HB1 ; E = Photo en CL montrant la calcite jaune qui imprègne tout 
l’échantillon et la pyrolusite en baguettes prismatiques géodiques ; F = image MEB-BSE où la calcite est en 
altération de la pyrolusite ; G = image en CL d’un échantillon à H2 où l’on peut observer une recristallisation sous 
abris associée à des oxy-hydroxydes de Mn ; la calcite jaune imprègne et recristallise toute la roche encaissante ; 
H = image MEB-BSE d’une phase de pyrolusite en sphérule, dans un indice de minéralisation en imprégnation de 
dolomie à HB1 (HB1-Min2). 

 

V.C : PARAGENESE DE LA MINERALISATION EN MN DE BOUARFA: EVOLUTION 

MINERALOGIQUE  DEPUIS LA DOLOMITISATION SEDIMENTAIRE A L’EVOLUTION 

DE LA MINERALISATION. 

C.1) La minéralisation de manganèse de Bouarfa et son encaissant 

La compilation des observations de terrain et de laboratoire permettent de proposer une évolution 

de la minéralisation. Les principales phases minérales observées pour chaque site sont résumées dans 

le tableau 1. De rares phases minérales font la spécificité de certains domaines, comme la manganite et 

la Ca-rhodochrosited’Aïn Béida. Le domaine minéralisé d’Aïn Béida comporte aussi très peu de 

phases ferrifères.A part ces deux points il y a très peu de différence entre les sites minéralisés (tableau 

V.1). 

Ces observations indiquent qu’un évènement minéralisateur s’est produit à l’échelle régionale et 

est commun aux différents sites. Cependant, l’absence d’oxy-hydroxyde de fer massif à Aïn Béida 

(seule l’hématite en micro-feuilletsest décrite) et l’importance de leur présence à Hamaraouet suggère 

soit qu’un évènement minéralisateur plus localisé a eu lieu soit qu’il y a une évolution spatiale de la 

minéralisation qui peut être due à l’évolution de la chimie des fluides minéralisateurs entre 

Hamaraouet et Aïn Béida au cours de la formation du gisement. Plusieurs épisodes minéralisateurs 

semblent être à l’origine du gisement actuel et des témoins de chacun sont observables dans tous les 

types de minéralisations. Les oxy-hydroxydes de fer et la dolomite sont des marqueurs fiables de ces 

évènements. L’un d’entre eux est clairement lié à un ou plusieurs épisodes de fracturation souvent 

associé(s) à un remplissage de dolomite baroque. Or la dolomite baroque est une phase qui se met en 

place dans des conditions particulières de sursaturation des fluides par rapport à la dolomite (Searl, 

1989). Ces conditions peuvent être atteintes à des températures relativement hautes (minimum 60°C à 

80°C ; Radke & Mathis, 1980) où la dolomite ne s’observe que sous cette forme baroque (Machel, 

2004). Les analyses isotopiques en éléments stables peuvent permettre de trancher sur ce point (Searl 

et Fallick, 1990).  

Le tableau 1 indique également que de nombreuses phases observées dans la dolomie chocolat 2 

sont présentes, bien que parfois plus développées, dans les échantillons minéralisés. Certaines de ces 

phases sont par ailleurs clairement postérieures ou associées à la minéralisation (ex : Dol G ; Dol 3b et 

Dol 3c). Ainsi, la minéralisation, qui s’est logée dans l’unité de dolomie chocolat 2, a probablement 

affecté les phases carbonatées initiales de cette unité et ceci même dans les zones où nous avons 

considéré que nous prélévions uniquement l’encaissant.  Notre échantillonnage dans la dolomie 

encaissante était alors peut-être trop près de la minéralisation pour pouvoir bien étudier les propriétés 

de l’hôte sain. Seule l’unité de dolomie chocolat 1 comporte des phases dolomitiques qui diffèrent de 

celles accompagnant la minéralisation par la présence permanente de Fe (et Mn) détectable en EDS.  



 

183 
 

Tableau V.1 : Table des phases minérales présentes dans chaque site composant le domaine 
minéralisé en Mn de Bouarfa. 

 

C.2) Scénario paragénétique et caractérisation des évènements minéralisateurs 

Le scénario paragénétique est illustré sur la figure V.48 où la succession des différentes phases 

minérales est présentée. Ce scénario est expliqué ci-dessous : 

i. Sédimentation lagunaire 

Les séries sédimentaires de la région d’Hamaraouet sont composées d’une succession de bancs 

arkosiques et de niveaux de dolomie plus ou moins épais. La présence de passages gypseux dans les 

sables, le passage de facies oolithiques à oncolithiques et les textures de dolomite microcristalline (Dol 

1a) sont caractéristiques d’un environnement de plateforme peu profonde, lagunaire, propice à la 

formation d’une dolomie pénécontemporaine à la sédimentation (Land, 1985 ; Jones & Renault 1994 ; 

Machel, 2004 ; Arenas-Abad et al., 2010). La présence de pisolithes dont les laminations restent 

apparentes pouvant atteindre des tailles centimétriques (Fig. V.6 et V.9A1) indique une possible 

activité bactérienne (Jones & Renault 1994 ; Folk & Chafetz, 2000). De plus les birds-eyes qui 

forment les nombreuses mouchetures carbonatées sont typiques de ce type d’environnement où la 

formation d’évaporite est vite remplacée par la mise en place de dolomite (Machel, 2004). Certaines 

phases de dolomite (Dol 2a) formant de beaux rhomboèdres en ciment de plusieurs dizaines de 

microns marquent un évènement dolomitique diagenétique plus tardif mais dont les caractéristiques 

texturales ne suffisent pas à établir s’il s’agit d’une diagenèse précoce ou du début de mésogenèse.  

Aucun faciès observé ne comporte d’oxy-hydroxydes de manganèse et/ou de fer 

oncolitiques/pisolithiques et aucun niveau à black shales n’a été observé. Les oxy-hydroxydes en 

ciments sont rares et sont localisés aux interfaces entres dolomie et fissures (Fig. V.42). Or, dansles 

minéralisations manganésifères d’environnement marin peu profond,il est commun d’observer ces 

formations (Force et Canon, 1988 ; Frakes & Bolton, 1992 ; Ostwald, 1992 ; Fan et al., 1999a,b ; Liu 
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et Xue, 1999 ; Du et al., 2013). De plus, nous n’avons observé aucune phase de carbonate de 

manganèse d’origine sédimentaire. En revanchela dolomite composant les facies dolomitiques actuels 

de l’unité dolomitique 1 et 2 présente un enrichissement en Mn (fortement luminescente en CL avec 

des teintes orangées, observations MEB-EDS) et également en Fe dans le cas de l’unité de dolomie 

chocolat 1 (Fig. V.5). Ces observations témoignent d’un probable enrichissement en Mn inhérant à 

l’environnement de sédimenattion lagunaire. Nous avons pu également observer qu’un évènement de 

dolomitisation de grande échelle (de Hamaraouet à Aïn Béida) affecte la série de dolomie chocolat 2. 

Cet évènement qui se caractérise par la mise en place de phases de dolomite grossière formant de 

beaux rhomboèdres parfois baroques semble effacer partiellement les faciès sédimentaires initiaux. 

L’effacement partiel est par ailleurs indicateur que les facies initiaux étaient bien dolomitisés (Machel, 

2004). L’existence de pisolithes comportant initialement des recouvrements d’oxy-hydroxides de Fe et 

ou Mn ayant été altérés par la dolomitisation tardive n’est donc pas exclu. Ces enrichissements 

éogenétiques sont d’autant plus fréquents dans les environnements lagunaires (Jones & Renault 1994 ; 

Giresse et al., 1998).  

ii. Minéralisation primaire 

 

Une première phase de minéralisation se met en place, composée d’oxy-hydroxydes de fer, 

principalement goethite, colloforme-rubannée qui entoure la dolomie hôte sans nécessairement 

l’imprégner. Il en est de même pour les phases de barite, hausmannite et manganite qui sont clairement 

associées entre elles. En revanche la relation avec la goethite est moins évidente. La relation entre 

cette première minéralisation et la dolomie hôte est assez mal définie mais l’observation 

macroscopique et microscopique à H3 montre que ces phases semblent se développer autour de clastes 

de dolomie encaissante. Cependant ces arguments sont à prendre avec précaution car les zones en 

question sont fortement affectées par des phases plus tardives qui semblent particulièrement altérerla 

manganite qui n’apparait pas à Hamaraouet. Pouit et Jouravsky (1965) décrivent également la 

présence de bloc de calcaires dolomitiques dans les canaux minéralisés d’Aïn Béida. 

Les phases minérales principales composant cette minéralisation primaire sont la manganite,  

l’hausmannite et la barite. Ces phases sont indicatrices d’une précipitation dans un environnement 

alcalin faiblement oxydant à réducteur. D’un point de vue thermodynamique la manganite suivie de 

l’hausmannite sont stables dans la colonne d’eau, de 150 m à 600 m (Grill, 1982 ; Gramm-osipov, 

1997). Cependant une telle bathymétrie n’est pas cohérente avec l’environnement sédimentaire des 

dépôts sinémuriens de Bouarfa. Dans les contextes métallogéniques, manganite hausmannite et 

barityne sont le plus souvent associées à des modèles impliquant l’intervention de fluides 

minéralisateurs diagénétiques d’origine hydrothermale volcanogénique ou à une circulation de fluides 

en profondeur (Hewett, 1972 ;Roy, 1988 ; Nicholson, 1990 ; Gutzmer & Beukes, 1996 ; Dill, 2013). 

Certains cas en revanche font mention de précipitation de manganite en milieu marin anoxique peu 

profond,influencée par des apports de fluides hydrothermaux, sous forme d’ooïdes ou dans des 

marnes, associée à de la rhodochrosite (Hewett, 1972 ;Fan et al., 1999a ; Roy, 2006). La Ca-

rhodochrosite observée à Aïn Béida présente des relations texturales avec la manganite et autres 

phases ;ceci semblent indiquer que la Ca-rhodochrosite est tardive et donc n’est pas un précurseur de 

la minéralisation en oxyde. De plus elle est observable de rares fois à Hamaraouet en association avec 

des zonations de Dol 3 riche en Mn.  

Il est donc possible d’après la littérature que cette minéralisation primaire se soit mis en place 

assez tôt dans l’histoire diagenétique du bassin de Bouarfa voire soit pénécontemporaine de la 

sédimentation, moyennant l’intervention d’une activitée hydrothermale et/ou microbienne aidant la 

précipitation et stabilisation du Mn dissous (Ostwald, 1990 ; Mandernack et al., 1995 ; Brouwers et 



 

185 
 

al., 2000). Bien qu’une oxydation catalysée par l’activité bactérienne entrainerait également la mise 

en place de pyrolusite en structure microbiennes (Ostwald, 1990). Or une des difficultés rencontrées 

ici est de pouvoir déterminer avec certitude l’existence d’une pyrolusite primaire. La présence de 

pyrolusite « microbienne » qui pourrait donc en être un témoin n’a pas été identifiée de manière 

significative. Seules de rares occurrences de pyrolusite en indice mineur laissent supposer l’existence 

de textures microbiennes (Fig. V.47H).  

D’après Pouit et Jouravsky (1965) la minéralisation en canaux d’Ain Béida contient des 

clastes de dolomie ce qui indique également qu’elle n’est pas directement associée à la mise en place 

de la série sinémurienne encaissante (Chapitre II.B.4 : Fig. II.20C). 

Rappelons que cette minéralisation est principalement bien conservée à Aïn Béida (sous forme 

de canaux dont l’origine reste à discuter), et en revanche à Hamaraouet elle semble très altérée et 

n’affecte pas toute la colonne sédimentaire puisqu’elle n’apparait ni dans le paysage ni sur le log 

sédimentaire de référence (Fig. V.2).  

Cette minéralisation est recoupée et altérée par des phases de dolomite baroque qui marquent 

le début d’une seconde étape de minéralisation bien plus développée à Hamaraouet.  

iii. Minéralisation tardive de fractures 

 

Un second épisode de minéralisation, plus évident à identifier du fait de sa relation avec un 

épisode de fissuration et de dolomitisation diagénétique tardive, est à l’origine de la mise en place 

d’un volume conséquent de dolomite baroque, pyrolusite, hématite en micro-feuillets, goethite en 

baguettes et massive, ainsi que d’hématite botryoïdale. La première phase qui est associée à cette 

fracturation est la dolomite grossière non-planaire à baroque. Les caractéristiques de 

cathodoluminescence témoignent d’une teneur en manganèse relativement élevée. Cette épisode 

dolomitique est clairement responsable d’une déstabilisation de l’encaissant et surtout de la 

minéralisation primaire et tout particulièrement la barite (Fig. V.45), la goethite colloforme (Fig. 

V.40C) et en moindre importance l’hausmannite. Notons que dans le domaine où cet épisode 

dolomitique a été le plus observé,la manganite est absente. 

La pyrolusite est postérieure ou cogénétique à la mise en place d’une phase de dolomite 

baroque, précipitant en remplissage de porosité primaire ou secondaire de fractures, comme le reste 

des phases métallifères associées à cet épisode. Cependant deux types de précipitation de la pyrolusite 

sont reconnus : (1) cristaux sub-automorphes recoupant la minéralisation primaire riche en 

hausmannite (voir observations à H1), (2) baguettes prismatiques se développant en bordure de 

rhomboèdres de dolomite grossière à baroque (Dol 2b, Dol 3a&b, Dol G). Cette pyrolusite (2) est 

clairement liée à un apport filonien ou à une déstabilisation de dolomite diagenétique prééxistante 

(Dol2). Il en résulte les formations mamelonnées et la pyrolusite fusiforme de la minéralisation en 

amas ainsi que la pyrolusite en prismes trapus d’Aïn Béida. Une seconde phase présente des textures 

différentes en micro-feuillets parallèles. Cette texture laisse souvent penser qu’elle est issue d’un 

remplacement d’une phase antérieure de dolomite. De plus des micros phases de pyrolusite sont 

observables à l’interface entre la Dol3b ou Dol3c et les phases antérieures (Dol 2b). Il est difficile de 

savoir avec certitude si ces deux textures sont des phases cogénétiques, pénécontemporaines ou biens 

distinctes. Le même problème se pause pour Dol 3c et la pyrolusite bien que Dol 3c semble bien 

postérieure.  

D’un point de vue cristallographique, cette pyrolusite ne présente que quelques défauts de 

structure (défaut De Wolff) et d’après les analyses DRX est quasi entièrement composée de Mn 

tétravalent. Les défauts cristallins de Wolf peuvent être symptomatiques du fait que cette pyrolusite 

précipite en remplacement de phases carbonatées voire, comme cela se produit souvent, de manganite 
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(Champness, 1971 ; Yamada et al., 1986, von Plehwe-Leisen & Klemm, 1995 ; Michailidis, 1997). 

L’absence de manganite à Hamaraouet peut être due cet éventuel remplacement ce qui entrainerait une 

perte de volume de 17%. Les différences de texture de la pyrolusite peuvent alors s’expliquer par des 

environnements de précipitation différents, les uns précipitant en remplacement de la manganite ou de 

carbonates les autres en précipitation directe dans les ouvertures des fractures. 

A la suite de cette pyrolusite qui borde et imprègne la dolomie hôte, se forment les couches 

rouges qui résultent de la précipitation d’hématite en micro-feuillet aux dépens d’une phase 

dolomititique grossière dédolomitisée. Ces couches rouges bordent les minéralisations de manganèse. 

A la suite de ces couches rouges à hématite en micro-feuillet se développe une phase de goethite en 

baguettes qui peut prendre des dimensions métriques et il en résulte la grande veine de goethite de H3. 

Une hématite botryoidale tardive est également associée à cet épisode qui apparait clairement 

postérieur à la mise en place de dolomite tardive (Fig. V.19F2 et V.41F). Les caractéristiques 

cristallographiques de cette hématite la présente toutefois comme une phase issue de la déshydration 

d’une phase de goethite antérieure (Wolska & Schwertmann, 1989a ; voir chapitre VI.B).  

La présence de phases d’oxy-hydroxydes de fer postérieures à une phase de pyrolusite n’est 

pas fréquente dans les modèles de minéralisation de manganèse, sauf certains BIF protérozoïques 

(exemple des Kalahari, Transvaal supergroup ; Gutzmer & Beukes, 1996) où ce phénomène fait suite à 

des modifications d’arrivée de fluides dans le système. Ceci s’explique en général car le Fe étant 

moins soluble que le Mn et au potentiel d’oxydoréduction plus faible aura tendance à précipiter en 

premier dans les environnements oxydants (Krauskopf, 1956 ; Hem, 1972 ; Chan et al., 2000). D’après 

Krauskopf (1956) si un fluide comporte les deux éléments, Fe et Mn, pour aucun environnement 

sédimentaire les processus inorganiques ne permettent la précipitation du manganèse avant celle du fer 

à moins que le rapport Mn/Fe ne soit très élevé. 

Les phases de dolomite associées à cet épisode sont nombreuses et présentent des marques de 

déstabilisation tardive. La phase très particulière Dol G est le principal marqueur de cette 

déstabilisation des phases de dolomite. La phase Dol 3b, riche en manganèse et qui est clairement en 

altération de la Dol 2b marque aussi un épisode de déstabilisation dolomitique important. Elles sont 

également marqueurs de l’existence de plusieurs arrivées de fluides via des fractures. Ces successions 

dolomitiques ce sont clairement associées à la mise en place de la pyrolusite et de l’hématite en micro-

feuillet, qui est similaire à ce qui est observable dans les cas de dédolomitisation. 

Notons que ces phases métallifères qui souvent se développent en bordure de dolomites 

baroques plus anciennes, ne se succèdent pas de façon systématique.Des variations minéralogiques 

spatiales s’observent, résultant de la présence d’hématite botryoïdale au contact du tapissage de 

dolomite baroque à l’instar de la pyrolusite en baguette. Par endroit, comme à H2, il est possible de 

trouver une absence de minéralisation dans les brèches. L’hypothèse est qu’à chaque phase correspond 

un épisode de fracturation distinct. 

Cette séquence de minéralisation se termine avec la précipitation d’une phase de dolomite en 

micro-rhomboèdre à bordure sub-plane et d’une phase de calcite éteinte en CL. Ces phases altèrent 

une bonne partie des phases préexistantes. 

La période de temps qui sépare les deux types de minéralisation (primaire et de fracture) est 

très difficile à estimer. Elle se distingue dans un premier temps minéralogiquement (bien que de rares 

cas d’association entre pyrolusite et hausmannite sont observables) et géométriquement mais rien ne 

permet de certifier qu’elles sont issues d’évènements minéralisateurs radicalement différents. Ce qui 

est en revanche clairement défini est que le gisement de Bouarfa se met en place via une succession 

d’arrivées de fluides minéralisateurs. 

 

L’une des questions qu’il convient de soulever est la relation de la minéralisation avec la 

dolomie encaissante. Il y a une importante fracturation et bréchification qui sont liées à cette 
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minéralisation. La plupart des cas de pseudomorphose par les phases métallifères fait principalement 

référence au remplacement de phases dolomitiques en rhomboèdres grossiers, baroques, donc tardives. 

Or la minéralisation de Bouarfa n’a pas seulement un aspect filonien, elle imprègne bien la dolomie et 

même dans certains cas suit la stratification (d’après Pouit et Jouravsky, 1965). C’est pourquoi nous 

proposons que la minéralisation fasse suite ou s’accompagne d’une étape de 

dissolution/bréchification/karstification de la dolomie encaissante, libérant ainsi une importante 

porosité secondaire qui est dans un premier temps comblée par les phases de dolomites tardives. Il est 

également intéressant de constater que la minéralisation n’imprègne pas les formations arkosiques. 

Cela est en accord avec l’idée que la dolomie est un piège pour la minéralisation. Cependant Pouit et 

Jourvasky (1965) font mention de filons minéralisés en hausmannite affectant l’unité arkosique 

supérieure. 

iv. Altération de la minéralisation 

 

Une phase de calcite tardive, associée à un épisode de fracturation vient altérer une grande 

partie de la formation sinémurienne de la région de Bouarfa. Elle affecte la dolomie de la zone entre 

Aïn Béida et Hamaraouet (HB1) jusqu’à la pointe Sud de la région d’Hamaraouet. A cette calcite sont 

associées des phases d’oxy-hydroxydes de manganèse tel que la cryptomélane et hollandite s.s. ainsi 

que de la chalcophanite. En effet ces phases sont observables en moindre proportion dans la région de 

Bouarfa. Elles attestent d’une altération tardive, supergène du gisement associée à un évènement de 

fracturation qui permet la circulation de fluides entrainant une dédolomitisation ainsi qu’une altération 

météorique du gisement. Ces phases d’oxy-hydroxyde de manganèse se développent en épigénie de la 

pyrolusite et de l’hausmannite. L’altération supergène de pyrolusite en hollandite s.l. secondaire est 

fréquemment observée (Beauvais et al., 1987 ; Ostwald, 1992).  

 

C.3) Les questions qui restent en suspens et les attentes de la géochimie et datation 

Cette approche minéralogique de la minéralisation de Bouarfa permet de mettre en évidence 

l’histoire multiphasées de ce gisement. Son histoire est influencée par une succession d’évènements 

réducteurs, basiques, de diagenèse tardive et par l’intervention de fluides allochtones et de 

fracturation. Mais de nombreuses questions restent sans réponses notamment concernant la place 

précise de ces évènements dans l’histoire diagenétique du bassin mésozoïque de Bouarfa et 

l’importance de la séparation entre les deux épisodes de minéralisation. En effet la minéralisation 

primaire semble être associée à une histoire précoce. A l’inverse, la minéralisation secondaire étant 

liée à une importante histoire de fracturation pourrait appartenir à une histoire tardive étant donné que 

la région de Bouarfa est affectée par des épisodes de soulèvement cénozoïques.  

Ainsi les études à venir devront nous permettre de voir s’il y a une distinction géochimique entre 

ces deux types de minéralisation et si la signature de différents fluides minéralisateurs est identifiable. 

Ce qui permettrait dans un second temps de caractériser les fluides minéralisateurs et leur(s) 

origine(s). 

Afin de mieux comprendre l’évolution des nombreuses phases de dolomite, qui permettent 

souvent de fournir des repères paragenétiques, nous étudierons également plus en détail la géochimie 

de ces dolomites afin d’établir un modèle de dolomitisation s.l. 
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VI.A : CARACTERISATION GEOCHIMIQUE DE LA MINERALISATION DE 

BOUARFA 

 

A.1) Introduction : 

L’étude minéralogique du gisement de Bouarfa a montré que les trois types de minéralisation, 

amas d’Hamaraouet, brèches minéralisées et canaux minéralisés d’Aïn Béida, sont différentiables 

principalement (1) par la dominance de phases primitives d’oxyde de manganèse à Aïn Béida, telles 

que manganite et hausmannite mais dont l’origine reste discutable, tandis que (2) les phases tardives 

de pyrolusite et la présence plus importante d’oxy-hydroxydes de fer caractérisent le site 

d’Hamaraouet et semblent associées à des cycles de dédolomitisation/dolomitisation. Afin de 

déterminer les relations entre ces deux domaines (Hamaraouet et Aïn Béida) des analyses 

géochimiques ont été effectuées sur roches totales et directement sur les phases minérales majeures 

(pyrolusite, hausmannite, oxy-hydroxydes de fer et dolomites). Ces analyses permettent de caractériser 

géochimiquement les minéralisations primitives à tardives et ainsi apporter des éléments quant à la 

nature et l’évolution des fluides impliqués dans la mise en place de la minéralisation. Afin de 

comprendre les relations entre le gisement et son encaissant, des analyses géochimiques sur roches 

totales ont été réalisées sur l’encaissant dolomitique, les sables et le socle encadrant la minéralisation. 

Le tableau VI.1 présente tous les échantillons analysés et leurs caractéristiques minéralogiques. Parmi 

les échantillons de l’encaissant, nous distinguonsle socle de micaschiste (1) des échantillons silicatés 

de type détritique (2, 3 et 4). L’encaissant carbonaté Sinémurien est représenté par 5 échantillons : (a) 

un échantillon, situé sous l’unité dolomitique 2, comportant une fraction silico-clastique importante 

cimentée par une phase de dolomite (5) ; (b) trois échantillons proviennent de l’unité de dolomie 

chocolat 2 sur le site d’Hamaraouet (6, 7 et 8) et (3) un échantillon représentatif des faciès 

dolomitiques d’Aïn Béida. Les échantillons minéralisés se distinguent selon leur minéralogie. Les 

échantillons 11 à 14 sont constitués de dolomite tardive, principalement Dol 3 et Dol G, tandis que les 

échantillons 15 à 21 sont principalement composés d’oxy-hydroxydes de manganèse. Les échantillons 

22 à 25 comportent une fraction d’oxy-hydroxyde de fer importante. La localisation précise des 

échantillons est indiquée sur la carte de la figure VI.1. 

 

A.2) Caractérisation géochimique en roche totale des domaines minéralisés de Bouarfa  

i. Caractérisation des roches encaissantes : socle et séries détritiques proches et barres 

dolomitiques 

Les analyses géochimiques sur roche totale ont été réalisées au SARM. La méthode d’analyse 

est explicitée dans le chapitre III.B.3. Les résultats de ces analyses sont présentés de manière détaillée 

en annexe III. Les résultats principaux sont illustrés dans ce chapitre sous forme de spidergrammes 

présentant les concentrations des éléments traces et majeurs selon leur affinité géochimiques et 

normalisées à la croûte continentale supérieure (UCC) de Taylor et McLennan (1995).  
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Figure VI.1 : Carte géologique schématique du district minier de Bouarfa (d’après Pouit et 
Jouravsky, 1962) avec la localisation des échantillons analysés en roche totale indexés selon leur 
numéro d’analyse (voir tableau VI.1). 

 

 Le socle du Paléozoïque inférieur mica-schisteux de Bouarfa montre des teneurs en éléments 

immobiles proches de celles de la croûte continentale supérieure (UCC) avec un appauvrissement 

marqué en Cr (figure VI.2). Il est appauvri pour la plupart des éléments mobiles, Mg et 

particulièrement Ca et Sr. Ce socle de Bouarfa présente un important enrichissement en As (13 ±1 

ppm), Co (52 ±2 ppm) et U (11 ±1 ppm), correspondant à 5 voire 10 fois l’UCC. Le socle est 

relativement pauvre en Mn et Fe (Mn : 155 ±1,6 ppm ; Fe : 2,34 ±0,02 pds%) ce qui n’est pas très 

étonnant compte tenu de sa minéralogie (pas d’observation d’oxydes de Fe/Mn/Ti).  

Les roches de l’unité arkosique supérieure possèdent une signature géochimique bien 

différente du socle et d’un échantillon à l’autre (Fig. VI.2). De manière générale, ces roches sont 

appauvries en éléments immobiles et lithophiles. Les teneurs en Mn et Fe sont également très faibles 

dans les clastes de granitoïdes de l’arkose supérieure (Mn : 89 ±8 ppm ; Fe : 0,22 ±0,02 pds%). 

L’arkose dans son ensemble en revanche comprend des teneurs en Fe (0,89 ±0,01 pds%) et surtout en 

Mn (743 ±37 ppm) plus importante, bien que la teneur en Mn de cette dernière reste standard selon 

l’UCC. Les échantillons de sable arkosique se distinguent donc du socle de Hamaraouet par 

l’« anomalie positive » en Mn par rapport aux autres éléments sidérophiles, alors que le socle présente 

une « anomalie négative » en Mn. 

Les sables ont des teneurs en éléments chalcophiles (principalement Zn, Cu et parfois As et 

Pb) très faibles par rapport à l’UCC (Fig. VI.2). 
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Figure VI.2: Spidergrammes normalisés à la croûte continentale supérieure des roches 
détritiques et du socle encadrant la minéralisation. 

 

Les roches dolomitiques du Sinémurien présentent des signatures géochimiques homogènes 

(figure VI.3). Les spidergrammes ont des allures très similaires, les principales différences étant liées à 

des teneurs absolues variables. Pour les éléments mobiles, les échantillons montrent un 

appauvrissement en K faible (Grès H) à près du dixième de l’UCC (HB1-Dol). Un appauvrissement 

variable en Ba est également notable. Les valeurs en Sr sont relativement similaires ; Sr moyen = 83 

±13 ppm, la valeur la plus faible étant celle de Dol-C2-2 (60 ±1 ppm). Tous les éléments immobiles et 

lithophiles ont des comportements semblables (Fig. VI.3). L’échantillon le plus riche en éléments 

immobiles et lithophiles (Grès H) est celui qui présente la fraction détritique la plus importante. Cet 

échantillon est également le plus riche en K. A l’inverse, HB1-Dol présente globalement les teneurs 

les plus faibles en éléments lithophiles et immobiles et également en K. Concernant les éléments 

chalcophiles, tous les échantillons semblent montrer un enrichissement en As, en suivant la même 

tendance que celle des éléments immobiles et du K. En revanche les échantillons présentent un 

comportement vis-à-vis du Pb qui apparaît indépendant de leur composante détritique. En effet 

l’échantillon le plus riche en Pb est Dol-C2-2 (21 ±1 ppm) et le plus pauvre est Dol-C2-1 (1,2 ±0.1 

ppm). Seul HB1-Dol a une teneur en Cu (6 ± 1,5 ppm) supérieure à la limite de détection (5 ppm). 

Concernant les éléments sidérophiles, tous les échantillons ont des teneurs en Mn très élevées, à plus 

de 10 fois l’UCC tandis que les teneurs en Fe sont relativement faibles. Les teneurs en Mn varient 

entre 0,57 ± 0,01wt% (Dol-C2-3 = toit de la dolomie chocolat 2) et 3,65 ± 0,01wt% (Dol-C2-C1 = 

base de la dolomie chocolat 2) ; les teneurs en Fe, du même ordre, varient entre 0,20 ± 0,04wt% (Dol-

C2-1) et  1,12 ± 0,01wt% (Dol-C2-3). Ainsi l’échantillon le plus faible en Mn est aussi le plus riche en 

Fe et vice versa. Les concentrations en Co et Ni des échantillons les moins riches en éléments 

détritiques sont similaires à celles des sables arkosiques (Ark S). 

