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Résumé 

 La chaîne Bético-Rifaine, située dans la partie occidentale de la Méditerranée, est le 

résultat de la convergence des plaques européenne et africaine et des processus de subduction 

qui en résultent. Il sagit donc d’un lieu d’exception pour étudier les processus liés à la 

dynamique de la subduction. Cette thèse se focalise sur l’étude du domaine interne de la chaine 

du Rif. Deux zones d’étude ont été sélectionnées (Ceuta et Cabo Negro) où affleurent des roches 

crustales de haute pression-basse température (HP-BT) (seulement à Ceuta) mais aussi des 

roches de basse pression-haute température (BP-HT) ainsi que des roches ultrabasiques dont la 

signification tectonique, le mode et les âges de mise en place restent encore très débattus. Une 

approche multi-pluridisciplinaire a été effectuée pour réaliser ce travail, avec une étude 

structurale et pétrographique détaillée, ainsi que des datations U/Th/Pb sur zircon, monazite et 

xénotime et 40Ar/39Ar sur mica blanc. Les résultats obtenus démontrent que : (i) à environ 29 

Ma un métamorphisme de moyenne pression-haute température (MP-HT) affecte les unités des 

Sebtides inférieures et Ghomarides. Cette phase est contemporaine d’un épaississement de la 

croûte et de la mise en place de sills de diorite ayant une signature géochimique d’arc 

magmatique calco-alcalin fortement potassique. Cette phase est d'autre part contemporaine du 

métamorphisme de HP-BT observé dans les unités crustales des Sebtides supérieures, (ii) à 

environ 21 Ma une phase d’extension contribue à l’exhumation finale de ces roches. Cet 

évènement est associé à un épisode métamorphique qui se développe à la limite des conditions 

des facies amphibolites et schistes verts, sous des conditions de 400-550°C et 1-3 kbar.  

 La combinaison quasi-contemporaine d’unités métamorphiques de gradients thermiques 

radicalement différents est caractéristique des « ceintures métamorphiques appariées ». Dans 

ce cas nous proposons le modèle suivant : à 29 Ma, pendant la subduction Alpine, les unités 

des Ghomarides et Sebtides inférieures se situent au niveau de la plaque supérieure du système 

de subduction où se développe le métamorphisme de MP-HT. En parallèle le métamorphisme 

de HP-BT se manifeste dans le panneau plongeant constitué par les Sebtides supérieures. La 

déshydratation de la plaque plongeante induit un magmatisme calco-alcalin dans la plaque 

supérieure. A 21 Ma, le recul de la  plaque plongeante produit une phase d’extension créant 

l’ouverture du bassin d’Alboran et l’exhumation des unités de HP-BT. 

 

Mots clés : Rif, géologie structurale, pétrographie, métamorphisme, magmatisme, datations 

U-Pb et 40Ar-39Ar  
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Abstract 

 The Betic-Rif Cordillera, located in the western part of the Mediterranean, results from 

the convergence of the European and African plates and related subduction processes. It is 

therefore an exceptional site to study the processes induced by subduction dynamics. This thesis 

focuses on the study of the internal domain of the Rif chain. Two key areas have been selected 

(Ceuta and Cabo Negro) where high pressure-low temperature crustal rocks (HP-LT) (present 

only in Ceuta) but also low pressure-high temperature rocks (LP-HT) and ultrabasic rocks 

outcrop. Their tectonic significance, placement mode and ages are still heavily debated subjects. 

A multidisciplinary approach was developed to carry out this work, with a detailed structural 

and petrographic study, as well as U/Th/Pb dating on zircon, monazite and xenotime and 
40Ar/39Ar on white mica. The results obtained show that: (i) at circa 29 Ma a medium pressure-

high temperature metamorphism (MP-HT) affects the lower Sebtides and Ghomarides. This 

phase is simultaneous with a thickening of the crust and the placement of diorite sill having a 

geochemical signature of calc-alkaline to high-K magmatic arc. This phase is contemporaneous 

to the HP-LT metamorphism observed in the crustal units of the upper Sebtides (ii) at circa 21 

Ma an extension phase contributes to the final exhumation of these rocks. This event is 

associated with a metamorphic episode developed at the boundary between Amphibolite and 

Greenschist facies conditions, at 400-550°C and 1-3 kbar.  

 The quasi-contemporary emplacement of metamorphic units with radically different 

thermal gradients is characteristic of “paired metamorphic belts”. In this case we propose the 

following model: at 29 Ma, during Alpine subduction, the units of the Ghomarides and Lower 

Sebtides are located within the upper plate of the subduction system where the MP-HT 

metamorphism develops. In parallel, the HP-LT metamorphism occurs within the lower plate 

constituted by the upper Sebtides. Dehydration of the lower plate induces calc-alkaline 

magmatism in the upper plate. At 21 Ma, the slab rollback produces an extension phase creating 

the opening of the Alboran basin and the exhumation of the HP-LT units. 

 

 

Keywords: Rif belt, structural geology, petrography, metamorphism, magmatism, U-Pb and 
40Ar-39Ar datings
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 Dans les domaines orogéniques deux facteurs sont particulièrement essentiels pour 

comprendre les processus géodynamiques majeurs dans l’édification des chaînes de montagne: 

- Définir les relations entre les différents évènements de déformation et le 

métamorphisme. Cet aspect est d’autant plus important lorsqu’une chaîne de montagne 

présente une évolution poly-orogénique.  

- Identifier les limites des paléo-plaques des chaînes de montagnes (de subduction ou de 

collision), c’est à dire identifier la ou les zones de suture et en conséquence les plaques 

supérieure et inférieure impliquées dans la convergence.  

 En 1961, Miyashiro introduit le concept de « ceinture métamorphique appariée» 

(« paired metamorphic belt ») qui correspond à l’association structurale entre une ceinture 

métamorphique de Haute Pression-Basse Température (HP-BT) et une ceinture de Basse 

Pression-Haute Température (BP-HT) d’âge similaire. Il observe au Japon que les roches 

métamorphiques de HP-BT sont situées dans la croûte océanique subduite, ou encore au niveau 

du prisme d’accrétion, tandis que le métamorphisme de BP-HT est situé parallèlement au niveau 

de la marge continentale de la plaque supérieure. Ces  « ceintures métamorphiques appariées » 

ont depuis été reconnues dans le monde entier notamment en Nouvelle Zélande (Landis and 

Coombs, 1967), en Indonésie (Lee, 1984), aux Etats-Unis dans l’état de Washington (Misch, 

1966) et en Californie (Hamilton, 1969; Ernst, 1975, 1983), en Jamaïque (Draper et al., 1976), 

au Chili (Gonález-Bonorino, 1971; Ernst, 1975) et dans les Alpes (Hawkesworth et al., 1975; 

Bickle et al., 1975). La plupart de ces « ceintures métamorphiques appariées » résultent de la 

convergence de plaques en contexte de subduction. Les roches de BP-HT se forment au niveau 

de la plaque chevauchante, dans les zones situées sous l’arc volcanique insulaire ou au niveau 

de l’arc volcanique de la marge continentale (Figure I-1). Pendant la mise en place de l’arc, 

ces zones sont sujettes à des forts gradients géothermiques qui peuvent produire des roches 

métamorphiques du gradient Abukuma associées à la mise en place des roches magmatiques 

(granitoïdes et/ou andésites et dacites). Les roches de HP-BT se forment au niveau de la plaque 

plongeante où les roches océaniques et parfois continentales peuvent en effet être portées à des 

profondeurs mantelliques (>80 km), en contexte de faibles gradients géothermiques (gradient 

Franciscain) (Figure I-1). Par ailleurs, les roches métamorphiques de HP-BT (facies des 

schistes bleus à éclogites) ont été reconnues dès 1871 dans les Alpes Occidentales (Gastaldi, 

1871) et les assemblages de ultra-HP, éclogites à coesite, dès 1984 (Chopin, 1984). De tels 

assemblages sont identifiés aujourd’hui dans de nombreuses chaînes de montagnes d’âges 

variées (Figure I-2; e.g. Guillot et al., 2009; Gilotti, 2013). Ces roches démontrent l’importance 

des subductions océaniques et continentales dans la dynamique orogénique (Ernst and Liou, 

2008; Liou et al., 2009; Gilotti, 2013; Hacker and Gerya, 2013; Lardeaux, 2014).  
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Figure I-1 : Mécanisme de formation de ceintures métamorphiques appariées, en liaison avec 

la subduction. 1 : croûte continentale ; 2 : domaine d’extraction des magmas basiques dans le 

« coin mantellique » hydraté ; 3 : accumulation de magmas basaltiques à la base de la croûte 

continentale (« stockage infracrustal ») ; 4 : diapirs de granitoïdes ; 5 : isothermes ; 6 : solidus 

hydraté des péridotites ; 7 : percolation de l’eau à partir de la lithosphère océanique. Modèle 

inspiré de Tarney et al. (1991), in Kornprobst, (2001). 

 L’indentification de ces « ceintures métamorphiques appariées» peut alors être un 

indicateur des limites de plaques impliquées dans les (paléo-) subductions. En conséquence, les 

domaines orogéniques où l’on reconnait la juxtaposition tectonique de deux ceintures 

métamorphiques d’âge similaire mais de gradients géothermique et métamorphique très 

différents, sont des lieux privilégiés pour l’étude de la dynamique de la lithosphère.  

La chaîne Bético-Rifaine, située dans la partie occidentale de la mer Méditerranée est un site 

d’exception pour étudier les relations entre déformation et métamorphisme ainsi que les 

processus géodynamiques liés à la subduction. Cette chaîne entoure le bassin d’Alboran pour 

former l’arc de Gibraltar (Figure I-3). Elle résulte d’une histoire tectono-métamorphique 

polyphasée depuis l’orogenèse Varisque jusqu’à l’actuel, avec notamment la convergence des 

plaques européenne et africaine qui a induit à partir du Crétacé, la fermeture de l’océan Téthys 

et l’orogenèse Alpine, puis l’ouverture du bassin d’Alboran à l’Oligo-Miocène. Cette évolution 

est liée à des processus de subduction, du retrait et de la déchirure du panneau plongeant.  

 L’étude des zones internes est capitale pour la compréhension de l’évolution 

géodynamique de l’arc de Gibraltar. Cette thèse vise donc à apporter des précisions sur 

l’évolution tectono-métamorphique des zones internes, en se focalisant principalement sur 

l’histoire alpine de ces unités. Ce travail est consacré à l’étude du Rif interne qui reste encore à 

ce jour moins étudié que la chaîne des Bétiques et où la qualité d’affleurement est remarquable. 

 Les roches métamorphiques du Rif interne ont enregistré différents évènements 
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métamorphiques avec des gradients géothermiques contrastés qui correspondent donc à des 

contextes tectoniques différents (Michard et al., 2006 ; Michard et al., 2008 ; Gueydan et al., 

2015). Ces évènements sont encore mal contraints dans le temps, des âges varisques mais aussi 

oligo-miocènes ont été obtenus dans ces roches métamorphiques (e.g. Chalouan et al., 1990 ; 

Montel et al., 2000 ; Janot et al., 2006 ; Rossetti et al., 2010 ; Gueydan et al., 2015 ; Massonne, 

2014 ; Romagny, 2014 ; Melchiorre et al, 2017). Certaines unités (Sebtides supérieures) ont 

enregistré un épisode de HP-BT qui témoigne d’une subduction continentale antérieure à 21 

Ma (Michard et al., 2006 ; Janot et al., 2006). Un métamorphisme de HT-BP est également 

observé dans les unités du Rif interne (Sebtides inférieures). L’âge et la signification de cet 

épisode sont encore très discutés, bien que les données géochronologiques disponibles pour ces 

unités donnent des âges se regroupant aux alentours de 20 Ma (Gueydan et al. 2015). La 

présence de roches mantelliques au sein d’unités crustales fait aussi la particularité de cette 

chaîne. L’âge présumé de l’exhumation de ces roches est encore débattu, soit Paléozoïque (e.g. 