Les valeurs en Na2O non représentées sur les spidergrammes, sont également importantes pour 

caractériser des carbonates. Ces valeurs sont biens corrélées avec celles des oxydes tels que SiO2, 

Al2O3, K2O, TiO2 et Fe2O3t. En revanche, elles sont parfaitement anti corrélées aux teneurs en CaO 

(figure VI.4). Ainsi la matrice de Pearson (Fig. VI.4) illustre bien la part due à la fraction détritique 

composant ces dolomies, représentée par les teneurs en SiO2, Al2O3, K2O, TiO2 et Na2O. Il est 

intéressant de souligner la corrélation en Fe2O3 et ces éléments (0,68 < r < 0,89) ainsi que l’anti-

corrélation avec CaO (r = -0,75). De plus, la concentration en MnO est anti-corrélée à Fe2O3t (r = -

0,55) et ne présente aucune affinité statistique avec les autres éléments. Un comportement similaire est 

observable pour MgO qui n’est pas du tout corrélé avec CaO (r = 0,004) malgré la nature dolomitique 

de ces roches. Ceci est principalement du à la présence de HB1-Dol (dont la teneur en CaO est la plus 
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élevée à 36,2 ± 0,4%) et est lié à la dédolomitisation associée à la précipitation de calcite tardive qui 

affecte les séries sinémuriennes, notamment proche de HB1 (Chapitre V). 

 

 

Figure VI.3: Spidergrammes normalisés à la croûte continentale supérieure dans les carbonates 
hôtes.  

Pour les éléments des terres rares (ETR), à l’exception du socle micaschisteux, tous les 

échantillons sont appauvris en ETR par rapport à l’UCC. La signature en éléments des terres rares des 

roches encaissantes présente deux types de spidergrammes (figure VI.5).  

(1) Certains sont plats (La*/Gd* ~1), cela concerne principalement le socle (La*/Gd* = 1,0) 

qui présente les teneurs les plus élevées en ETR, ainsi que Dol-C2-3 (La*/Gd* = 1,0). Le grès à 

ciment dolomitique ainsi que les sables arkosiques supérieurs présentent également des spectres 

relativement plats (La*/Gd* = 0,8) bien que dans les sables arkosiques une légère anomalie négative 

en Ce (Ce/Ce*Ark S = 0,8) et une anomalie positive en Eu bien marquée (Eu/Eu*Ark S = 1,5) sont 

observables. Cette anomalie en Eu se retrouve dans la plupart des échantillons silicatés (Eu/Eu* B.Arfa-

g2= 3,46). Cela est probablement du à la présence de phases telles que des feldspaths.  

(2) Les autres spidergrammes sont caractérisés par un appauvrissement en ETR légers et/ou 

enrichissement en METR (0,2 < La*/Gd* < 0,6). Les carbonates présentent une anomalie négative très 

faible en Ce.  

 



 

196 
 

 

Figure VI.4 :Matrice de Pearson calculée sur les éléments « majeurs » des carbonates 
encaissants. 

 

 

Figure VI.5 : Spidergrammes des teneurs en éléments des terres rares normalisées à l’UCC dans 
les roches encaissantes du gisement. 

 

Pour conclure, l’encaissant silicaté et l’hôte dolomitique de la minéralisation ont en commun 

des teneurs pauvres en éléments traces lithophiles, chalcophiles et sidérophiles. L’encaissant 

dolomitique possède toutefois des teneurs majeures en Mn (0,76 à 4,71% MnOt). Dans chacun des 

échantillons, un fractionnement entre Fe est Mn par rapport à l’UCC est observable. Un 

enrichissement marqué en As s’observe également sur chacun de ces échantillons. La signature en 

ETR est variable mais un fractionnement net est marqué par un appauvrissement en éléments des 

terres rares légères. Enfin, il convient de souligner que la signature géochimique des carbonates subit 

une forte influence du matériel terrigène, à l’exception des teneurs en Mn, Ba, Sr et Pb (Fig. VI.3 et 

VI.4). 
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ii. Caractérisation des minéralisations de pyrolusite associées à la dolomite tardive en 

fracture ou brèche (Dol G et Dol 3) 

La signature géochimique des dolomies encaissantes permet de caractériser les zones 

minéralisées où la dolomite tardive associée à la minéralisation est très présente. Les spidergrammes 

montrent ainsi la signature de ces carbonates tardifs et des oxydes de manganèses (pyrolusite) associés 

(figure VI.6). Il apparait clairement que, sauf à de rares exceptions (Ba, Cu, V), la signature 

géochimique des carbonates tardifs, situés dans des remplissages de fracture ou dans des brèches, est 

similaire à celle de l’encaissant dolomitique.  

Les deux échantillons présentant une dominante de pyrolusite ont en commun leur teneurs 

plus faibles en éléments lithophiles/immobiles, un enrichissement en Cu (103 ±5 ppm dans HB1-Min ; 

164 ±8 ppm dans H2-Min) et une séparation toujours plus importante entre Fe et Mn (Mn/FeHB1-Min  

= 133;Mn/FeH2-Min= 1211). Les deux échantillons sont également un peu plus riches en Sr que les 

échantillons riches en carbonates (Sr = 164 ±8 ppm dans HB1-Min ; Sr = 416 ±21 ppmdans H2-Min). 

La principale distinction entre ces deux échantillons riches en pyrolusite se fait sur une teneur en Ba 

plus importante dans HB1-Min (Ba = 511 ±26 ppm) que pour H2-Min (Ba = 9 ±1 ppm). 

 

Figure VI.6 : Spidergrammes des minéralisations mineures en pyrolusite associées à de la 
dolomite tardive de fractures 

 

Tous les spidergrammes des ETR de ces échantillons (figure VI.7) possèdent un 

appauvrissement plus ou moins marqué en ETR légers (0.4 <La*/Gd*< 0,8), et ceci est vrai tout 

particulièrement dans le cas des échantillons associés à de la pyrolusite. H2-Br-Dol a une signature en 

ETR très proche de celle des dolomies encaissantes. Une anomalie positive en Ce est également 

observable dans les échantillons possédant de la pyrolusite. 
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Figure VI.7 : Spidergrammes des éléments des terres rares dans les minéralisations mineures en 
pyrolusite associées à de la dolomite tardive de fractures 

 

iii. Caractérisation des minéralisations de manganèse en amas de Hamaraouet et d’Aïn 

Béida. 

La caractérisation géochimique des éléments majeurs et en traces des deux principaux 

domaines minéralisés ené oxy-hydroxydes de manganèse a été réalisée (figure VI.8). Bien que leurs 

caractéristiques géométriques et minéralogiques soient distinctes, les domaines minéralisés en oxydes 

de manganèse de Bouarfa sont, du point de vue de leur signature géochimique, très proches. 

Les minéralisations d’Aïn Béida et d’Hamaraouet (figure VI.8) ont en commun une anomalie 

en As plus ou moins prononcée, des teneurs en éléments chalcophiles plus importantes que dans tous 

les autres échantillons et des teneurs très faibles en éléments lithophiles/immobiles. Certains éléments, 

tels que Ba, As, Zn et Fe, présentent des variations importantes. La minéralisation d’Aïn Béida semble 

se distinguer par sa richesse en Ba, en As et un rapport Mn/Fe globalement faible mais variant de 1,3 

(AB-2) à 66,9 (AB-1 ; tableau VI.2). Toutefois, la présence de phases d’oxy-hydroxydes de fer dans 

cet échantillon influence ce rapport (même remarque pour H1-Min2 et H1-Min3). Pour AB-1, le 

rapport Mn/Fe est bien faible comparé aux autres échantillons composés principalement de pyrolusite 

(Mn/Fe63-05= 129,6 ; Mn/Fe63-01= 476,2; Mn/FeH1-Min1= 378,0). Les échantillons se distinguant le plus 

parmi les minéralisations en Mn sont les échantillons altérés, c'est-à-dire comportant des phases 

tardives en épigénie telles que cryptomélane, hollandite s.s. et chalcophanite. Ces échantillons sont en 

effet nettement enrichis en Zn (1446 à 2136 ppm) et Sr (1316 à 2350 ppm) et dans une moindre 

mesure en Pb et K. La figure 9 met bien en évidence que ces échantillons présentent des 

enrichissements supérieurs à la tendance des minéralisations « saines ». 

Tableau VI.3: rapport Mn/Fe des minéralisations en Mn de Bouarfa 

 

 Tous les spidergrammes des ETR (figure VI.10) montrent des concentrations en ETR faibles 

et un appauvrissement en ETR légers (qui est moins marqué pour AB-2 : La*/Gd*= 0,7). AB-2 a un 

comportement distinct puisqu’il ne présente aucune anomalie (Ce/Ce* = 1,0). Une anomalie négative 

en Eu (malgré les fortes teneurs en Ba) est observable sur l’ensemble des échantillons minéralisés plus 
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frais. Les échantillons altérés montrent bien un appauvrissement en ETR légers mais également un 

enrichissement en ETR moyens et l’absenced’anomalies positives en Ce. La signature en ETR des 

échantillons riches en pyrolusite présents dans les minéralisations en amas d’Hamaraouet ou à Aïn 

Béida est légèrement différente de celle des échantillons riches en pyrolusite associés aux fractures de 

Hamaraouet car ils ne possèdent pas d’anomalie positive en Ce bien marquée. 

 

Figure VI.8 : Spidergrammes normalisés à la croûte continentale supérieure des minéralisations 
de Mn primitives d’Aïn Béida et d’Hamaraouet. 

 

 

Figure VI.9 : Enrichissement en Zn, Sr et K caractérisant les minéralisations altérées 
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Figure VI.10 : Spidergrammes des ETR normalisés à la croûte continentale supérieure des 
minéralisations de Mn d’Aïn Béida et d’Hamaraouet. 

 

Les oxy-hydroxydes de fer montrent des teneurs plutôt faibles en éléments mobiles (à 

l’exception de U), en élément immobiles et lithophiles (figure VI.11). Concernant ces éléments, les 

principales différences avec les minéralisations de Mn sont les faibles teneurs en Sr (58 à 18 ±2 ppm) 

et en Ba (65 à 15 ±3 ppm dans les échantillons quasi-purs d’oxy-hydroxydes de Fe) et en revanche les 

teneurs en Si plus élevées que dans les oxydes de manganèse (Si = 1,75 à 1,27 % dans les échantillons 

quasi-purs d’oxy-hydroxydes de Fe). Les oxy-hydroxydes de fer présentent également un 

enrichissement important en éléments en traces. La phase pure d’hématite botryoïdale des stockwerks 

de H3 est la plus enrichie avec des teneurs en V à 590 ±3 ppm, As à 2471 ±3 ppm, Pb à 505 ±3 ppm et 

aussi en Mo à 236 ±3 ppm (et Sb à 19 ±1 ppm). Aucun autre échantillon ne présente de tels 

enrichissements bien que les éléments concernés restent toujours les mêmes dans les échantillons 

minéralisés, à l’exception de Zn et Cu qui sont relativement pauvres dans les phases d’oxy-hydroxydes 

de fer (Zn : 76 à 16 ±4 ppm ; Cu : 22 à 14 ± ppm dans les échantillons purs d’oxy-hydroxydes de fer). 

La goethite massive (H3-Gth) possède un ordre de grandeur supérieur d’enrichissement en ces 

éléments, similaire aux oxy-hydroxydes de Mn. Les oxy-hydroxydes de Fe et plus particulièrement la 

goethite massive ont la particularité d’avoir un enrichissement en Be (H3-Hem : 33 ±2 ppm ; H3-Gth : 

114 ±3 ppm). 

Les oxy-hydroxydes de fer possèdent des teneurs en Mn relativement élevées, y compris 

lorsqu’il s’agit de phases pures (H3-Hem : 0,26 ±0,01 % ; H3-Gth : 0,15 ±0,01 %). 
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Figure VI.11 : Spidergrammes normalisés à l’UCC  des minéralisations en oxy-hydroxydes de fer 

 

Les spidergrammes des ETR des quatre échantillons minéralisés en Fe possèdent des 

signatures similaires avec un enrichissement de plus en plus marqué en ETR moyens. Cet 

enrichissement est particulièrement important dans l’échantillon à hématite en micro-feuillet associé à 

la déstabilisation de dolomite (H1-MinFe1 : La*/Gd* = 0,1). Cet échantillon est également le plus 

riche en ETR et le seul à présenter une anomalie positive en Ce. Par rapport aux minéralisations en 

Mn, les spidergrammes des minéralisations en Fe présentent un enrichissement en ETR moyens tandis 

que les minéralisations en Mn sont caractérisées par un appauvrissement en LéETR. 

 

Figure VI.12: Spidergrammes des ETR normalisés à l’UCC  des minéralisations en oxy-
hydroxydes de fer 

Ces spidergrammes mettent en évidence que la minéralisation en manganèse est 

principalement identifiable suite aux enrichissements en Mn et Fe mais que les enrichissements en 

éléments traces sont très faibles ou très indépendants de la minéralogie. Une anomalie en As semble se 

dessiner assez fréquemment mais celle-ci se retrouve également dans de nombreux échantillons de 

l’encaissant, notamment du socle de micaschiste. Par conséquent, ces faibles enrichissements rendent 

difficiles l’utilisation de la signature des éléments traces associés à la minéralisation en elle-même. De 

plus, il n’y a aucune distinction évidente en éléments traces entre la minéralisation d’Aïn Béida et 

Hamaraouet. Une analyse en composante principale (ACP) a donc été réalisée sur l’ensemble des 

échantillons (25 individus) en prenant pour variables les éléments traces (As, Ba, Be, Co, Cr, Cs, Cu, 
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Hf, Mo, Ni, Pb, Rb, Sr, Th, U, V, Y, Zn, Zr, LéETR et LoETR = 21 variables) afin de distinguer les 

éléments contrôlés par les individus de la minéralisation. Les résultats sont présentés sur la figure 

VI.13, la figure VI.13A présentant les résultats regroupant tous les individus. Il apparaît que deux 

d’entre eux influencent tout particulièrement la distribution des variables suivant les facteurs F1 et F2 

qui expriment à eux deux 60 % de la variance totale de l’échantillonnage. Ces deux individus sont 

l’hématite botryoïdale des stockwerk de H3 et le socle d’Hamaraouet. En retirant ces deux 

échantillons (donc en réduisant à 23 le nombre des individus), une nouvelle distribution des variables 

est obtenue (figure VI.13B). Il y a très peu de différences avec la première ACP (figure VI.13A) ; en 

revanche la variance des variables est moins bien exprimée par F1 et F2 (55 %). Dans les deux cas, il 

est possible de distinguer deux pôles, chacun étant mieux défini dans la seconde ACP. Le premier pôle 

regroupe les éléments Cr, Cs, Hf, Rb, Th, Y, Zr, LéETR et LoETR, et correspond à la fraction 

détritique-silicoclastique, tandis que le second pôle regroupe les éléments As, Ba, (Be,) Co, (Cu,) Mo, 

Ni, Pb, Sr, U, V et Zn et correspond aux échantillons minéralisés. Les échantillons carbonatés sont mal 

définis dans cette analyse en raison de leur faible concentration en éléments traces. En revanche, ces 

échantillons sont fortement influencés par les minéraux détritiques qu’ils contiennent. Ceux-ci peuvent 

donc jouer particulièrement sur la signature en ETR qui serait davantage caractéristique des minéraux 

détritiques que des processus aboutissant à la mise en place de ces carbonates. En revanche, les 

éléments associés à la minéralisation sont bien mis en évidence. Le tableau VI.3 montre que les 

éléments contrôlant ce pôle sont As, Mo, Ni, Pb et V. 

 

Figure VI.13 = ACPs réduites centrées sur les éléments traces dans tous les échantillons (A) et 
sans les deux échantillons les plus distincts (Socle-H et H3-Hém ; B). A gauche se trouve la projection 
des variables dans le plan factoriel F1-F2 et à droite la projection des individus dans le même plan.  
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Tableau VI.3: Matrice factorielle sur 23 échantillons, les valeurs en gras correspondant aux 
variables influençant le plus le facteur 2 qui, par extrapolation, discrimine la minéralisation 

 

 

iv. Caractérisation des fluide(s) et évènement(s) minéralisateur(s). 

Les analyses précédentes ont permis d’identifier les éléments associés à la minéralisation et 

également de montrer que la minéralisation est principalement enrichie en Mn, Fe et, dans une 

moindre mesure, en V, Mo, As, Pb, Ni, Co, U, Be, Ba, Zn, Cu, Sr. Malgré ces faibles concentrations, 

l’intégration de ces données de géochimie sur roche totale aux diagrammes de caractérisation de 

Nicholson (1992) permet d’identifier le type de fluide associé à la minéralisation (figure VI.14). Tous 

les échantillons minéralisés d’Aïn Béida sont situés dans la zone d’enrichissement en éléments 

d’origine « hydrothermale » (H2-Br-Dol qui ne comporte aucune phase d’oxy-hydroxyde de Mn mais 

des phases de dolomite baroque se trouvent juste à la limite de cette catégorie). 
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Figure VI.14 : Diagramme de Nicholson (1992) permettant une caractérisation géochimique des 
minéralisations. 

 

Un autre marqueur de la nature « hydrothermale » de cette minéralisation est l’importante 

séparation chimique de Fe et Mn dans les oxy-hydroxydes de Mn. Les échantillons minéralisés ont en 

majorité des rapports Mn/Fe > 10 (Tableau VI.3). Seuls AB-2, H1-Min2 et H1-Min3 ont un rapport 

Mn/Fe < 10. Ceci peut-être du à la présence d’oxy-hydroxydes de fer dans le cas de H1-Min2 et H1-

Min3 qui pourrait expliquer également la forme de leur spidergramme des ETR. La présence en oxy-

hydroxyde de fer de AB-2 semble quand à elle plus discrète.  

Le diagramme Pb/Zn (figure VI.15 ; Nicholson, 1992) permet de distinguer les minéralisations 

de Mn « hydrothermales » qui auraient une origine primaire de celles qui seraient issues de la 

remobilisation d’une minéralisation préexistante de Pb-Zn (=minéralisation de manganèse de type 

« dubhite »). Sachant qu’au voisinage de la minéralisation de Bouarfa il est possible de rencontrer des 

minéralisations de Pb (Jbel Moktha, Jbel Haounit ;Salahane, 1978 ; Rajlich, 1983 ; Verhaert, 2015) 

cette hypothèse d’une remobilisation est à tester. La figure VI.15 montre cependant que la 
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minéralisation de Bouarfa est trop pauvre en Pb et Zn pour pouvoir être considérée comme issue de la 

remobilisation d’un stock métallifère de Pb-Zn préexistant. 

 

 

Figure VI.15 : Distinction des minéralisations de Mn remobilisant une minéralisation primaire de 
Pb-Zn (Dubhite) et des minéralisations de manganèse d’autres origines 

 

v. Principaux résultats 

La géochimie en roche totale a ainsi permis de mettre en évidence trois points essentiels: 

- L’encaissant dolomitique est fortement enrichi en Mn ce qui doit correspondre sans doute 

à une phase perturbée par l’arrivée de fluides riches en Mn. Il présente une signature 

géochimique fortement influencée par la fraction détritique qu’il contient. Il convient de 

comprendre ainsi si cet enrichissement est lié à une histoire relative à l’environnement 

sédimentaire ou à une évolution diagenétique associée, ou non, à la minéralisation en oxy-

hydroxydes de Mn. Les observations minéralogiques ont déjà montré que dans la dolomie 

hôte se trouvaient des phases tardives de dolomite assez semblables à celles observées 

dans les fractures liées à la minéralisation. Il s’agira d’étendre le modèle de mise en place 

de ces carbonates et de comprendre l’origine de leur enrichissement en Mn. 

- Il n’existe pas de différence majeure entre les minéralisations en Mn. Elles ont toute une 

signature hydrothermale liée à un enrichissement en V, Mo, As, Pb, Ni, Co, U, Be, Ba, Zn, 

Cu, Sr. Toutefois ces enrichissements sont dépendants de la minéralogie, les oxy-

hydroxydes de Fe étant les phases les plus enrichies éléments en traces. De plus K, Sr et 
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Zn sont particulièrement enrichis dans des échantillons présentant des marques 

d’altération tardive. Cela suggère l’intervention de fluides (supergènes) après la mise en 

place de la minéralisation et une remobilisation chimique de K, Zn , Sr et Ba. 

- Il n’y a pas d’enrichissement conséquent en éléments de terres rares suite à la 

minéralisation. Néanmoins, il est possible  pour les échantillons les plus purs du point de 

vue des phases minéralisées de distinguer les signatures propres en ETR. Les phases 

d’oxy-hydroxydes de fer de fractures présentent un net enrichissement en ETR moyens et 

les phases de pyrolusite sont caractérisées par un appauvrissement en ETR légers. 

Toutefois des irrégularités sont notables, comme la pyrolusite des fractures qui présente 

des spidergrammes avec une anomalie positive en Ce contrairement à la pyrolusite des 

minéralisations en amas d’Hamaraouet et en canaux d’Ain Béida. 

 

A.3) Géochimie des carbonates : caractérisation géochimique des phases carbonatées ; 

vers un modèle de dolomitisation 

i. Avant propos : minéralogie des carbonates de Bouarfa 

Il existe à Bouarfa un grand nombre de phases carbonatées identifiées. Celles-ci sont décrites 

principalement selon leurs textures et couleur en cathodoluminescence. Ces phases sont résumées sur 

la figure VI.16. La phase Dol 1 est proche d’une phase de dolomite initiale, issue d’un environnement 

sédimentaire favorable à la dolomitisation. Une phase de dolomite plus tardive, Dol 2 est également 

observable dans la dolomite hôte en tant que ciment automorphe entre les éléments sédimentaires 

(oolithes, oncolithe,…) mais aussi associée à des fractures. Cette dolomite a une taille très variable,  

est très zonée et caractérisée par des teintes verdâtres. Elle possède des aspects texturaux qui 

permettent de l’identifier comme une phase diagenétique sans pour autant préciser s’il s’agit de 

phénomène précoce suivant par exemple un modèle de dolomitisation en reflux ou un phénomène plus 

tardif lié à l’enfouissement des séries ou l’intervention de fluides extérieurs. Cet évènement est 

toutefois assez important  car il marque un processus de dolomitisation à l’échelle de tout le domaine 

de Bouarfa et anté-minéralisation. Cette dolomite est assez difficile à analyser car elle est souvent 

altérée par l’intervention d’une phase à texture de remplacement partiellement destructif qui est la Dol 

G. Vient ensuite la Dol 3 qui a une texture additive formant de beaux rhomboèdres baroques, zonés 

(figure VI.16). Il est également important de bien caractériser ces deux évènements car ils suivent une 

phase d’altération de la minéralisation primaire (principalement barite) et sont directement reliés à la 

mise en place de la minéralisation de pyrolusite. 

Deux phases de calcite sont identifiées, principalement à partir de leurs couleurs en 

cathodoluminescence et de leur texture. La première phase possède des teintes jaunes en 

cathodoluminescence,  apparaît en scalénoèdre zonée lorsqu’elle est en remplissage de fractures et a 

une texture de remplacement semi-destructif lorsqu’elle précipite en remplacement de phases 

dolomitiques préexistantes. La seconde phase de calcite est éteinte en cathodoluminescence. Elle est 

souvent en cristaux sparitiques à anhédraux (en ménisque) est se trouve en remplissage tardif de 

fractures et ou brèches. Elle est postérieure à un évènement d’altération et souvent est associée à la 

phase de dolomite en micro-rhomboèdres à faces non planes. 
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Figure VI.16: Schéma d’interprétation résumant l’évolution des phases de dolomite principales de 
Bouarfa 
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ii. Analyses géochimiques en éléments majeurs et traces dans les phases carbonatées. 

Toutes les phases de dolomite et calcite ont été analysées par microsonde électronique SX-

Five (CAMECA) à  la plateforme CAMPARIS de l’UPMC et une partie d’entre elles a été analysée au 

LA-ICP-MS à l’Université de Nantes (voir chapitre III). Les résultats de la microsonde électronique 

sont résumés sur les tableaux VI.4 et VI.5. L'ensemble des résultats obtenus par les analyses au LA-

ICP-MS ainsi que la présentation des zones précises des analyses au LA-ICP-MS sont indiqués en 

annexe IV. 

Le tableau VI.4 montre que les phases carbonatées principales de Bouarfa, « Dol1 », Dol 2, 

Dol G, Dol 3, comportent comme éléments majeurs Mg, Ca et Mn. Fe s’exprime parfois en 

concentration mineure (soit FeOt < 0,05 % soit entre 0,07 et 1,11 %). Ces phases ont toutes en 

commun des teneurs élevées en MnO, allant de 0,09 % à 9,03%. 2 analyses réalisées dans les 

zonations de la Dol3c s’approchent chimiquement de la kutnohorite avec une teneur en MnO de 21,25 

±1,20 %. En revanche la phase de dolomite la plus tardive Dol m-r montre les teneurs en MnO les plus 

faibles avec une moyenne à 0,06 ±0,03% MnO. La teneur en FeO est faible dans l’ensemble des 

échantillons et ne dépasse jamais 1,11 ±0,04% FeO. Les teneurs moyennes en FeO et même les 

teneurs les plus faibles en MnO (0,09 ± 0,03%) sont élevées pour des dolomites sédimentaires, comme 

le montre la figure VI.17 qui illustre la position de ces teneurs en comparaison des compositions de 

dolomite de différentes origines issues de la littérature. Les données de la dolomite de Bouarfa 

correspondent à un champ où se situent des dolomites souvent d’origine « hydrothermale » et plus 

particulièrement  associées à des minéralisations de Mn. Toutefois l’enrichissement en Mn observable 

à Bouarfa est particulièrement important. La figure VI.17 met également en évidence que le rapport 

FeO/MnO diminue essentiellement en raison de l’augmentation de MnO. De plus même la « Dol 1 » 

est dans un domaine riche en Fe et Mn. Les phases dolomitiques de Bouarfa présentent des teneurs en 

Sr et Zn non détectables en microsonde dont la limite de détection est respectivement de 0,06 % et 

0,04 %. Les phases dolomitiques sont difficilement différentiables selon leurs teneurs en éléments 

majeurs (figure VI.18). Elles semblent toutes s’aligner sur une droite caractérisant une composition 

transitoire entre la dolomite idéale (purement CaMg(CO3)2avec 21,86 % MgO et 30,41% CaO) et une 

kutnohorite (Ca(Mn,Mg)(CO3)2avec 0,36 % MgO, 36,21% CaO et 22,44% MnO) (Fig. VI.18). Une 

légère distinction est relative aux teneurs en Mn. En effet, Dol m-r présente clairement des teneurs très 

faibles en Mn et un fort enrichissement en Ca. La Dol G et Dol 2 ont des teneurs variables en Mn mais 

semblent également présenter les teneurs les plus faibles en MnO et plus particulièrement DolG. « Dol 

1 » présente également des teneurs en Mn très variées mais dont la gamme de variation est plus réduite 

que les deux phases précédentes (teneurs en MnO allant de 1,22% à 2,54%). La phase Dol 3 est celle 

qui se distingue le mieux. Elle possède les teneurs en Mn les plus élevées mais également la figure 

VI.19 montre que le Mn dans cette phase se substitue au Mg et Ca dans les zonations de 

cathodoluminescence les plus sombres. Dans les zonations les plus claires, les teneurs en MnO sont les 

plus faibles alors que les teneurs en FeO sont elles les plus importantes. Les autres phases (Dol G et 

« Dol 1 ») sont reconnaissables également par le fait que les teneurs en MnO ne sont corrélées ni aux 

teneurs en CaO ni aux teneurs en MgO. Une légère anti corrélation cependant est observable avec les 

teneurs en FeO (r²= 0,55 ; Fig. VI.19). Un autre marqueur de distinction des phases de dolomite est 

leur enrichissement en Ca. En effet, les dolomites montrent presque toutes un excès en Ca (Fig. VI.18) 

ce qui se traduit également par un indice de stœchiométrie très élevé pour l’ensemble des dolomites. 

Ces dolomites semblent toujours légèrement plus proches de la stœchiométrie idéale (= 2) dans les 

fractures. Une autre distinction entre dolomite hôte et dolomite de fracture est la teneur en FeO 
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généralement plus élevée dans les dolomites précipitant en ciment dans l’encaissant (Tableau VI.4). 

Les phases les plus pauvres en Mn montrent un excès en Ca particulièrement bien marqué. 

Tableau VI.4 : Teneurs mesurées à la microsonde électronique en éléments majeurs des phases 
de dolomite composant la minéralisation de Bouarfa. Le facteur de stœchiométrie des dolomites est 
calculé à partir d’une base idéale à 6 oxygènes et la concentration en CO2 est calculée par différence avec 
le totale. (Les teneurs en BaO et PbO on également été mesurées mais toute les analyses montrent des 
teneurs inférieures à la limite de détection : 0,03% pour les deux oxydes.)  

 

 

Les phases de calcite tardive, se caractérisent au délà des différences texturales et de 

cathodoluminescence par des distinctions chimiques qui sont en accord avec les teintes de 

cathodoluminescence. En effet, la calcite « éteinte » est riche en FeO (Tableau VI.5) mais comporte 

des teneurs en MnO non détectables à la microsonde (limite de détection du MnO = 0,05%). A 

l’inverse, la calcite « jaune » présente des teneurs en MnO très élevées et très variables 0,30 à 4,08 ± 

0,11% mais des teneurs en FeO non détectables (limite de détection du FeO = 0,05%). A part ces deux 

oxydes, les deux phases de calcite ont des teneurs assez semblables. Notons également que les teneurs 

en ZnO et SrO ne sont pas détectables dans ces deux phases (limites de détection respectives : 0,03 et 

0,06 %). 
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Tableau VI.5 :Teneurs mesurées à la microsonde électronique en éléments majeurs des phases 
de calcite tardive. (Les teneurs en BaO et PbO on également été mesurées mais toute les analyses 
montrent des teneurs inférieures à la limite de détection : 0,03% pour les deux oxydes.)  