Kornprobst, 1976 ; Sanz de Galdeano et al., 2016), soit Mésozoïque (e.g. Sánchez-Rodríguez 

and Gebauer, 2000), ou soit Oligo-Miocène (e.g. Tubía et al., 2013 ; Gueydan et al., 2015). Très 

peu de roches magmatiques ont été décrites dans le Rif interne, seulement des filons de granite 

dont la mise en place est liée à un épisode décrochant ou extensif à environ 21 Ma (Rossetti et 

al., 2010 ; 2013; Romagny et al., 2014). Un autre point problématique est le fait que la plupart 

des données géochronologiques effectuées dans les unités du Rif interne donnent des âges se 

regroupant aux alentours de 25-18 Ma, quelles que soient les conditions métamorphiques, quel 

que soit le type de roche étudié (crustale ou mafique) et quelle que soit la méthode utilisée. Pour 

les roches mafiques : Lu-Hf et Sm-Nd sur grenat (Zindler et al., 1983; Reisberg et al., 1989, 

Blichert-Toft et al., 1999 ; Pearson and Nowell, 2004) ; pour les roches crustales : K-Ar sur 

mica blanc (Chalouan et al., 1990), Ar/Ar sur micas (Michard et al., 2006 ; Rossetti et al., 2010 ; 

Romagny et al. 2014) , U/Pb sur zircon et/ou monazite (Janot et al., 2006 ; Rossetti et al., 2013 ; 

Gueydan et al. 2015) ou encore trace de fission et (U-Th)/He sur apatite (Romagny et al. 2014).  

Les questions qui se posent alors sont :  

- Comment expliquer le contraste métamorphique entre les différentes unités du domaine 

interne ? 

- Quelle est la relation entre la déformation du manteau et celle observée dans les unités 

crustales ? 

- Quelle est la nature des contacts tectoniques majeurs ?  

- Y-a-t-il eu du magmatisme associé à la subduction ? 

- Quelle est la chronologie relative des évènements tectono-métamorphiques et magmatiques 

dans le domaine interne ?  
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Figure I-2 : Répartition des roches de HP et UHP dans le monde. HP prisme : roches de HP 

exhumées dans un prisme d’accrétion ; HP chenal serp. : roches de HP exhumées dans un 

chenal sepentineux ; UHP : unités de UHP de la croûte continentale. Les plus anciennes et la 

plus récente unité d’UHP sont localisées (âge en Ma). Les principales orogenèses sont repérées 

chronologiquement (orogenèses méso-cénozoïques, paléozoïques, panafricaines et 

précambriennes). (D’après Guillot et al., 2009). 

 Pour répondre à ces questions, deux zones d’études ont été choisies dans le Rif interne, 

les secteurs de Ceuta et Cabo Negro qui sont deux secteurs privilégiés et complémentaires sur 

lesquels il y a encore peu d’études récentes.  

- La région de Ceuta est un secteur clé pour étudier les relations entre les péridotites et 

les roches crustales. C’est en effet le seul endroit dans le Rif où la relation entre les 

métapélites des Sebtides inférieures, les péridotites et les orthogneiss du Monte Hacho 

est visible. C’est également au sein des métapélites de HT des Sebtides inférieures que 

l’on pourra éventuellement trouver des roches magmatiques. C’est également un endroit 

capital pour étudier les différentes phases de déformation qui affectent ces unités, mais 

aussi pour étudier la nature du contact entre les Sebtides supérieures dans lesquelles a 

été reconnu le métamorphisme de HP-BT et les Ghomarides dont le degré 

métamorphique est faible.  

- La région de Cabo Negro est une zone qui a été très peu étudiée, les péridotites n’y 

affleurant pas, mais qui n’en demeure pas moins intéressante. Cette région est idéale 

pour caractériser la nature du contact entre les Sebtides inférieures et les Ghomarides, 

qui n’est pas visible à Ceuta. De plus, l’unité de Filali des Sebtides inférieures affleure 

en continu (ce qui n’est pas le cas à Ceuta), ce qui fait de Cabo Negro un secteur clé 

pour caractériser précisément le gradient métamorphique de ces roches. Par ailleurs, très 

peu d’études géochronologiques ont été effectuées à cet endroit du Rif (Romagny, 

2014). 

 Afin de tenter de répondre à ces différentes interrogations, nous avons élaboré une 

démarche  pluridisciplinaire : 
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- Quatre missions de terrain d’une semaine à dix jours ont été effectuées pendant les 

années 2014, 2015, 2016 et 2017. Ces missions de terrains ont eu pour objectifs : (i) 

d’effectuer des analyses structurales et compléter celles déjà effectuées par Adrien 

Romagny lors de sa thèse (Romagny, 2014), (ii) d’effectuer une analyse 

microtectonique pour mettre en évidence différentes phases de déformation, (iii) 

d’établir des coupes géologiques,  (iv) de récolter des échantillons pour la fabrication 

de lames minces pour des études pétrographiques et géochronologiques.  

- Par la suite, une étude pétrographique au microscope optique a été menée (i) pour 

distinguer les différents minéraux à l’équilibre et déterminer les différentes paragenèses 

au sein des roches étudiées, (ii) pour déterminer la relation entre la déformation et les 

différentes paragenèses identifiées, (iii) pour établir une chronologie relative entre les 

différentes paragenèses observées, (iv) et pour in fine identifier les minéraux pouvant 

être datés (monazites, zircons, micas). 

- Les analyses d’éléments traces et majeurs de certains échantillons de roches 

métamorphiques et magmatiques ont permis d’avoir la composition chimique de la 

roche totale qui a servi par la suite soit à calculer des pseudosections, soit pour les 

échantillons de roches magmatiques à définir précisément leur nature magmatique.  

- Ces données ont aussi servi à la détermination des conditions pression et température 

(P-T) des différentes paragenèses à partir de trois approches différentes : (i) à partir des 

diagrammes de phase, (ii) puis à partir de thermobaromètres, (iii) et enfin par calcul de 

modèles thermodynamiques avec le logiciel Theriak-Domino (De Capitani and 

Petrakakis, 2010).  

- Des études géochronologiques ont permis de déterminer l’âge des minéraux associés à 

un évènement métamorphique. Quatre géochronomètres ont été utilisés : U/Th/Pb sur 

monazite, xénotime et zircon et 40Ar/39Ar sur mica blanc. Ces chronomètres ont été 

choisis : (i) parce-qu’ils permettent de dater des roches relativement vieilles (plusieurs 

millions d’années), (ii) parce-qu’ils sont adaptés au type de roche étudié d’un point de 

vue minéralogique (la monazite, le zircon, le xénotime et le mica blanc étant abondants 

dans les métapélites), (iii) mais aussi d’un point de vue métamorphique, puisque 

généralement la méthode U/Th/Pb est utilisée pour des terrains métamorphiques de 

grade modéré à élevé (température de fermeture (Tf) > 900°C pour le zircon d’après 

Cherniak and Watson (2001), Tf ≥ 725°C pour la monazite d’après Copeland et al., 

(1988) et Tf ≥ 725°C pour le xénotime d’après Dahl (1997) et le chronomètre 40Ar/39Ar 

pour des terrains métamorphiques de grade faible à modéré (Tf de 405-425°C pour la 

mica blanc d’après Harrison et al. (2009). 

- Pour finir, toutes ces études couplées ont permis l’intégration des données dans un 

modèle géodynamique expliquant la mise en place des roches étudiées. 
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Figure I-3 : Schéma structurale de l’ouest de la Méditerranée représentant les différents 

orogènes (d’après Etheve et al., 2016 et Leprêtre et al., 2018). 

 Cette thèse est organisée selon les six chapitres suivants : 

 Le chapitre I introduit le cadre de l’étude et les problématiques abordées au cours de 

ce travail. Les secteurs d’étude ainsi que la démarche méthodologique y sont présentés. 

 Le chapitre II est consacré à la présentation de l’état actuel des connaissances 

géologiques et géodynamiques concernant la Méditerranée occidentale. Ce chapitre commence 

par la description des différentes unités structurales qui composent la chaîne du Rif, avec une 

description plus détaillée des zones internes. Par la suite, la structure actuelle de l’arc de 

Gibraltar est décrite. Pour finir, les différents modèles d’évolution géodynamique de la région 

d’Alboran sont présentés.  

 Les chapitres III et IV présentent ensuite les différentes données acquises dans le Rif 

interne au cours de cette thèse. 

 Le chapitre III est dédié à l’étude des unités métamorphiques de la région de Ceuta. 

Avec tout d’abord une présentation de la zone étudiée. Puis dans un premier temps, la 

description de l’étude structurale et métamorphique des unités des Sebtides supérieures et des 

Ghomarides pour comprendre la nature du contact entre ces deux unités. Dans un deuxième 

temps, l’étude structurale, pétrographique et géochronologique des unités des Sebtides 

inférieures sera détaillée dans le but d’identifier les différentes phases de déformation dans ces 

unités et d’établir une chronologie relative de ces différents évènements et comprendre 

également la relation entre la croûte et le manteau. Cette étude fait l’objet d’un premier article. 

Ensuite, la description et la caractérisation des roches magmatiques situées au sein des 
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métapélites des Sebtides inférieures font l’objet d’un deuxième article. Et pour finir les 

évènements de déformation tardifs seront décrits brièvement. 

 Le chapitre IV présente les résultats obtenus pour la région de Cabo Negro. Ce chapitre 

s’appuie sur un article en cours de soumission, qui propose l’étude structurale et métamorphique 

et géochronologique des unités de Filali des Sebtides inférieures et des unités des Ghomarides. 

Pour finir, les évènements de déformation tardifs observés dans la région seront également 

décrits brièvement. 

 Le chapitre V constitue une synthèse de l’ensemble des données obtenues. Ces données 

sont comparées à celles des Bétiques et permettent de discuter l’évolution géodynamique de 

l’arc de Gibraltar. 

 Le chapitre VI  est consacré à la conclusion de cette thèse ainsi qu’aux perspectives de 

travail éventuelles. 
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CHAPITRE II –   CONTEXTE GÉOLOGIQUE ET 

GÉODYNAMIQUE 

Ce chapitre a été écrit en collaboration avec Asmae El Bakili, qui réalise également sa thèse 

sur le Rif intenre marocain.  



 

 
 

  



CHAPITRE II – Contexte géologique et géodynamique 

39 

II.1.  DOMAINES STRUCTURAUX DE L’ARC DE GIBRALTAR 

 Localisée à l’extrême ouest de la Méditerranée occidentale, la chaîne bético-rifaine est 

constituée par un empilement d’unités tectoniques passant à des bassins d’avant pays, Gharb-

Saïss et Guadalquivir au nord du Maroc et au sud de l’Espagne respectivement. Elle dessine un 

arc, « l’arc de Gibraltar », qui s’étend sur plus de 400 km, à concavité vers l’ouest, dont le cœur 

est occupé par le bassin d’Alboran (Figure III-1).  

 

 

Figure III-1 : Carte structurale de la chaîne Betico-Rifaine et du bassin d’Alboran (modifiée 

d’après Comas et al., 1999; Martínez-García et al., 2011; Do Couto et al., 2016). AR, Alboran 

Ridge; CF, Carboneras Fault; JF,  Jebha Fault; NF, Nekor Fault; YR, Yussuf Ridge; TASZ, 

Trans-Alboran Shear Zone; CTF, Cap des Trois Fourches; Al, Alboran Island; WAB, western 

Alboran Basin; SAB, South Alboran Basin; EAB, Eastern Alboran Basin. 
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 Cette chaîne s’est formée le long de la marge active de la Méditerranée occidentale, en 

conséquence de la convergence entre l’Afrique et l’Eurasie depuis le Crétacé supérieur 

(Santonien) (Dercourt et al., 1986; Stampfli, 2000; Michard et al., 2002; Vergés and Fernàndez, 

2012; Platt et al., 2013). Au Miocène inférieur, pendant la convergence de l’Afrique vers 

l’Europe, le bassin d’Alboran s’est ouvert au cœur de ce système.  

Les processus géodynamiques liés à la formation de la chaîne bético-rifaine, sont le sujet de 

vifs débats, qui a suscité l’élaboration de nombreux modèles durant les cinq dernières 

decennies. (e.g. Casciello et al. 2015).  

 De la partie externe vers la partie la plus interne, l’arc de Gibraltar est classiquement 

subdivisé en 3 domaines structuraux (Fallot, 1937; Durand-Delga, 1972; Kornprobst, 1974; 

Chalouan et al., 2008; Platt et al., 2013) (Figure III-1): (i) le domaine externe, (ii) le domaine 

nappes des flyschs et (iii) le domaine interne (ou domaine d’Alboran). Dans cette partie, seule 

la géologie de de la chaîne du Rif sera abordée en détail. Par ailleurs, des comparaisons avec la 

chaîne Bétique seront quelquefois abordées, en particulier le domaine interne qui concernent 

cette branche nord sera détaillé. 

II.1.1. Le Rif externe 

 Le Rif externe s’étend depuis Tanger jusqu’à la frontière algéro-marocaine à l’est 

(Figure III-2). Il est formé par des sédiments d’âge méso-cénozoïque et de roches mafiques et 

ultramafiques (Michard et al., 1992, 2007, 2014; Chalouan et al., 2008). Ces terrains sont 

chevauchés par les flyschs maghrébins et chevauchent les bassins du Gharb et de Saïs. Par 

conséquent, ils ont été déformés et partiellement métamorphisés. La déformation compressive 

qui a affecté ce domaine est datée du Miocène (Chalouan et al., 2008). 

 Contrairement aux flyschs maghrébins et aux zones internes, le domaine externe ne 

montre aucune continuité autour de l’arc de Gibraltar. Il est interprété comme issu de la 

paléomarge passive africaine (Suter, 1965; Chalouan et al., 2008; Azdimousa et al., 2019). 

En se basant sur la structure et la sédimentation qui devient du NE au SW, de plus en plus 

proximale, trois domaines ont été distingués : l’Intrarif, le Mésorif, et le Prérif (Durand-Delga 

et al., 1962; Chalouan et al., 2008) (Figure III-2). 
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II.1.1.1. L’Intrarif 

 L’Intrarif est constitué de roches d’âges Jurassique - Miocène moyen (Serravallien?) les 

plus distales de la paléomarge africaine. Cette unité affleure en-dessous de la Dorsale Calcaire 

et des flyschs maghrébins, et est subdivisée en trois sous-unités : l’unité de Ketama, l’unité de 

Figure III-2 : Carte structurale de la chaine du Rif (modifiée d’après Suter, 1980a, 1980b et 

Chalouan et al., 2008 et références incluses).  AA’ : coupe géologique de la chaîne du Rif 

d’après Chalouan et al. (2008) et références incluses. Abréviations : J : Jurassique inferieur 

et supérieur ; UJ-C : Jurassique supérieur-Crétacé ; C : Crétacé ; LCKe : Crétacé inférieur 

de Ketama ; LMM : Miocène inférieur et moyen ; MM : Miocène moyen ; UM : Miocène 

supérieur (1 : Tortonien “pre-nappe” ; 2 : Tortonien supérieur-Pliocène “post-nappe”) ; 

MSZ : zone de suture mésorifaine ; Pd : Prédorsalien ; T : Trias ; Tg : unité de Tanger ; B : 

Beni. 
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Tanger et l’unité de Loukkos (Zaghloul et al., 2005; Chalouan et al., 2008 et références incluses) 

(Figure III-2). 

 

 L’unité de Ketama : dépôts du Jurassique-Crétacé inférieur. La séquence stratigraphique 

commence par des calcaires massifs sinémuriens, considérés comme le substratum 

continental. Ces derniers sont suivis par deux séries de dépôts syn à post rift. Les dépôts 

syn-rift sont des marnes et des calcaires à ammonites, du Lias moyen au Dogger. Les 

dépôts post rift représentent des formations d’âge Jurassique supérieur - Crétacé 

inférieur, elles sont composées successivement par des roches marno-clastiques, des 

calcaires pélagiques et des turbidites quartziques. A l’Oligocène supérieur, ces 

formations ont été plissées et affectées par un métamorphisme dans les conditions du 

facies schistes verts ; 200 à 300°C et 0.3GPa  (Frizon de Lamotte, 1985). 

 L’unité de Tanger : représente la continuité de l’unité de Ketama, détachée de cette 

dernière et charriée sur le Mésorif et le bassin d’avant-pays. Elle est composée par des 

roches essentiellement marno-pélitiques, qui datent du Crétacé supérieur à l’Eocène. 

Ces dépôts sont suivis à l’Oligo-Burdigalien par des turbidites qui correspondent à la 

continuité latérale de la nappe nimudienne (voir section II.1.2 les flyschs maghrébins). 

Les formations les plus jeunes (Eo-Miocène ?) ont été partiellement détachées et 

subverticalisées pour former les nappes de Habt, Ouezzane et Tsoul au sud.  

 L’unité de Loukkos : sédiments d’âge Albien-Maastrichtien, en comparant avec l’unité 

de Tanger, l’unité de Loukkos contient une plus grande proportion de carbonates avec 

des intrusions diapiriques argilo-gypseuses. 

 

II.1.1.2. Le Mésorif 

 Le Mésorif montre des caractéristiques différentes en comparant sa partie occidentale et 

centrale, avec sa partie orientale (à l’est de la faille de Nekour) (Frizon de Lamotte, 1985; Negro 

et al., 2007, 2008; Chalouan et al., 2008) (Figure III-2). 

 Le Mésorif central et occidental aussi nommé « zones des fenêtres », est constitué par 

des formations turbiditiques d’âge Miocène inférieur, chevauchées par des nappes 

mésozoïques. Ces formations sont d’origine infra-Kétama (groupe de Tifeloust, nappe de 

Senhadja et de Bou Haddou) ou Supra-Kétama (nappe d’Aknoul) (Chalouan et al., 2008 et 

références incluses). 

 

 Groupe Infra Ketama : les roches constituant ce groupe sont plissées et partiellement 

enracinées sous le massif de Ketama. Elles regroupent des sédiments essentiellement 

post-rift d’âge Méso-Cénozoique, composés de marnes et pélites rythmiques, micrites 

et pélites datant du Callovien au Néocomien. Ces dépôts peuvent être accompagnés par 

un matériel paléozoïque et triasique. La sédimentation syn-orogénique au Cénozoïque 

est marneuse, elle est recouverte à l’Oligo-Aquitanien par un complexe chaotique et 

ensuite par des turbidutes d’âge Aquitano-Sérravalien. Les formations mésozoïques 
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sont très déformées et foliées à l’Oligo-Aquitanien par contre celles du Miocène 

inférieur à moyen sont anchi-métamorphiques et sont légèrement déformées.  

 Groupe Supra Ketama : détaché de l’unité de Ketama à partir de Cénomanien. 

 Le Mésorif oriental est affecté par la faille de Nekour à direction NE-SW et à jeu 

senestre (Chalouan et al., 2008). Les formations typiques se retrouvent au niveau du massif de 

Temsamane, ainsi que dans deux massifs isolés : le massif des Trois Fourches et le massif de 

Khebaba (Chalouan et al., 2008). Le massif de Temsamane est subdivisé en deux sous-unités 

(les Temsamanes Sud et les Temsamanes Nord), ce sont des formations jurassiques à crétacés 

qui contiennent des sills de roches mafiques. Ces formations sont affectées par un gradient 

métamorphique augmentant en direction du Nord, depuis les conditions BP-BT (facies schistes 

verts) jusqu’aux conditions MP-BT (350 ± 30°C et 0.7-0.8 GPa, Negro, 2005). Dans le massif 

des Trois Fourches et de Khebaba, les conditions métamorphiques ont été estimées à environ 

400 ± 30°C et 0.8 GPa. Les datations 39Ar-40Ar sur mica blanc indiquent que le pic de ce 

métamorphisme est entre 28 et 23 Ma (Negro, 2005). 

 

 A l’ouest et le long de la faille de Nekour, des péridotites serpentinisées affleurement 

sous l’unité de Ketama (le massif de Beni Malek), couvertes partiellement par des dépôts 

carbonatés et des clastes ophiolitiques d’âge Jurassique supérieur-Crétacé inférieur (?). Les 

péridotites sont interprétées comme des reliques des roches mantelliques exhumées durant le 

rifting téthysien de la marge nord-ouest africaine, puis obductées pendant le Miocène lors de 

l’orogenèse alpine (Michard et al., 1992, 2007, 2014; Chalouan et al., 2008). 

 

II.1.1.3. Le Prérif 

 Les nappes prérifaines correspondent aux sédiments les plus proximaux de la 

paléomarge africaine, elles sont composées par des dépôts marno-argileux du Crétacé à 

l’Eocène et du Miocène moyen à supérieur avec des diapirs de sel et d’argile triasiques détachés 

de leur socle Jurassique-Crétacé inférieur, et ont été poussées vers les bassins d’avant-pays de 

Gharb et de Saïs (Wildi, 1983). Les chevauchements sont sellés au Tortonien supérieur et 

Messinien par des conglomérats et des marnes qui sont plissés tardivement (e.g., le synclinale 

post-nappe de Taounate) (Michard et al., 2007) (Figure III-2). 

 

II.1.1.4. Bassins d’avant pays 

 Les bassins du Gharb et de Saïs sont des bassins d’avant-pays de la chaîne rifaine. Ils se 

sont formés durant la subsidence qui a commencé au Miocène moyen comme conséquence de 

l’avancée du front du chevauchement rifain (Figure III-2). Ce sont généralement des 

anticlinaux formés après la mise en place synsédimentaire du Prérif (post-Tortonien). Les 

dépôts les plus récents sont constitués par des sédiments d’âge Plio-Quaternaire (Ahmamou and 

Chalouan, 1988). 
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II.1.2. Les Flyschs maghrébins 

 Les flyschs maghrébins représentent des nappes enracinées sous les zones internes et 

chevauchent les zones externes (Durand-Delga, 1980) (Figure III-2). Une partie de ces nappes 

a été rétro-charriée sur le complexe des Ghomarides au sud de Ceuta (Jbel Zemzem et Riffiène).  

 Les flyschs maghrébins sont composés de dépôts marins très profonds qui consistent en 

des séquences turbiditiques d’âge Crétacé inférieur à Burdigalien (Durand-Delga and Olivier, 

1988; Olivier et al., 1996; Durand-Delga et al., 1999; Zaghloul, 2002; Zaghloul et al., 2007; 

Chalouan et al., 2008). Ces séquences se sont déposées dans le domaine océanique Ligurien-

Maghrebin entre le domaine d’Alboran et la marge Africaine au nord. En se basant sur la 

structure et la stratigraphie, les flyschs ont été subdivisés en: nappes massyliennes qui sont les 

plus externes, et en nappes maurétaniennes qui sont les plus internes de la chaine (Figure III-2) 

(Bouillin et al., 1970; Durand-Delga, 1980; Guerrera et al., 1993, 2012; Chalouan et al., 2008). 

 

II.1.2.1. Données stratigraphiques  

Nappes massyliennes : 

 Deux nappes ont été distinguées, la nappe chouamat-melloussa et la nappe numidienne 

(Andrieux and Mattauer, 1963; Durand-Delga and Lespinasse, 1965; Guerrera et al., 1993; 

Chalouan et al., 2008). 

 Nappe chouamat-melloussa : Cette nappe est d’âge Aptien-Turonien formée par des 

flyschs siliciclastiques suivis par des cherts noirs, des brèches calcaires et des pélites. 