 

 

 

Les phases de dolomite ont des teneurs assez variables pour les différents éléments en traces 

mesurés. Les éléments les plus enrichis sontSr (26,1 à 84,5 ppm), Zn (5,2 à 84,5 ppm), Co (0,4 à 35 

ppm) Pb (0,03 à 8,88 ppm) et V (0,1 à 17,1 ppm). Toutefois certains éléments tels que Pb et V, sont 

associés dans « Dol 1 » aux éléments détritiques qui peuvent polluer les analyses (figure VI.21). Ce 

problème n’existe pas pour les phases les plus tardives (Dol G et Dol 3) qui forment des ciments 

authigènes (voir annexe IV). Ces phases présentent donc les teneurs en V les plus importantes à 

l’exception des zones de brèche associées aux minéraux de manganèse (Brèche-Min ; Fig. VI.20). Une 

grande variation des teneurs en éléments traces existe au sein d’une même phase, principalement pour 

les phases les plus tardives (Dol G et Dol 3, Fig. VI.21). Une variabilité interphase est observable par 

la même occasion. Les phases les plus tardives sont en général plus pauvres en éléments traces que 

« Dol 1 ». Certains éléments comme Zn, ou Co sont particulièrement représentatifs de ce phénomène 

et apparaissent plus pauvres dans les phases les plus tardives. Les concentrations en Fe sont très 

variables mais ceci peut correspondre à un problème analytique, le Fe étant un élément dont la mesure 

est peu fiable (voire chapitre III). Toutes les phases de dolomite présentent de faibles teneurs en Cu. 
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Figure VI.17: Distribution des teneurs en MnO et FeO de dolomites de contextes variés et 
notamment métallogéniques à partir de la bibliographie. Les valeurs avec des teneurs en FeO <L.D. 
n’apparaissent pas ici. La ligne en pointillé représente donc la limite inférieure des données que nous 
pouvons présenter dans cette figure. Le coefficient de corrélation sur l’ensemble des analyses de 
Bouarfa est calculé pour une loi de puissance. 
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Figure VI.18 : Distribution des dolomites selon leurs teneurs en éléments majeurs Ca, Mg et Mn. 
A = dolomites présentes en ciment dans la dolomie hôte ou dolomite composant celle-ci ; B = dolomite 
dans les fractures 

 

Figure VI.19: Evolution des teneurs en éléments majeurs dans la dolomite baroque de fracture 
(en haut à gauche image en cathodoluminescence de l’échantillon H2-Br-Dol) 
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Figure VI.20 : Spidergrammes des teneurs en éléments traces, normalisées à l’UCC, des phases 
de dolomite analysées par LA-ICP-MS 
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Figure VI.21: Matrice de Pearson des teneurs en traces dans la phase "Dol 1". Une bonne 
corrélation (r >0,7) des éléments avec Ca et une mauvaise corrélation (r<0,6) avec un élément 
caractéristique de la fraction détritique tel qu’Al, sont des indices de l’intégration de ces éléments au 
carbonate lui-même. Ceci se vérifie pour Mn, Co, Cu, Sr, LoETR et U.  

 

Les teneurs en ETR des carbonates sont en général assez faibles avec un maximum de 42,9 

ppm dans la « Dol 1 » (Brèche-Min11) et un minimum de 2,1 ppm dans la Dol 3 (Brèche-Min7). La 

signature en ETR de « Dol 1 » est assez bien définie (figure VI.22). Les échantillons Brèche-Min10 et 

Brèche-Min11 ont des teneurs en LéETR supérieures aux autres échantillons ce qui peut être du à la 

plus forte concentration en polluants détritiques comme le montrent les teneurs en Al, Si, Th et Ga 

plus élevées dans ces deux échantillons. La forme des spidergrammes de « Dol 1 » est généralement 

assez plate avec un très léger enrichissement en ETR moyens (Fig. VI.22, La*/Gd* = 0,6). Les phases 

plus tardives (Dol 2, Dol G et Dol 3) présentent des spidergrammes avec un appauvrissement en ETR 

légers/ou enrichissement en ETR moyens de plus en plus marqué (figure 23, La*/Gd*Dol 2 = 0,6 ; 

La*/Gd*H2-Br-Dol1 = 0,3 ; La*/Gd*Dol-C2-31&2 = 0,2 ; La*/Gd*H2-Br-Dol3 = 0,1). En revanche le 

spidergramme de la dolomite de la minéralisation bréchique accompagnée d’oxydes de manganèse 

primaires est très différent des phases observées dans les autres échantillons. La Dol 3 observée dans 

cet échantillon est légèrement plus pauvre en ETR que dans les autres échantillons ; de plus elle 

présente très clairement une anomalie positive en Ce qui se retrouve également dans la Dol G associée 

au même échantillon (figure VI.24) et qui présente des teneurs plus élevées en ETR que Dol 3. Les 

autres phases de carbonate ne présentent aucune anomalie en Ce. 
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Figure VI.22 : Spidergrammes des teneurs en ETR normalisées à l’UCC dans la « Dol 1 », 
mesurées dans trois échantillons. 

 

 

Figure VI.23 : Spidergrammes des teneurs en ETR normalisées à l’UCC dans les phases de 
dolomite tardives, Dol 2, Dol G et Dol 3, mesurées dans trois échantillons. 

 

 

Figure VI.24 : Spidergrammes des teneurs en ETR normalisées à l’UCC dans la Dol G associée à 
la brèche minéralisée associée à des oxydes de Mn et oxy-hydroxydes de Fe. 
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iii. Isotopes stables du carbone et de l’oxygène 

Les valeurs en isotopes de l’oxygène et du carbone des phases carbonatées de Bouarfa présente 

une signature isotopique légère en 
18

O et certaines phases ont une signature isotopique 
18

O et 
13

C 

bien définies. La « Dol 1 » (
18

O = -2,7 à -1,1‰ ; 
13

C = 0,1 à 2,2‰) possède des valeurs en accord 

avec celles du domaine de signature de carbonates marins du Jurassique (figure VI.25, Veizer et al., 

1999 ; Warren, 2000). Les autres données s’écartent progressivement de ce domaine vers un 

allègement en 
18

O et 
13

C. La dolomite grossière Dol G, issue de l’altération de Dol 2, a un signal 

assez bien contraint par une faible variation du 
13

C (Fig. VI.25). Il y a une légère différence entre la 

Dol G présente en fracture qui a une signature en 
13

C globalement plus lourde (
13

C moy = 1,3 ± 

0,4‰) que la Dol G qui se trouve en ciment dans la dolomite hôte (
13

C moy = -0,2 ±0,1‰). Le signal 

en 
18

O de Dol G s’étale de -7,1‰ à -3,0‰. Une analyse présente un 
18

O à -9,1‰ mais cette dernière 

est assurément polluée par la présence de pyrolusite associée à la déstabilisation de Dol 2. La signature 

isotopique de la Dol 3, est très large. Cette phase présente également les valeurs en 
13

C et 
18

O les 

plus légères (
13

C = -7,3‰ et
18

O = -13,2‰) en ce qui concerne les dolomites. Il y a une distinction 

notable entre les valeurs isotopiques de Dol 3 en remplissage de fracture et Dol 3 en ciment dans la 

dolomite hôte où elle présente un 
18

O et 
13

C plus lourd. 

Les phases tardives de calcite de Bouarfa, globalement plus légères en 
18

O que les dolomites, 

se distinguent entre elles par leur signature en 
13

C. En effet la calcite jaune en cathodoluminescence, 

localisée dans les fractures recoupant l’encaissant dolomitique du Sinémurien et responsable d’une 

dédolomitisation d’importance régionale, a un 
13

C moyen de -0,5 ±1,7‰. La calcite éteinte en 

cathodoluminescence associée à une altération de la minéralisation a un 
13

Cmoyen de  -7,4 ±1,1‰ 

soit bien plus léger et légèrement plus circonscrit. Certaines analyses sur Dol G et Dol 3 ont des 

valeurs isotopiques qui entrent dans le champ de cette calcite éteinte. Ces analyses pourraient être 

influencées par la présence de calcite éteinte qui borde souvent Dol 3. Les données isotopiques de la 

calcite jaune tendent à se rapprocher du domaine de la Dol G. 

 

Figure VI.25 : Valeurs des isotopes stables de l’oxygène et du carbone des échantillons des 
carbonates de Bouarfa (dolomite précoce à dolomite tardive et calcite). L’encadré délimitant les valeurs 
isotopique des carbonates marins au Jurassique est établie à partir des données de Veizer et al., 1999. 
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iv. Résumé des résultats géochimiques des carbonates de Bouarfa 

La géochimie des éléments majeurs et en traces de la dolomite montre donc : 

-un fort enrichissement en Mn et un enrichissement peu important en Fe. Un tel 

enrichissement en Mn est caractéristique de carbonates précipitant en environnement réducteur. 

- des teneurs en éléments en traces indiquant une faible différence entre toute les phases de 

dolomite et une légère diminution des teneurs en éléments en traces (Sr, Zn, Co, LéETR) suivant la 

succession paragénétique de ces dolomites. Notamment la signature géochimique de la « Dol 1 » qui 

constitue aujourd’hui la majeure partie de la grande barre de dolomie chocolat 2 est très riche en Mn et 

Fe et comporte des teneurs en Sr pauvres comparée à des carbonates d’origine marine (>100 ppm Sr ; 

Brand & Veizer, 1980 ; Land,  1980) ainsi que des teneurs modérées en Zn. 

- deux signatures en ETR est observable. L’une d’elle, caractérisant les dolomites associées 

aux phases d’oxyde de manganèse, est marquée par une anomalie positive en Ce. Or, une anomalie en 

Ce est associée au changement d’état d’oxydation de cet élément qui passe de Ce
3+

 à Ce
4+

 en milieu 

oxydant et va alors s’adsorber sur des minéraux favorables tels que les oxydes de manganèse (Wood 

1990 ; Bau et al., 1996). En revanche, des fluides plus réducteurs peuvent imprimer les anomalies en 

Ce de minéraux préexistants, enrichis en Ce (Möller etBau, 1993 ; Dubinin, 2003). L’anomalie 

positive en Ce observée dans les phases associées aux phases métallifères suppose donc que ces 

phases de dolomite viennent en altération d’une phase préexistante comportant déjà cette anomalie. 

L’analyse des phases d’oxyde composant la minéralisation pourra nous éclairer sur ce point. Sur le 

second signal en ETR, l’appauvrissement en LéETR/ enrichissement en LoETR légers a déjà été 

observé et expliqué pour des solutions riches en bicarbonates et carbonates donc relativement alcalines  

(Fig. 21, 22 et 23, Bau, 1991) qui sont enrichies en Mn
2+

, dont le rayon ionique plus faible que Ca
2+

 

favorise d’autant plus l’intégration préférentielle des ETR lourdes (Morgan & Wandless, 1980).  

- une signature en isotopes stablesqui s’allège avec l’évolution paragenétique. L’allègement 

préférentiel en 
18

O des phases de carbonates est un phénomène souvent observé dans les phénomènes 

de dolomitisation diagénétique et/ou associés à des processus hydrothermaux (Searl & Fallick, 1990 ; 

Gasparrini et al., 2006, Hendry et al., 2015). Ces données couplées à des données de température 

pourront nous aider à comprendre l’origine des fluides et leur trajet.  

Toutes ces observations géochimiques couplées aux descriptions minéralogiques du chapitre V 

montrent donc qu’à l’heure actuelle nous observons une phase de dolomitisation dominante qui a 

effacé partiellement la signature d’une dolomite ou carbonate précurseur (anté « Dol 1 »). La signature 

isotopique de « Dol 1 » est probablement un des reliquats de cette dolomitisation antérieure. Nos 

données géochimiques reflètent donc un évènement plus tardif. Les indices tels que la richesse en Mn 

de la dolomie indiquent déjà que celle-ci fait en effet partie du processus d’enrichissement en Mn.  
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A.4) Minéralogie et géochimie des éléments majeurs et traces des phases d’oxy-hydroxydes 

de fer 

i. Avant propos : Résumé minéralogique 

Les observations pétrographiques/minéralogiques ont mis en évidence plusieurs phases de 

minéralisation d’oxy-hydroxyde de fer que nous résumerons ici: 

- Minéralisation de goethite collomorphe primaire, associée à la minéralisation primaire 

de manganèse. Cette première génération est clairement recoupée par les phases de 

dolomite tardive. Elle est constituée d’une succession de couches relativement isopaques 

et continues qui montrent une légère variation chimique d’après les images en BSE et 

analyses EDS. Certaines couches sont altérées par la dolomite tardive Dol G et Dol 3a. 

- Hématite en micro-feuillets : cette phase tardive est clairement associée à de la 

dédolomitisation. Elle se présente sous la forme de micro-feuillets d’oxy-hydroxydes de 

fer qui précipitent en remplacement de dolomite grossière tardive. Ces cristaux sont trop 

fins pour pouvoir être analysés par ablation laser. 

- Minéralisation secondaire de goethite en baguettes aciculaires ou goethite massive se 

débitant en aiguille et hématite botryoïdale en filon : Ces phases précipitent clairement 

après la mise en place de la dolomite tardive de fractures ainsi qu’après une précipitation 

de pyrolusite. L’hématite observée présente une cristallographie caractéristique d’une 

hématite issue de la transformation minéralogique d’une goethite. Elle se trouve soit seule 

en recouvrement de dolomite tardive tapissant l’éponte soit à la base de la goethite 

massive. La goethite massive quand à elle peut atteindre une épaisseur de 50 cm. La partie 

basale (10 premiers centimètres) présente une variation de couleurs passant d’orange à 

verdâtre sombre, l’ensemble formant des zonations circulaires d’épaisseur variable, allant 

de la centaine de microns à quelques millimètres (figure VI.26A&B). Cette partie de la 

goethite présente souvent des tâches blanchâtres plus claires en lumière réfléchie polarisée 

non analysée (LRPNA) et gris-bleu en lumière réfléchie polarisée analysée (LRPA). 

Progressivement la goethite passe à des couleurs plus sombres et plus homogènes où la 

fréquence des tâches claires diminue fortement. De plus il est possible d’observer que la 

goethite n’est pas parfaitement uniforme à l’échelle microscopique. Une porosité 

microscopique marque la goethite. Celle-ci évolue le long de la goethite (Fig. VI.26C&D) 

passant de très fine et très dense à la base à plus rare et mais plus large dans les parties 

sombres et homogènes.  
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Figure VI.26 : Résumé de la minéralogie des phases tardives de fractures et plus précisément de 
la goethite : A : schéma d’interprétation illustrant la succession minéralogique dans les fractures tardives 
d’Hamaraouet ; B : Photo en LRPA de la goethite massive zonée (H3-Gth-6) où figurent les alternances de 
zonations sombres et claires ainsi que la structure fibroradiée de la goethite. Des tâches claires 
apparaissent dans des zones où elles se concentrent et forment le cœur de nouvelles structures 
fibroradiées zonées. C : image BSE de la goethite massive zonée (H3-Gth-6) présentant une variation de 
la porosité de la goethite. Ici la porosité est très fréquente mais fine ; D = image BSE de la goethite 
massive homogène (H3-Gth-7) où la présence de tâche claire est plus rare et l’aspect plus lisse de la 
goethite dû à une porosité plus rare. 

 

ii. Caractérisation géochimique en éléments majeurs des oxy-hydroxydes de fer  

Les analyses géochimiques en éléments majeurs obtenues par microsonde électronique sur les 

oxy-hydroxydes de fer sont résumées dans le tableau 6 et présentées plus en détail dans les documents 

en annexe VI.3.  

Les oxy-hydroxydes de fer de Bouarfa analysés ici proviennent tous du domaine d’Hamaraouet. 

Ces oxy-hydroxydes de fer présentent tous une concentration en Fe2O3 totale relativement faible par 

rapport à leur nature minéralogique. La goethite peut atteindre des teneurs en Fe2O3t < 80 % 

(minimum : 78,4 ± 0,5 % dans les tâches claires de la goethite massive homogène). La phase la plus 

concentrée en Fe est l’hématite spéculaire tardive (maximum Fe2O3t : 99,8 ± 2,3 %). Les phases 

d’hématite tardive sont d’ailleurs les seules à présenter une stœchiométrie idéale (2 cations pour 3 

oxygènes).  Ces phases comportent également des concentrations importantes, bien que variables, en 

Mn2O3t (0,09 ± 0,02% dans la goethite massive à 6,38 ± 0,09% dans l’hématite spéculaire) et 
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SiO2(0,021 ± 0,002 % dans l’hématite spéculaire tardive à 3,566 ± 0,023 % dans la goethite massive 

homogène). Des teneurs mineures (<1%) sont également notables, principalement en Al2O3, avec des 

teneurs inférieures à la limite de détection (0,013 %) dans la goethite primitive et hématite spéculaire 

tardive, jusqu’à 0,865 ± 0,003% dans la goethite massive homogène. Les concentrations en CaO et 

MgO sont également mineures. Le potassium n’a pas été analysé pour toutes les phases mais pour 

celles qui l’ont été, il présente des teneurs en traces allant de 0,010 ± 0,003 % dans les oxy-

hydroxydes de fer collomorphes à 0,373 ± 0,020 % dans la phase d’hématite tardive botryoïdale. De la 

même manière, le P2O5présente des teneurs mineurs de 0,013 ±0,003% dans la goethite primitive à 

0,141 ±0,004% dans la goethite massive homogène. 

Tableau VI.6 : Le facteur de stœchiométrie est calculé sur une base de 3 oxygènes pour 
l’hématite et 2 oxygènes pour la goethite en prenant en compte H2O *(H2O = 100%-total). Les teneurs en 
SrO, PbO, CoO et CuO sont toutes inférieures à la limite de détection. qui respectivement est de 0,01% ; 

0,02% ; 0,01% ; 0,04%. n.a.  = non analysé ; < L.D. = inférieur à la limite de détection ;  = écart type des 
valeurs de concentration en oxyde ; * = H2O n’a pas été mesuré mais calculé par différence du total et 
100%. Le Mn est présenté sous sa forme trivalente soit la valence du Mn présente habituellement dans la 
structure des oxy-hydroxydes de fer (Scheinost et al., 2001).  

 

 

Les oxy-hydroxydes de fer peuvent être classés en deux catégories du point de vue géochimie 

des éléments majeurs. Les phases primaires et l’hématite spéculaire sont très riches en Mn2O3t, cet 
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oxyde étant largement dominant par rapport aux autres qui en moyenne sont < 0,5 % (figure 27). En 

revanche les autres phases d’oxy-hydroxydes de fer, comptant les phases en filon, sont riches en SiO2 

(Fig. 27) et les teneurs en Mn2O3t et autres oxydes sont mineures. De plus les teneurs en MgO et 

surtout Al2O3 sont plus importantes dans ces dernières phases (Fig. 27). 

 

Figure VI.27 : Représentation des teneurs en éléments majeurs et mineurs dans les principales 
phases d’oxy-hydroxydes de fer identifiées par leur texture. 

 

ii.a. Les oxy-hydroxydes de fer riches en Mn  

Les éléments constitutifs de ces oxy-hydroxydes ne présentent que très peu de corrélation entre 

eux (figure VI.28). Aucun élément ne semble corrélé ou anti-corrélé avec Fe2O3t. En revanche Al2O3 

et SiO2 semblent corrélés entre eux  (r = 0,88). En regardant uniquement les échantillons dont les 

données possèdent des teneurs supérieures à la limite de détection pour chaque oxyde (ce qui supprime 

les données de l’hématite spéculaire et une bonne partie des données d’oxy-hydroxydes associés à de 

la dédolomitisation), aucune amélioration significative du coefficient de corrélation entre Fe2O3t et les 

autres oxydes est observée (figure VI.29). En revanche les coefficients de corrélation entre MgO, 

Al2O3, SiO2 et CaO sont nettement plus proches de 1 (rAl2O3-SiO2= 0,80 ; rAl2O3-CaO = 0,81), indiquant une 

corrélation entre ces différents éléments. Le Mn2O3t à contrario, présente une anti-corrélation avec 

Al2O3 (r = -0,73) et de manière bien moins significative avecCaO (r = -0,60), SiO2 (r = -0,47) et MgO 

(r = -0,46). 
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Figure VI.28 : Matrice de Pearson sur tous les oxy-hydroxydes de Fe riches en Mn2O3t  

 

Figure VI.29: Matrice de Pearson sur les oxy-hydroxydes de fer riches en Mn2O3t et aux teneurs 
en Al2O3, SiO2 et CaO >L.D. (ce qui retire l’hématite spéculaire et une bonne partie des oxy-hydroxydes 
associés à de la dédolomitisation) 
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ii.b. Les oxy-hydroxydes de fer riches en Si : minéralisation tardive de fracture. 

Les relations entre les différents éléments composant les oxy-hydroxydes de fer riches en Si 

(minéralisations de fractures) sont représentées pour chaque phase dans les figures VI.30, VI.31 et 

VI.32 qui respectivement présentent la relation de Fe2O3t, Mn2O3t et SiO2 par rapport aux autres 

oxydes.  

Ces figures montrent toutes qu’il y a une dispersion importante des teneurs en éléments 

majeurs et mineurs entre les différentes phases. Certains éléments ont des variations importantes au 

sein d’une même phase comme par exemple Al2O3 (Fig. VI.30, VI.31 et 32 ; 2%RSD moyen = 36%), 

SiO2 (Fig. 32 ; 2%RSD moyen = 22%) et Mn2O3t (Fig. 31 ; 2%RSD moyen = 21%). En général, la 

phase qui présente le plus de dispersion dans les teneurs est l’hématite botryoïdale (Fig. 30, 31 et 32) 

tandis que la phase de goethite massive homogène présente une faible variabilité des teneurs, en 

dehors de Al2O3 qui pour tous les échantillons a des concentrations très variées. Cela se traduit par un 

nuage de points très étroit pour la goethite homogène (Fig. 30, 31 et 32). 

- Fe2O3t (Fig. VI.30): au sein de la goethite massive, une diminution des teneurs en Fe2O3t est 

observable avec l’éloignement à l’éponte. A cette diminution s’ajoute une augmentation plus ou moins 

linéaire des teneurs en  Al2O3, SiO2, P2O5, MgO et CaO. L’hématite a pour certains éléments un 

comportement bien différent de celui de la goethite. Par exemple l’hématite botryoïdale présente des 

teneurs en CaO qui sont bien anti-corrélées à la teneur en Fe2O3t (r² = 0,7). Les teneurs en CaO de la 

goethite (et plus particulièrement la goethite zonée) présentent également une bonne anticorrélation 

avec les teneurs en Fe2O3t. Seules les teneurs en Mn2O3t suivent l’augmentation des teneurs en Fe2O3t 

mais sans pour autant qu’il y ait une bonne corrélation entre l’évolution de ces deux oxydes. 

Les évolutions observables sur l’ensemble des analyses réalisées sur la goethite massive ne 

s’observent pas nécessairement à l’échelle de la goethite massive zonée ou goethite massive 

homogène. Par exemple cela s’observe pour les teneurs en SiO2 qui semblent diminuer avec les 

teneurs en Fe2O3t sur l’ensemble des analyses effectuées sur la goethite, avec r² = 0,8, mais qui ne suit 

aucune loi de corrélation avec Fe2O3t pour la goethite massive homogène où r² < 0,3 pour la goethite 

zonée avec une tendance à augmenter avec les teneurs en Fe2O3t. Cela se vérifie également pour P2O5 

et Al2O3. Seules les teneurs en CaO et MgO semblent suivre une loi uniforme de décroissance en 

fonction de la teneur en Fe2O3t. Notons également que les tâches claires (Fig. VI.26C et D) 

représentent donc une autre source d’hétérogénéité géochimique (surtout pour la goethite zonée) qui 

semble s’estomper au fur et à mesure de la distance à l’éponte (Fig. VI.30).  

- Mn2O3t (Fig. VI.30 et VI.31): Comme pour Fe2O3t, il faut regarder l’évolution des teneurs en 

oxydes en fonction de Mn2O3t à plusieurs échelles. Toutes les teneurs en oxydes semblent diminuer 

avec l’augmentation des teneurs en Mn2O3t. A l’échelle de la goethite massive dans sa totalité, seuls 

P2O5 et CaO présentent des r² très faibles. Les teneurs en Al2O3 sont très dispersées dans l’hématite 

botryoïdale. Les différentes zones de la goethite massive ne présentent pas de r² suffisamment 

important pour établir une relation entre Mn2O3t et Al2O3. Bien que moins dispersées, les teneurs en 

P2O5 ont un comportement similaire. Pour ce qui est de SiO2 et MgO une anti-corrélation bien 

marquée entre ces oxydes et Mn2O3t est observable dans l’hématite botryoïdale (respectivement r² = 

0,7 et r² = 0,9). Les teneurs en CaO et les teneurs en Mn2O3t dans l’hématite montrent une bonne 

corrélation (r² = 0,6).  
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Figure VI.30 : Graphiques illustrant la dispersion et les relations entre les valeurs en Fe2O3t et les 
autres oxydes. Les barres d’erreur représentent la déviation standard instrumentale. Elles n’apparaissent 
pas lorsque celle-ci est trop faible par rapport à l’échelle des valeurs utilisées. 
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Figure VI.31 : Graphiques illustrant la dispersion et les relations entre les valeurs en Mn2O3t et les 
autres oxydes. Les barres d’erreur représentent la déviation standard instrumentale. Elles n’apparaissent 
pas lorsque celle-ci est trop faible par rapport à l’échelle des valeurs utilisées. 
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Figure VI.32 :Graphiques illustrant la dispersion et les relations entre les valeurs en SiO2 et les 
autres oxydes.  

 

- SiO2 (Fig. VI.32): Comme pour Fe2O3t, il faut regarder l’évolution des teneurs en oxydes en 

fonction de SiO2 à plusieurs échelles. Sur l’ensemble de la goethite massive une très bonne corrélation 

existe entre les teneurs en SiO2 et MgO, P2O5 et Al2O3 (respectivement r² = 1,0 ; r² = 0,9 ; r² = 0,8). 

SiO2 est anti-corrélé à Fe2O3t et Mn2O3t (respectivement r² = 0,8 ; r² = 0,9). Aucune corrélation 

évidente n’apparaît entre SiO2 et CaO, comme pour Mn2O3t et Fe2O3t. A l’exception de CaO, 

l’hématite botryoïdale suit globalement une évolution linéaire entre SiO2 et les autres oxydes. Seules 

les teneurs en MgO sont bien corrélées aux teneurs en SiO2 (r² = 0,8) tandis que les teneurs en CaO 

dans l’hématite sont bien anti-corrélées à l’évolution en SiO2 (r² = 0,8).  

 

iii. Caractérisation géochimique des éléments en traces dans les oxy-hydroxydes de fer. 

Au premier ordre, les oxy-hydroxydes de fer de la minéralisation de Bouarfa ont tous une 

géochimie en éléments en traces relativement semblable et cela se traduit par la forme des 

spidergrammes de ces oxydes (figure VI.33). Tous les oxy-hydroxydes de fer, qu’ils soient tardifs 

dans les zones de fractures (riches en SiO2) ou collomorphes associés à la minéralisation primaire 

(riches en Mn2O3t ; Brèche-Min) présentent les mêmes enrichissements en éléments traces (Fig. 

VI.33). Il s’agit principalement de Be, As et Pb et dans certains cas U, V, Zn voire Co dans la goethite 

primaire. La minéralisation de goethite primaire, associée aux brèches comportant des phases 
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d’hausmannite et barite, est clairement plus riche en Mn que les autres phases plus tardives mais elle 

présente également des teneurs en éléments immobiles plus importantes. Cette phase est la plus 

enrichie en éléments en traces et présente clairement de forts enrichissements en V (461 à 2543 ± 88 

ppm), As (490 à 1120 ± 40 ppm), Zn (44 à 507 ± 16 ppm) et Pb (263 à 489 ± 38 ppm). Les oxy-

hydroxydes de fers plus tardifs (goethite massive et hématite botryoïdale) présentent principalement 

des enrichissements en As, Be et Pb. Il y a très peu de différences entre la composition des tâches 

claires et celle de la goethite avoisinante si ce n’est un léger enrichissement principalement en Zn 

(teneurs moyennes en Zn respectives : 189 ± 70 ppm ; 82 ± 15 ppm). Une distinction au niveau des 

éléments sidérophiles est observable entre les goethites et l’hématite botryoïdale. Les goethites ont 

toute une légère anomalie en Ni tandis que l’hématite possède une anomalie en Co. 

Les teneurs en éléments des terres rares (ETR) dans les oxy-hydroxydes de fer primaires et 

tardifs sont relativement faibles par rapport à la croûte continentale supérieure et les environnements 

sédimentaires (figure 34). Les formes des spidergrammes des ETR des oxy-hydroxydes de fer 

rappellent celles des carbonates. Deux formes principales sont observables.  

- Les minéralisations de goethite primaire ont une forme semblable à celle des 

spidergrammes de dolomite tardive de brèches minéralisées (Fig. VI.24). Une anomalie 

prononcée en Ce les caractérise (2,2 < Ce*/Ce < 2,7) et ces derniers sont légèrement plus 

riches en ETR lourdes que les carbonates. Il n’y a pas de fractionnement notable entre les 

ETR légers et moyennes (La*/Gd* moyen = 1,0 ± 0,2) mais un léger appauvrissement en 

ETR lourdes est notable (La*/Yb* moyen = 1,7 ± 0,3) bien que celui-ci est moins 

important que dans les dolomites tardives associées à ces phases (valeurs en ETR lourdes 

< L.D.). Notons également une très légère anomalie positive en Eu (1,0< Eu*/Eu < 1,7). 

Ce sont les phases les plus riches en ETR. 

- Les minéralisations de goethite et hématite en fracture ont des spidergrammes très voisins 

et semblables à ceux des dolomites baroques en tapissage dans les brèches non associées à 

la minéralisation, ainsi que des dolomites en ciment dans la dolomie hôte (Fig. VI.23). Ces 

spidergrammes sont caractérisés par l’absence d’anomalie en Ce significative ainsi qu’un 

enrichissement en ETR moyens voir en ETR lourdes. En effet, l’ensemble des ces phases 

(goethite massive et hématite botryoïdale de fracture) ont un La*/Gb* = 0,15 ± 0,06 

correspondant à un rapport très faible qui caractérise bien l’enrichissement général en 

ETR moyens. L’hématite botryoïdale est plus pauvre en ETR que la goethite massive et au 

sein même de la goethite massive une augmentation de la teneur totale en ETR est 

observable (moyenne des ETR de l’hématite = 4,2 ± 0,3 ppm ; moyenne des ETR de la 

goethite zonée microporeuse = 8,6 ± 1,2 ppm ; moyenne des ETR de la goethite 

homogène = 14,2 ± 0,2 ppm). L’augmentation de la teneur totale en ETR entre la goethite 

zonée et la goethite homogène est due à une augmentation de la teneur ETR légers et cela 

se traduit par une augmentation de La*/Gd* dans la goethite homogène (La*/Gd* moyen 

de la goethite zonée microporeuse = 0,11 ± 0,02 ; La*/Gd* moyen de la goethite 

homogène = 0,71 ± 0,02). Notons que l’une des analyses des tâches claires dans la 

goethite zonée possède une teneur totale en ETR très élevée près de 10 fois plus 

importante que celles des autres analyses réalisées sur des tâches voisines. A cela s’ajoute 

l’absence d’enrichissement en ETR lourdes mais un enrichissement en ETR moyens très 

important. 
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Figure VI.33 : Spidergrammes des teneurs en éléments traces normalisées à la croûte 
continentale supérieure dans les oxy-hydroxydes de fer associés à la minéralisation de manganèse de 
Bouarfa 
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Figure VI.34 : Spidergrammes des teneurs en éléments des terres rares normalisées à la croûte 
continentale supérieure, dans les oxy-hydroxydes de fer associés à la minéralisation de Bouarfa. 
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A.5) Géochimie des oxy-hydroxydes de manganèse 

i. Phase primaire : hausmannite 

L’unique phase représentative de la minéralisation de manganèse dite primaire est 

l’hausmannite. L’hausmannite a l’avantage d’avoir été observée dans les deux sites, à Aïn Béida et à 

Hamaraouet. Malgré cela, seule l’hausmannite d’Hamaraouet a été analysée. L’ensemble des analyses 

des éléments majeurs et mineurs est présenté dans le tableau VI.7. 