Des olistholites d’âge jurassique moyen et supérieur contenant des roches basiques de 

type MORB sont trouvé au sein de ce domaine (Durand-Delga et al., 2000). La 

seccession stratigraphique de cette nappe peut être corrélée avec les nappes 

Maurétaniennes au nord et l’Intrarif à Ketama au sud.   

 Nappe numidienne : cette nappe chevauche les unités de l’Intrarif, à l’exception de Jbel 

Zemzem qui a été retro-chevauché sur les zones internes, ils sont d’âge Lutétien 

supérieur-Oligocène supérieur. La sédimentation commence avec des argiles (pre-

flyschs), suivis par des grandes barres de grès avec une intercalation de pélites rouges.  

 

Nappes maurétaniennes : 

 Les nappes maurétaniennes sont localisées structuralement sur les nappes massyliennes. 

De bas en haut, deux nappes ont été distinguées, la nappe de Tisirène et la nappe de Beni Ider, 

les deux sont séparées par une surface de décollement (Guerrera, 1981; Guerrera et al., 1993; 

Durand-Delga et al., 1999; Chalouan et al., 2008). 

 

 Nappe de Tisirène : ce sont des dépôts d’âge Crétacé inférieur, la sédimentation 

commence par des dépôts marno-calcaires (pré-flyschs), suivie à l’Hauterivien-

Barrémien par la première séquence turbiditique composée par des intercalations 

d’horizons siliciclastiques et argilo-pélitiques. Une seconde période caractérisée par des 
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dépôts pélitiques a eu lieu au Barrémien inférieur-Aptien, suivie d’une deuxième 

séquence turbiditique pendant l’Aptien inférieur-Albien moyen. Des roches basiques 

associées à des radiolarites sont trouvées à la base de cette nappe (Durand-Delga et al., 

2000). 

 Nappe de Beni Ider : ce sont des dépôts d’âge Albien-Burdigalien. La sédimentation 

commence à l’Albien par des schistes noirs et spongolites, suivis par des pélites et calci-

turbidites, incluant des brèches de la Dorsale calcaire. Les flyschs Maastrichtiens 

contiennent des fragments permo-triasique dont la source d’alimentation est 

probablement les Ghomarides, cette sédimentation est suivie de calci-turbidite d’âge 

Paléocène, de grès avec accumulation de nummulites d’Eocène inférieur et des 

turbidites nummulitiques d’Eocène moyen à supérieur. La transition Eocène-Oligocène 

est marquée par une accumulation de brèches et olistolithes dans des pélites. Au sommet 

on retrouve des flyschs grèso-micacés d’âge Oligocène à Burdigalien moyen, qui 

contiennent des fragments de la Dorsale et probablement des Ghomarides. 

 

II.1.2.2. Données géochronologiques et interprétation paléogéographique 

 Dans le domaine océanique liguro-maghrebin, les nappes maurétaniennes ont été reliées 

à la paléomarge sud du domaine d’Alboran puisqu’elles remanient des sédiments du Rif interne 

(fragment de dorsale et Ghomarides ?); par contre les nappes massyliennes ont été reliées à la 

paléomarge nord de l’Afrique, puisque les unités du Crétacé sont similaires aux dépôts de 

l’Intrarif à Ketama (Chalouan et al., 2008) (Figure III-2). Cependant, Azdimousa et al. (2019) 

ont effectué des datations isotopiques par méthode U-Th-Pb sur des zircons détritiques des 

flyschs, du Rif externe et interne, afin de déterminer les sources probables de leur provenance. 

Les zircons remaniés dans les flyschs et le Rif externe sont comparables à des zircons trouvés 

dans le continent africain. Tandis que les zircons du Rif interne ont une signature 

géochronologique différente. Ces résultats indiquent que les flyschs maghrébins et le Rif 

externe ont appartenu à la paléomarge nord de la plaque africaine.  

 Les roches basiques associées à des radiolarites jurassiques donnent une signature de 

basalte océanique (E-MORB). Ces roches se seraient formées durant un stade de rifting dans le 

domaine océanique ligurien (Durand-Delga et al., 2000). 

 

II.1.3. Le domaine interne côté Rif 

 Le domaine interne du Rif (Figure III-3) est composé depuis le sommet vers la base 

par : (1) la marge de carbonates mésozoïques non métamorphiques, nommée «Dorsale 

Calcaire», (2) l’unité Paléozoïque des Ghomarides, faiblement métamorphique, (3) les Sebtides 

(Durand-Delga, 1972 ; Kornprobst, 1974 Chalouan et al, 2008) qui sont subdivisées en: (i) 

Sebtides supérieures, caractérisées parun protholite dévonien à triasique (Kornprobst, 1974) 

affecté par un gradient de HP-BT typique des zones de subduction (Bouybaouène, 1993 ; 

Bouybaouène et al., 1995) ; (ii) et Sebtides inférieures, qui représentent une unité 

métamorphique crustale de HT, avec un protholite précambrien et/ou paléozoïque associées à 
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des massifs des roches ultrabasiques. A la base de cette unité affleure le complexe Nevado-

Filabride qui se retrouve seulement dans la partie centrale et orientale de la cordillère bétique. 

II.1.3.1. La Dorsale calcaire et le domaine Prédorsalien 

 La Dorsale calcaire se situe structuralement entre le domaine des Ghomarides et les 

nappes de flysch ou le domaine Prédorsalien (Figure III-3). Elle est constituée par un 

empilement de plusieurs écailles tectoniques et comporte trois segments (e.g. Wildi et al., 

1977):  

- la chaîne du Haouz, localisée entre Ceuta et Tétouan qui est constituée par un certain nombre 

d'écailles superposées, le plus souvent verticalisées. 

 - la dorsale, située entre Tétouan et Jebha. Longue de 100 km, et jusqu’à 20 km de large. Les 

contacts anormaux à la base des nappes ont des pendages faibles, qui peuvent cependant être 

redressés au front de la chaîne. Au sud-est, la zone est amincie le long de l’accident décrochant 

senestre de Jebha. 

- les Bokkoya, situés entre Jebha et Al Hoceima. 

 

 La Dorsale calcaire est classiquement subdivisée, selon la paléogéographie mésozoïque, 

en domaines internes et externes, tous deux formés par des dépôts calcaires et dolomitiques 

d’âge Triasique inférieur à Miocène inférieur. La séquence stratigraphique de la dorsale 

est composée (e.g. Wildi et al., 1977; El Hatimi et al., 1991; El Kadiri et al., 1992) : (i) de dépôts 

détritiques (grès et argiles rouges) du Trias inférieur et de dépôts dolomitiques du Trias 

supérieur ; (ii) d’une série de calcaire liasique ; (iii) d’une formation condensée calcaro-

radiolarique du Jurassique-Crétacé ; (iv) des formations terrigènes d’âge Paléocène à Oligo-

Miocène.  

 Ces dépôts sont considérés comme des reliques de la paléomarge sud du domaine 

d’Alboran (Chalouan and Michard, 2004; Durand-Delga et al., 2005; Guerrera et al., 2005). La 

séquence liaso-paléocène a enregistré l’évolution d’une paléomarge continentale passive, lors 

du rifting téthysien (e.g. El Hatimi et al., 1991) ; tandis que la séquence éo-miocène a enregistré 

celle de l’orogénèse alpine (e.g. Chalouan et al., 2008). 

 Le rétro-chevauchement de la Dorsale sur les Ghomarides dans la chaîne du Haouz a eu 

lieu après le Burdigalien inférieur (Raoult, 1966). 

 Le domaine Prédorsalien, se trouve le plus souvent au niveau du contact entre le 

domaine des flyschs et le domaine interne. On le trouve aussi quelque fois charrié sur le 

domaine externe, soit rétrocharrié sur le domaine interne.  Il correspond à une ancienne zone 

de transition vers le bassin océanique des flyschs (Olivier, 1984). Il est composé de marne et 

calcaire formés du Jurassique supérieur au Crétacé inférieur, et de grès grossiers et grès micacés 

datant de l’Oligocène-Aquitanien (Olivier, 1984).  
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Figure III-3 : a. Carte géologique et structurale du Rif interne. b. Coupes geologiques, 

montrant les relations structurales entre les unités du Rif Interne (modifiées d’après Chalouan 

et al., 2008 et références incluses).   
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II.1.3.2. Les Ghomarides 

 Les Ghomarides (nommées Malaguides dans la chaîne des Bétiques) affleurent au nord 

du Rif et à Bokkoya (proche de village de Jebha), elles se situent généralement au sommet des 

Sebtides, et chevauchent en partie la Dorsale calcaire (Chalouan and Michard, 1990) (Figure 

III-3). Cette unité est constituée de nappes qui contiennent des roches paléozoïques fossilifères, 

peu ou pas métamorphiques, avec leur couverture Méso-Cénozoïque. Après la mise en place 

des nappes, la sédimentation a continué formant les dépôts sédimentaires de la couverture 

Oligo-Miocène. 

 Au Paléozoïque, la séquence stratigraphique des Ghomarides témoigne d’une 

hétérogénéité de sédimentation ; une grande différenciation sédimentaire a eu lieu au Dévonien. 

En se basant sur la sédimentation et la structure des Ghomarides, celles-ci sont subdivisées en 

quatre nappes distinctes, de la base vers le sommet, on trouve : la nappe d’Aakaili, la nappe de 

Koudiat Tiziane, la nappe de Beni Hozmar et la nappe de Talembote (Durand-Delga et al., 

1962; Chalouan, 1986; Chalouan and Michard, 1990). 

II.1.3.2.1. Données stratigraphiques 

II.1.3.2.1.1. Les nappes 

Le socle paléozoïque : 

 Les dépôts paléozoïques les plus anciens (Ordovicien inférieur - Cambrien supérieur ?) 

sont des dépôts clastiques, les sédiments qui les recouvrent contiennent des graptolites du 

Silurien inferieur (Agard et al., 1958). La transition Silurien-Dévonien est caractérisée par la 

mise en place des spilites et de chert associés à des calcaires à conodontes (Chalouan, 1986; 

Rodriguez-Cañero et al., 1990). L’épaisseur de ces derniers varie au sein des différentes nappes 

(Chalouan and Michard, 1990). 

 La différentiation sédimentologique commence à partir du Dévonien (Fallot, 1937; 

Mégard, 1969; Bourrouilh and Jaeger, 1976; Chalouan and Michard, 1990). Elle est exprimée 

par une sédimentation distale caractérisée par des flyschs carbonatés, contenant du matériel 

détritique pour la nappe d’Aakaili, par une sédimentation plus proximale avec des flyschs 

contenant des calcaires à trilobites pour la nappe de Koudiat Tiziane (Coquand, 1946; Durand-

Delga and Feist, 1991), par des calcaires à tentaculites pélagiques et des lydites pour la nappe 

de Beni Hozmar et finalement par un calcaire massif  récifale pour la nappe de Talembote. 

 Cette sédimentation est plissée, ensuite suivie par des dépôts discordants qui 

correspondent à la transgression carbonifère, ce sont des dépôts de flysch avec des couches de 

radiolarite et des olistostromes. Les foraminifères trouvés dans cette séquence donnent un âge 

Viséen supérieur-Namurien inférieur (Millard, 1959b). Le volcanisme a été actif durant cette 

période avec l’emplacement de sills doloritiques, de coulées basaltiques, et de couches 

pyroclastiques rhyolitiques/andésitiques (Chalouan, 1986; Chalouan and Michard, 1990). 
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La couverture méso-cénozoïque : 

 Cette couverture est composée de grès rouge d’âge Trias moyen, suivie au Trias 

supérieur par le dépôt de dolomies et ensuite de calcaires liasiques (Kornprobst, 1974; Baudelot 

et al., 1984; Mäkel, 1985; Simon, 1987). Cette séquence est recouverte de sédiments marins 

peu profonds du Crétacé supérieur à Eocène, constitués de calcaire conglomératique (Chalouan 

and Michard, 1990; Chalouan et al., 2008). 