Toutes les analyses sur hausmannite contiennent SiO2 en concentration mineure (de 0,050 à 

0,297 ± 0,005%). ZnO est également un oxyde qui apparait souvent en concentration mineure (de 0,05 

à 2,08 %). Les autres oxydes sont peu présents ou en concentration trop faible pour être détectée à la 

microsonde électronique. SiO2 est très présent sur l’ensemble des trois échantillons analysés, H1-

Min3 ; H2-Min et Brèche-Min. Cependant il n’y a aucune corrélation entre SiO2 et Mn2O3t 

(respectivement r² = 0,20 ; r² = 0,01 ; r² = 0,03 et r²total < 0,01). Les trois échantillons présentent très 

peu de différence de composition. Deux analyses (H2-Min-11/04.29 et Brèche-Min-10/22.67) se 

distinguent des autres du fait de leur concentration en ZnO ou BaO très élevée tandis qu’elles ont une 

concentration en Mn2O3t plus faible que les autres analyses sur hausmannite. Les teneurs en Fe2O3t 

sont très faibles dans la plupart des phases d’hausmannite analysées (de 0,55 à 1,55 ±0,24 %).  

Les concentrations en éléments traces dans l’hausmannite ont été analysées dans l’échantillon 

Brèche-Min uniquement. Elles sont synthétisées sous la forme de spidergrammes normalisés à l’UCC 

(figure VI.35). Dans cet échantillon, l’hausmannite est souvent affectée par une altération supergène 

tardive, c’est pourquoi les concentrations sont présentées selon l’observation ou non de phases 

supergènes. Les analyses de l’hausmannite présentent toutes des concentrations très faibles en 

« éléments immobiles » et surtout de fortes concentrations en éléments chalcophiles comparées à 

l’UCC : As (2,4 à 11,1 ± 2,2 ppm), Pb (4,4 à 77,7 ± 26,8 ppm) et Zn (489 à 1832 ± 561 ppm). Les 

valeurs en Pb sont très variables mais les spectres du Pb montrent un fort fractionnement sur cet 

élément. L’hausmannite est très pauvre en Cu. Les valeurs en Ba (56,4 à 231,6 ± 69,5 ppm) et U sont 

enrichies par rapport aux autres « éléments mobiles ».  

Les éléments des terres rares sont en très faible concentration dans l’hausmannite (ETR = 0,13 

à 1,31 ppm). La concentration en ETR lourdes est trop faible pour pouvoir être détectée. Les analyses 

présentent une anomalie positive en Ce bien marquée (figure 36 ; Ce*/Ce = 1,8 à 4,3). Cette anomalie 

n’est pourtant pas observable sur l’analyse en roche totale de l’échantillon AB-2 qui représente, tout 

comme l’hausmannite, la minéralisation primaire.  

L’enrichissement en ETR moyens est très variable d’une analyse à l’autre ce qui est illustré par 

la valeur de La*/Gd* allant de 0,43 à 1,43. Il est intéressant de constater que ces valeurs en La*/Gd* 

décroissent quand Ce*/Ce augmente (r² = 0,5). Rappelons que l’hausmannite est fortement altérée à 

Bouarfa et par conséquent il est difficile d’avoir une plage d’analyse suffisamment saine pour que le 

signal ne soit pas pollué par des phases supergènes. Sachant que les teneurs en ETR sont très faibles 

dans l’hausmannite il est possible que le signal en ETR soit influencé par ces phases tardives. Malgrès 

cela, la forme générale des spidergrammes des ETR de l’hausmannite ne varie pas (Fig. VI.36). 

L’altération semble jouer principalement sur les concentrations absolues et un léger fractionnement au 

niveau des éléments en traces (Zn-As-Pb-Cu-Sr ; Fig. VI.35). Ainsi l’influence des altérations 

supergènes tardives sont négligeables. 
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Tableau VI.7 : Concentrations en éléments majeurs et mineurs dans les phases d’Hausmannite d’Hamaraouet. StdDev = déviation standard instrumentale ; 
LD = limite de détection ; la stoechimétrie représentela somme des cations normalisés à 4 oxygènes et en considérant que 1/3 de Mn2O3t est sous forme MnO ; les 
différents programmes sont explicités dans le chapitre III. 
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Figure VI.35 :Spidergrammes des teneurs en éléments en traces normalisées à la croute 
continentale supérieure, dans l’hausmannite d’Hamaraouet 

 

 

 

 

Figure VI.36 : Spidergrammes des teneurs en éléments des terres rares normalisées à la croute 
continentale supérieure, dans l’hausmannite d’Hamaraouet. Les barres d’erreurs représentent la valeur 

de 2 x écarts types
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ii. Phase tardive : pyrolusite 

La pyrolusite est une phase très présente à Bouarfa. Plusieurs textures de pyrolusite ont été 

observées. Elle se trouve à la fois en imprégnation de la dolomie dans des poches minéralisées et 

niveaux stratiformes formant des cristaux microcristallins désorientés et des baguettes très clivées. 

Elle est également observable dans des zones filoniennes où elle forme des cristaux microcristallins à 

l’éponte et de belles baguettes prismatiques de plusieurs millimètres qui se développent parfois en 

périphérie de phases dolomitiques bien développées mais altérées (Fig. VI.16). Ainsi les pyrolusites 

analysées sont distinguées selon leur texture et environnement de précipitation. Les résultats des 

analyses des éléments majeurs et mineurs sont synthétisés dans le tableau VI.8. 

Les analyses en éléments majeurs et mineurs montrent que les pyrolusites sont riches en 

impuretés ou éléments mineurs. Les teneurs en Al2O3, SiO2 et CaO sont les plus importantes dans les 

différentes pyrolusites mais leur abondance relative varie d’un domaine à l’autre (figure VI.3) et 

peuvent respectivement atteindre jusqu’à 5,75 ± 0,03% ; 2,11 ± 0,03% ; 2,25 ± 0,05%. Les phases de 

pyrolusite sont également assez pauvres en NaO et MgO et les domaines où ces éléments sont enrichis 

correspondent le plus souvent avec des enrichissements en K2O (Fig. VI.37). Les pyrolusites qui 

montrent des marques nettes d’altération sont particulièrement enrichies en K2O, MgO et CaO. La 

pyrolusite automorphe de la galerie 63, où les phases carbonatées sont totalement absentes, possède 

des concentrations moyennes en CaO relativement faibles (0,20 ± 0,06%) à l’inverse des teneurs 

moyennes en Al2O3 qui sont les plus élevées (0,89 ±1,12 à 1,30 ±0,53%). La pyrolusite d’Aïn Béida, 

également bien à l’écart de la présence de phases carbonatées, possède une composition moyenne qui 

se distingue des autres pyrolusites principalement par l’absence d’Al2O3,  ainsi que des teneurs 

moyennes très élevées en K2O (0,78 ±0,28%). La teneur en Fe2O3t est très faible voire négligeable sur 

l’ensemble des analyses. 

Ainsi les différentes pyrolusites ont des compositions très variées et contiennent toutes des 

teneurs en éléments mineurs (Ca, Si et Al) qui semblent par endroit être exacerbées par des 

enrichissements tardifs. Les teneurs en K2O, MgO sont statistiquement de bons marqueurs de 

l’altération bien qu’aucune corrélation ne le démontre. En effet, nous n’avons observé aucune 

corrélation (r² < 0,5) entre les différents oxydes, à l’échelle des échantillons et de l’ensemble des 

données. 
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Tableau VI.8 : Concentrations en éléments majeurs et mineurs dans les phases de pyrolusite 
d’Hamaraouet. StdDev = déviation standard instrumentale ; Lim. Det. = limite de détection ; 
concentrations en P205, CoO, NiO, CuO et PbO sont < L.D. (limite de détection respectives : 0,06 ; 0,03 ; 
0,03 ; 0,04 ; 0,03 %) 
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Figure VI.37 : Représentation des teneurs en éléments majeurs et mineurs de la pyrolusite de 
différents domaines et textures. 

Les teneurs en éléments traces des phases de pyrolusite sont synthétisées sous forme de 

spidergrammes normalisées à la croûte continentale supérieure. Les résultats sont classés selon les 

domaines minéralisés (figure VI.38, VI.39, VI.40, VI.41 et VI.42). 

La chimie des éléments traces dans la pyrolusite montre, dans son ensemble, une très faible 

diversité. Les 6 spidergrammes présentés ont une allure très similaire. Ces spidergrammes montrent en 

effet un enrichissement en « éléments mobiles » principalement en alcalino-terreux, Sr (12 à 391 ppm) 

et Ba (0,4 à 5490,0 ppm) et invariablement un enrichissement en U (0,19 à 18,44 ppm). Dans tous les 

échantillons, la concentration en éléments « immobiles » est très faible voire en dessous du seuil de 

détection. Les analyses montrent également un fort enrichissement en éléments chalcophiles et 

sidérophiles au vue des teneurs normalisées en éléments « immobiles ». L’ordre de grandeur du 

rapport entre la somme des éléments chalcophiles + sidérophiles et des éléments immobiles normalisés 

est relativement constant, entre 1000 et 8000. C’est dans la pyrolusite de HB1-Min2 que le rapport est 

le plus faible. Les éléments les plus enrichis sont As (1,0 à 98,9 ppm), Zn (8 à 720 ppm), Cu (1,0 à 

464,3 ppm), Pb (0,11 à 149,02 ppm) et V (1,2 à 372,8 ppm). Deux types d’enrichissement sont 

notables : en As et Zn, ou en As, (Zn,) V et Cu. L’enrichissement en Pb est très variable. Tous les 

échantillons sont marqués uniquement par un de ces deux types d’enrichissement sauf Brèche-Min, la 

brèche minéralisée d’Hamaraouet, qui présente les deux types d’enrichissement (Fig. VI.40).  La 

pyrolusite en pseudo-rhomboèdre présente un enrichissement prononcé en Zn et As tandis que la 

pyrolusite plus clivée, prismatique, présente un enrichissement en As, Pb, Zn et Cu. Les autres 

échantillons avec un enrichissement en Cu, qui sont HB-Min1 et H2-Dol-Min, sont constitués de 

pyrolusites prismatiques également très clivées (Fig. VI.39 et VI.41). Toutefois d’autres échantillons, 

tels que 63-01 (Fig. VI.42) ont aussi une texture parfois prismatique automorphe très clivée bien qu’il 

n’y ait pas d’enrichissement en Cu. 
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Figure VI.38 : Présentation des analyses sur les éléments en traces dans la pyrolusite fusiforme 
dans la minéralisation en amas de Hamaraouet (H1). De haut en bas : spidergramme des éléments traces 
classés selon leur caractéristique géochimique ; spidergramme des éléments des terres rares ; 
présentation d’un scan de la lame mince analysée et image BSE d’un trou d’analyse dans la pyrolusite 
témoignant de l’homogénéité de la phase mais aussi de la structure très clivée de celle-ci. 
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Figure VI.39 :Présentation des analyses sur les éléments en traces dans la pyrolusite en baguettes des 
fractures d’Hamaraouet (H2). De haut en bas : spidergramme des éléments traces classés selon leur 
caractéristique géochimique ; spidergramme des éléments des terres rares ; présentation d’un scan de la 
lame mince analysée.  

Les pyrolusites de Bouarfa comportent très peu d’éléments des terres rares par rapport à 

l’UCC(ETR : 0,07 à 21,03 ppm). La forme des spidergrammes montre une tendance à 

l’enrichissement en ETR moyens, excepté pour l’échantillon Brèche-Min. Cet enrichissement en ETR 

moyens est particulièrement prononcé sur la pyrolusite en baguette des zones filoniennes (H2-Dol-

Min, Fig.VI.39) ainsi que la pyrolusite des indices mineurs de minéralisation(HB-Min1 et 2, Fig. 

VI.41). Ces spidergrammes sont très voisins de ceux des oxy-hydroxydes de fer massif et botryoïdaux 

(Fig. VI.34) et de la dolomite baroque, en remplissage de fractures (Fig. VI.23). La pyrolusite du 

domaine bréchique minéralisé en oxyde de manganèse (dont l’hausmannite), possède un 

spidergramme des ETR très différent des autres échantillons, sans enrichissement en ETR moyens ou 

lourds mais plutôt une tendance à l’appauvrissement (2,3 <La*/Gd*< 4,0).Les spidergrammes sont 

néanmoins relativement plats, à l’image de ceux de la dolomite, goethite et hausmannite de ce même 

échantillon (figure VI.42). A la différence de ces derniers, la pyrolusite, quelque soit sa texture, 

présente une anomalie négative en Ce (0,01 < Ce*/Ce < 0,12). La pyrolusite des amas minéralisés de 

H1, de HB-Min2 ainsi que celle de la galerie 63, présentent toute cette anomalie négative en Ce bien 

que pour l’échantillon de la galerie 63,elle n’est pas bien distincte voire légèrement positive (analyses 

63-01-03,04 et 06 et respectivement Ce*/Ce = 1,1 ; 0,7 ; 0,8). La pyrolusite des indices mineurs de 

minéralisations en imprégnation (Fig. VI.39) ainsi que la pyrolusite des filons à remplissage 

dolomitique (Fig. VI.41) ont au contraire une anomalie positive en Ce. Notons que ces deux 
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échantillons partagent également une texture commune et un enrichissement prononcé en Cu (CuH2-Dol-

Min = 51 ± 6 à 464 ± 53 ppm ; CuHB-Min1 = 100 ± 9 ppm à 360 ± 35 ppm). Les autres analyses enrichies 

en Cu qui sont Brèche-Min-14 et 15 ont une anomalie négative en Ce mais toutefois moins prononcée 

que celle des analyses sans fort enrichissement en Cu du même échantillon (Brèche-Min-9 et 10, Fig. 

VI.40). 

 

Figure VI.40 :Présentation des analyses sur les éléments en traces dans la pyrolusite des 
domaines bréchiques associés à une altération des phases primaires (hausmannite, barite) d’Hamaraouet 
(H3). De haut en bas : spidergramme des éléments traces classées selon leur caractéristique 
géochimique ; spidergramme des éléments des terres rares ; images MEB-BSE illustrant les deux 
textures différentes analysées. 
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Figure VI.41: Présentation des analyses sur les éléments en traces dans la pyrolusite des indices 
mineurs de minéralisation d’Hamaraouet (HB1). De haut en bas : spidergramme des éléments traces 
classées selon leur caractéristique géochimique ; spidergramme des éléments des terres rares ; 
présentation de scans des lames minces analysées et image en MEB-BSE de la pyrolusite analysée, très 
cliveé, et photo en lumière réfléchie polarisée non analysée. 



 

240 
 

 

 

 

Figure VI.42: Présentation des analyses sur les éléments en traces dans la pyrolusite des 
minéralisations en amas de la galerie 63. De haut en bas : spidergramme des éléments traces classées 
selon leur caractéristique géochimique ; spidergramme des éléments des terres rares ; photos en lumière 
réfléchie polarisée non analysée illustrant les textures étudiées. 
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Figure VI.43 : Spidergrammes des éléments des terres rares dans la brèche minéralisée 
d’Hamaraouet (H3).  
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L’ensemble des analyses sur les cristaux de pyrolusite montrent que les teneurs globales des 

enrichissements en éléments en traces sont globalements identiques.Une certaine diversité de la 

signature géochimique est toutfois observable. Elle est sensible sur l’ensemble des éléments en traces 

mais plus marquée sur les ETR. Cette diversité est indépendante des différences texturales (de 

signature spécifique à la pyrolusite micro-cristalline ou en prisme clivé ou pseudo-rhomboédrique) 

oudes localisations (certaines signatures géochimiques se retrouvent sur différent sites et qu’ un même 

domaine montre deux signatures différentes). Il s’agit soit de distinctions paragenétiques, mettant donc 

en évidence deux phases de pyrolusite distincte, soit des phénomènes postérieurs à la minéralisation.  

iii. Phases supergènes d’altération 

Plusieurs phases d’oxyde de manganèse ont été identifiées comme postérieures à la 

minéralisation principale du fait de leur texture de remplacement en altération des phases d’oxyde de 

manganèse plus précoces que sont l’hausmannite, la manganite et la pyrolusite. Ces phases 

d’altération sont les témoins d’une remobilisation de la minéralisation en milieu fortement oxydant. 

Seules des analyses en éléments majeurs et mineurs à la microsonde électronique ont pu être réalisées 

car ces phases sont généralement trop petites et ont un aspect mal cristallisé rendant l’analyse au laser 

impossible. Les résultats de ces analyses de microsonde sont résumés dans le tableau 9. Cinq phases 

différentes ont pu être caractérisées grâce à ces analyses couplées aux données DRX et Raman (voir 

Chapitre V). De nombreuses phases appartiennent au groupe de la hollandite et présentent des teneurs 

en BaO, SrO, K2O, CaO et ZnO relativement importantes par rapport aux autres phases d’oxyde de 

manganèse. Certaine phases présentent également un enrichissement en MgO. Ainsi il est possible de 

distinguer une phase de cryptomélane, hollandite riche en K2O  (5,28 ± 0,60 %  en moyenne) ; une 

phase d’hollandite sensu lato,  avec des teneurs en BaO, MgO et K2O équivalentes mais des teneurs en 

SrO légèrement plus faibles (0,52 ± 0,11 %) ; une phase d’hollandite sensu stricto, dont la teneur en 

BaO est très élevée (teneur moyenne : 13,4 ± 4,0 %) ; une phase de chalcophanite dont la teneur en 

ZnO est relativement faible (0,74 ± 0,44 %) mais qui est riche en MgO (4,89 ± 1,38 %) et dont le total 

moyen d’oxydes (87,45 ± 4,10 %) illustre bien la possible présence d’H2O. D’autres phases 

d’altération supergène non identifiées minéralogiquement contiennent de fortes concentrations en 

SiO2, Al2O3, MgO et BaO.  

L’ensemble de ces phases indique bien que la phase d’altération supergène mobilise Ba, Sr, 

Zn, Ca, Mg, K mais aussi Si et Al.  

Des phases minérales tardives enrichies en Si et Al (phyllosilicates) semblent également 

associées à ces phases tardives et s’installent dans les clivages et domaines d’altération d’oxydes de 

manganèse (figure VI.44). La présence de telles phases peut ainsi influencer la chimie des phases 

d’oxyde de manganèse de la minéralisation principale. 
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Tableau VI.9 : Concentrations en éléments majeurs et mineurs dans les phases d’oxy-hydroxydes 
supergènes de manganèse. Std Dev = déviation standard instrumentale ; L.D. = limite de détection ; 
n=nombre d’analyses.  
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Figure VI.44 : Cartographie MEB sur les oxy-hydroxydes de manganèse de HB-Min1 montrant une 
altération tardive d’une phase de pyrolusite et le dépôt dans les domaines altérés de phases silicatées 
(phyllosilicates). 

 

VI.B : Datation (U-Th)/He sur les oxy-hydroxydes de fer de Bouarfa 

B.1) Introduction 

La datation (U-Th)/He sur oxy-hydroxydes de fer est une méthode de plus en plus 

utilisée, principalement dans l’étude des processus d’altération superficielle (Pigeon et al., 2004  ; 

Shuster et al., 2005 ; Heim et al., 2006 ; Vasconcelos et al., 2013) et mais aussi dans des 

contextes diagenétiques (Wernicke et Lippolt, 1997 ; Farley et Flowers, 2012 ; Reiners et al., 

2014).  

Les profils de diffusion (
4
He/

3
He ; Shuster et al., 2005 ; Farley et Flowers, 2012) 

indiquent que la goethite et l’hématite peuvent posséder différents domaines de rétention vis-à-

vis de l’hélium, ceux-ci étant bien plus petits que ceux considérés dans l’apatite en raison de la 

structure des oxy-hydroxydes de fer qui sont généralement polycristallins. Le domaine de 

rétention dans la goethite et dans l’hématite est ramené à la taille de la cristallite. La goethite, 

moins rétentive que l’hématite, perd près de 5 à 20% de l’
4
He en surface pour différents 
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domaines de rétention de l’hélium. Ainsi, ces études mettent en évidence l’importance 

primordiale des propriétés minéralogiques des oxy-hydroxydes de fer dans l’appréciation des 

âges (U-Th)/He. C’est pourquoi dans cette étude nous nous intéressons aux caractéristiques 

cristallographiques du matériel daté. Deux types d’oxy-hydroxydes de fer ont été analysés. Dans 

un premier temps nous avons « une » goethite massive. La caractéristique de celle–ci est d’être 

constituée d’un seul tenant sur plusieurs dizaines de centimètre d’épaisseur et plusieurs mètres de 

long, en remplissage d’une structure d’aspect filonien. Ainsi, nous pouvons considérer l’absence 

de perte d’hélium par éjection . Cette goethite présente également une variation de couleur de 

l’éponte vers le cœur de la structure, passant d’un aspect zoné marron-verdâtre à la base, à un 

aspect plus homogène brun et qui s’étend su près de 40 cm d’épaisseur. L’étude de la goethite le 

long de ce profil éponte-cœur nous permettra d’étudier l’évolution minéralogique de cette 

goethite et de la comparer au profil d’âge (U-Th)/He. Le second matériel est une phase d’oxyde 

de fer d’hématite sous forme de botryoïde, prélevée à H3 dans des stockwercks. La taille 

centimétrique de cet échantillon nous permet également de considérer comme négligeable tout 

effet de perte par éjection . Cette phase a été étudiée dans le but de comparer les deux systèmes 

hématite-goethite. 

 

B.2) Dispersion des âges (U-Th)/He sur les oxy-hydroxydes de fer de Bouarfa 

Les âges (U-Th)/He obtenus dans la goethite (GHe) sont très dispersés à l’échelle des 

échantillons (moyenne ±  = 72 ± 19 Ma ; tableau VI.10). Pour une position donnée sur la 

coupe de la grande veine de goethite, les âges GHe sont moins dispersés (H3_Gth6 : 62 ± 7 Ma 

;H3_Gth7 : 93 ± 11Ma ;H3_Gth8 : 74 ± 5Ma ;H3_Gth9 : 54 ± 14Ma). La plus grande dispersion 

est dans l’échantillon H3-Gth9 qui est aussi celui qui présente les deux âges les plus faibles 

(minimum : 44 ± 4 Ma et 30 ± 3 Ma).  

Il n’y a aucune corrélation entre la distribution des âges GHe et la position des 

échantillons dans la veine de goethites (tableau VI.10). Notons seulement que les âges les plus 

vieux sont localisés dans H3-Gth7 qui est l’échantillon le plus au cœur de la structure de la 

goethite massive, et que les plus jeunes sont les plus éloignés de l’éponte. Les teneurs en eU 

varient peu entre les différents échantillons (eU moyen = 1,00 ± 0,24 ppm ; figure VI.45). Ainsi, 

les teneurs en eU n’expliquent pas les variations observées sur les âges GHe sur l’ensemble de la 

goethite massive. A l’échelle d’un échantillon, la même constatation peut être faite pour les 

échantillons H3-Gth7 et 8. Toutefois H3-Gth6 et 9, les deux échantillons les plus externes au 

profil (la base de la goethite à l’éponte H3-Gth6, et le cœur de la veine H3-Gth9) montrent un 

rajeunissement des âges avec les teneurs en eU bien que celles-ci ne soient pas significativement 

différente de la valeur moyenne (Fig. VI.45). En revanche leur teneur en 
4
He est bien moins 

importante que dans les autres échantillons et cela concerne l’ensemble des aliquotes réalisées 

pour H3-Gth9 (figure VI.46). En effet, sur l’ensemble de la goethite, il y a un rajeunissement des 

âges GHe qui accompagne une diminution des teneurs en 
4
He (r² = 0,6). 

Ainsi il est possible que la dispersion des âges soit principalement due à la capacité des 

échantillons à  retenir l’
4
He, ce qui dépend (en partie) de la cristallinité.  
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Tableau VI.10 : Données (U-Th)/He pour chaque échantillons analysés (22 échantillons de 
goethite) + 3 analyses (U-Th)/He sur hématite 

 

 

Figure VI.45: Evolution des âges GHe en fonction des teneurs efficace en uranium eU = U 
+0,24Th. 
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Figure VI.46 : Evolution des âges GHe en fonction des teneurs en 
4
He dans les goethites.  

 

B.3) Cristallographie des oxy-hydroxydes de fer  

i. Tailles moyennes de cristallites calculées 

Pour approcher la capacité de rétention des oxy-hydroxydes de fer, nous avons réalisé des 

analyses DRX sur les échantillons de goethite et d’hématite. A partir des diffractogrammes obtenues 

(figure VI.47) nous avons pu calculer, via la formule de Scherrer, la taille moyenne des populations de 

cristallites pour les échantillons de goethite (figure VI.48) et l’hématite (figure VI.49). Pour chaque 

échantillon, la taille de cristallite a été calculée en utilisant la valeur de la largeur à mi hauteur 

(FHWH ; Fig.VI.48A et VI.49) ou de la largeur intégrale ( ; Fig.VI.48B et VI.49) corrigée de la 

largeur instrumentale (voir chapitre III.A.3). Les tailles calculées varient entre 0,02 et 0,12 µm sur 

l’ensemble des échantillons de goethite et d’hématite. Ces tailles sont en accord avec ce qui est 

présenté dans la littérature (Cornell & Giovanoli, 1986 ; cristallites aciculaires synthétiques 0,40x0,08 

µm de Rendon et al., 1982 ; 0,01 à 0,05 µm pour Schwertmann et al., 1985 ; 0,25 µm pour Gualtieri et 

al., 1999). Les diagrammes montrent que pour certains pics, principalement dans les bas angles, les 

différences entre les tailles de cristallites mesurées via  et via FHWH peuvent être importantes, les 

tailles calculées avec FHWH étant toujours plus importantes. Dans les hauts angles, les tailles des 

cristallites calculées sont plutôt homogènes proches de 0,03 µm. Entre les différentes goethites il y a 

très peu de différences de taille de cristallites bien que l’échantillon H3-Gth7 présente les tailles de 

cristallites les plus importantes et ce principalement dans les bas angles (Fig. VI.48.A). Tous les 

échantillons de goethite présentent une diminution des tailles de cristallites (de 0,12 à 0,02 µm) avec 

l’augmentation de l’angle . H3-Hém montre une évolution similaire. Toutefois les tailles de 

cristallites calculées dans l’hématite sont très faibles même dans la gamme d’angles la plus basse 

(max : 0,06 µm pour FHWH, Fig. VI.49).  

Les différences de taille peuvent être attribuées à une forme non isométrique des cristallites. 

En effet la goethite présente le plus souvent des cristallites allongées, aciculaires (Cornell & 

Giovanoli, 1986) or la formule de Scherrer permet de calculer uniquement une taille moyenne de 

cristallite dans un plan (hkl) défini. Toutefois la diminution constante de la taille de cristallite avec 
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indique que les profils de diffraction des échantillons enregistrent une composante gaussienne 

importante associée à la présence de défauts cristallins (Williamson & Hall, 1953).  

 

Figure VI.47 : Comparaison des diffractogrammes effectués à différentes positions de la goethite 
massive de H3 (H3-Gth6, -7, -8 et -9) et de l’hématite botryoidale (H3-Hém). Les intensités des pics sont 
normalisées à l’intensité du pic majeur de chaque diffractogramme. En dessous de ces diffractogrammes 
se trouvent des diffractogrammes de référence pour la goethite et l’hématite provenant de la base de 
données Ruff. 

 



 

249 
 

 

Figure VI.48: Tailles moyennes de cristallites en prenant pour référence la largeur à mi-hauteur 
(A) ou la largeur intégrale (B) des pics de diffraction des échantillons de goethite. 

 

Figure VI.49 : Tailles de cristallites de l’hématite H3-Hém utilisant la largeur à mi-hauteur (A) ou la 
largeur intégrale (B) des pics de diffraction 
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ii. Cristallinité des oxy-hydroxydes de fer 

Les caractéristiques de chaque pic de diffraction présentées dans le tableau VI.10 indiquent 

que la forme des pics se rapproche d’une forme gaussienne (< 0,50). Cela est particulièrement visible 

pour l’hématite dont le diffractogramme est très différent d’une hématite classique (moy = 0,18 ± 

0,13 ; Fig. VI.49). En effet le pic principal de l’hématite classique à 2,70 Å est ici plus petit que le pic 

à 2,52 Å. De plus, les pics de diffraction sont très larges et ont tous une forme s’approchant de la 

gaussienne (moy = 0,21 ± 0,19). Ainsi les valeurs calculées de taille de cristallite qui se basent sur la 

composante lorentzienne des pics de diffraction, sont largement sous estimées.  

Tableau VI.11 : Caractéristiques des pics de diffraction dans l’hématite des stockwercks de 
Bouarfa (H3_Hém), dans la base de la goethite massive zonée (H3_Gth6) et dans la portion brune sombre 
plus homogène de la même structure massive (H3_Gth7 ;H3_Gth8 ;H3_Gth9) 

 

Pour les diffractogrammes de la goethite massive, certains pics de diffraction présentent des 

formes proches d’une Lorentzienne. Ces pics sont ceux correspondant aux plans (020), (120), (040) et 

(200) de la goethite. Les pics de diffraction sont fins par rapport à ceux de l’hématite. En revanche, 

deux types d’état cristallin sont observables, ceux-ci étant conjoints aux différences macroscopiques 

qui distinguent les échantillons de la goethite massive (Fig. VI.47 ; Tableau VI.11). La goethite zonée 

est caractérisée par un diffractogramme qui se rapproche de celui d’une goethite « classique » (Fig. 

VI.47). Outre la dominance du pic à 4,18 Å, le diffractogramme de H3-Gth6 possède une suite de pic 

2,52 – 2,49 – 2,45 Å et 2,30 – 2,25 – 2,19 Å à intensité croissante puis à l’inverse une suite 1,72 – 1,69 

– 1,66 Å à intensité décroissante. Les diffractogrammes des échantillons de goethite sombre et non 
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zonée, très similaires entre eux, sont en revanche caractérisés par un pic à 2,49 Å (040) plus intense 

que le pic à 2,45 Å (111) ainsi qu’une disparition presque totale du pic à 2,52 Å (101). Le pic à 1,72 Å 

(221) est également bien moins intense dans ces échantillons et à l’inverse, le pic à 4,98 Å (020) gagne 

en intensité. Notons également une intensification des pics à 2,69 (130) et à 2,19 Å (140) par rapport à 

la goethite zonée. Un léger décalage de certains pics entre le diffractogramme de la goethite zonée et 

ceux de la goethite homogène est observable. Cela s’observe particulièrement pour les pics à 2,60 – 

2,58 Å qui sont également moins intenses dans la goethite sombre.  

Les diffractogrammes de la goethite sombre sont très similaires entre eux. Toutefois notons 

que H3-Gth7 se distingue par la largeur (FHWH et/ou ) plus faible de ses pics principaux (intensité 

relative ≥ 10%), ce qui se traduit par une légère augmentation des tailles de cristallite pour cet 

échantillon (n’ayant pas d’étalon permettant de mesurer l’erreur sur la mesure nous resterons critique 

quand à cette distinction). 

En définitive, les tailles de cristallite mesurées dans l’échantillon d’hématite H3-Hém, qui, 

bien qu’il ait les caractéristiques de l’hématite au microscope, possède une structure cristalline plus 

proche de celle d’une « proto-hématite ». La proto-hématite est une phase non-stochiométrique (à 

lacune en Fe) dont l’état cristallin est caractéristique d’un état transitoire de goethite-hématite lors de 

la déshydratation-déshydroxylation de la goethite (Wolska & Szajda, 1987 ; Wolska & Schwertmann, 

1989a ; Pomies et al., 1998 ; Gualtieri & Venturelli, 1999). Telle qu’elle est présentée dans la 

littérature cette phase est davantage le résultat d’une transformation minéralogique directe d’un 

hydroxyde de fer préexistant lors de la perte de l’eau structurale (plus de 30% de 

deshydroxylation;Wolska & Schwertmann, 1989a) de l’hydroxyde à plus de 140°C (en laboratoire, 

Wolska & Szajda, 1987 ; Wolska & Schwertmann, 1989a ; Gualtieri & Venturelli, 1999) qui 

s’accompagne d’une perte de volume (≈ - 28% ; Murray, 1979 ; Goss, 1987 ; Gualtieri & Venturelli, 

1999). Elle n’est donc pas authigène à proprement parlé. Cette phase est également connue pour 

posséder deux groupes de taille de cristallite distincte (Goldsztaub, 1935 ; Lima-de-Faria, 1963).  

Pour la goethite massive, il n’est pas aussi évident de déterminer si les diffractogrammes et 

leurs différences sont caractéristiques d’une goethite ayant précipité à des températures de plus en plus 

élevées (> 50°C) ou s’ils reflètent une transformation différentielle d’un matériel préexistant. En effet 

la majorité des études traite des évolutions cristallographiques lors de la déshydratation et de la 

déshydroxylation de la goethite et non pas de la nucléation de celle-ci à haute température. Il n’est 

donc pas évident d’avoir un point de comparaison ne prenant pas déjà partie. Or Schwertmann et al. 

(1985) montrent bien l’existence de goethites de basse température (4°- 40° C) et de haute température 

(50° – 90°C) synthétisées à partir d’un nucléus de ferrihydrite. Ils indiquent alors que le principal 

paramètre les distinguant est le paramètre de maille a. Dans la goethite de basse température, les 

dimensions de l’axe a de la maille élémentaire sont plus importantes (4,626 ± 0,005 Å) que dans la 

goethite de haute température (4,610 ± 0,001 Å). Ajoutons à cela que Schwertmann et al. (1985) 

indiquent qu’une goethite de basse température peut subir des modifications isochores l’amenant à se 

rapprocher cristallographiquement d’une goethite de haute température mais uniquement si les 

températures connues sont supérieures à 125°C (expérience en laboratoire avec un temps de chauffage 

de 16h). Les dimensions a, b et c que nous calculons respectivement à partir des distances réticulaires 

des plans (200), (040) et (111) sont présentées dans le tableau 12. Celles-ci montrent, pour les 4 

échantillons, des dimensions de a proches de celles d’une goethite synthétisée à température 

supérieure à 50°C. Notons également que la diminution de l’intensité relative du pic à 2,45 Å est 

caractéristique de la précipitation de la goethite à une température supérieure à 40°C (Schwertmann et 

al., 1985) or c’est ce que caractérisent les deux types de diffractogramme. Toutefois la présence de 

pores observés en microscopie électronique est souvent associée à l’influence d’une déshydratation de 

la goethite, celle-ci ayant lieu dès 70°C (Cornell & Giovanoli, 1986). 
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Nous pouvons ainsi conclure que les caractéristiques cristallographiques de la goethite et de la 

proto-hématite (H3-Hém) indiquent bien que la minéralisation en oxy-hydroxyde de fer est passée par 

un environnement aux températures relativement élevées au regard des températures de surface mais 

aussi des températures de fermeture du système GHe. Les âges (U-Th)/He ont donc probablement été 

perturbés par les conditions thermiques imposées par le chemin temps-température suivi par la 

goethite et la proto-hématite. Par conséquent nous avons modélisé l’évolution des âges GHe compte 

tenu des températures contraintes par les modélisations TBT sur apatite (Chapitre IV.B). 

Tableau VI.12 : Dimensions de maille suivant les axes principaux d’un réseau orthorhombique ; 

(*) l’erreur est calculée selon l’écart entre la valeur de la position 2 mesurée sur la pastille de silicium et 
la valeur standard. 

 

 

iii. Contrôle des tailles de cristallite et de l‘histoire thermique sur la dispersion des âges 

(U-Th)/He  

La modélisation de l’évolution des âges GHe en fonction des âges de cristallisation et de 

l’histoire thermique a été réalisée sur la goethite pour différentes tailles de cristallite. Les tailles ont été 

choisies en fonction de celles calculées par la formule de Scherrer sur les pics présentant une forme 

lorentzienne bien définie, pour éviter les sous-estimations de calcul suite à la présence de défauts 

cristallographiques. Ainsi les tailles considérées sont comprises principalement entre 0,06 µm et 0,12 

µm. Des tailles de cristallites extrêmes ont également été prises en compte afin d’estimer la dispersion 

des âges GHe obtenue en fonction des écarts de taille de cristallite.  

Les modélisations ont été réalisées modèle direct (ou « forward ») sur le logiciel HeFTy 

(Ketcham, 2005). Les paramètres choisis sont : 

- Température de surface = 15°C 

- Ea = 39,0 kcal/mol (Reiners et al., 2014) 

- D0 = 0,489 cm².s
-1 

(Reiners et al., 2014) 

- pas de correction de l’éjection 

- nous considérons que les domaines de rétention de l’hélium sont restreints aux tailles de 

cristallite.

Trois modélisations ont été réalisées suivant trois histoires thermiques (figure VI.50, VI.51 et 

VI.52) qui découlent des modélisations inverses des données TBT sur apatite (AHe et AFT ; Chapitre 

IV.B).  
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Figure VI.50 : Comparaison entre le modèle thermochronologique et l’évolution des âges GHe. A 
= Evolution de l’âge GHe en fonction de l’âge de cristallisation pour différentes tailles de cristallites 
(symboles pleins représentent le type de tailles de cristallites calculés), l’histoire thermique considérée 
prend en compte un réchauffement modéré au Jurassique suivit d’un réchauffement important au Crétacé 
supérieur ; B = Modélisations « forward » effectuées pour chaque échantillons à partir de l’histoire 
thermique choisie à laquelle a été ajouté l’âge de cristallisation supposé des apatites (320 Ma). Le modèle 
est en accord avec les âges AFT les plus vieux (205 Ma) mais reproduit assez mal la forme des 
histogrammes de longueur de traces. 

Le premier chemin thermique (Fig. VI.50A) se compose d’une diminution continue mais non 

uniforme du Lias jusqu’au début du Cénozoïque où le maximum thermique est atteint à 75°C. Le 

refroidissement jusqu’à l’actuel qui suit est continu et uniforme. La phase de réchauffement est 

marquée par une étape brutale mais brève au Lias (qui est proposée par la plupart des modèles 

inverses ; Chapitre IV.B) où les températures atteignent 30°C suivi d’une phase de réchauffement lent 

jusqu’au Cénomanien (35°C) où le réchauffement redevient brutal (5°C.Ma
-1

). Ce modèle est celui 

correspondant au réchauffement au Lias le plus faible et le réchauffement au Crétacé supérieur le plus 
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important, sans période de refroidissement transitoire. Il est en accord avec les âges AFT les plus 

vieux (Fig. VI.50B).  

Les âges GHe obtenus suivant ce modèle ne permettent pas de reproduire les âges GHe les 

plus vieux mesurés même pour des tailles de cristallite exagérément grandes et ce quelque soit l’âge de 

cristallisation de la goethite. De plus l’âge GHe moyen est très mal représenté voire pas du tout pour 

les tailles de cristallite calculées (symboles pleins). Suivant ce modèle les GHe mesurés ne devraient 

pas pouvoir dépasser les 50 Ma en raison de l’important réchauffement crétacé qui affecte quasiment à 

l’identique les goethites dont la taille de cristallite ne dépasse pas 0,10 µm. 

Le deuxième chemin thermique présente un réchauffement moyen au Crétacé supérieur 

atteignant un maximum de 65°C au début du Cénozoïque (Fig. VI.51A). Pour contrebalancer, un 

réchauffement jurassique plus important est nécessaire. La modélisation proposée envisage un 

maximum de 90°C au début du Malm. Ainsi, les âges AFT les plus jeunes sont respectés (Fig. 

VI.51B) tout comme la forme de certains histogrammes de longueur de traces, bien que la moyenne 

soit parfois trop basse. Après le réchauffement jurassique, un refroidissement au Malm est continu et 

uniforme pour atteindre 35°C au Cénomanien comme nous l’indique l’épaisseur des séries.  

Suivant cette histoire thermique « jeune », toutes les tailles de cristallites proposées, mêmes 

les plus exagérément importantes (0,3 µm) ont un âge GHe tamponné par le réchauffement maximum 

au Jurassique si la goethite cristallise avant 150 Ma. De plus, seules les tailles de cristallite 

exagérément importantes peuvent reproduire les âges GHe les plus vieux (108 ± 11 Ma). En revanche 

les âges GHe moyens commencent à pouvoir être représentés pour des goethites de taille de cristallites 

correspondant aux maximums calculés si et seulement si celles-ci ont un âge de cristallisation ≥ 90 

Ma. Pour les goethites dont les tailles de cristallites sont ≤ 0,1 µm le réchauffement crétacé est encore 

trop important pour leur permettre de reproduire des âges GHe ≥ 55 Ma. 

Le troisième chemin thermique (Fig. VI.52) présente le réchauffement au Crétacé supérieur le 

plus faible, atteignant seulement 55°C au début du Cénozoïque. Le réchauffement liasique est plus 

rapide et atteint 80°C au Dogger (170 Ma). Ainsi cette histoire dite « vieille » permet d’expliquer les 

âges AFT les plus vieux et respecte très bien la forme des histogrammes permettant également la 

conservation de longueurs de traces moyennes à 11,7 ± 0,1 µm (Fig. VI.52B).  

Cette histoire « vieille » permet la reproduction de toute la gamme d’âge GHe mesurée pour 

des tailles de cristallites de l’ordre de grandeur de celles qui ont été calculées. Toutefois, l’âge GHe le 

plus faible modélisable est de 44 Ma. Le réchauffement au Lias-Dogger affecte les tailles de 

cristallites ≤ 0,15 µm, tamponnant ainsi l’âge GHe à 110 Ma pour les tailles de cristallites les plus 

importantes et à 70 Ma pour les tailles de cristallites à 0,06 µm, soit la valeur moyenne des âges 

mesurés. Seules les tailles de cristallite de l’ordre de 0,03 µm, c'est-à-dire les valeurs calculées sous-

estimées par les défauts cristallins, ont encore leur âge GHe tamponné par le réchauffement au crétacé 

supérieur. L’effet du réchauffement au Jurassique est largement diminué pour les tailles de cristallites 

entre 0,10 et 0,15 µm dès 135 Ma (60°C). Ces cristallites de goethite diminuent alors l’âge GHe 

moyen à 90 Ma et 80 Ma respectivement. Cependant au-delà de cet âge de cristallisation, les 

conditions de température ne permettent pas d’expliquer les profils DRX de déhydratation et 

déshydroxylation si on se réfère aux données de laboratoire (70°C ; Goss, 1987). Notons que suivant 

l’histoire « vieille », pour des âges de cristallisation anté-crétacés, de petites variations de taille de 

cristallite ont des conséquences importantes sur la dispersion des âges GHe. 
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Figure VI.51:Comparaison entre le modèle thermochronologique et l’évolution des âges GHe. A = 
Evolution de l’âge GHe en fonction de l’âge de cristallisation pour différentes tailles de cristallite (les 
symboles pleins représentent le type de tailles de cristallite calculées), l’histoire thermique considérée 
(histoire « jeune ») prend en compte un réchauffement très fort au Jurassique avec un refroidissement 
jusqu’au Crétacé supérieur, suivi d’un réchauffement important au Crétacé supérieur ; B = Modélisations 
« forward » effectuées pour chaque échantillon à partir de l’histoire thermique choisie à laquelle a été 
ajouté l’âge de cristallisation supposé des apatites (320 Ma). Le modèle est en accord avec les âges AFT 
les plus jeunes (151-160 Ma) et reproduit assez fidèlement la forme des histogrammes de longueur de 
traces bien que la moyenne soit légèrement sous estimée. 
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Figure VI.52 =Comparaison entre le modèle thermochronologique et l’évolution des âges GHe. A 
= Evolution de l’âge GHe en fonction de l’âge de cristallisation pour différentes tailles de cristallite 
(symboles pleins représentent le type de tailles de cristallite calculés), l’histoire thermique considérée 
(histoire « vieille ») prend en compte un réchauffement très fort au Jurassique avec un refroidissement 
jusqu’au Crétacé supérieur, suivit d’un réchauffement modéré au Crétacé supérieur ; B = Modélisations 
« forward » effectuées pour chaque échantillon à partir de l’histoire thermique choisie à laquelle a été 
ajouté l’âge de cristallisation supposé des apatites (320 Ma). Le modèle est en accord avec l’âge AFT le 
plus vieux (205 Ma) et reproduit fidèlement la forme des histogrammes et la moyenne des longueurs de 
traces. 

Pour conclure, aucun des modèles proposés ne permet de déterminer avec précision l’âge de 

cristallisation de la goethite massive, et par extension celle de la minéralisation. En revanche, nous 

pouvons estimer que celle-ci est clairement anté-crétacé voire anté-jurassique supérieur. En s’appuyant 

sur l’hypothèse que la goethite massive, et plus particulièrement la goethite brune sombre homogène, 

est bien une goethite de haute température (≥ 50°C), elle ne peut pas avoir précipitée dans un contexte 

syn-sédimentaire, sauf à considérer l’apport d’une source hydrothermale.  
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Bien que ces modèles nous permettent uniquement d’estimer une période de minéralisation au 

Jurassique, ils permettent également de confirmer la présence de deux étapes de réchauffement qui 

affectent la région de Bouarfa et de discuter l’amplitude de ces derniers. En effet, en considérant le 

contrôle de la diffusion de l’
4
He à la taille de cristallite, nous observons qu’un réchauffement 

important (≥ 55°C) ne permet pas de reproduire les âges GHe mesurés. Tout comme pour un 

réchauffement jurassique atteignant 90 °C. Ainsi, le modèle « vieux » semble pouvoir reproduire la 

plupart des âges GHe en justifiant la dispersion de ces âges par une distribution de tailles de cristallites 

allant au moins de 0,06 µm à 0,15 µm. Les âges les plus jeunes à 30 ± 3 Ma et 44 ± 4 Ma de H3-Ght9 

sont cependant difficilement explicables suivant ce modèle. Il est possible que la position la plus 

externe de cet échantillon le rende plus exposé à la circulation de fluides tardifs. Notamment nous 

pouvons constater que des veines de calcite tardive recoupent parfois la goethite massive. Ainsi, la 

circulation de fluide oxydant, porteur d’U peut plus facilement perturber le système de H3-Gth9 

provoquant par la même occasion un rajeunissement de l’âge GHe (Reiners et al., 2014). 

Les histoires « vieille » et « jeune », principalement contraintes par les données TBT sur 

apatite atteignent comme température maximale 80°C et 90°C respectivement. Ces températures 

permettent d’expliquer les modifications cristallographiques subies par la goethite suite à une perte de 

l’eau en excès qu’elle contient (70°C) mais en aucun cas elles n’expliquent la présence de proto-

hématite. En effet, les expériences montrent que la formation de la proto-hématite à partir de la 

transformation de la goethite, à lieu à partir de températures ≥ 140°C (Wolska & Szajda, 1987 ; 

Wolska & Schwertmann, 1989a ; Gualtieri & Venturelli, 1999). De tels résultats ne sont pas en accord 

avec les données TBT sur apatite réalisées dans le Pliensbachien détritique. Il faut donc considérer 

l’effet de la durée de chauffage de la goethite sur des temps géologiques mais aussi de la chimie en 

élément majeurs et mineurs sur les transformations minéralogiques. Ce dernier point sera discuté dans 

le chapitre suivant. 
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VII.A : MODELE METALLOGENIQUE DE BOUARFA 

 Dans cette dernière partie nous confrontons l’ensemble des données obtenues dans ce travail 

afin de dégager les principales conclusions auxquelles nous pouvons aboutir. 

A.1) Mise en place de la dolomie de Bouarfa 

i. Dolomitisation précoce : source primaire en Mn ou enrichissement tardif ? 

 Les corps dolomitiques du Sinémurien accueillant la minéralisation en oxy-hydroxyde de Mn 

de Bouarfa, ont été longtemps considérés comme la source du Mn à Bouarfa (Pouit & Jouravsky, 

1965). Or, l’observation de l’édifice dolomitique montre que les phases carbonatées (Dol 1 et Dol2) 

encadrent une partie de la minéralisation en oxy-hydroxydes de Mn et Fe mais aussi recoupent celle-ci 

par le biais de fractures (Dol G et Dol 3). Ces phases tardives altèrent la minéralisation primaire et les 

phases dolomitiques préexistantes. L’altération de la dolomie préexistante se traduit par des 

modifications texturales progressives des dolomites, allant de faciès microsaccharoïdale à  

saccharoïdale plus grossier anhédral (Dol 1) puis à des rhomboèdres planaires à sub-planaires (Dol 2) 

qui se retrouve déjà en ciment ou formant des tapissages isopaques sur la dolomie et les clastes de 

dolomie. Ces tapissages sont généralement altérés (Dol G) et la dolomite tardive baroque vient s’y 

surimposer (Dol 3). Ces successions minérales traduisent clairement une évolution complexe, 

polyphasée, de la dolomie de Bouarfa. 

 La « Dol 1 » micro-saccharoïde qui représente la phase dolomitique principale pour la barre 

dolomitique d’Hamaraouet est enrichie en Mn par rapport à des carbonates d’origine marine (Fig 

VI.17 ; MnO = 1,58 ± 0,51% ; Mn/Fe = 4,9 à 24). Cet enrichissement en Mn est caractéristique de 

toutes les phases dolomitiques observées à proximité de la minéralisation de Mn de Bouarfa (Chapitre 

VI : Fig. VI.17 et VI.18). La « Dol 1 » a été identifiée de part sa texture et son omniprésence dans la 

barre de dolomie chocolat 2 comme ayant une origine précoce mais affectée par des processus tardifs 

entraînant l’effacement progressif de certains faciès sédimentaires.  

 L’environnement lagunaire, où quelques niveaux évaporitiques sont observables, est propice à 

l’enrichissement en Mg nécessaire à une dolomitisation s.s. (= précipitation de dolomitie en 

remplacement d’un carbonate non dolomitique sédimentaire initiale) précoce. Les résulats isotopiques 

montrent également la signature isotopiqued’une calcite précipitant à partir d’un fluide marin 

jurassique (
18

O = -2,7 à -1,1‰ ; 
13

C = 0,1 à 2,2‰ ; Fig. VI.25 ; Veizer et al., 1999). Or la 

précipitation directe de la dolomiteà partir d’un fluide marin devrait être 3‰ plus lourde (Land, 1980). 

Cette dolomite a donc imprimé la signature d’une calcite sédimentaire précoce confirmant 

ansil’existence d’un épisode de dolomitisation s.s. probablement pénécontemporain à la 

sédimentation, compte tenu de son extension à l’ensemble de la série. Toutefois, cela n’explique pas la 

précipitation d’une dolomite riche en Mn. La mise en place d’une phase carbonatée enrichie en Mn 

nécessite la présence de conditions réductrices modéréement alcalines, dans une solution bicarbonatée 

dont l’enrichissement en Mn est déjà important. Les facteurs permettant la rencontre de ces conditions 

sont : 

- en conditions sédimentaires : réduction du milieu associé à une consomation de l’oxygène 

dissous (non ou peu renouvellé) par dégradation de matière organique et ou activité 

bactérienne. Ou mise en place d’un milieu confiné par fermeture du bassin.  

- enconditions diagénétiques : avec l’enfouissement des séries, les conditions sont alors plus 

anoxiques, ou par l’intervention de fluides diagenétiques hydrothermaux. 
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La signature en 
13

C de cette dolomite étant voisine de celle de l’eau de mer, elle est bien plus 

lourde que celle associée à la mise en place précoce de carbonates de manganèse (-2 à -30‰) dont la 

formation est due à une activité bactérienne et/ou à la dégradation de matière organique catalysant la 

précipiation de ces phases (Okita & Shanks, 1988 ; Fan et al., 1999b ; Polgári et al., 1991, 2012). Il est 

donc possible que le confinement seul des eaux de lagune, initialement enrichies en Mn, permettentla 

mise en place de dolomite enrichie en Mn (Torres-Ruiz, 1983). Toutefois rappelons que les relations 

texturales de cette dolomite indiquent clairement l’intervention de remobilisations tardives (de 

microsacharoïdale à sacharoïdale puis progressivement passant à Dol 2a qui forme de beaux 

rhomboèdres à planaires de près de 100 µm). Deplus, chimiquement cette dolomite est pauvre en Sr 

comparéeaux carbonates marins (carbonates marins > 100 ppm de Sr ; Brand & Veizer, 1980 ; Land, 

1980). Cette dolomite ne présente pas non plus (ou très peu exprimée) d’anomalie négative en Ce (Fig. 

VI.5 ; VI.22) contrairement à ce que l’on peut attendre de carbonates marins. Ces observations 

indiquent que « Dol 1 » montre des signes de destabillisation diagenétiques affectant sa texture 

(Gasparrini et al. 2003, Choquette et Hiatt, 2008) et sa chimie (Brand & Veizer, 1980). Le fort 

enrichissement préférentiel en Mn est probablement lié à ces processus tardifs (la dolomite de lagune 

étant alors que faiblement enrichie en Mn) et suggère que les fluides associés soient eux-même 

fortement enrichis en Mn induisant ainsi la présence initiale de la minéralisation primaire de Mn et son 

altération. L’altération diagenétique de la minéralisation primaire permet la mise en place de phases de 

carbonate de Mn diagenétiques telles que la Ca-rhodhochrosite (Fig. V.25, 27, 28). Notons toutefois 

que la dolomie chocolat 1 semble égalements être riche en Mn mais aussi en Fe, les spectres EDS 

étant comparables avec ceux de « Dol 1 » de l’unité de dolomie chocolat 2. Cela indique soit que 

l’évènement dololmitisateur diagenétique affect l’ensemble des niveaux dolomitiques soit que l’unitée 

de dolomie chocolat 1 est un témoin de l’enrichissement initiale en Mn mais aussi en Fe. 

ii.  Dolomitisation s.l. tardive. 

 Après la mise en place de la dolomite pénécontemporaine à la minéralisation se met en place 

une succession de phases dolomitiques bien développées Dol 2 à Dol 3. Dol 2 est principelement 

observable sous forme de rhombohèdres planaires bien développés (une centaine de micron) mais est 

fortement déstabilisée par les phases les plus tardives dont la relation avec les épisodes de fissuration 

et bréchification est encore plus marquée. L’épisode tardif de dolomitisation s.l. semble affecter 

principalement les corps initialements dolomitisés et non les sables encadrants. Les phases de dolomite 

les plus tardives sont Dol G et Dol 3. Cet épisode dolomitique est suivit de deux phases de calcites, 

l’une peu luminescente l’autre luminescente jaune qui est associée à une histoire plus précoce. Les 

phases dolomitiques (Dol G et Dol 3) se développent donc principalement dans des brèches et fissures 

mais envahissent la dolomie encaissante. Dol G est une phase de dolomite de remplacement qui 

témoigne du caractère semi-destructif de la mise en place de cette dolomitisation tardive. En effet, 

actuellement les faciès sédimentaires sont partiellement à totalement effacés dans les niveaux les plus 

affectés par les fissures tandis et Dol 2, fortement altéré par Dol G conserve ses formes. Dol 3 est la 

phase de dolomite en fracture la plus tardive et se met en place selon différents épisodes de fissuration. 

Elle présente l’enrichissement en Mn le plus fort (1,21 à 9,03 pds % MnO). Principalement mise en 

place en remplissage de porosité (texture additive) elle ne présente que très peu de texture destructive 

sur Dol 2. Les signatures isotopiques de Dol G et Dol 3 diffèrent de celles de « Dol 1 » confirmant 

ainsi une mise en place dans des conditions très différentes. 

La signature isotopique des carbonates est contrôlée par la composition isotopique du fluide 

initial, la température et l’importance des interactions fluide-roche (Hudson, 1977). Nous considérons 

également le fractionnement isotopique d’un changement de phase dolomite-calcite négligeable. A 

partir de ces hypothèses, deux points importants sont observables: 
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- La Dol G présente une signature en 
18

O allégée et un faible allègement de 
13

C (Fig. 

VI.25). Ce comportement est caractéristique d’un rééquilibrage isotopique lors de 

l’augmentation de température lors de l’enfouissement diagénétique (Lee et Friedman, 

1987 ; Brand et Veizer, 1981 ; Warren, 2000 ; Nader et al., 2006, 2007). 

- La Dol 3présente des valeurs isotopiques en 
18

O et 
13

C très légères (Fig. VI.25) ce qui 

est en accord avec une origine thermique de sa nature baroque (Searl, 1989). Les valeurs 

négatives en 
13

C de cette phase, principalement observable quand celle-ci se développe 

dans les fractures, la distingue nettement de Dol G. Cet allègement peut être du à 

l’influence de fluides météoriques comme l’indique la signature de la calcite plus tardive  

qui a bien une signature isotopique météorique (Fig. VI.25). 

Grâce à la nature baroque de la Dol 3, il est possible de supposer une température de formation 

de cette phase à partir de 60°C (Radke et Mathis, 1980). La nature diagénétique de la Dol G 

déterminée par sa chimie en éléments en traces et sa signature isotopique permet également de 

supposer que cette phase précipite à des températures supérieures à celles de la surface. De plus les 

analyses thermochronologiques basses températures sur apatite montrent que le bassin de Bouarfa 

aconnu des températures maximales approximant 80°C (Chapitre IV et VI.B). Ces contraintes 

thermiques ainsi que l’équation de Zheng (1999) permettent d’estimer la signature isotopique du fluide 

à l’origine des phases de dolomite (figure VII.1). Ainsi nous constatons que ces phases de dolomite 

(Dol G et Dol 3) précipitent à partir d’un fluide dont la signature en 
18

O varie entre -4 et 6‰. Une 

continuité de la signature isotopique du fluide est observable de « Dol1 » à Dol 3. La signature 

isotopique de ce fluide avoisine la signature de l’eau de mer (Veizer et al., 1999) ce qui est plus 

marqué pour les dolomites authigènesDol G et Dol 3, la signature de Dol 1 étant influencée par les 

phases carbonatées prééxistantes.Ces résultats montrent que la dolomitisation tardive est issue soit des 

eaux marines intersticielles piégées avec la diagenèse (eaux connées) soit de la remobilisation 

diagenétique d’eaux marines via les accidents et fissurations. Une contribution météorique n’est peut-

être pas négligeable compte tenue de la signature isotopique de la calcite qui présente des  valeurs 

moyennes en 
13

C et 
18

O à -7,40 ± 1,12‰ et -9,16 ± 1,34‰ respectivement. 

La mise en place de ce type d’édifice dolomitique massif intégrant une dolomite grossière en 

rhomboèdres bien développés (>100 µm) et baroques à partir de fluidesd’origine marine  est souvent 

décrit dans la littérature (Nader et al., 2006, 2007 ; Lumsden et Caudle, 2001 ; Abou El-Anwar et 

Mekky, 2013 ;Green et Mountjoy, 2005). Ces modèles sont fréquemment associés à des 

minéralisations métallifères, principalement en Pb-Zn et cela en contexte post-orogénique (Gomez-

Fernandez et al., 2000 ; Gasparrini et al., 2006) comme extensif (Warren et Kempton, 1997 ; Hendry 

et al., 2015).  

Les fluides dolomitisateurs altèrent la dolomie et la minéralisation préexistante, 

principalement manganite et hausmannite et aussi goethite, et s’enrichissent en Mn. Ce type 

d’altération est fréquent en présence de solution riche en carbonates et bicarbonates (Bruno et al., 

1992). Une intégration aussi forte en Mn de la dolomite (s’approchant d’un pôle kutnohorite ; Fig. 

VI.18) nécessite un fort enrichissement en Mn
2+

 (Calvert et Perdersen, 1996) et des conditions 

réductrices alcalines. 
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Figure VII.1 : Détermination de la signature isotopique en oxygène des fluides à l’origine des phases de 

dolomites de Bouarfa, d’après les équations de Zheng (1999). 

 

A.2) Caractérisation géochimique de Bouarfa : source et évolution de 

la minéralisation. 

 Les observations minéralogiques du gisement de manganèse de Bouarfa ont montré que la 

minéralisation se mettait en place suivant plusieurs épisodes minéralisateurs. La première 

minéralisation caractérisée par un assemblage manganite - hausmannite - barite (- pyrolusite - 

goethite) est reprise par un ensemble de fractures où précipitent Dol G et Dol 3 (figure VII.2A). Cet 

épisode carbonaté de brèchification et de fissuration altère la minéralisation initiale et s’accompagne 

de phases secondaires d’oxy-hydroxydes de fer et de pyrolusite (Fig. VII.2B, C et D). La pyrolusite se 

développe souvent en déstabilisation ou tout simplement après une phase de dolomite tardive (Fig. 