 

II.1.3.2.1.2. Dépôts post nappes « La couverture oligo-miocène »  

 Stratigraphiquement, deux groupes sédimentaires sont distingués : le groupe Fnidek-

Ciudad Granada d'âge Oligocène-Aquitanien et le groupe Sidi Abdeslam-Viñuela d'âge 

Burdigalien (Serrano et al., 2006, 2007; Hlila et al., 2008). Le premier groupe est discordant 

sur les nappes des Ghomarides, tandis que les dépôts du deuxième groupe sont transgressifs sur 

ceux du premier groupe, sur les Sebtides ou sur les nappes des Ghomarides (Serrano et al., 

2006, 2007). Ces deux groupes sont composés de conglomérat et de dépôts argilogrèseux 

(Durand-Delga, 1980) d’âge Oligocène- Aquitanien (pour le premier groupe) à Burdigalien 

(pour le deuxième groupe)  (Feinberg and Olivier, 1983; Maaté, 1984; Serrano et al., 2006) et 

contiennent des galets des roches dérivées du socle Ghomarides, Sebtides et de la Dorsale 

calcaire (e.g. Olivier et al., 1979; Olivier and Paquette, 2018) qui sont considérés comme des 

écoulements gravitaires contrôlés par une tectonique en extension (Serrano et al., 2006, 2007). 

Ces unités scellent les contacts de nappes. L’empilement des nappes du complexe Ghomarides 

est donc considéré antérieur à l’Oligocène (Serrano et al., 2006, 2007; Hlila et al., 2008). 

II.1.3.2.2. Données structurales 

 Trois phases de déformation paléozoïques ont été identifiées dans les nappes des 

Ghomarides, les déformations alpines sont pratiquement rares (Chalouan and Michard, 1990): 

- Phases de déformation (D1) et (D2) : ces deux types de déformations ont affecté les 

terrains ordoviciens et dévoniens. La déformation (D1) est marquée par des plis d’axe 

NNE (P1) associés à un clivage de plan axial horizontal (S1). Les ombres de pressions 

autour des clastes, la rotation et l’étirement de ces derniers marquent une linéation 

d’étirement (L1) parallèle aux axes des plis, le sens de transport lié à cette déformation 

est vers le Nord. La déformation D2 est matérialisée par des plis d’axe NE (P2) 

déversées vers le NW et qui déforment les plis P1 (Chalouan et al., 2008). Cette phase 

de plissement est associée à un clivage de plan axial (S2) et une linéation d’étirement 

(L2) de direction N30NE, oblique aux axes des plis, associée à un sens de transport vers 

le Nord.  

- Phase de déformation (D3) : ce style de déformation est rencontré clairement dans des 

terrains du Carbonifère supérieur, et n’affecte pas le Trias : cette déformation est 

matérialisée par des plis droits à orientation NW (P3), à Bokkoya ils sont orientées E-

W, ces plis sont associés à un clivage de plan axial (S3). 
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II.1.3.2.2.1. Conditions métamorphiques 

 Dans les terrains Paléozoïques les plans de clivage S1-2 sont à l’échelle microscopique 

des plans résultants de la pression de dissolution, marqué par la recristallisation de mica blanc, 

chlorite et quartz, albite, et rarement de biotite. Le plan de clivage S3 est marqué par les mêmes 

minéraux mais de taille beaucoup plus réduite. Les mesures de la cristallinité d’illites indiquent 

une cristallisation dans les conditions du facies schistes verts pour D1-D2 et un grade plus bas 

pour la phase D3 et diagénétique pour le Trias de la couverture Méso-Cénozoïque (Chalouan 

and Michard, 1990). Negro et al. (2006) ont mesuré la température (par RSCM1 thermometry) 

au sein des nappes Ghomarides, cette dernière atteint ≈500°C à la base de la nappe d’Aakaili 

au contact des Sebtides inférieures alors qu'elle est restée inférieure à ≈330°C dans la partie 

supérieure de cette nappe et dans les nappes des Ghomarides sus-jacentes. 

 

II.1.3.2.2.2. Données Géochronologiques 

 A partir des données stratigraphiques et tectoniques, les trois phases de déformation D1, 

D2 et D3 sont considérées liées au cycle varisque (Chalouan and Michard, 1990). Cependant, 

les datations K-Ar effectuées au sein de ces unités ne donnent pas d’âges liés à ce cycle, elles 

révèlent une variation progressive des âges mesurés de 259 ± 5 Ma dans la partie supérieure 

des nappes à 25,3 ± 0,9 Ma à la base de l’unité Aakaili, proche du contact avec l’unité de Filali 

(Ouazzani-Touhami, 1986; Chalouan and Michard, 1990; Chalouan et al., 2008). La 

distribution des températures obtenues par Negro et al. (2006) montre une relation avec la 

distribution des âges obtenus, ce qui a laissé ces auteurs suggérer que la base des Ghomarides 

(seulement la nappe d’Aakaili) a été affectée par un événement thermique, aussi identifié dans 

les Sebtides et qui a probablement ouvert partiellement ou totalement le système isotopique des 

cristallisations liées au cycle varisque. 

 

II.1.3.3. Les Sebtides supérieures ou unités de Federico 

 Les unités des Sebtides supérieures (aussi appelées unités de Federico) affleurent dans 

la partie nord du Rif interne, à l’ouest de la Péninsule de Ceuta au contact des Ghomarides, 

formant l’antiforme de Beni Mezala ; et dans la partie sud, à l’ouest et au sud du massif de Beni 

Bousera elles sont coincées entre l’unité de Filali et la Dorsale calcaire (Figure III-3).  

 Les Sebtides supérieures sont composées de quatre ensembles superposés qui se 

distinguent par l’intensité de leur métamorphisme. On trouve depuis le cœur de l’antiforme vers 

sa bordure : l’unité de Beni Mezala inférieure (BM1), l’unité de Beni Mezala supérieure (BM2), 

l’unité de Boquete de Anjeras (BA) et l’unité de Tizgarine (Tz) (Figure III-3). Ces quatre unités 

sont des métasédiments dont le protolithe est caractérisé par une stratigraphie 

commune (Figure II-4 ; Millard, 1959a; Durand Delga and Kornprobst, 1963; Didon et al., 

1973; Baudelot et al., 1984): (i) des schistes noirs et grauwackes datant du Dévono-

Carbonifère ; (ii) une série de schiste Permo-Triasique contenant des niveaux à conglomérats ; 

                                                 
1 Raman spectroscopy of carbonaceous material. 
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(iii) des quartzites du Trias inférieur ; (iv) et enfin des calcaires et dolomies du Trias moyen à 

supérieur. 

 

 

II.1.3.3.1. Evolution métamorphique 

II.1.3.3.1.1. Paragenèses témoignant d’un gradient de HP-BT 

 Les unités des Sebtides supérieures sont caractérisées principalement par un gradient 

métamorphique de HP-BT (Figure II-5a ; Bouybaouène, 1993; Bouybaouène et al., 1995; 

Michard et al., 1997; Vidal et al., 1999) qui est relié à la subduction Alpine (Bouybaouène, 

1993; Michard et al., 2002). 

 Les conditions métamorphiques diffèrent entre les unités situées au nord et celles situées 

au sud du Rif interne (Figure III-5a). 

 

 

Figure III-4 : Relation tenctonique entre les differentes unités de Rif interne et âges isotopiques 

obtenus (modifiée d’après Chalouan et al., 2008). 
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Au nord, du sommet vers le cœur de l’antiforme de Beni Mezala: 

- L’unité de Tizgarine est caractérisée par un métamorphisme typique du facies des 

schistes verts de basse température, T< 300°C et 0.1-0.3 GPa, avec l’association 

cookeite (chlorite lithinifère) - Mg chlorite - pyrophyllite - phengite. 

- Dans l’unité de Boquete de Anjeras, les conditions métamorphiques sont plus élevées 

et sont estimées à T=300-380°C et P < 0.7 GPa pour l’association sudoite - Mg chlorite 

- Mg chloritoïde - pyrophyllite - phengite. 

- A l’unité de Beni Mezala supérieure, des reliques de Mg carpholite -Mg chloritoïde et 

de quartz-disthène donnent des conditions qui varient de 380-420°C et 0.8-1.3 GPa à 

430-450°C et 1.2-1.5 GPa.   

- Dans l’unité de Beni Mezala inférieure les conditions P-T varient de 430-480°C et 1.2-

1.6 GPa jusqu’à 550°C et 2 GPa. Ces valeurs ont été estimées pour les reliques de Mg-

Fe carpholite -Mg chloritoïde-chlorite et pour l’assemblage à talc-phengite-quartz-

disthène. 

- Au cœur de l’antiforme de Beni Mezala, au niveau du village de Benzou une unité très 

restreinte n’affleurant que dans les rochers de bord de mer, l’unité de Benzou (Bz) est 

constituée de micaschiste à grenat-chloritoïde-biotite-chlorite. Les conditions P-T liées 

à cette unité sont 550°C et 1.4 GPa. La minéralogie de ces micaschistes est différente 

de celle des autres unités de Federico mais se rapproche de celle des micaschistes de 

l’unité de Filali (voir section II.1.3.4.4). Il est donc supposé que l’unité de Benzou soit 

un équivalent de l’unité des Filali mais ayant enregistré une évolution métamorphique 

différente (e.g. Bouybaouène, 1993 ; Chalouan et al., 2008).  

 

Au sud, à Beni Bousera : 

 Les conditions P-T des unités de Tizgarine et Boquete de Anjeras restent similaires. 

Cependant, l’unité de Beni Mezala ne forme qu’une seule unité, avec des conditions de plus 

haute température et plus basse pression qu’au nord, estimées à environ 550-600°C et 1 GPa 

(Figure III-5a). Ces conditions sont déterminées par l’association disthène-phlogopite-

chloritoïde. De plus, la cristallisation tardive de la cordiérite et de l’andalousite (qui remplace 

le disthène), n’a été identifiée que dans ces unités méridionales.  

D’autre part, des micaschistes à grenat-staurotide-biotite, constituant l’unité de Boured (Br), 

affleurent uniquement au sud, entre les unités de Boquete de Anjeras et Beni Mezala (Figure 

III-3). Cette intercalation de composition équivalente à celle des micaschistes de Filali (voir 

section II.1.3.4.4) est considérée comme appartenant à cette unité (e.g. Chalouan et al., 2008). 

Les conditions P-T de l’unité de Boured ont été estimées à 680°C et 0.7 GPa (Figure III-5a).  

 

II.1.3.3.1.2. Evolution rétrograde 

 Pour l’unité de Boquete de Anjeras, le chemin rétrograde est contraint par l’association 

chlorite-chloritoïde-quartz-disthène/pyrophyllite qui suggère une décompression avec une 

augmentation de température jusqu’à 450°C et 0.6 GPa (Figure III-5a ; Vidal et al., 1999). 
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Le chemin rétrograde des unités de BM1 et BM2, est déterminé grâce aux associations 

tremolite-talc et phlogopite-chlorite puis par la croissance de paragonite, muscovite, chlorite, 

margarite et cookeite, et enfin kaolinite (Goffé et al., 1996).  

 De plus, pour l’unité de BM2, le chemin rétrograde calculé (Figure III-5a) suggère une 

décompression quasi isotherme entre 400-450°C jusqu’à 0.5 GPa (P-T calculées pour 

l’assemblage chlorite-phengite-quartz ; (Negro, 2005).  

 

 

 
 Pour l’unité de BM1, le chemin rétrograde calculé (Figure III-5a) montre aussi une 

décompression isotherme à 550°C jusqu’à environ 0.5 GPa, puis une diminution de la 

température et de la pression jusqu’à 480°C et 0.4 GPa (P-T calculées pour l’assemblage 

chlorite-phengite-quartz ; Negro, 2005). De plus, des conditions P-T de 300°C et 0.2 GPa ont 

été déterminées pour l’assemblage rétrograde à chlorite-smectite-pyrophyllite (Agard et al., 

1999).  