VII.2C, D et E). Ainsi se forme une minéralisation dans les fissures qui présente de nombreuses 

générations comme le suggère les différentes arrivées dolomitiques (Fig. VII.2C) et notamment la 

succession pyrolusite puis goethite observable à Hamaraouet (H3). La géochimie devait apporter des 

indices permettant de distinguer d’un point de vu géochimique les deux minéralisations et notamment 

aider à caractériser la pyrolusite et conclure sur l’existance ou non  d’une phase de pyrolusite associée 

à la minéralisation primaire comme peut le suggérer certaines associations minérales (Fig. VII.2D).  
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 Les analyses géochimiques ont été effectuées sur les différents domaines et phases 

minéralisés. Les analyses en éléments en traces et majeurs sur roches totales et en LA-ICPMS sur les 

phases montrent peu de différences dans les signatures géochimiques sur l’ensemble du gisement. Les 

principaux éléments en traces associés à la minéralisation sont des éléments chalcophiles As, Zn, Pb, 

Cu, (figure 3A ; 283 à 2419 ppm en roche totale) mais également Sr, Ba, Be, V,(Mo,) Ni, Co (Figure 

VII.3A et Fig. VI.13 ; 283 à 5469 ppm en roche totale). Le manque de distinction entre les différentes 

minéralisations identifiées suggère une origine commune des éléments. Ce type d’enrichissement en 

traces est très fréquent dans les gisements de Fe et Mn (Ajmal, 1990 ; Nicholson, 1992 ; Holtstam & 

Mansfeld., 2001 ; Glasby et al., 2005 ; Fusswinkel et al., 2013 ; Jones et al., 2013 ; Rubinstein & 

Zappettini, 2015). Ils sont associés à des processus d’enrichissement diagénétiques voire 

hydrothermaux (Nicholson, 1992).  

 Les éléments principalement pris en compte par Nicholson (1992) sont les éléments V, Mo, 

As, Zn, Pb et Cu. Notons qu’un contrôle minéralogique affecte les enrichissements de ces éléments 

(Fig. 3B). Les oxy-hydroxydes de fer sont plus riches en As-V (Fig. VII.3B). Le fait que les oxy-

hydroxydes de fer soient plus enrichis en As que les oxydes de Mn est en accord avec une 

précipitation en milieu alcalin (oxydant à faiblement réducteur), les hydroxydes de fer étant favorables 

à l’adsorption des arsanates (Pierce & Moore, 1982 ; Campbell & Nordstrom, 2014). Les oxydes de 

manganèse sont un peu enrichis en Pb-Cu mais encore plus en Ba-Sr-Zn (Fig. VII.3C&D). Seule la 

pyrolusite de H1-Min1, en indice mineur d’imprégnation de la dolomie, et la pyrolusite de Brèche-

Min-1 (Fig. VII.2E et 3D) indiquent un enrichissement de type Nicholson bien marqué. L’hausmannite 

présente un enrichissement en As-Pb-Cu similaire à celui de la pyrolusite à laquelle elle est associée 

(Fig. VII.3C) et un enrichissement en Zn encore plus important (Fig. 3B et D). Ainsi comme les oxy-

hydroxydes qui contrôlent les enrichissements en As et V, l’hausmannite contrôle majoritairement les 

enrichissements en Zn dans la minéralisation. Ce type d’enrichissement en Zn dans l’hausmannite 

assez fréquent aura ensuite pour effet d’influencer sa pseudomorphose en chalcophanite zincifère 

(Jarosch, 1987 ; Ostwald, 1992 ; Fusswinkel et al., 2013). 
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Figure VII.2: Principales observations indiquant: A = image MEB-BSE où la manganite (primaire) altérée 

est recoupée par Dol G (dolomite grossière, ici non-planaires) et Ca-rhodochrosite tardive dont les fragments de 
barite sont un des témoins ; B = Minéralisation primaire d’oxydes de manganèse (principalement hausmannite et 
présence de pyrolusite secondaire) recoupée par un filon d’hématite (protohématite) tardive associé à une 
dolomite tardive ; C = photo en CL, ou la goethite primaire est recoupée par diffèrentes phase de carbonate 
formant un tapissage de dolomite baroque auquel fait suite une pyrolusite terminale altérée par la calcite D = 
photo en CL où la pyrolusite se développe à l’interface entre la dolomite de faible enfouissement (Dol 2) et la 
dolomite tardive riche en Mn (Dol 3) ; E = image MEB-BSE indiquant une phase de pyrolusite en remplacement 
de dolomite (pseudo-rhomb) en relation complexe avec une hausmannite faiblement altérée, pausant ainsi le 
problème d’une éventuelle pyrolusite primair). 
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 Nous pouvons constater pour les phases de pyrolusite des signatures géochimiques 

sensiblements diverses (Fig. VII.3C et D). La diversité des enrichissements en éléments en traces dans 

la pyrolusite peut indiquer des apports provenant de fluides différents. Les enrichissements corrélés Sr 

et Ba (par exemple pour la pyrolusite en amas) peuvent être dus à des fluides ayant altérés la barite 

primaire et ou des sulphates qui sont présents dans les niveaux de sables encadrant la formation 

(principalement les sables sous jacents). Le socle et arkoses présentent également de fortes teneurs en 

Ba et Sr. Les apports en Zn eux peuvent provenir d’un enrichissement via des fluides météoriques 

(altérant les sables également) dans lesquels Zn est particulièrement mobile, voire plus que Pb 

(Michailidis et al., 1997 ;  Choulet et al., 2014). L’enrichissement tardif préférentiel en Zn peut aussi 

s’expliquer par l’altération de phases primaires qui préconcentrent le Zn comme l’hausmannite. Les 

enrichissements préférentiels en Cu et Sr peuvent êtres associés à des fluides marins. Des distinctions 

au sein d’un même type de minéralisation (en amas et brèches) est également observable (63-01 et 

Brèche-Min Fig. 3D). Celle-ci peuvent être dues à des (1) contrôles texturaux agissant sur la capacité 

d’adsorption des phases, (2) à des d’altérations de phases préexistantes dont il resterait des reliquats ou 

(3) des modifications des conditions physicochimiques durant la précipitation des oxydes (Nicholson 

& Eley, 1997). Or, la capacité des oxydes de manganèse à piéger des métaux lourds par intégration 

dans leur structure en tunnel (Balistrieri & Murray, 1986 ; Manceau et al., 1992 ; Nicholson & Eley, 

1997 ; Decrée et al., 2010) est cependant très discutable pour la pyrolusite dont la structure en tunnel 

est peu favorable à l’intégration de gros cations tel que Sr, Ba (Post, 1999 ; Pasero, 2005).Pracejus & 

Bolton (1992) mettent en évidence que la pyrolusite peut toutefois incorporer des éléments de rayon 

ionique avoisinant 0,4 Å (Si
4+

, Al
3+ 

; P
5+

) ou des cations trivalents avoisinant 1 Å (ETR légers ; 

Pracejus et al., 1990). Par substitution de Mn
2+,3+

, les ions Al
3+

, Zn
2+

 ou Cu
2+

 peuvent également 

s’intégrer à la structure de l’oxyde (Michailidis et al., 1997 ; Post, 1999 ; Pasero, 2005) confirmant 

ainsi une structure cristalline irrégulière comme le laisse entendre principalement les analyses micro-

raman (Chapitre V.B). Ainsi, les enrichissements en Ba et Sr (et As) dans la pyrolusite sont 

probablement présents par adsorption sur la surface des oxydes. Or Ba, Sr (et Zn) semblent être 

associés, notamment dans les minéralisations en amas (Fig. VII.3C & D). Un co-enrichissement en Ba, 

Sr et Zn est plutôt caractéristique de l’intervention de fluides supergènes. Ces derniers enrichissements 

dans les phases de pyrolusite en amas peuvent donc être du à l’intervention d’une phase tardive 

supergène. Ceci est d’autant plus probable que des phases d’altération enrichies en Ba-Sr-Zn et K 

mettent en place cryptomélane, hollandite et chalcophanite en altération des phases de pyrolusite et 

hausmannite (Fig. VI.9). Pracejus & Bolton (1992) observent également ce type d’enrichissement 

supergène en Zn et Sr.  
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Figure VII.3 :Diagramme de distinction géochimique en éléments en trace de la minéralisation en Mn de 

Bouarfa analysés en LA-ICP-MS. L’utilisation des diagrammes ternaires permet de s’affranchir des erreurs sur le 
standard interne (voir Chapitre III) : A = diagramme ternaire inspiré de Nicholson (1992) pour permettre la 
distinction des éléments les plus enrichis, (Mo n'apparaît pas du fait de problèmes analytiques) ; B = Mise en 
évidence d’un contrôle minéralogique ; C = mise en évidence de la diversité géochimique des phases de Mn et 
des éléments les plus enrichis dans ces phases ; D = mise en évidence d’un enrichissement potentiel lié à une 
altération tardive et à l’enrichissement de l’hausmannite en Zn. 

 Les analyses en ETR montrent également d’importantes distinctions entre les phases d’oxydes 

de manganèse mais aussi entre les carbonates et oxy-hydroxydes de fer (Fig. VII.3D ; figure VII.4 et 

VII.5). Deux types principaux de forme de spidergramme des ETR sont observés: 

- (1) Certaines phases présentent un enrichissement plus ou moins bien marqué en ETR 

moyens (et ETR lourds ; Fig. VII.4). Cet enrichissement affecte tout particulièrement les 

phases de dolomite tardive précipitant dans les brèches, et les goethites. Les oxy-

hydroxydes de fer sont souvent enrichis en ETR moyens ce qui n’est pas le cas de la 

pyrolusite qui montre préférentiellement des enrichissements en ETR légers (Pracejus et 

al., 1990 ; Planavsky et al., 2010). Ces enrichissements en ETR moyens et lourdes de la 

pyrolusite laissent supposer que celle-ci précipite à partir de fluides déjà enrichis en ETR 
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moyens et lourdes ou en remplacement d’une phase elle-même enrichie. Or les carbonates 

tardifs (Dol 3 et DolG) indiquent clairement un enrichissement en ETR lourds et moyens. 

De plus, ces derniers sont plus riches en ces éléments que les phases d’oxydes de Mn. Les 

fluides enrichis en HCO3
- 

sont favorables à un enrichissement préférentiel en LoETR 

(Cantrell et Byrne, 1987 ; Braun et al., 1990 ; Williams-Jones et al., 2012) et ce d’autant 

plus que les températures sont élevées (Haas et al., 1995). Ainsi la minéralisation de ces 

phases de pyrolusite et goethite suggère bien une minéralisation en relation avec la 

dolomite tardive Dol 3. Toutefois la précipitation de dolomite riche en Mn n’est pas 

compatible avec la minéralisation de la pyrolusite et principalement de la goethite (Bruno 

et al., 1992) du fait d’un trop forte pression de CO2 et de l’acidification du système 

qu’entraine la précipitation du carbonate. Il est donc nécessaire soit (a) de faire intervenir 

des modifications physico-chimiques du fluide pour permettre la précipitation de la 

goethite et pyrolusite, soit (b) que ces deux phases précipitent en premier quand 

l’alcalinité le permet.  

- (2) Le second type de spidergramme des ETR montre des allures plus plates et cela 

concerne principalement un échantillon (Fig. VII.5). Ce dernier avait été choisi pour la 

présence de barite et hausmannite. Il devait donc représenter la minéralisation primaire. Il 

s’agit également d’un des rares échantillons où il a été possible d’observer une relation 

directe entre carbonates-hausmannite-pyrolusite. Malgré une similitude de forme générale 

des spidergrammes des ETR, il existe de fortes variations des anomalies en Ce. Ces 

anomalies suivent pour la plupart les distinctions observées en éléments en traces (Fig. 

3D). (1) Il est intéressant de noter que dans l’échantillon Brèche-Min la dolomite tardive 

présente une anomalie positive en Ce. En effet, une telle anomalie est assez rare dans les 

carbonates, ces derniers ne favorisant ni l’intégration, l’adsorption ni l’oxydation du 

Ce(Bau et al., 1996 ; Webb et Kamber, 2000 ; Dubinin, 2004). En revanche c’est le cas 

des oxy-hydroxydes de Fe et de Mn (Braun et al., 1990 ; Möller et Dulski, 1999 ; Loges et 

al., 2012). Ainsi la présence d’une anomalie positive en Ce sur les carbonates associés à la 

brèche minéralisée peut indiquer la conservation de l’anomalie positive d’une phase 

préexistante. Ceci témoigne également de la mise en place de la dolomite tardive en milieu 

réducteur à peu alcalin permettant ainsi la déstabilisation des phases préexistantes 

d’oxyde. En effet l’hausmannite et la goethite primaire présentent une anomalie positive 

en Ce similaire à celle de la dolomite tardive. Notons que la pyrolusite en revanche 

présente une anomalie négative en Ce bien marquée. Cette phase est donc issue d’un 

fluide appauvrie en Ce.  
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Figure VII.4 : Spidergramme des ETR présentant un enrichissement en ETR moyens (et lourds) 
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Figure VII.5 : Spidergramme des ETR relativement plats, des phases associées à la minéralisation 
prise dans la brèche d’Hamaraouet (H3-Brèche-Min) 
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 Les anomalies en Ce dans les phases de pyrolusite ne sont pas distribuées uniformément sur 

les différents sites étudiés. En effet de nombreuses analyses sur pyrolusite montrent une anomalie 

négative tandis que d’autres une anomalie positive.Les anomalies négatives en Ce s’explique par la 

précipitation de l’oxyde via un fluide déjà appauvrie en Ce et/ou par remplacement d’une phase à la 

signature marquée d’une anomalie en Ce. Compte tenu du fait que la pyrolusite ne présente pas 

d’enrichissement en ETR légers (pourtant caractéristique de la pyrolusite ; Pracejus et al., 1990) nous 

suggérerons que sa signature isotopique est influencée par celle d’une phase préexistante. Ainsi nous 

pouvons appuyer la mise en place de la minéralisation par épigénie. Les anomalies positives en Ce en 

revanche peuvent être dues à des processus tardifs liés à l’adsorption de Ce sur les phases d’oxy-

hydroxydes. Pour ce qui est de Eu, aucune anomalie n’a été observée si ce n’est une tendance à 

l’anomalie positive ce qui est délicat à observer compte tenu du fréquent enrichissement en ETR 

moyens. Toutefois celle-ci suggèrerait une origine magmatique différenciée des ETR (Cornell et 

Schütte, 1995).  

 La dernière caractéristique à souligner de ces spidergrammes est la pauvreté en ETR de la 

minéralisation (appauvrie par rapport à l’UCC et aux roches encaissantes ; figure 6). Cette dernière, 

ainsi que l’enrichissement en  ETR moyens à lourds convergent vers une mise en place tardive, 

diagenétique (à hydrothermale) de la minéralisation (Dymond et al., 1973 ;Holtstam et Mansfeld, 

2001 ; Chetty et Gutzmer, 2012 ; Sinisi et al., 2012 ; Sasmaz et al., 2014). 

Pour conclure, la géochimie en éléments en traces ne nous permet pas de distinguer deux types 

de minéralisation mais la mise en place probable de la minéralisation dans un système relaivement 

fermé ainsi qu’une remobilisation. Il s’agit de la remobilisation d’une même source soit de la 

minéralisation primaire faisant ainsi de la minéralisation tardive de fracture une minéralisation 

secondaire à part entière. L’enrichissement en As, Zn, Be, Ba, Sr, qui reste relativement faible, 

suggère une origine felsique et l’intervention de fluides diagénétiques (Nicholson, 1992 ; Holtstam 

& Mansfeld., 2001 ; Glasby et al., 2005 ; Sinisi et al., 2012 ; Fusswinkel et al., 2013). L’omniprésence 

de Si et Al dans la composition des oxy-hydroxydes de Fe et Mn analysés en microsonde abonde en ce 

sens. Les sables encadrant la minéralisation sont principalement issus de la déstabilisation de roches 

granitiques comme le montrent les blocs observés de granitoïde. Les spidergrammes des ETR des 

formations encaissantes et principalement des sables et granitoïdes sont également très semblables à 

ceux observés (Fig. VII.6A). De plus, la présence de nombreux feldspaths potassiques souvent altérés 

et de nombreux oxydes de Fe et Ti-Fe dans les sables et formations carbonatées encaissantes permet 

de montrer que ces formations sont bien remobilisées (Fig. VII.6B). Ainsi, les formations encadrants 

la minéralisation peuvent expliquer une partie de ces enrichissements en éléments en traces. Il n’y a 

donc de ce point de vue, pas nécessité de faire intervenir une source extérieure au système, d’origine 

hydrothermale, pour expliquer les enrichissements en éléments en traces. Cependant une origine locale 

du Mn ne permet pas d’expliquer la mise en place d’une minéralisation primaire où la dominance du 

Mn sur le Fe implique une séparation chimique de ces deux éléments (Mn/Fe = 1 à 66 à Aïn Béida). 

Or, il a été montré empiriquement que les effets d’altération différentielle du Fe et du Mn liée à 

l’altération d’une roche mère est négligeable (Krauskopf, 1957). Une contribution en Mn extérieure au 

contexte sédimentaire est donc nécessaire, avec une précipitation du Fe en amont de la minéralisation 

primaire (Hewett, 1966).  

Pour la minéralisation dans les brèches et filons, la chimie en ETR est en accord avec cette 

mise en place tardive notament la similitude entre la signature des oxy-hydroxydes de fer et carbonates 

(Dol G ; Dol 3) précipitant dans les porosités secondaires des fissurations (Fig. VII.4), enregistrant 

globalement aucune anomalie en Ce et un fort fractionnement des ETR moyennes à lourdes. 
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Figure VII.6 : Présentation des roches sédimentaires encaissantes : A = spidergrammes des 
ETR ; B = Mise en évidence de la présence d’éléments détritiques altérés. 
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A.3) Période minéralisatrice tardive et implications thermiques  

 Les preuves sont nombreuses d’un épisode diagénétique tardif de températures 

« moyennes » (70-90°C) affectant non seulement la région mais la minéralisation de Bouarfa: 

- Présence de dolomite baroque et allègement du 
18

O 

- Observations cristallographiques de la goethite d’Hamaraouet et présence de proto-

hématite 

- Thermochronologie basse température sur apatite et âges GHe indiquant l’existence d’une 

période de réchauffement à près de 80-90°C au Jurassique (Inf-) Moyen. 

 

 La question désormais est de savoir si la minéralisation (primaire et/ou secondaire de fracture) 

s’est mise en place avant ou lors de cet étape de réchauffement. En effet alors que la dolomite baroque 

est clairement indiquée comme une phase qui se met en place dans ces conditions thermiques (Radke 

et Mathis, 1980) cela n’est pas aussi clair pour les oxy-hydroxydes de fer.  

 Les facteurs à l’origine de la formation de la goethite et de l’hématite sont nombreux : valence 

du Fe en solution, taux de solution entrant dans le système, pH, température, nature des anions et 

cations en solution (Cornell et Schwertmann, 2003). L’hématite peut précipiter directement (sans 

l’intermédiaire de phase préexistante) avoisinant 70°C mais la protohématite est toujours décrite 

comme produit de transformation d’une goethite.  

 Concernant la goethite, ses caractéristiques cristallographiques définies au DRX montrent en 

effet des indices d’une précipitation directe de la goethite massive à des températures de plus en plus 

élevées entraînant ainsi une diminution de l’intensité relative du pic à 2,45Å de l’éponte vers le cœur 

de la goethite. En revanche, la présence de microporosités peut indiquer l’intervention de 

transformations minéralogiques.  

 Les données de chimie en éléments majeurs et mineurs des oxy-hydroxydes de fer montrent un 

enrichissement en Si, Al, Mg, Ca et P, et un appauvrissement en Fe entre la goethite zonée à l’éponte 

et la goethite plus homogène au centre de la formation. Les concentrations en Mn restent en revanche 

assez similaires (0,10 ± 0,01%pds Mn2O3t). La chimie ayant un important contrôle sur le 

développement cristallographique et morphologique de la goethite (Cornell et Schwertmann, 2003 ; 

Alvarez et al., 2006 ; Pinney et Morgan, 2013), ces évolutions peuvent expliquer les différences 

cristallographiques observées au DRX. Or plus un oxy-hydroxyde est riche en Si et principalement Al, 

plus les températures nécessaires à la transformation (déshydratation et hématitisation) sont 

importantes.  

 La goethite sombre homogène, la plus tardive, est celle qui présente le plus de caractéristiques 

cristallographiques associées à un passage à haute température (faible taille du domaine cristallin et 

diminution du pic à 2,45Å) et la chimie la plus concentrée en Si et Al (Mg, Ca et P). A partir de ces 

éléments, nous proposons deux hypothèses : 

 

(1) La goethite sombre a précipité à plus hautes températures que la goethite zonée à l’éponte 

expliquant ainsi les différences cristallographiques des dimensions calculées des paramètres 

de maille et les variations d’intensité relative des pics. Ainsi ces goethites ont précipité à des 

températures ≥50°C (Schwertmann et al. 1985).  

(2) Les différences cristallographiques entre les goethites sont uniquement associées aux 

variations de concentration en Si et Al (Mg, Ca et P).   

 

 Dans les deux cas, il est probable qu’un réchauffement postérieur affecte l’ensemble du 

système provoquant une déshydratation préférentielle de la goethite zonée plus pauvre en Si et Al 
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(Mg, Ca et P). Il en résulte une densité plus importante de microporosités sur la goethite zonée. Dans 

le cas de (2) il n’y a alors aucun argument cristallographique permettant de supposer que la goethite 

s’est mise en place à une température ≥ 50°C. Seules les relations paragénétiques témoignent alors 

d’une mise en place tardive, diagénétique. En effet, la goethite massive précipite en filon, postérieur 

aux oxydes de Mn (pyrolusite) eux-mêmes postérieurs à une phase de dolomite tardive à signature 

isotopique légère (Dol G ; -6 <
18

O < -4). 

 

 Ainsi, la chimie, la cristallinité et les relations paragénétiques confirment l’idée d’une 

minéralisation se mettant en place suivant plusieurs épisodes, intimement intercalés entre des épisodes 

de fluides chargés en bicarbonate permettant ainsi la mise en place de dolomite tardive qui précède la 

mise en place des oxy-hydroxydes. Ce dernier point est en accord avec les relations de stabilité avec 

ces phases, la dissolution et la précipitation des oxyhydroxydes de fer étant fortement influencées 

cinétiquement et thermodynamiquement par les systèmes carbonatés (Bruno et al., 1992 ; Cornell et 

Schwertmann, 2003). La dissolution d’oxyhydroxydes de fer par des solutions bicarbonatées permet la 

mise en solution d’ions ferriques et non ferreux facilitant ainsi la reprécipitation directe 

d’oxyhydroxydes. Les résultats isotopiques sur les phases de dolomite tardive montrant un allègement 

du 
18

O attribuable à des processus diagénétiques, nous pouvons ainsi affirmer que les oxy-

hydroxydes de fer dans les fractures, et par extension les oxy-hydroxydes de manganèse qui y sont 

associés, sont issus d’épisodes de minéralisation diagénétiques tardifs. Les datations GHe montrent 

ainsi que ces processus diagénétiques minéralisateurs ont lieu probablement au cours du Jurassique 

moyen mais avant que le maximum thermique soit atteint. 

 

A.4) Conclusions sur la métallogénie de Bouarfa 

  L’étude pluri-échelles que nous avons effectuée sur la minéralisation de Mn de Bouarfa 

met en évidence de nombreux points nouveaux sur la minéralisation de Bouarfa : 

- Mise en évidence de différents épisodes de minéralisation regroupés en deux séquences 

principales : minéralisation primaire de manganite-hausmannite-barite-goethite-

(pyrolusite) et secondaire s.s. de goethite, (proto-)hématite, pyrolusite, dolomite 

manganésifère, Ca-rhodochrosite. Cette distinction peu marquée en géochimie des 

éléments en traces et majeurs est liée à de légères distinctions des formes des 

spidergrammes des ETR, notament le fractionnement en ETR légèrs/(moyens)-lourds. 

- Les résultats géochimiques des éléments en traces sur roche totale et phases minérales 

montrent un enrichissement en As-Zn-Ba-Sr-Be-Cu-Pb-V-Mo-Ni-Co dans les deux 

minéralisations, indiquant une origine diagénétique/hydrothermale felsique des 

minéralisations. Ce résultat est corroboré par la chimie des ETR notament par les 

concentrations basses en ETR. Les oxy-hydroxydes de fer sont préférentiellement enrichis 

en As-Be-Pb-V et l’hausmannite est fortement enrichie en Zn. 

- Les minéralisations primaires et secondaires se mettent en place dans des conditions 

diagenétiques plus ou moins tardives. La minéralisation primaire se met probablement en 

place durant la diagenèse précoce du domaine lagunaire dans une dolomite 

pénécontemporaine initialement enrichie en Mn. La destabilisation de cet édifice permet la 

mise en place des conditions d’Eh-pH favorables à la minéralisationdes oxy-hydroxydes 

de Mn toutefois elle n’est probablement pas l’unique source de Mn. L’existence d’un 

précurseur de carbonate de manganèse (rhodochrosite ou kutnohorite) nous paraît peu 

probable compte tenu de nos observations pétrographiques et géochimiques. La 
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minéralisation secondaire s.s. se met en place dans les fissures, en épigénie de la dolomie 

et à l’interface entre la dolomite de diagenèse précoce (Dol 2) et la dolomite tardive 

enrichie en Mn.Dans le cas des carbonates de Mn, ceux-ci se forment par altération de la 

minéralisation primaire. Cette dernière minéralisation se met en place par par la 

destabilisation de la dolomie hôte dans des conditions de températures moyennes (50-

80°C) via des de fluides (probablement d’origine marine) riches en bicarbonates, durant le 

Jurassique (Inf ?)-moyen quand le bassin de Bouarfa est en subsidence. 

- La sourceprimaire du Mn reste assez mal contrainte mais il semblerait que (1) une origine 

extérieure(hydrothermale marine + météorique ?) au système soit probable, (2) une 

contribution continentale et des roches encaissantes (sables et blocs de granitoïde) soit 

envisageable. 

- L’existence d’une contribution microbienne catalysant l’oxydation du Mn est également à 

considérer autant dans la mise en place de la minéralisation primaire que secondaire 

compte tenu de certaines textures de pyrolusite observées et de la présence de dioxydes de 

Mn dans la minéralisation secondaire (Ostwald, 1990 ; Mandernack et al., 1995 ; Morgan 

et al., 2005). Cette hypothèse n’est pas à exclure mais reste à être vérifié.  

- Une altération superficielle de faible ampleur affecte la minéralisation. Celle-ci 

s’accompagne de la mise en place de la calcite très luminescente qui entraîne une 

dédolomitisation. Des occurrences d’hollandite s.s., cryptomélane et chalcophanite 

s’accompagne de cette altération supergènede faible intensité. Elle semble principalement 

entraîner une remobilisation et un enrichissement en K, Zn et Sr. La relation entre la 

calcite et les recristallisations sous abris sur certains mirroirs de faille inverse semble 

indiquer que cet épisode est associé à la phase atlasique. 

 

 Ainsi nous mettons en évidence à Bouarfa l’absence d’une minéralisation conséquente liée à la 

dynamique atlasique. L’absence d’évènements tertiaires contraste avec les autres minéralisations du 

district de Bouarfa (Jbel Klakh ; Jbel Haouanit) où des remobilisations ont été associées à la phase 

atlasique en se basant sur des critères géométriques, texturaux et géochimiques (Salahane, 1972 ; 

Salahane, 1984 ;Verhaert, 2015).  

 

VII.B : GEODYNAMIQUE DU MAROC ORIENTAL 

B.1) Modèles thermiques finaux 

Les histoires thermiques de Bouarfa réalisées à partir de l’analyse AFT et AHe des dépôts 

détritiques du Pliensbachien ont mis en évidence deux épisodes de réchauffement, l’un au Jurassique 

inférieur-moyen et le second au Crétacé supérieur. Les modèles prévoient pour ce second épisode des 

températures atteintes de l’ordre de 80°C, supérieures à celles du réchauffement Jurassique. 

L’existence d’un tel réchauffement aussi récent est difficilement envisageable compte tenu du contexte 

géologique global du Maroc Oriental. 

Les âges GHe remettent sérieusement en question l’existence d’un réchauffement Crétacé 

supérieur d’une telle ampleur. La reproduction des données GHe par modélisation directe sur HeFt 

n’est possible que pour un réchauffement crétacé ne dépassant pas 60°C. Pour rester en accord avec 

les données AFT, le réchauffement au Jurassique doit donc être intensifié par rapport aux modèles 

obtenus par inversion des données TBT sur QTQt. Ainsi, les températures proposées lors du 
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réchauffement du Jurassique sont proches de celles initialement définies au second réchauffement (≈ 

80°C) permettant ainsi le raccourcissement des premières traces et la reproduction des âges les plus 

vieux. 

Afin de tester la viabilité de ces nouvelles histoires thermiques, notamment par rapport aux 

données AHe, nous avons effectué de nouvelles modélisations inverses sur QTQt utilisant le modèle 

de Gautheron et al. (2009) plus adapté aux apatites riches en U de Bouarfa. Deux nouvelles contraintes 

ont donc été ajoutées : (1) une contrainte correspondant au réchauffement du Jurassique (150 ±20Ma ; 

90 ±20°C) ; (2) une contrainte tendant à limiter les températures associées au réchauffement du 

Crétacé supérieur. 

Les modèles obtenus (figure VII.7) reproduisent les données AFT et GHe avec le même degré 

de satisfaction que les modèles antérieurs. Ces nouvelles contraintes permettent une augmentation 

conséquente du taux de réchauffement au Jurassique (Fig. VII.7). Le réchauffement crétacé est 

cependant que faiblement atténué dans le cas des histoires où des données AHe sont disponibles 

(B.Arfa-S et B.Arfa-2). Cela est particulièrement marquant pour la modélisation de B.Arfa-2, et 

pourtant il s’agit de l’échantillon aux âges AFT et AHe les plus vieux. La raison de ce réchauffement 

forcé est probablement en lien avec le refroidissement brutal et précoce qui est proposé par le modèle 

vers 300Ma.Ceci nous montre l’importance d’un refroidissement anté-liasique lent et donc d’une mise 

à l’érosion brève de l’échantillon.  

La compilation des données thermochronologiques du domaine de Bouarfa et des Hauts 

Plateaux peu subsidents (Chott Tigri ; Ted-102b) montre que ces deux domaines ont des histoires 

thermiques similaires (figure VII.8). Or, aujourd’hui, ces deux domaines appartiennent à des unités 

structurales bien distinctes. Les seules différences sensibles entre les deux domaines sont une légère 

augmentation des températures affectant le domaine de Bouarfa ainsi qu’un refroidissement plus lent, 

de plus faible ampleur et plus tardif sur les Hauts Plateaux. Ce dernier point est en accord avec le fait 

que les échantillons de Bouarfa sont à l’affleurement à l’actuel contrairement au granite des Hauts 

Plateaux (721 m sous la surface). 
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Figure VII.7 : Histoires thermiques proposées par l’inversion des données AFT et AHe de B.Arfa-S, -1 et –2en prenant en compte toutes les contraintes disponibles 
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Figure VII.8: Comparaison de l'ensemble des histoires thermiques du front nord du Haut Atlas de 

Bouarfa et des Hauts Plateaux peu subsidents (Ted-102bis) obtenues par modélisations inverses des données 
AFT et AHe sur ces deux domaines. 

 

B.2) Evolution verticale du Maroc oriental 

Les analyses thermochronologiques basses températures du domaine des Hauts Plateaux peu 

subsidents et du nord du Haut Atlas de Bouarfa nous permettent de proposer un modèle d’évolution 

des mouvements verticaux affectant l’ensemble de ces domaines. 

L’absence d’indices d’activité magmatique majeure dans ces régions nous amène à traduire les 

réchauffements du Jurassique et du Crétacé supérieur en termes de remplissage sédimentaire. Le 

gradient thermique choisi, principalement au Jurassique, est légèrement supérieur au géotherme moyen 

actuel dans cette région (Rimi, 1999 et Zarhoule, 2004) du fait de l’existence de la CAMP qui affecte 

une grande partie du Maroc au Lias (Fig. II.2). Ainsi nous préférons prendre un géotherme global 

standard à 30°C.km
-1

. En considérant ce gradient géothermique, les températures maximales atteintes 

au Jurassique supérieur (70-80°C) ne sont explicables que par l’accumulation d’une pile sédimentaire 

au Jurassique de l’ordre de 1,5 à 2 km contre 0,6 km observée aujourd’hui (et 1km dans le fossé 

subsident de Tendrara). Ces épaisseurs rappellent celles observées dans l’Aaaléno-Bajocien à 

Bathonien par Du Dresnay (1971) dans les fossés très subsidents longeant la bordure sud de la 

plateforme épicontinentale de Bouarfa (Du Dresnay, 1971 ; Salahane, 1978). Ainsi, le domaine de 

Chott Tigri et de Bouarfa sont immergés au Jurassique moyen et supérieur permettant l’accumulation 

de tels dépôts. L’arrêt du rifting étant uniformément reconnu au Jurassique moyen-supérieur, un effet 

de relaxation thermique post rift (White et McKenzie, 1988 ; Nottvedt et al., 1995 ; Teixell et al., 

2009) accroît probablement la subsidence. Les faibles différences avec les épaisseurs observées dans 

les fossés voisins (« Dôme de Tendrara » et fosses subsidentes de Du Dresnay) suggèrent soit une 

subsidence uniforme, soit un contrôle négligeable des failles normales. Cela concerne également les 

failles normales à vergence sud que nous avons identifiées à Bouarfa. Notons également qu’une 

immersion globale du domaine des Hauts Plateaux remet en question l’origine des blocs de granitoïdes 

observés dans les sables Pliensbachien de Bourfa que nous avons analysés en TBT. En effet Du 
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Dresnay ainsi que Pouit et Jouravsky (1965) suggéraient que ces blocs provenaient du Nord, donc des 

Hauts Plateaux. La taille et la forme de ces blocs suggérent une source peu éloigné. 

 La période de refroidissement de la fin du Jurassique supérieur au début du Crétacé supérieur 

peut être attribuée à l’épisode de retrait des eaux au Jurassique supérieur et synchrone de l’évènement 

magmatique associé, se manifestant par des intrusions magmatiques dans le Haut Atlas (Central) 

(Barbero et al., 2006 ; Frizon de Lamotte et al., 2008, 2009 ; Saddiqi et al., 2009). Durant cette période 

se mettent en place des dépôts continentaux détritiques, dans lesquels se trouvent des composants 

carbonatés et silicoclastiques. 

 La grande transgression marine du Crétacé supérieur entraîne la mise en place d’une 

plateforme peu profonde où alternent des dépôts carbonatés et des niveaux argilocalcaires de plaine 

d’inondation (Chassagne-Manoukian et al., 2013). Suit une légère subsidence qui s’étend jusqu’au 

début du Paléogène (Paléocène – Eocène Inférieur). 350 à 850 mètres de dépôt s’accumulent sur les 

Hauts Plateaux peu subsidents et le Nord du Haut Atlas de Bouarfa. Au total, une pile sédimentaire de 

1,3 à 2,0 km recouvre le granite paléozoïque du Chott Tigri et les sables pliensbachiens de Bouarfa. Or 

actuellement la couverture sédimentaire est de l’ordre de 0,5 km sur les Hauts Plateaux peu subsidents 

(3,7 km pour la butte de Tendrara) dont environ 400 m sont attribuables à l’Infracrétacé-Cénomanien, 

et 1,2 km à Bouarfa dont seulement 200 m appartiennent à l’Infracrétacé-Cénomanien. 

 Après la seconde phase de subsidence, le domaine des Hauts Plateaux et de Bouarfa est affecté 

par un soulèvement continu mais pas nécessairement uniforme. Ce soulèvement semble plus précoce 

et plus intense sur le domaine de Bouarfa entraînant ainsi la mise en place de dépôts continentaux 

conglomératiques sur le domaine des Hauts Plateaux (Jbel Akhdar). C’est donc principalement lors de 

ce soulèvement que se réalise la principale distinction entre les deux domaines. 

 Ces modèles nous permettent de constater que le domaine de Bouarfa et des Hauts Plateaux du 

Chott Tigri sont des environnements peu subsidents mais bien immergés principalement au Jurassique 

moyen à supérieur. L’évolution verticale de ces domaines se rapproche du domaine de la Meseta 

Marocaine plus à l’ouest tel que l’ont défini Ghorbal et al., (2008) et Saddiqi et al., (2009) (figure 

VII.9). Ainsi comme nous le proposions dans le Chapitre IV, il s’agit de zones séparant au Trias deux 

unités fortement subsidentes, le « dôme de Tendrara » et le bassin de l’Atlas Saharien, dont la 

subsidence est contrôlée par des accidents Hercynien NE-SW. Au Lias, des failles normales se 

développent dans le domaine de Bouarfa entraînant une subsidence légèrement plus importante dans 

ce domaine. Ces failles sont probablement liées à la réactivation d’accidents E-W hercyniens sous 

l’impulsion de la seconde étape d’ouverture du bassin de l’Atlas Saharien se prolongeant vers l’est. 
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Figure VII.9: Comparaison des données TBT du Maroc Oriental (Sud des Hauts Plateaux peu subsident 

et Nord de Bouarfa) et de la Meseta marocaine 

VII.C : CONCLUSIONSET PERSPECTIVES  

 Les principaux résultats à retirer de ce travail de thèse sont : 

 

(1) L’existence de failles normales au Lias, contrôlant (à petite échelle) l’ouverture du bassin 

étroit de Bouarfa, domaine qui s’individualise par rapport au domaine peu subsident des Hauts 

Plateaux. 

(2) Les domaines du Chott Tigri et de Bouarfa se comportent comme le domaine mesétien 

marocain durant l’histoire méso-cénozoïque de l’Atlas. Il apparaît ainsi que ce domaine ne 

correspond pas à une réelle séparation entre le domaine de l’Atlas oriental et l’Atlas saharien. 

Lors du Jurassique moyen l’accumulation des dépôts dépasse celle estimée à l’actuel, 

atteignant près de 1,6 à 2km contre 0,6 km actuellement. Ainsi les domaines de Tamlelt et du 

Chott Tigri sont bien des hauts fonds et non des seuils, immergés lors du Jurassique et 

probablement principalement lors de la transgression de la fin du Toarcien. Nous proposons 

que certains domaines comme le bassin de Bouarfa se développent en raison de la propagation 

terminaison SW de l’accident normal contrôlant la mise en place du bassin saharien 

permettant ainsi des périodes de communication entre les sillons atlasiques NE-SW (ici le 

sillon saharien) et le domaine peu subsident dont Bouarfa est à la bordure. Ces conclusions 

s’intègrent à une réflexion plus global de l’architecture des bassins téthysiens et l’influence 

réel de celle-ci sur l’architecture l’Atlas actuel qui intègre dans son tracé pas uniquement des 

domaine fortement subsident mais également des zones de haut socle comme Bouarfa et la 

plaine du Tamlelt (figure IV.14). 

(3) L’architecture structurale actuelle de Bouarfa est fortement influencée par l’héritage 

mésozoïque associé à la mise en place des accidents normaux décrits ci-dessus. La 

déformation est principalement issue d’un chevauchement contrôlé notamment par la faille 

d’Aïn Béida à vergence Sud. La déformation est probablement polyphasée comme le suggère 

la présence des lentilles conglomératiques cénozoïques (présumées Oligocène) renversées. 

L’étape principale de déformation a lieux après le dépôt de ces lentilles. Le chevauchement 

accommode au total près de 3km de raccourcissement sur le front Nord ce qui est très faible 
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par rapport aux autres domaines atlasiques. Ce soulèvement renforce la séparation entre le 

Haut Atlas de Bouarfa (principalement son front Nord) et les Hauts Plateaux (anciennes 

méséta oranaises).  

(4) Dans le bassin de Bouarfa, il est probable qu’une étape de dolomitisation s.s. se mette en place 

assez tôt dans l’histoire du bassin. Elle se caractérise par une dolomite micro-saccharoïdale et 

une signature isotopique caractéristique de dolomite en remplacement de carbonates non 

dolomitiques marins. Le modèle de mise en place de cette dolomitisation s.s. est délicat à 

établir à cause de l’importance des processus diagénétiques plus tardifs. Néanmoins, il est 

probable qu’il soit associé à l’environnement de dépôt lagunaire et la mise en place des 

lentilles évaporitiques des arkoses encadrant la minéralisation. Cette dolomitisation est 

associée à un premier enrichissement en Mn témoignant de l’enrichissement primaire du 

milieu en Mn. 

(5) La mise en place de la dolomite précoce est affectée par un épisode de dolomitisation s.l. tardif 

associé à la précipitation de dolomite riche en Mn et carbonates de Mn (Ca-rhodochrosite) 

probablement lié à la déstabilisation de la minéralisation primaire en oxy-hydoxydes de Mn. 

Cet évènement semble s’effectuer par la succession de plusieurs étapes, toutes associées à une 

bréchification/fissuration affectant la minéralisation primaire et la mise en place de dolomite 

en rhomboèdres grossiers sub-planaires à baroques. La mise en place de cette dolomitisation 

tardive se fait en conditions réductrices et à température moyenne (60-80°C). La signature 

isotopique indique une remobilisation diagénétique de fluides probablement marins. La 

présence de failles normales peut-être un facteur facilitant la remobilisation de ces fluides. La 

caractérisation de cet évènement pourrait être développée par l’étude des isotopes du Sr et 

analyses des inclusions fluides dans les phases dolomitiques. 

(6) La minéralisation tardive de manganèse et de fer dans les fractures est en relation étroite avec 

cette dernière dolomitisation, d’un point de vue textural et géométrique. La similitude des 

données géochimiques en éléments des terres rares de la goethite et de la dolomite tardive 

(Dol 3) renforce cette idée. Il est donc probable que la minéralisation tardive se mette en place 

suivant des processus diagénétiques tardifs (d’enfouissement ?). Les datations GHe vont dans 

le sens d’une mise en place durant l’épisode de réchauffement Lias-Dogger. Ainsi nous 

mettons en évidence que cette minéralisation tardive n’est pas associée à l’histoire cénozoïque 

atlasique de Bouarfa. L’étude de la diffusion He
4
/He

3
 pourrait nous en apprendre davantage 

sur le comportement rétentif de la goethite et donc sur la datation de la goethite massive. De 

plus cette goethite est particulièrement intéressante car elle montre des évolutions 

cristallographiques et géochimiques sur un unique macrocristal. La présence de proto-hématite 

dans ce contexte est également une curiosité minéralogique qui pourrait s’avérer intéressante 

dans la compréhension des transformations minéralogiques et de la précipitation de la goethite 

en conditions naturelles de moyenne température.  

(7) L’existence de différents profils d’éléments des terres rares et anomalies en Ce, notamment sur 

la pyrolusite et la dolomite soutient l’hypothèse de la présence de différents épisodes 

minéralisateurs et ce malgré les similitudes géochimiques en éléments en traces entre la 

minéralisation primaire et la minéralisation tardive. Ainsi deux hypothèses se profilent : (a) 

ces deux évènements sont associés à une même source ou (b) la minéralisation tardive est une 

minéralisation secondaire s.s. (= issue de la déstabilisation d’une minéralisation primaire). Les 

observations minéralogiques indiquent que la minéralisation primaire est altérée et vont dans 

le sens de cette seconde hypothèse. La signature géochimique en éléments en trace indique une 

origine hydrothermale/diagénétique à partir d’une source felsique du Mn. 

(8) Les observations sur la minéralisation primaire sont peu fournies. Toutefois elles permettent 

d’identifiées les phases qui y sont associées : manganite ; hausmannite ; barite ; voire oxy-

hydroxydes de fer (riches en Mn). Les relations entre les oxy-hydroxydes de fer et manganite-
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hausmannite sont relativement pauvres ce qui ne nous permet pas d’établir une relation claire 

entre ces deux phases. Cependant la présence de clastes de goethite collomorphe (riches en 

Mn) dans certaines phases de dolomite recoupant les amas minéralisés sont en accord avec une 

mise en place précoce de la goethite. La présence de pyrolusite primaire est également 

probable ; cependant celle-ci se développe sans doute en remplacement de la manganite. 

L’existence d’une activité bactérienne responsable de la mise en place de ces phases d’oxy-

hydroxyde de manganèse n’est pas exclue. En revanche, il n’y a aucune observation de 

carbonates de manganèse précoces.  

 

 Ces résultats permettent d’étayer le modèle initialement proposé par Pouit et Jouravsky (1965) 

proposant la mise en place d’un précurseur de carbonate manganésifère. Le développement de ce type 

de phase nécessite des conditions fortement réductrices possibles par la dégradation de matière 

organique. Or la signature isotopique des carbonates que nous observons n’est pas en accord avec ce 

type de modèle notamment sur les phases de carbonate les plus précoces. Nous proposons donc de 

nuancer ce propos, la mise en place des phases carbonatées les plus riches en Mn étant due à un 

épisode tardif de dolomitisation s.l.. En revanche il est clair que l’environnement sédimentaire 

présente lui-même un enrichissement en Mn dans un environnement lagunaire. 

 Concernant la source du Mn nous pouvons observer une origine hydrothermale/diagénétique 

des fluides et une contribution felsique qui permet de confirmer que l’origine du Mn n’est pas 

purement marine. Bien qu’ayant pu être transporté à travers un environnement marin, il est possible 

que le Mn soit issu de l’altération d’édifices magmatiques par les eaux marines ou de flux 

hydrothermaux se déplaçant sur de grandes distances. Toutefois il n’est pas exclu que l’altération des 

roches détritiques et socle avoisinant la minéralisation soit la source du Mn et du Fe. Cependant cette 

hypothèse n’explique pas l’enrichissement préférentiel en Mn par rapport au Fe. 

 

 Pour en revenir sur l’hypothèse de l’implication d’un évènement transgressif dans l’origine de 

la surconcentration en Mn et minéralisation, nous avions établis que l’inconvénient de cette hypothèse 

était que bien qu’elle permette d’expliquer la relation apparente de la minéralisation de Mn avec la 

stratification des dolomites sinémuriennes, elle n’explique pas la localisation exclusive de la 

minéralisation à Bouarfa. De plus la transgression n’est effective qu’au Lias moyen à supérieur 

(Choubert et Faure-Muret, 1962). Ainsi nous proposons que si la transgression est bien impliquée dans 

l’apport de fluides permettant la minéralisation en Mn, celle-ci se mette en place dans un premier 

temps sous forme d’oxy-hydroxydes lors de la diagenèse précoce du bassin de Bouarfa. La situation 

du bassin étroit de Bouarfa favorise l’accumulation du Mn et la circulation des fluides via les 

fissurations et bréchifications par le biais des accidents normaux et la déstabilisation de la dolomite 

initiale. Cette déstabilisation permet la mise en place de l’espace nécessaire à la minéralisation ainsi 

que le tamponnage du pH des fluides minéralisateurs. Nous en venons ainsi à l’éventuelle relation 

entre géodynamique et minéralisation car en effet les géométries initiales particulières du bassin de 

Bouarfa (failles normales en relais) peuvent permettre non seulement l’accumulation du manganèse 

dans la « cuvette » de Bouarfa et non dans les autres sites de la plateforme épicontinentale jurassique, 

mais également, lors de l’inversion, la concentration de la déformation cénozoïque. Avec la diagenèse 

et l’enfouissement des dépôts, la minéralisation s’altère et évolue pour donner la minéralisation 

secondaire. En revanche lors de l’inversion cénozoïque aucune remobilisation conséquente de la 

minéralisation n’est observable sauf quelques altérations (formation d’hollandite, chalcophanite, 

cryptomélane, oxy-hydroxydes de fer en feuillets). Cela est peut-être lié à la faible ampleur de 

l’inversion dans ce domaine (uniquement 3 km de raccourcissement estimé). Cela est en effet une 

particularité du gisement de Mn de Bouarfa, les autres minéralisations sédimentaires mésozoïques 

présentant quasiment toute une remobilisation supergène associée à la géodynamique compressive 

atlasique. 
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comparaison de l’histogramme des longueurs de trace mesurées et des courbes de 
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2sur QTQt utilisant le modèle de création/cicatrisation des défauts de Gautheron et al., 

(2009). 3 états de contraintes différents sont proposés, en bas de chaque modèle la 

comparaison de l’histogramme des longueurs de trace mesurées et des courbes de 

distribution de traces prédites ; comparaison âges mesurés et âges prédits. ......................... p.114 
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échantillon (Socle H) du socle paléozoïque ; D=observation en cathodoluminescence 

(CL) du socle paléozoïque (échantillon :  Socle H) ; E&F= observation de terrain des 

niveaux sablo-conglomératiques du Permo-Trias, sur la photo E se distinguent les 

alternances de niveaux sableux, bien lités, et conglomératiques gris-rose dont la photo F 
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légèrement plus claire que Dol L est un peu plus riche en Mn, formation d’oxy-hydroxyde 
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Figure V.5 :Dolomite composant les bancs métriques de l'unité 1 (Dol-c1): A = échantillon de dolomie 
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cœur « alvéolé » riche en impuretés (Dol-c1-1) et une bordure externe plus euhédrale 

(Dol-c1-2), une microporosité est également visible (V=vide) ; E= spectres EDS du cœur 

riche en impuretés de la dolomite micro-saccharoïdale (rouge) et la bordure (bleu) plus 

pure et légèrement plus manganésifère. ................................................................................ p.124 

Figure V.6 : Barres dolomitiques de l’unité de dolomie « chocolat » 2 et principaux macro-faciès. A la 
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Figure V.9 : Présentation des faciès composant la dolomie à pisolithes et structures microbiennes. A1 

à 3 = échantillon (Dol-C2-2) provenant des niveaux pisolithiques à patine sombre. A1 = 

observation en LPNA ; A2 = observation en LPA ; A3 = observation CL (contrastes 

forcés et teintes rouge atténuées sur Photoshop) ; B1 à 3 = échantillon provenant de la 

dolomie à patine rosé ; B1 = photo en LPNA ; B2 et B3 = photo en CL .............................. p.129 

Figure V.10 : Images BSE des faciès à pisolithes obtenues au MEB. A = Image de l’intérieur d’une 

pisolithe recoupée par une veine de calcite; B = exemple de la fraction détritique très 
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Figure V.11 : Présentation des niveaux à birds-eyes (sommet du log d’Hamaraouet) : A1, 2 et 3 = 
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Figure V.12 :Faciès observés dans le secteur de la galerie 63. A = entrée de la galerie 63 dans les 

bancs des faciès à birds-eyes ; B = Au dessus de A, bancs calcaires à patine grise claire 

veinés de fentes de tension en échelon remplies de calcite (ces fentes sont également 

recoupées de joints stylolithiques) ; C= faciès pisolithiques et à laminassions 

microbiennes ; D1 = faciès bigarré à oncolithes (voir figure V.13), la partie dolomitique 

(HB1-Dol 1) comportant un ciment claire et la partie beige claire calcitique (échantillon 

HB1-Dol 2) étant marquée d’un ciment sombre ; E = échantillon (HB1-Dol 3) 

prélevé dans une partie stratigraphiquement inferieure à C et D dans la région de la 

galerie 63, cette dolomite présente une texture grenue uniforme. ........................................ p.132 

Figure V.13 : Observation microscopique des faciès oncolithiques bigarrés de HB1. A1,2&3 = 

échantillon HB1-Dol1 représentant la partie dolomitique ; A1= observation en LPA ; A2 

= observation en CL, la flèche indique une porosité secondaire remplie de dolomite en 

ciment. La calcite se présente en remplissage de porosité et a une faible luminescence 

verdâtre (Cal = calcite ; Dol = dolomite ; Feld = feldspath alcalin) ; A3 = zoom de A2 sur 

la transition de la dolomite en ciment avec des zonations verdâtres fortement altérées à la 

dolomite baroque en blocage ; B1&2 = échantillon HB1-Dol2 représentant la partie 

calcitique, zone à ciment sombre ; B1 = observation en LPNA ; observation CL, une 

phase de calcite tardive dominante, apportée via des fractures, à luminescence jaune vif, 

remplace la dolomite préexistante. ........................................................................................ p.133 

Figure V.14 : Faciès dolomitique grenu (HB1-Dol 3) d’HB1 ; A = photo prise en LPA montrant la 

présence de dolomite saccharoïdale et les rhomboèdres millimétriques de la dolomite 

grossière et ses surcroissances à extinction roulante ; B = photo d’une observation CL 

montrant que la dolomite grossière ne présente aucune zonation, la dolomite baroque de 

blocage en surcroissance présente des zonation, la dolomite de blocage anhédrale est 

éteinte ; C= photo d’une observation en LPNA ; D = photo d’une observation en CL, les 

rhomboèdres millimétriques et ses surcroissances zonées sont recoupées par des fractures 

remplies de la dolomite de blocage éteinte. .......................................................................... p.134 

Figure V.15 : Observations faites vers le sud de la corniche d’Hamaraouet, en se rapprochant de 

l’accident d’Aïn Béida. A = importante bréchification entraînant la remobilisation de 

clastes de dolomie chocolat pris dans un ciment calcitique à concrétions rubanées ; B= 

Faciès à « birds-eyes » toujours présent et qui forme un repère pour nous dans la série. Il 

est veiné par une phase de calcite sombre.  C = Faciès d’Hamaraouet très recristallisé, 

sous les niveaux à « birds-eyes », à surface polie, veinés de calcite sombre ; D1&2 = 

Faciès du Sud d’Hamaraouet (HAMSW13) montrant que ceux-ci sont affectés par de 

nombreuses transformations dont la présence de stylolithe, observée en LPA (D1) et CL 

(D2). ...................................................................................................................................... p.135 

Figure V.16 : Observations de l’unité arkosique supérieure du Pliensbachien à Hamaraouet ; A = 

Panorama illustrant la puissance de la série pliensbachienne qui repose en discordance sur 

les bancs dolomitiques de la série sinémurienne d’Hamaraouet, un zoom sur les séries 

permet de faire ressortir les rides qui se dessinent par des liserés claire dans les sables à 

granulométrie de sable grossier à fin ; B = blocs de granitoïdes dans la série arkosique 

supérieure (échantillons B.Arfa1 et B.Arfa2) ; C = lentilles gréseuses à la base de la 

série arkosique supérieure de Hamaraouet. ........................................................................... p.138 

Figure V.17 : Minéralisation de la corniche d’Hamaraouet (H1/4 ; nord, près du log d’Hamaraouet 

figure 2) : A = présentation générale des trous d’exploitation, la présence de 
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minéralisation est annoncée par la présence de plaquage d’oxy-hydroxyde de fer 

botryoïdaux ou marqués de stries. B = Occurrence d’oxydes de manganèse en amas 

cryptocristallins de couleur uniforme bleutée, entourée d’une couche rouge uniforme et 

recoupée de dolomite laiteuse ; C = toit des trous d’exploration tapissé d’oxy-hydroxydes 

de fer botryoïdaux recoupés de phases de calcite et dolomite baroque. ............................... p.140 

Figure V.18 : Minéralisation de la corniche d’Hamaraouet (H2/4 ; nord, au sud du log d’Hamaraouet 

figure 2) : A = filon horizontale d’oxyde de manganèse associée à une dolomite grossière 

laiteuse ; B = domaine bréchifié sombre aux clastes dolomitiques bordés de dolomite et 

cimentés par une calcite anhédrale rubanée; C = imprégnation de la dolomie par la 

minéralisation; D = dalle à cristallisations sous abris noirs; E = facies à birds eyes 

calcitique et recristallisation sous abris de calcite sombre. ................................................... p.141 

Figure V.19 : Minéralisation de la corniche d’Hamaraouet (H3/4 ; la grande veine de goethite). A/B = 

toit/base de la veine de goethite et  minéralisation en oxyde de manganèse en mamelons ; 

C = Zone bréchique minéralisée en manganèse ; formant de concrétions, et bordée d’une 

couche d’oxy-hydroxyde de fer ; D = Veine de goethite surplombée d’une formation 

bréchique ; E = Veine de goethite réduite, toujours associée à une brèche ; F = indices 

d’hématite botryoïdale en stockwerk. ................................................................................... p.142 

Figure V.20 : Echantillons provenant de la minéralisation de la corniche d’Hamaraouet (H3/4). ............ p.143 

Figure V.21 : Minéralisation de la corniche d’Hamaraouet (4/4, au Sud, près de la faille d’Aïn Béida).. p.144 

Figure V.22 : Minéralisation massive et en filon de Mn et Fe de la galerie 63 à Hamaraouet; A = 

minéralisation massive d’oxydes de manganèse (63-01) encaissée par la dolomie « 

chocolat » 2 dont les teintes parfois très marron-rouge suggèrent une légère imprégnation 

en oxy-hydroxyde de fer ; B= au toit, contact entre l’encaissant dolomitique veiné de 

carbonates et le corps minéralisé (oxy-hydroxyde de fer) ; C = veine d’oxy-hydroxyde de 

fer botryoïdal et carbonates recoupant la minéralisation de manganèse et associés à des 

niveaux rouges uniformes (‘couches rouges’) ; D = dans la partie enrichie en oxy-

hydroxydes de fer, des veines/poches tapissées de dolomite laiteuse et remplies d’une 

association de calcite et oxydes ; 63-04 = échantillon illustrant la perturbation de la 

minéralisation en oxyde de manganèse à structure en dentelle par une phase de calcite 

tardive. .................................................................................................................................. p.145 

Figure V.23 : Indices de minéralisations mineures dans le secteur d’HB1 ; A = minéralisation d’oxyde 

de manganèse lenticulaire dans la dolomie. La minéralisation qui imprègne la dolomie est 

principalement composée d’oxyde de manganèse en baguettes à structure géodique (HB1-

Min) ; B = minéralisation en fins niveaux imprégnant la dolomie qui ici est très poreuse et 

présente un faciès plus proche de l’unité de dolomie « chocolat » 1. ................................... p.146 

Figure V.24 : Présentation de la minéralisation d’Aïn Béida. A = panorama E-W de la mine d’Aïn 

Béida qui exploitait la minéralisation présente dans le Sinémurien carbonaté, bien plus 

puissant qu’à Hamaraouet ; B = minéralisation d’Aïn Béida présent à l’entrée de la mine, 

sans organisation précise à cette échelle la minéralisation se présente comme un dépôt 

rubané alternant brun avec grisâtre métallique et recoupée par une phase de dolomite. ...... p.147 

Figure V.25 : Observation des phases minérales composant la minéralisation d’Aïn Béida ; A = scan 

de la lame mince de Béida 2 où apparaît clairement l’aspect rubané de la minéralisation 

de manganèse et les fractures minéralisées en carbonates qui la recoupe ; B = photo en 
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LRPNA permettant de faire la distinction entre phases d’oxy-hydroxydes de manganèse 

et les carbonates associés aux fractures qui recoupent la minéralisation ; C = Image MEB-

BSE montrant dans la même zone que B les mêmes phases en mettant en évidence 

l’hétérogénéité chimique entre les différents carbonates ainsi que le Mn carbonates (ou 

Ca-rhodochrosite) imprègnant la dolomite plus pauvre en Mn, sombre, 3 spectres de 

MEB-EDS permet de mettre en évidence que cette distinction est due à des concentration 

variables en Mn ; D = Zoom de C explicitant la relation entre les phases carbonatées et 

indiquant également que la manganite est imprégnée par la phase de carbonates de Mn ; E 

= caractérisation des phases carbonatées en cathodoluminescence (Dol G = dolomite 

grossière, voir texte). ............................................................................................................. p.152 

Figure V.26 : Description de la dolomite grossière composite (Dol G) et ses relations avec les oxy-

hydroxydes de fer ; A = Photo en CL montrant la Dol G, rouge vif et de petits 

rhomboèdres annexes, entourés d’une phase de calcite, jaune, en ciment et recoupant la 

minéralisation ; en haut à gauche de l’image est illustré la relation entre les filons de Dol 

G et les rhomboèdres millimétriques à bords non plans ; B = Image MEB-BSE de A 

illustrant l’hétérogénéité de Dol G et le fait que sa bordure est plus lourde (plus riche en 

Mn) ; C = photo en CL illustrant une Dol G en filon associée à un ensemble calcite + 

oxy-hydroxyde de fer, mais aussi une terminaison terne de la Dol G qui rappelle les 

teintes ternes de la Dol3 ; D = image MEB-BSE d’un zoom de C où l’on distingue la Dol 

3 riche en Mn, homogène contrairement à Dol G, la précipitation d’oxy-hydroxyde de fer 

se fait en remplacement de cette Dol 3 spécifiquement (Dol G plus épargnée). .................. p.153 

Figure V.27 : Diffractogramme de Béida 2 et diffractogrammes permettant l’identification des phases 

minérales principales. Un zoom en haut à droite sur les angles 28 à 35 2permet de 

montrer la distinction des deux phases de dolomite, le pic principal de la rhodochrosite 

ainsi que le large pic à 2,69Å attribuable à une conjugaison d’hématite et de goethite. ....... p.154 

Figure V.28 : Images MEB-BSE des phases minérales rencontrées à la minéralisation d’Aïn Béida 

dans les zones riches en carbonates (Béida 2) et de leurs relations texturales. A = 

Manganite en déséquilibre avec la dolomite grossière (Dol G) ; B = Carbonate de 

manganèse (Ca-Rhodochrosite) recoupant Dol G et en altération de manganite ; C = taille 

variable des cristaux de manganite (Mn) et aspect lenticulaire, parfois en relation avec de 

l’Hausmannite (Hs) et en déséquilibre avec les carbonates de manganèse tardifs ; D = 

Images présentant les principales phases observables dans les parties riches en carbonates 

d’Aïn Béida ; E = Hausmannite saine protégée de l’altération par la manganite qui 

l’entoure ; F = Barite en crête de coq associée à une phase de manganite et une phase de 

carbonate de manganèse plus tardive. ................................................................................... p.155 