 Le chemin rétrograde calculé pour l’unité de BM sud (Figure III-5a), suggère un léger 

refroidissement depuis 550°C jusqu’à 500°C entre 0.9 et 0.6 GPa. Puis, un léger réchauffement 

Figure III-5 : Diagramme P-T schématisant l’évolution métamorphique des unités des Sebtides. 

a. Sebtides supérieures : BM: unité de Beni Mezala, BA: unité de Boqueta Anjera, Tz: unité de 

Tizgarine, Br: unité de Boured, Bz: unité de Benzou. b. Sebtides inférieures : la transition de 

péridotite à grenat en péridotites à spinelle (ligne hachurée) est d’après Gasparik (1984), 

abréviation minéralogiques d’après Kretz (1983).     
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pour revenir à une température de 550°C entre 0.6 et 0.4 GPa. Et enfin, un refroidissement et 

une décompression jusqu’à 500°C et 0.2 GPa (P-T calculées pour l’assemblage chlorite-

phengite-quartz; Negro, 2005). 

 

II.1.3.3.1.3. Autres évolutions métamorphiques 

 Il est important de noter que Ruiz-Cruz et al. (2010) et Ruiz Cruz and Sanz de Galdeano 

(2012) ont décrit dans l’unité de BM1 une évolution métamorphique différente des précédents 

auteurs. Ils ont tout d’abord estimé des conditions P-T entre 250°C et 0.2 GPa pour les deux 

assemblages minéralogiques suivants : pumpellyite-actinote-épidote et pumpellyite-muscovite-

épidote (Ruiz-Cruz et al., 2010). Par la suite, Ruiz Cruz and Sanz de Galdeano (2012) ont 

déterminé à partir de l’analyse de la composition de 700 amphiboles, une évolution prograde 

entre 272°C- 0.12 GPa et 484°C- 0.32 GPa pour les assemblages à amphibole (Figure III-5a). 

 D’autre part, ces auteurs estiment que le pic métamorphique des paragenèses à disthène 

et chloritoïde ne dépasse pas les 400-500°C et 0.4-0.5 GPa. Ils proposent donc une évolution 

métamorphique prograde pour BM1 partant des conditions de BP-BT évoluant vers des 

conditions de MP-MT.  

 Ces résultats contrastent avec ceux des précédents auteurs. Trois hypothèses sont alors 

proposées : (1) la composition chimique de l’amphibole n’a pas permis le développement des 

assemblages de HP; (2) les assemblages de HP ont été totalement oblitérés par les assemblages 

de MP ; (3) ces unités n’ont jamais connu les conditions de HP. Les auteurs privilégient la 

troisième hypothèse au vu de la nature sodique des amphiboles et du fait qu’ils n’ont jamais 

trouvé de reliques de HP dans la zone étudiée.  

 

II.1.3.3.2. Relations déformation et fabriques métamorphiques 

 Les unités de Fédérico ont enregistré un épisode de déformation ductile avec des 

linéations d’étirement orientées majoritairement NW-SE à N-S, associées à des sens de 

cisaillement vers le nord ou nord-ouest (Ouazzani-Touhami, 1986; Bouybaouène, 1993; Negro, 

2005). Dans l’unité de Beni Mezala, la foliation principale est soulignée majoritairement par la 

chlorite et la phengite, qui ont cristallisé aux dépens des paragenèses de HP-BT. Cet épisode 

est relié à la décompression et à l’exhumation de ces unités (Negro, 2005; Janots et al., 2006).  

Il faut noter que la phase de plissement formant l’antiforme de Beni Mezala est considérée 

postérieure au métamorphisme et à la mise en place des Ghomarides (Didon et al., 1973; 

Bouybaouène, 1993; Chalouan et al., 2008). 

 

II.1.3.3.3. Données géochronologiques 

 Plusieurs études géochronologiques ont été menées sur les unités de Beni Mezala pour 

déterminer l’âge du métamorphisme affectant ces unités. Concernant l’unité de Beni Mezala 

sud, des analyses K/Ar sur des micas blancs ont donné des âges entre 23.0 ± 3 Ma et 19.4 ±1.2 

Ma (Figure III-4 ; Ouazzani-Touhami, 1986). Pour les unités de BM1 et BM2, les analyses K-

Ar et Ar/Ar sur phengite (Saddiqi, 1995) et sur des mélanges de micas blancs-argiles 
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rétrogrades (Michard et al., 2006) donnent des âges compris entre 23-20 Ma (Figure III-4). De 

plus, des âges U-Th-Pb de 21,3 ± 1,7 et 20,9 ± 2,1 Ma ont été obtenus sur des monazites 

rétrogrades dans l’unité de BM2 (Figure III-4 ; Janots et al., 2006).  

 Ces âges sont considérés comme correspondants à l’exhumation finale des unités des 

Sebtides supérieures (Janots et al., 2006; Michard et al., 2006). A ce jour, aucune étude n’a pu 

dater le métamorphisme de HP-BT caractérisant ces unités. 

 

II.1.3.4. Sebtides Inférieures 

 Le complexe des Sebtides inférieures est subdivisé classiquement en trois ensembles 

superposés, on retrouve de la base vers le sommet : (1) les orthogneiss de Monte Hacho, (2) les 

roches ultrabasiques et les granulites de l’unité de Beni Bousera et (3) l’unité métamorphique 

de Filali (Fallot, 1937; Millard, 1959a; Durand-Delga, 1972; Kornprobst, 1974; Chalouan et 

al., 2008). Ces unités sont présentes au niveau de la péninsule de Ceuta, Cabo Negro et Beni 

Bousera (Figure III-3 et Figure III-4). 

 Les unités métamorphiques de Beni Bousera et de Filali sont d’origines crustales d’âge 

Précambrien et/ou Paléozoïque (Kornprobst, 1974), elles sont intimement associées aux roches 

ultrabasiques. Les unités crustales sont caractérisées par un gradient métamorphique qui 

diminue en s’éloignant du contact avec les roches ultrabasiques, évoluant des conditions du 

facies granulites, amphibolites à schistes verts (Millard, 1959a; Kornprobst, 1974; 

Bouybaouène et al., 1998; El Maz and Guiraud, 2001; Gueydan et al., 2015). Ces unités 

chevauchent les orthogneiss de Monte Hacho (Figure III-3b et Figure III-4).  

 Le métamorphisme qui a affecté les Sebtides inférieures est lié principalement au cycle 

alpin (âge Oligo-Miocène).  Nous verrons plus loin que certaines de ces unités ont gardé en 

mémoire une histoire métamorphique beaucoup plus ancienne (permien inférieur). 

 

II.1.3.4.1. L’unité de Monte Hacho 

 L’unité de Monte Hacho affleure seulement au niveau de la péninsule de Ceuta et a été 

récemment identifié à Cabo Negro (Romagny, 2014). Elle est composée essentiellement 

d’orthogneiss anatectiques passant à des mylonites proches du contact avec l’unité de Beni 

Bousera ou de Filali (Kornprobst, 1962; Romagny, 2014) (Figure III-3b, coupe A-A’). Le 

protholite de cette unité est considéré anté-pérmien (Bernard-Griffiths and Kornprobst, 1977).  

 

II.1.3.4.1.1. Données structurales et pétrologiques 

 Les orthogneiss de Monte Hacho sont caractérisés par une foliation principale (Sp) 

marquée à l’échelle de l’affleurement par une alternance de lits quartzo-feldspathiques et 

alumineux (biotite et sillimanite). Des leucosomes à cordiérites syn à post Sp ont été également 

décrits au sein de la même unité (Kornprobst, 1962). Sanz de Galdeano and Ruiz-Cruz, (2016) 

distinguent deux groupes au sein de cette unité : (i) un groupe inférieur composé à l’ouest du 

massif d’orthogneiss dérivés de rhyolites, au centre et à l’est du massif de granites porphyriques 

et enfin de méta-granite leucocrate. Ces roches contiennent des enclaves qui présentent une 
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foliation à biotite et des enclaves de restites ; (ii) un groupe supérieur localisé au nord du massif 

composé d’orthogneiss possiblement d’origine volcano-sédimentaire. 

 

II.1.3.4.1.2. Données géochronologiques 

 L’anatexie contemporaine à la formation de la sillimanite et de la cordiérite synchrone 

à Sp a été associée à l’orogenèse hercynienne, suite à l’âge isotopique à 290 ± 4 Ma obtenu au 

sein de cette unité (méthode Rb/Sr sur roche totale ; Bernard-Griffiths and Kornprobst, 1977). 

Cependant, un âge à 270 ± 9 Ma a été également obtenu et a été relié à l’épisode magmatique 

antérieur à l’épisode métamorphique (Ruiz Cruz et Bentabol, 2014).  

 

II.1.3.4.2. Les roches ultrabasiques de l’unité de Beni Bousera 

Dans les zones internes de la partie Rifaine, les roches ultrabasiques affleurent principalement 

à deux endroits ; à Ceuta et à Beni Bousera (Figure III-3). Leurs équivalents affleurent 

également dans la cordillère bétique « les péridotites de Ronda ». Ces roches sont caractérisées 

à l’échelle de l’affleurement par un litage primaire dans lequel se trouvent des péridotites et des 

bandes de pyroxénites. Ces dernières occupent une grandeur volumétrique de 3% à l’échelle du 

massif, et une épaisseur qui n’excède pas généralement 15 cm (Kornprobst, 1974). Ces roches 

sont caractérisées par une schistosité principale Sp marquée par l’orientation de la minéralogie 

primaire (voir section II.1.3.4.2.2), elle représente le plan axial d’une phase de plissement 

isoclinal (e.g. des pyroxénites affectées par des plis isoclinaux à axe NNE-SSW à Beni 

Bousera (Kornprobst, 1974; Afiri et al., 2011).  

L’ensemble du système est haché par des réseaux complexes de fracturation, et affecté par 

différentes phases de plissements tardifs (Kornprobst, 1974; Reuber et al., 1982). Le niveau de 

serpentinisation augmente proches des grands contacts (e.g contact d’Aaraben, voir ci-dessous) 

et est concentré dans les zones fracturées du massif. On trouve aussi des filons granitiques qui 

les recoupent localement et dont la description sera détaillée plus tard (voir section II.1.3.4.5) 

(Kornprobst, 1974; Elbaghdadi et al., 1996; Rossetti et al., 2010, 2013; Hajjar et al., 2015, 2016, 

2017). 

 

II.1.3.4.2.1. Position structurale des roches ultrabasiques à Ceuta et à Beni Bousera 

 La péninsule de Ceuta : elles affleurent en écaille fortement serpentinisée, d’une taille 

de quelques centaines de m2, coincées entre les orthogneiss du Monte Hacho et l’unité 

métamorphique de Beni Bousera. Ici, ces roches sont affectées par une schistosité principale Sp 

concordante à celle des gneiss de l’unité de Beni Bousera et discordante sur celle des 

orthogneiss du Monte Hacho (Kornprobst, 1974). 

Le contact avec les orthogneiss du Monte Hacho est marqué par un broyage, une forte 

serpentinisation des péridotites, et une mylonitisation. Ce contact a été interprété comme un 

contact anormal tardif à la schistosité régionale dans les péridotites comme dans les roches 

métamorphiques (Kornprobst, 1974) (Figure III-3b, coupe A-A’). 
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 A Beni Bousera : le massif ultrabasique représente l’affleurement de taille la plus 

importante (≈70 km2). Le massif est ceinturé par les roches métamorphiques des Sebtides 

inférieures occupant le cœur d’un antiforme tardif d’axe NW-SE. La schistosité principale Sp 

dans les roches ultrabasiques passe en concordance avec la schistosité Sp (voir sections 

II.1.3.4.3 et II.1.3.4.4) marquée dans les roches métamorphiques sus-jacentes (Kornprobst, 

1969; Afiri et al., 2011). Le contact avec ces dernières au SE a été interprété comme une zone 

de cisaillement ductile (Reuber et al., 1982; Afiri et al., 2011).   