Figure V.29 : Observation de la pyrolusite (Pyro) dans les niveaux grisâtres (Béida 1) ; Pyro p = 

pyrolusite en baguettes prismatiques ; Pyro= pyrolusite microcristalline ; A et B = 

observation sur un plot en résine de Béida 1 en lumière polarisée réfléchie (LRPNA, A) et 

polarisée analysée (LRPA, B), la flèche grise indique la pyrolusite bien automorphe en 

baguette blanche et à éclat métallique en lumière réfléchie, la flèche blanche indique une 

pyrolusite moins uniforme à réflexion jaunâtre, et à gauche de l’image une pyrolusite 

microcristalline en fine baguette. C =observation BSE où la pyrolusite en feuillets est 

recoupée par un filonnet de pyrolusite plus homogène ; F= image BSE : la pyrolusite 

prismatique trapue passant d’une structure à débit en feuillets à une texture plus cohésive, 

uniforme, ces textures sont suivies d’une phase xénomorphe d’hollandite en remplissage 

de porosité. ............................................................................................................................ p.156 
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Figure V.30 : Diffractogramme de Béida 1 en noir et diffractogramme après une chauffe à 1000°C 

durant 16h en rouge. En dessous exemple de diffractogrammes de pyrolusite de référence. p.157 

Figure V.31 : Phases d’oxy-hydroxydes de manganèse des minéralisations en amas d’Hamaraouet 

dans les parties grisées strictement ; A,B et C = observation de H1-Min2 (H1) ; A = 

observation en LRPNA d’une lame polie présentant les différentes phases d’oxy-

hydroxysdes de manganèse, celles-ci sont très imbriquées et leur localisation est 

morphologiquement liée aux carbonates prééxistants ; B = zoom de A, la cryptomélane et 

la pyrolusite sont géométriquement associées tandis que l’hausmannite est associée 

géométriquement à la chalcophanite ; C = observation au MEB-BSE montrant que la 

chalcophanite très finement cristallisée précipite à la place de l’hausmannite uniforme en 

blanc sur l’image ; D et E = observations de H2-Min8 (H2) ; D = photo en LRPNA 

présentant les couches de croissance d’une goethite botryoïdale associée à de la pyrolusite 

et du cryptomélane qui semble se déposer après la goethite, une phase de dolomite suit 

également la goethite ; E = photo en LRPA où il est possible d’observer sur 

l’hausmannite deux familles de clivages............................................................................... p.160 

Figure V.32 : Différentes textures de MnO2 observées dans les minéralisations en amas de 

Hamaraouet. A et B = observations en LRPNA et BSE d’un échantillon de la galerie 63 

(63-1) ; A = texture fusiforme et aiguilles à la base donnant un aspect en dentelle ; B : 

comparaison de pyrolusite à texture en micro-feuillets planaire donnant une réflexion plus 

faible du fait de ces aspérités, en association avec la pyrolusite à texture fusiforme ; 

C,E&F = images BSE d’un échantillon provenant des trous d’exploitation de Hamaraouet 

(H1-MinMnFe) où la partie grisée est dominée par des phases de MnO2 et de carbonates 

associés à de l’hausmannite, on y observe principalement des cristaux fusiformes plus ou 

moins bien développés ; D = photo en CL présentant les phases carbonatées en 

association avec les cristaux fusiformes ; G = observation en LRPNA présentant  une 

phase de pyrolusite entourant un micro-botryoïde de goethite dans la galerie 63. ............... p.161 

Figure V.33 : Diffractogramme de H1_Min2, un échantillon d’un niveau gris à oxy-hydroxyde de 

manganèse provenant de la minéralisation massive de Hamaraouet (H1). En dessous se 

trouvent certains diffractogrammes de référence pour des phases particulièrement bien 

visibles dans cet échantillon. ................................................................................................. p.162 

Figure V.34 : Diffractogramme de 63-01, un échantillon des niveaux gris à oxy-hydroxyde de 

manganèse provenant de la minéralisation stratiforme de la galerie 63. En dessous se 

trouvent les paramètres des pics de la pyrolusite. ................................................................. p.162 

Figure V.35 : Spectres Raman de l’hausmannite obtenus via un rayonnement à 532 nm de Hamaraouet 

comparés à un spectre d’hausmannite de référence provenant de la base de données de 

Rruff (R04091, Allemagne). La puissance du rayon monochromatique est atténuée au 

dixième (D1) ou au centième (D2) de sa puissance initiale (92 mW). ................................. p.163 

Figure V.36 : Spectres Raman des différentes textures de pyrolusite/MnO2 dans les minéralisations 

riches en hausmannite (H1-Min2) et minéralisations riches en MnO2 (63-01) comparés à 

des spectres de la base de données Rruff (R50552) et (1) = Julien et al, 2002. Les traits en 

pointillés rouges sont localisés aux bandes de résonance caractéristiques de la ramsdellite 

(noter les symétries concernées). .......................................................................................... p.164 

Figure V.37 : a) Spectres Raman de la cryptomélane dans les niveaux gris de Hamaraouet (H1, H1-

Min2) et dans les niveaux bréchiques associés à la grande veine de goethite (H3, H3-
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Brèche-Min), en dessous les références de la base de données Rruff ; b) Exemple de 

spectre obtenu lors d’une analyse MEB-EDS sur une phase de cryptomélane observée à 

Hamaraouet (image BSE de l’échantillon H1-Min2à l’endroit de l’analyse). ...................... p.165 

Figure V.38 : Spectre Raman des analyses de la chalcophanite de Hamaraouet. ...................................... p.167 

Figure V.39 : Minéralogie des couches rouges (échantillon HAMOxMn) ; A = Photo en CL (teintes 

rouges diminuées sur Photoshop pour faire ressortir les teintes mineures) montrant la 

déstabilisation de la dolomite 2 (Dol 2) bien zonée par la dolomite G (Dol G) qui 

précipite également dans les vides, cette déstabilisation s’accompagne de la précipitation 

d’hématite en micro-feuillets, des rhomboèdres de dolomite grossière (Dol G) pouvant 

être zonée mais à teinte rouge orangée résultant des transformations dolomitiques ; B = 

photo en LPNA de A indiquant bien la distinction texturale entre Dol 3, limpide, et Dol G 

plus tachetée, avec des cristaux d’hématite associés rendant certaines dolomites (Dol G) 

opaques ; C = Image BSE indiquant la précipitation d’hématite en micro-feuillets en 

remplacement de Dol G et dans les zones associées à de la calcite éteinte en CL (Cal é) ; 

D = image BSE d’un vide rempli d’une dolomite en micro-rhomboèdres zonés, éteinte en 

CL (Dol 5) et de la Cal é, autour la pyrolusite fusiforme semblant altérée ; L_4°-

90°_17h_couche rouge = Diffractogramme d’une poudre de couches rouges présentant 

deux minéraux principaux, la dolomite et de l’hématite ; E = image BSE d’une illite dans 

les couches rouges ; F = image BSE de cristaux d’apatite dans la dolomite. ....................... p.170 

Figure V.40 : Oxy-hydroxydes de fer massif de la minéralisation d’Hamaraouet ; A = scan de la lame 

mince J2M8 indiquant la présence de goethite (Gth, entourant des clastes de dolomie et 

recoupée par des filons dolomitiques ; B = photo CL, à gauche, et en LPA à droite, 

montrant deux types de filons, l’un (Dol Gb) en association avec une génération de 

goethite (Gth 1b) l’autre (Dol Gb), la recoupant, en association avec une seconde 

génération de goethite (Gth 2) et composées de nombreuses phases dolomitiques en 

rhomboèdres visibles en CL ; C = photo LPNA indiquant la dualité des textures d’une 

dolomite riche en impuretés venant déstabiliser une dolomite précoce en rhomboèdres et 

la destabilisation/précipitation de goethite liées aux phases dolomitiques ; D1 = image 

MEB-BSE indiquant la déstabilisation d’une dolomite en rhomboèdres (Dol 3c ; rouge 

terne en CL) par une dolomite riche en impuretés, à l’intersection de petits cristaux 

d’hollandite précipitent et une phase de goethite filandreuse précipitant sélectivement 

dans la zone à Dol 3c et qui suit une goethite colloforme (Gth1a&b) ; D2 = analyse MEB-

EDS des goethites indiquant bien une homogénéité des éléments présent mais une 

variation relative des concentrations; E = photo CL (échantillon 63_04) d’une goethite 

colloforme recoupée par des veines de dolomite et calcite dont les orientations sont 

indiquées par des flèches, la calcite altérant la pyrolusite qui borde les rhomboèdres 

grossiers eux-mêmes se déposent après la goethite,la notation  «  » indiquent des phases 

altérées dont on n’observe plus les zonations; F = Image MEB-BSE illustrant la relation 

entre la pyrolusite et la calcite tardive; G = photo LRPNA des phases d’oxy-hydroxydes 

de fer composant l’échantillon H1-MinFe4 (figure V.17) à texture en aiguilles en gerbe 

(hématite Hém 1) à baguettes monocliniques (Gth p). ......................................................... p.171 

Figure V.41 : Minéralogie de brèches non minéralisées (A, B1 et B2) et minéralisées (C, D, E et F) ; 

A, B1 et B2 = observation d’un échantillon (H2-Br-Dol) de brèche non minéralisée 

observée à H2. A = observation macroscopique de l’échantillon H2-Br-Dol, mettant en 

évidence les clastes anguleux de dolomie très recristallisée, bordées d’une dolomite 

laiteuse isopaque parfois discontinue en raison du ciment sombre qui la recoupe. B = 
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photo LPNA (B1) et CL (B2) montrant le passage de la dolomie, composée d’une phase 

de dolomite saccharoïdale, à la bande laiteuse, principalement composée de dolomite 

baroque, et entourée par le ciment calcitique éteint en CL;  C, D, E et F = observations en 

CL (C) et MEB-BSE (D, E et F) d’échantillons (HAMBHaldes et HAMB1) minéralisés 

principalement en Fe. ............................................................................................................ p.175 

Figure V.42 : Pyrolusite en mamelon à la base de la goethite massive (H3) et sa relation avec 

l’encaissant dolomitique ; A = Scan de la lame mince de l’échantillon HAMB2 ; B = 

Image MEB-BSE montrant la pyrolusite en imprégnation de la dolomite, laissant 

toutefois la zone assez poreuse, et moulant la dolomite grossière (Dol G) en remplissage 

de fracture ; C = photo en CL montrant l’altération de la Dol2, en rhomboèdres jaune-

verdâtre à bordures sub-planes, par la Dol G  orangée et très trouble, une phase de calcite 

terne en CL ; D = image MEB-BSE indiquant la pyrolusite sub-prismatique entourant la 

Dol G elle-même altérée par la calcite, les rhomboèdres sont entourés d’un tapissage de 

phyllosilicates et d’apatites ; E = phase de pyrolusite à texture en feuillets , entourée par 

une phase d’apatites + phyllosilicates ; F = photo en LRPA montrant deux texture de 

pyrolusite, l’une en micro-baguettes désorientées et l’autre en baguettes prismatiques 

millimétriques, aciculaires. ................................................................................................... p.176 

Figure V.43 : Diffractogramme de l’hématite botryoïdale en stockwerk (sur poudre). ............................ p.177 

Figure V.44 : Diffractogramme de la minéralisation bréchique minéralisée en manganèse 

(Brèche_Min). ....................................................................................................................... p.177 

Figure V.45 : Minéralogie des minéralisations bréchiques minéralisée en manganèse ; A = scan d’une 

lame mince de l’échantillon Brèche_Min illustrant le fait que la minéralisation se 

développe autour d’un claste de la dolomie chocolat 2 (aspect orangé et mouchetures) lui-

même bordé par une dolomite laiteuse isopaque ; B = photo CL illustrant la discontinuité 

entre le claste dolomitique et la dolomite tardive qui l’entoure qui, bien que terne en CL 

n’est pas nécessairement riche en Mn, dans le claste se trouve une phase de dolomite à 

zonation jaune-verdâtre rappelant Dol 2 ; C = Image MEB-BSE sur laquelle il est 

possible d’observer de grandes plages de barite altérées par la phase de calcite éteinte 

(Cal é), une phase de dolomite microcristalline borde cette assemblage, ainsi qu’une large 

plage d’hausmannite qui semblait mouler la barite ; D = photo en CL illustrant la 

diversité dolomitique de l’échantillon, ici nous distinguons la Dol G, le plus souvent 

microcristalline mais laiteuse claire en LPNA, contrairement à Dol 1, de Dol G b qui 

forme des cristaux grossiers plus ou moins zonés à extinction roulante (baroque), cette 

DolGb est altérée par une phase de dolomite éteinte qui rappelle Dol m-r, à l’interface 

entre DolGb et Dol G se trouve des phases d’oxydes de manganèse, en bas à droite, 

pyrolusite ; E = image BSE illustrant la précipitation de DolGb dans ce qui semblerait 

être une porosité secondaire laissée par l’altération d’une phase d’hausmannite précoce ; 

une phase de pyrolusite est observable à l’interface entre ces deux dolomites ; F = image 

MEB-BSE où apparait une succession hématite (vérifiée au Raman) ; Dol G et Dol 3, il 

est difficile dans ce domaine bréchique de définir la relation entre la dolomite et les 

phases minéralisées, d’autant que l’hausmannite automorphe est altérée par les carbonates 

voisins. .................................................................................................................................. p.178 

Figure V.46 : Présentation des phases de manganèse secondaires dans les minéralisations bréchiques ; 

A = image MEB-BSE où figure l’altération de l’hausmannite et son remplacement partiel 

par une phase de chalcophanite dont un spectre EDS est présenté en C ; B = Image MEB-
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BSE d’une association hausmannite, dolomite tardive grossière (Dol Gb et/ou Dol 3) et, 

associée à la pyrolusite, en blanc très claire, se trouve une phase d’hollandite ; en D se 

trouve un spectre EDS d’Hollandite s.l. observé dans la minéralisation bréchique. ............. p.179 

 

Figure V.47 :Observations des échantillons montrant de légers indices de minéralisation ; A, B, C et D 

proviennent de la même zone (H2) ; A = scan d’une lame mince de l’échantillon H2-Dol-

Min où le développement filonien de la minéralisation est observable ; B, C et D = photo 

en CL ; B indique les phases observables dans l’encaissant dolomitique recristallisé;  

C montre bien l’enchaînement des principales phases dolomitiques et la pyrolusite à 

l’interface entre Dol 3c et Dol 2 ; D montre le caractère filonien de Dol2 ; E, F et G sont 

des observations de la partie calcitique de HB1 ; E = Photo en CL montrant la calcite 

jaune qui imprègne tout l’échantillon et la pyrolusite en baguettes prismatiques 

géodiques ; F = image MEB-BSE où la calcite est en altération de la pyrolusite ; G = 

image en CL d’un échantillon à H2 où l’on peut observer une recristallisation sous abris 

associé à des oxy-hydroxydes de Mn ; la calcite jaune imprègne et recristallise toute la 

roche encaissante ; H = image MEB-BSE d’une phase de pyrolusite en sphérule, dans un 

indice de minéralisation en imprégnation de dolomie à HB1 (HB1-Min2). ......................... p.181 

Figure V.48 : Séquence paragenétique de la minéralisation de manganèse de Bouarfa............................ p.188 

Figure VI.1 : Carte géologique schématique du district minier de Bouarfa (d’après Pouit et Jouravsky, 

1962) avec la localisation des échantillons analysés en roche totale indexés selon leur 

numéro d’analyse (voir tableau VI.1). .................................................................................. p.193 

Figure VI.2 : Spidergrammes normalisés à la croûte continentale supérieure des roches détritiques et 

du socle encadrant la minéralisation. .................................................................................... p.194 

Figure VI.3 : Spidergrammes normalisés à la croûte continentale supérieure dans les carbonates hôtes. p.195 

Figure VI.4 : Matrice de Pearson calculée sur les éléments « majeurs » des carbonates encaissants. ...... p.196 

Figure VI.5 : Spidergrammes des teneurs en éléments des terres rares normalisées à l’UCC dans les 

roches encaissantes du gisement de Mn. ............................................................................... p.196 

Figure VI.6 : Spidergrammes des minéralisations mineures en pyrolusite associées à de la dolomite 

tardive de fractures ................................................................................................................ p.197 

Figure VI.7 : Spidergrammes des éléments des terres rares dans les minéralisations mineures en 

pyrolusite associées à de la dolomite tardive de fractures .................................................... p.198 

Figure VI.8 : Spidergrammes normalisés à la croûte continentale supérieure des minéralisations de Mn 

primitives d’Aïn Béida et d’Hamaraouet. ............................................................................. p.199 

Figure VI.9 : Enrichissement en Zn, Sr et K caractérisant les minéralisations altérées. ........................... p.199 

Figure VI.10 : Spidergrammes des ETR normalisés à la croûte continentale supérieure des 
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Figure VI.11 : Spidergrammes normalisés à l’UCC  des minéralisations en oxy-hydroxydes de fer. ...... p.201 
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Figure VI.12 : Spidergrammes des ETR normalisés à l’UCC  des minéralisations en oxy-hydroxydes 

de fer. .................................................................................................................................... p.201 

Figure VI.13 : ACPs réduites centrées sur les éléments traces dans tous les échantillons (A) et sans les 

deux échantillons les plus distincts (Socle-H et H3-Hém ; B). A gauche se trouve la 

projection des variables dans le plan factoriel F1-F2 et à droite la projection des individus 

dans le même plan. ................................................................................................................ p.202 

Figure VI.14 : Diagramme de Nicholson (1992) permettant une caractérisation géochimique des 

minéralisations. ..................................................................................................................... p.204 

Figure VI.15 : Distinction des minéralisations de Mn remobilisant une minéralisation primaire de Pb-
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Figure VI.16 : Schéma d’interprétation résumant l’évolution des phases de dolomite principales de 
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Figure VI.17 : Distribution des teneurs en MnO et FeO de dolomites de contextes variés et notamment 

métallogéniques à partir de la bibliographie. Les valeurs avec des teneurs en FeO <L.D. 

n’apparaissent pas ici. La ligne en pointillé représente donc la limite inférieure des 

données que nous pouvons présenter dans cette figure. Le coefficient de corrélation sur 

l’ensemble des analyses de Bouarfa est calculé pour une loi de puissance. ......................... p.211 

Figure VI.18 : Distribution des dolomites selon leurs teneurs en éléments majeurs Ca, Mg et Mn. A = 

dolomites présentes en ciment dans la dolomie hôte ou dolomite composant celle-ci ; B = 

dolomite dans les fractures. ................................................................................................... p.212 

Figure VI.19 : Evolution des teneurs en éléments majeurs dans la dolomite baroque de fracture (en 
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Figure VI.21 : Matrice de Pearson des teneurs en traces dans la phase "Dol 1". Une bonne corrélation 

(r >0,7) des éléments avec Ca et une mauvaise corrélation (r<0,6) avec un élément 
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Figure VI.22 : Spidergramme des teneurs en ETR normalisées à l’UCC dans la « Dol 1 », mesurées 

dans trois échantillons. .......................................................................................................... p.215 

Figure VI.23 : Spidergramme des teneurs en ETR normalisées à l’UCC dans les phases de dolomite 
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Figure VI.24 : Spidergramme des teneurs en ETR normalisées à l’UCC dans la Dol G associée à la 
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Figure VI.25 : Valeurs des isotopes stables de l’oxygène et du carbone des échantillons des carbonates 

de Bouarfa (dolomite précoce à dolomite tardive et calcite). L’encadré délimitant les 
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Figure VI.26 : Résumé de la minéralogie des phases tardives de fractures et plus précisément de la 

goethite : A : schéma d’interprétation illustrant la succession minéralogique dans les 

fractures tardives d’Hamaraouet ; B : Photo en LRPA de la goethite massive zonée (H3-

Gth-6) où figurent les alternances de zonations sombres et claires ainsi que la structure 

fibroradiée de la goethite. Des tâches claires apparaissent dans des zones où elles se 

concentrent et forment le cœur de nouvelles structures fibroradiées zonées. C : image 

BSE de la goethite massive zonée (H3-Gth-6) présentant une variation de la porosité de la 

goethite. Ici la porosité est très fréquente mais fine ; D = image BSE de la goethite 

massive homogène (H3-Gth-7) où la présence de tâche claire est plus rare et l’aspect plus 
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Figure VI.30 : Graphiques illustrant la dispersion et les relations entre les valeurs en Fe2O3t et les 

autres oxydes. Les barres d’erreur représentent la déviation standard instrumentale. Elles 

n’apparaissent pas lorsque celle-ci est trop faible par rapport à l’échelle des valeurs 
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autres oxydes. Les barres d’erreur représentent la déviation standard instrumentale. Elles 
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---- ANNEXES I (CHAP III) ---- 

 

Présentation des principaux echantillons utilisés dans cette étude 
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---- ANNEXES II (CHAP IV) ---- 
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---- ANNEXES III.(CHAP VI) ---- 
 

 

Figure 3: Chimie sur roche totale des éléments majeurs et en traces (sauf Eléments des Terres 
Rares) des roches silicoclastiques et carbonatées encaissantes ainsi que du socle de 

Bouarfa. 
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Figure 4: Chimie des éléments des Terres Raresdes roches silicoclastiques et carbonatées 
encaissantes ainsi que du socle de Bouarfa. 
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Figure 5 :Chimie sur roche totale des éléments majeurs et en traces (sauf Eléments des Terres 
Rares) des roches minéralisées de Bouarfa (bleu : minéralisation à dominance de Mn ; et 

rouge : minéralisations à dominance de Fe) 
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Figure 6 : Chimie des éléments des Terres Raresdes roches minéralisées de Bouarfa (bleu : 
minéralisation à dominance de Mn ; et rouge : minéralisations à dominance de Fe) 
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---- ANNEXES IV.(CHAP VI) ---- 
 

 

Figure 7a : Chimie des éléments en traces (LA-ICP-MS) dans les dolomites de Bouarfa (1/2) 
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Figure 7b : Chimie des éléments en traces (LA-ICP-MS) dans les dolomites de Bouarfa (2/2) 
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Figure 8 : Localisation des analyses en LA-ICP-MS sur les phases dolomitiques de Bouarfa 

 

 

  



 

 

 

 

  

Figure 9a : Chimie des éléments en traces (LA-ICP-MS) dans les oxi-hydroxydes de fer de Bouarfa (1/2) 



 

 

 

 

Figure 9b : Chimie des éléments en traces (LA-ICP-MS) dans les oxi-hydroxydes de fer de Bouarfa (2/2) 
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Figure 10a :Chimie des éléments en traces (LA-ICP-MS) dans l’hausmannite d’Hamaraouet (1/2) 
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Figure 10b :Chimie des éléments en traces (LA-ICP-MS) dans l’hausmannite d’Hamaraouet (2/2) 



 

 

 

  

Figure 11b :Chimie des éléments en traces (LA-ICP-MS) dans la pyrolusite d’Hamaraouet (1/2) 



 

 

 

  

Figure 11b :Chimie des éléments en traces (LA-ICP-MS) dans la pyrolusite d’Hamaraouet (2/2) 



 

 

 
Figure 12a :Chimie des éléments en traces (LA-ICP-MS) dans la pyrolusite entre Hamaraouet et Aïn Béida (1/2) 



 

 

 
Figure 12b :Chimie des éléments en traces (LA-ICP-MS) dans la pyrolusite entre Hamaraouet et Aïn Béida (2/2)
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Titre : Place de la minéralisation de manganèse de Bouarfa dans l'évolution méso-cénozoïque de 

l'oriental marocain 

Mots clés : manganèse ; Haut Atlas ; minéralogie ; géochimie ; thermochronologie 

      Le contrôle des processus géodynamiques 

régionaux sur la mise en place de gisements 

métallifères dans les bassins est encore mal 

contraint. Le travail que nous avons réalisé 

étudie les relations, à la fois temporelles et 

géométriques, entre l’évolution géodynamique 

de l’Atlas oriental marocain et la mise en place 

du gisement de manganèse de Bouarfa. La 

localisation du gisement sur le front nord 

atlasique en fait un candidat idéal à 

l’identification d’éventuelles conséquences de 

la géodynamique atlasique sur le gisement. 

       Pour réaliser cette étude, une approche 

couplant analyse pétrographique, géochimique 

et métallogénique et géologie structurale et 

thermochronologie basses températures a été 

menée. 

        L’étude du cadre structural du Haut Atlas 

oriental de Bouarfa a montré que cette partie de 

l’Atlas se distingue du reste de la chaîne. Le 

raccourcissement dû à l’inversion atlasique est 

très faible et se concentre sur les fronts (~ 3km 

sur le front nord). Le domaine du Haut Atlas de 

Bouarfa, où aucun accident majeur méso-

cénozoïque de socle n’est observable, se 

comporte comme un haut de socle entre deux 

domaines plus subsidents, le Haut Atlas et 

l’Atlas Saharien. L’histoire thermique du Haut 

Atlas de Bouarfa est analogue à celle du bloc de 

la meseta marocaine à l’ouest du Moyen Atlas. 

Ces observations combinées aux données 

stratigraphiques des Hauts Plateaux amènent à 

revoir la géométrie des bassins téthysiens au 

Mésozoïque montrant ainsi que ces derniers ne 

concordent pas nécessairement avec l’allure 

actuelle de l’Atlas. La concentration de la 

déformation à Bouarfa est uniquement due à la 

mise en place d’un bassin jurassique étroit 

faiblement subsident (remplissage sédimentaire 

maximum de ~2 km) contrôlé par des accidents 

normaux en relais se développant dans le 

prolongement terminal du bassin plus subsident 

de l’Atlas Saharien. 

 

       Du point de vue du gisement, les 

observations de terrain, pétrographiques et 

minéralogiques attestent de l’existence de 

plusieurs épisodes minéralisateurs à Bouarfa. 

Deux types de minéralisation sont observables : 

la première est caractérisée principalement par 

des phases d’oxy-hydroxydes de Mn réduit 

(manganite et hausmannite); la seconde par des 

phases plus oxydées de Mn et de Fe (pyrolusite, 

goethite et proto-hématite à hématite). Les 

relations avec l’encaissant suggèrent que la 

formation de porosité secondaire permet la mise 

en place de la minéralisation. Celle-ci est 

intercalée entre des épisodes dolomitisateurs 

dont les derniers entraînent la précipitation de 

dolomite baroque tardive riche en Mn. Les 

datations (U-Th)/He sur oxy-hydroxydes de fer 

suggèrent que les derniers épisodes de la 

minéralisation se mettent en place lors de la 

diagenèse, au cours du Jurassique (inf ?)-

moyen. 

Nous proposons que le bassin jurassique 

étroit de Bouarfa se trouve fortement affecté par 

les cycles transgressifs-régressifs du Lias, 

entraînant ainsi des épisodes de fermeture et 

l’anoxie du bassin permettant l’accumulation du 

Mn dissous. Lors de la diagenèse précoce, le 

Mn précipite pour former une minéralisation 

primaire en Mn. La localisation d’accidents à 

jeu normal à Bouarfa permet, durant l’histoire 

d’enfouissement jurassique, la circulation 

diagénétique de fluides responsables de la mise 

en place de la minéralisation secondaire ainsi 

que de la dolomitisation s.l. tardive. Ainsi la 

géométrie initiale du bassin peu subsident de 

Bouarfa, adjacent à un haut de socle, contrôle la 

mise en place de la minéralisation de Bouarfa et 

plus tard la localisation de la déformation du 

Haut Atlas de Bouarfa. 

        L’absence de remobilisation en association 

avec les épisodes atlasiques semble être une 

particularité à Bouarfa par rapport aux autres 

minéralisations prises dans les séries 

sédimentaires mésozoïques du Haut Atlas. 
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Title: The Bouarfa manganese ore deposit in the framework of the meso-cenozoic evolution of the 

eastern Atlas (Morocco) 

Keywords: manganese ; High Atlas ; mineralogy ; geochemistry ; thermochronology 

Abstract:  
         The impact of geodynamics on the 

metallogenic processes observed in the basins 

is not yet well defined. The present study 

explored spatial and temporal relationships 

between the evolution of the geodynamic of the 

eastern Atlas system and the formation of the 

manganese ore deposit of Bouarfa. It 

constitutes a perfect candidate to test potential 

consequences of the atlasic geodynamic 

through the ore evolution as it is located close 

to the northern atlasic front. 

 

        The study combined characterization of 

the ore by petrography, mineralogy and 

geochemistry and definition of the structural 

canvas and the vertical evolution by low 

temperature thermochronology. 

 

        This study concluded that the geodynamic 

of the Bouarfa High Atlas differs from those of 

the eastern High Atlas system. The shortening 

related to atlasic inversion is much lower and 

localized in the fronts (≈ 3 km on the north 

front). The Bouarfa High Atlas, where no main 

meso-cenozoïc fault was described through the 

basement, is an elevated basement between the 

eastern High Atlas and the Saharan Atlas. The 

time-temperature story of Bouarfa is similar to 

the one of the western meseta, west of the 

Middle Atlas. Those results and the 

stratigraphic records in the High Plateaux led to 

a new design of the tethyan mesozoic basins 

not necessarly concordant with the actual 

trending of the atlasic chain. The localization 

of deformation at Bouarfa is related to the 

existence of normal faults, in the direction of 

the Saharan Atlas, that control the low 

subsidence (maximum sedimentary infilling 

around 2 km) of a narrow jurassic basin. 

 

Field works, petrographic and 

mineralogical observations highlighted several 

mineralization periods for the Bouarfa Mn ore 

deposit. Two main mineralizing events can be 

observed: a first step mainly characterized by 

reduced Mn oxi-hydroxides (manganite and 

hausmannite); a second mineralization is 

characterized by more oxidant Mn and Fe oxi-

hydroxides (pyrolusite, goethite and hematite). 

The textural relationship with the host rock 

suggests that the formation of porosity allowed 

the precipitation of the ores. The last step of 

mineralization is intercalated with 

dolomitization processes related to the 

formation in particular of a late high Mn 

content saddle dolomite. Moreover, (U-Th)/He 

dating of iron oxi-hydroxides suggested that 

late event took place during (lower?)-middle 

Jurassic diagenesis. 

       We supposed that the narrow Jurassic 

basin of Bouarfa was influenced by the Liassic 

transgressive-regressive cycles, leading to 

closing and anoxic events in the basin at the 

origin of the accumulation of dissolved Mn. 

During early diagenesis, Mn precipitated 

forming the primary Mn ore deposit. Faults 

allowed the circulation of fluids during the 

Jurassic diagenetic story, causing the 

weathering of the primary mineralization and 

the precipitation of the second one, as the 

establishment of a late dolomitisation s.l. Thus, 

from the inherited geometry of the low 

subsident basin of Bouarfa, close to the 

elevated basement, it results in the localization 

of the Mn ore deposit and later the shortening 

accross the north atlasic front. 

The absence of an atlasic remobilization 

of the ore deposit of Bourfa is uncommun 

compared to the other sedimentary ore deposits 

in the High Atlas. 

 
 

 