Au NE ce massif est affecté par la faille d’Aaraben à pendage subvertical, mettant directement 

en contact les roches ultrabasiques avec les Ghomarides et les micaschistes de l’unité de Filali. 

Ce contact a été interprété tout d’abord comme un pli-faille (Kornprobst,1974) et ensuite 

comme une faille normale (Chalouan et al., 1995; Romagny, 2014) (Figure III-3b, coupe B-

B’). 

 

II.1.3.4.2.2.  Données pétrographiques et conditions P-T 

 Les pyroxénites : 

 Les pyroxénites intercalées dans le massif de Beni Bousera sont de lithologies variées, 

on trouve : des enstatitites, des websterites, des webstérites à grenat avec ou sans spinelle et des 

clinopyroxénites à grenat (Kornprobst, 1969). Les clinopyroxénites à grenat contiennent du 

graphite octaédrique, interprété comme une rétromorphose du diamant, attestant la formation 

de ce type de pyroxénites et l’extraction des péridotites environnantes à partir du champ de 

stabilité du diamant ; à T=1350-1400°C, P > 4.5 GPa et une profondeur qui pourrait être 

supérieure à 150 km (Slodkevitch, 1982; Nixon et al., 1986; Pearson et al., 1989, 1993; Davies 

et al., 1993; Atrassi et al., 2011).  

 Deux origines ont été proposées pour les pyroxénites : (i) fusion partielle à partir du 

manteau (Kornprobst, 1969; Dickey, 1970) ; (ii) fusion partielle à partir d’une croûte océanique 

subductée et recyclée dans le manteau (Allègre and Turcotte, 1986; Kornprobst et al., 1990; 

Pearson et al., 1991; Blichert-Toft et al., 1999). 

 

 Les péridotites : 

 Les péridotites appartiennent à des « péridotites du types alpine » (Kornprobst, 1969, 

1970, 1974; Reuber et al., 1982) composées essentiellement de l’lherzolite/harzburgites à 

spinelle (Kornprobst, 1969, 1974). Afiri et al. (2011) ont distingué une zone de tectonite au 

cœur du massif composé de lherzolites à spinelle, et une zone à mylonites en bordure composées 

de lherzolites/harzburgites à grenat et/ou spinelle (voir aussi Reuber et al., 1982), attribuant les 

conditions P-T des péridotites à grenat aux alentours de 1050°C et 2.2 GPa. La préservation des 

grenats dans la zone des mylonites, est expliquée selon ces auteurs par une décompression 

rapide vers 800°C et 0.9-1.5 GPa dans le champ des péridotites à spinelle, tandis que le cœur 

aurait subi une exhumation lente vers les mêmes conditions, favorisant le rééquilibre de 

lherzolites/harzburgites à grenat en lherzolites/harzburgites à spinelle.  
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II.1.3.4.2.3. Données géochronologiques 

 L’âge de mise en place des roches ultrabasiques reste sujet à discussion. Plusieurs 

arguments sont en faveur d’une mise en place à l’affleurement avant le Permien : (i) la 

découverte de certains minéraux isolés (grenat, spinelle alumineux, chromite, clinopyroxène) 

dans les unités des Ghomarides datées du Silurien et du Carbonifère, ayant des caractéristiques 

physiques et chimiques similaires aux mêmes minéraux trouvés dans les roches ultrabasiques à 

Beni Bousera (Kornprobst, 1976); (ii) des sédiments détritiques d’âge 269±9 Ma sont en 

discordance sur les roches ultrabasiques de Ronda et contiennent des clastes de ces dernières 

(Sanz de Galdeano and Ruiz-Cruz, 2016a). 

 Des âges isotopiques obtenus sur pyroxénites à grenat en intercalation dans les 

péridotites donnent des âges beaucoup plus jeunes, les méthodes Lu-Hf et Sm-Nd sur les grenats 

ont donné des âges Miocènes entre ≈ 25 et 20 Ma  (Zindler et al., 1983; Reisberg et al., 1989; 

Blichert-Toft et al., 1999; Pearson and Nowell, 2004) (Figure III-4).  

 

II.1.3.4.2.4. Mode de mise en place 

 En ce qui concerne le contexte de la mise en place des péridotites en sein des unités 

crustales, plusieurs mécanismes d’emplacement ont été proposés : (1) un fragment de manteau 

supérieur, mis en place dans une série crustale soumise à un métamorphisme de hauts degrés 

(les granulites), au cours d’une phase orogénique paléozoïque ou antécambrienne. Ces roches 

ont été exhumées par la suite pendant une phase tectonique compressive Alpine (Kornprobst, 

1969, 1974; Reuber et al., 1982) ; (2) exhumation due à la remontée de diapirs 

asthénosphériques à l’Oligocène supérieur-Miocène inférieur pendant une phase 

d’amincissement crustal (Masaaki, 1980; Draoui et al., 1995; Tubía et al., 2004) ; (3) 

amincissement post-orogénique à l’Oligocène supérieur-Miocène inférieur qui induit 

l’exhumation des roches mantelliques par le biais de failles normales atteignant la lithosphère 

(Platt et al., 2003b) (voir section II.4.2.2.1) ; (4) extension miocène (21Ma) liée au retrait du 

plan de subduction et exhumation à travers des détachements (voir section II.4.2.2.4) (Afiri et 

al., 2011; Garrido et al., 2011; Álvarez-Valero et al., 2014; Frets et al., 2014; Gueydan et al., 

2015). 

II.1.3.4.3. L’unité métamorphique de Beni Bousera 

 L’unité métamorphique de Beni Bousera repose directement sur les roches 

ultrabasiques. Elle est composée essentiellement des métapélites contenant des intercalations 

mineures de marbres, métabasites, leptynites et certains niveaux ultrabasiques (Kornprobst, 

1974; Bouybaouène et al., 1998; El Maz and Guiraud, 2001) (Figure III-3). La foliation 

principale Sp est marquée dans les métapélites par une alternance des lits quartzo-

feldspathiques et alumineux (biotite et sillimanite) et est accompagnée d’une phase de 

plissement (parallèles aux axes des plis isoclinaux des péridotites NNE-SSW). 

 

 

 

II.1.3.4.3.1. Evolution métamorphique 
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 Granulites mafiques (granulites d’Ichendirene) :  

 L’assemblage primaire des intercalations basiques est composé de Py + Jd (CPx1) + Pl 

+ Rt + Ky.  Cet assemblage primaire est oblitéré par des paragenèses secondaires à structure 

coronitique avec deux types de symplectites formées dans des conditions anhydres (A) à 

sapphirine-plagioclase (B) à clinopyroxène 2-plagioclase. Une rétromorphose tardive formée 

en présence d’eau consiste à (C) orthopyroxène-plagioclase et amphibole autour du grenat et 

clinopyroxène 1, (D) margarite qui remplace le disthène. 

 L’assemblage primaire a été formé dans des conditions métamorphiques de 760 – 820 

°C et 1.6 – 2 GPa, tandis que les réactions secondaires résultantes de la rétromorphose de la 

paragenèse primaire témoignent d’une décompression quasi isotherme jusqu’à 1 GPa 

(Bouybaouène et al., 1998). 

 Granulites acides (les kinzigites) : 

 L’assemblage primaire des métapélites est marqué par Grt + Ky + Rt + Qtz + 2 Fsp ± 

Bt,  formé dans des conditions P-T de 710 ± 50°C à  870°C et 0.9 ± 0.1 à 1.3 GPa  (El Maz and 

Guiraud, 2001 ; Álvarez-Valero et al., 2014)2 (Figure III-5). Ces conditions sont typiques du 

facies des granulites de haute pression. Cet assemblage primaire de HP-HT est remplacé par un 

assemblage de BP-HT, qui consiste en la transformation du disthène en sillimanite, de Gr + Ky 

/ Sil en Crd+Sp, dans des conditions P-T de 650 à 850±50°C  et 0.4 à 0.5 GPa  (El Maz and 

Guiraud, 2001; Álvarez-Valero et al., 2014) 3 (Figure III-5b).  

 A Ceuta, le diamant et la coésite ont été trouvé en inclusions dans les grenats de cette 

unité. Les conditions P-T pour ces reliques ont été estimées à environ 1100°C et 4.3 GPa dans 

le facies des éclogites diamantifères (Ruiz-Cruz and Sanz de Galdeano, 2011, 2012, 2013) 

(Figure III-5b).  

 

II.1.3.4.3.2. Données géochronologiques 

 En ce qui concerne l’âge de métamorphisme, (Kornprobst, 1974) la découverte de 

mineraux isolés des métapélites dans les grès carbonifères des Ghomarides, a conduit à 

considérer un âge varisque pour ce métamorphisme.  

 Plusieurs datations isotopiques ont été menées depuis, afin de préciser l’âge du 

métamorphisme. Des analyses K-Ar sur biotites dérivées des métapélites donnent des âges entre  

24.6±0.8 et 19.8 ± 0.8 Ma (Figure II-4;  Michard et al., 1983, 1991; Chalouan et al., 2008). 

Des datations 40Ar-39Ar sur feldspath potassique dans ces même roches ont donné un âge aux 

alentours de 21.5 Ma (Figure II-4; Pearson et al., 1993).  

                                                 
2 Les conditions données dans le texte prennent en compte la combinaison des résultats des deux auteurs. 
3 Les conditions données dans le texte prennent en compte la combinaison des résultats des deux auteurs. 
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 Des analyses Lu-Hf sur les grenats des métapélites et des pyroxénites de la même unité 

donnent respectivement des âges à 66.4 ± 1.5 et 30.6 ± 3 Ma (Figure II-4; Blichert-Toft et al., 

1999).  

 La méthode U-Th-Pb à partir d’analyses microsondes sur monazite des métapélites 

donnent un âge à 284 ± 27 Ma.  Cet âge est trouvé seulement dans des monazites en inclusions 

dans les grenats, tandis que les âges obtenus dans la matrice sont <30 Ma (Figure II-4; Montel 

et al., 2000). 

 La même méthode en utilisant LA-CP-MS appliquée sur zircon, a donné des âges aux 

alentours de 300 Ma et 21.7 ± 0.2 Ma dans les leptynites synfoliale (Rossetti et al., 2010), et 

avec la même méthode des âges sont trouvés entre 1508 ± 23 Ma et 22.9 ± 0.7Ma (Melchiorre 

et al., 2017) (Figure III-4). 

 Les âges permiens réalisés sur les métapélites ont été associés aux granulites de HP-HT 

tandis que les âges miocènes inférieurs ont été associés à l’assemblage secondaire typique des 

granulites de BP-HT, indiquant une évolution polycyclique au sein de cette unité.  

 

II.1.3.4.4. L’unité de Filali 

 L’unité de Filali repose directement sur les kinzigites, le sommet de cette unité est en 

contact avec les Sébtides supérieures (unité de Federico) ou l’unité des Ghomarides (Figure 

III-3 et Figure III-4). Elle est composée essentiellement des micaschistes qui passent 

progressivement à des gneiss migmatitiques à leur base. Ces roches peuvent contenir des 

intercalations des metabasites, pyroxénites et leptynites.  

 

II.1.3.4.4.1. Evolution métamorphique 

• Les metapelites 

 Cette unité est matérialisée par une schistosité régionale Sp marquant un métamorphisme 

progressif vers les péridotites.  El Maz and Guiraud, (2001) ont défini des zonations avec du 

sommet à la base des métapélites :  

- Zone à chlorite.  

- Zone à chloritoïde.  

- Zone à staurotide- andalousite.  

- Zone à staurotide- andalousite- disthène. 

- Zone à andalousite- disthène- sillimanite. 

- Zone à sillimanite- feldspath potassique.  

- Zone des migmatites.  
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 Cette zonation est compatible avec une évolution des conditions métamorphiques de 

500°C et 0.35 GPa pour l’assemblage de bas degrés dans les micaschistes vers 750°C et 0.7 

GPa dans les gneiss migmatitiques marquant un gradient de BP-HT (Figure II-5b; El Maz and 

Guiraud, 2001; Gueydan et al., 2015). En ce qui concerne ces derniers, deux phases de 

migmatisation ont été caractérisées, la première migmatisation est à HP suivie d’une 

migmatisation à BP (Aghzer et al., 2005).  

• Lentilles métabasiques 

 Des corps lenticulaires basiques sont intercalés au sein des gneiss migmatitiques 

(Kornprobst, 1974; Aghzer and Haissen, 2005). Leurs bordures sont cisaillées parallèlement à 

la foliation régionale des gneiss. Ces roches contiennent une paragenèse primaire à Grt + CPx 

+ Pl et présentent une foliation soulignée par une paragenèse secondaire à clinopyroxène, 

ilménite et hornblende. Des symplectites à hornblende + plagioclase se développent également 

aux bordures des grenats et clinopyroxènes primaires. L’analyse de ces roches témoigne d’un 

épisode de HP à 810-890°C et 1.33-1.57 GPa, suivit d’un épisode dans les facies granulites-

amphibolites à 712-832°C et 1.03-1.3 GPa et finalement par un épisode dans le facies des 

amphibolites à 690-770°C et 0.77-0.9 GPa (Figure II-5b; Aghzer and Haissen, 2005). 

 

II.1.3.4.4.2. Données géochronologiques 

 Les données géochronologiques, notamment les âges K-Ar et 40Ar-39Ar sur biotites et 

muscovite obtenus au sein de ces unités, sont comprises entre 22 et 20 Ma (Michard et al., 

1983). Des analyses U-Th-Pb sur monazites et 40Ar-39Ar sur micas dans les métapélites donnent 

la même gamme d’âges entre 22 et 20 Ma (Gueydan et al., 2015) (Figure III-4). Ces résultats 

suggèrent donc une exhumation d’âge miocène pour l’ensemble de l’unité de Filali. 

II.1.3.4.5. Les filons granitiques 

 Des filons granitiques à orientation E-W, recoupent l’unité de Beni Bousera et les gneiss 

migmatitiques de l’unité de Filali (Figure II-4; Polvé, 1983 ; Elbaghdadi et al., 1996 ; Rossetti 

et al., 2010 ; Michard et al., 2006). Ils sont composés de Qtz + 2Fsp + bt + Mus ± Crd ± Tur ± 

And (Elbaghdadi et al., 1996 ; Rossetti et al.,2010 ; Michard et al., 2006). Les analyses 

chimiques effectuées sur ces filons à Beni Bousera ont indiqué que la fusion partielle provient 

de roches purement crustales, différentes des roches métamorphiques crustales de l’unité de 

Beni Bousera et de Filali, ce qui suggère que les roches ultrabasiques reposent sur une autre 

unité crustale à Beni Bousera (Rossetti et al., 2013). A la péninsule de Ceuta les péridotites 

reposent directement sur les orthogneiss de Monte Hacho ce qui laisse suggérer une dérivée de 

ces unités.  

 La mises en place de ces filons a été liée à un régime tectonique en décrochement, avec 

une direction d’extension NNE-SSW et une direction de compression ENE-WSW (Rossetti et 

al., 2013). Par la suite, la mise en place de ces filons a été interprétée contemporaine à une 

extension radiale avec un σ1 verticale (Romagny, 2014). 
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 À Beni Bousera, les granites ont été datés à 18.3 ± 1Ma (par méthode Rb-Sr) (Polvé, 

1983), et aux alentours de 22 Ma (par méthode 40Ar-39Ar sur biotite et muscovite et U-Th-Pb 

sur zircon et monazite) (Rossetti et al., 2013) (Figure III-4).  

 Cet évènement magmatique a introduit d’importantes altérations au sein du massif des 

péridotites (Hajjar et al., 2017).   

II.1.4. Le domaine interne côté Bétiques 

 Dans les cordillères Bétiques, le domaine d’Alboran est composé principalement de 

trois ensembles, avec structuralement de haut en bas : les Malaguides, les Alpujarrides et le 

complexe Nevado Filabride (Figure III-1). De par leur similarité stratigraphique et 

métamorphique, les deux premières unités sont considérées comme équivalentes 

respectivement aux Ghomarides et Sebtides du domaine interne du Rif (Didon et al., 1973). 

Nous résumons ici les différentes caractéristiques majeures de ces unités pour les comparer à 

celles du Rif interne.  

 
Figure III-6 : Relation structurale et comparaison des différentes unités internes du Rif et des 

unités des Alpujarrides dans l’ouest des Bétiques. Modifié d’après Chalouan et al. (2008); 

Esteban et al. (2008); Orozco & Alonso-Chaves (2012). 
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II.1.4.1. Les Malaguides 

 Les Malaguides des Bétiques, ont les mêmes caractéristiques que les Ghomarides dans 

le Rif. Elles affleurent principalement dans la partie ouest des Bétiques (au nord et à l’est de 

Malaga). Elles recouvrent les unités des Alpujarrides. Ces deux unités sont séparées par une 

zone de détachement extensif (Aldaya et al., 1991; Lonergan and Platt, 1995). Les Malaguides 

sont composées de sédiments paléozoïques à éocènes. Un métamorphisme alpin de bas degrés 

a été reconnu dans les roches permo-triasiques (Ruiz-Cruz and Rodríguez Jiménez, 2002). Les 

séries paléozoïques ont préservées un métamorphisme varisque du facies des schistes verts 

(Ruiz-Cruz and Sanz de Galdeano, 2010). 

 

II.1.4.2. Les Alpujarrides 

 Les unités des Alpujarrides sont présentes dans l’ensemble des Cordillères Bétiques. 

Les Alpujarrides sont composées de roches paléozoïques à triasiques. A l’ouest des Bétiques, 

elles sont divisées en deux grands groupes : Los Reales Nappes et les unités de Blanca (Balanyá, 

1991; Balanyá and García-Dueñas, 1991). Dans la partie centrale et orientale des Bétiques, les 

Alpujarrides ont été divisées en cinq unités, selon des critères structuraux, stratigraphiques et 

métamorphiques (Azañón et al., 1994). Les contacts entre ces différentes unités ont été 

considérés comme chevauchants (Egeler and Simon, 1969), puis sont maintenant considérés 

comme des failles normales à faible pendage ou des détachements extensifs (García-Dueñas et 

al., 1992; Crespo-Blanc et al., 1994).   

 

II.1.4.2.1. Les unités occidentales des Alpujarrides 

 A l’ouest des Bétiques, l’unité des Alpujarrides est divisée en deux groupes : Los Reales 

Nappes et l’unité de Blanca (Balanyá, 1991; Balanyá and García-Dueñas, 1991). Los Reales 

Nappes sont divisées en deux sous unités : l’unité de Jubrique qui est composée de roches 

crustales et l’unité de Bermeja qui est composée de roche mantellique. L’unité de Jubrique se 

trouve structuralement sur les péridotites et correspond strictement aux Sebtides du Rif (Figure 

III-6). Les roches dont le protolithe est paléozoïque sont équivalentes aux granulites (ou 

kinzigites) de Beni Bousera et aux métapélites de Filali. Les unités permo-triasiques 

correspondent aux schistes de Fédérico (Sebtides supérieures). Les unités paléozoïques ont 

enregistré : (i) un épisode d’UHP qui suggèrent un enfouissement de ces roches par subduction 

et dont l’âge est encore incertain mais des datations suggèrent un âge entre 420-350 Ma (Ruiz-

Cruz and Sanz de Galdeano, 2014) ; (ii) un épisode de HP-HT d’âge tardi varisque (e.g. 287 ± 

9 Ma ; Massonne, 2014), allant de 12-14 kbar et  ̴ 850°C à la base des métapélites jusqu’à 8-11 

kbar et  ̴ 600°C au sommet des métapélites (Barich et al., 2014); (iii) puis un évènement de BP-

HT à 5-6 kbar et 750-850°C (Balanyá et al., 1997) Miocène (22-19 Ma; Zeck et al., 1992; Monié 

et al., 1994; Zeck and Whitehouse, 2002; Platt et al., 2003b; Massonne, 2014; Ruiz Cruz and 

Sanz de Galdeano, 2014; Barich et al., 2014). Les unités permo-triasiques, quant à elles, ont 
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enregistré des conditions P-T entre 7-8 kbar et 400-450°C, ces conditions sont attribuées à un 

événement métamorphique de HP-BT alpin (Balanyá et al., 1997). 

 L’unité de Blanca se trouve sous les péridotites et se divise en deux sous unités : l’unité 

de Guadaiza et l’unité d’Ojen. Ces deux unités peuvent se trouver directement au contact des 

péridotites. 

 L’unité de Guadaiza est composée des marbres de Blanca dont l’âge du protolithe est 

supposé triasique ou plus jeune, et de métapélites dont l’âge du protolithe est paléozoïque. Un 

métamorphisme inverse est présent sur une épaisseur de 100-200 m à partir du contact avec le 

massif des péridotites de Ronda (appelé auréole dynamothermale ; Esteban et al., 2008; Bartoli 

et al., 2013, 2016; Acosta-Vigil et al., 2014). Les conditions P-T de ce métamorphisme sont de 

l’ordre de 4-6 kbar et 660-750°C (Esteban et al., 2008; Bartoli et al., 2013). L’âge de ce 

métamorphisme est considéré Miocène (18-22 Ma) (e.g. Cuevas et al., 2006). Sous cette auréole 

métamorphique se trouvent des schistes et des quartzites qui reposent sur les migmatites d’Istan 

dont le métamorphisme est supposé varisque (Tubía and Cuevas, 1987).  

 L’unité d’Ojen est composée de migmatite dont le protolithe est paléozoïque, avec des 

intercalations mafiques métamorphiques dont l’âge du protolithe est jurassique (183 ± 3 Ma ; 

U-Pb sur zircon ; Sánchez-Rodríguez and Gebauer, 2000). Ces intercalations mafiques sont des 

amphibolites qui contiennent des reliques d’éclogite. Les conditions P-T estimées sont de 15-

16 kbar et 670-750 °C pour les éclogites et de 5-8 kbar et 700-750 °C concernant leur 

amphibolitisation (Tubía and Gil Ibarguchi, 1991; Tubía et al., 1997, 2009). Cette unité est donc 

caractérisée par un métamorphisme de HP-MT alpin. Une auréole dynamothermale est aussi 

identifiée dans ces unités se trouvant au contact des péridotites (e.g. Tubía et al., 2013). 

 

II.1.4.2.2. Les unités centrales et orientales des Alpujarrides 

 Les unités des Alpujarrides à l’est et au centre des Bétiques sont divisées en cinq sous 

unités ayant plus ou moins la même lithostratigraphie avec des protolithes d'âge paléozoïque à 

triasique. Depuis la base jusqu’au sommet on distingue les unités de Lujar-Gador, d’Escalate, 

de Herradura, de Salobrena et d’Adra (Azañón et al., 1994). Dans les unités permo-triasiques a 

été identifié un métamorphisme de HP-BT. Les estimations du pic métamorphique est de plus 

basse pression pour les unités Alpujarrides du centre, avec des conditions P-T de 7-11kbar et 

400-580°C (Azañón and Goffé, 1997), alors qu’à l’est elles sont de 12-14 kbar et  ̴ 400°C 

(Booth-Rea et al., 2002). De plus, les assemblages minéralogiques de HP-BT des unités du 

centre sont souvent partiellement rétromorphosés, tandis que dans les unités de l’est elles sont 

remarquablement bien préservées. L’âge du métamorphisme de HP-BT est considéré Eocène 

(Vissers et al., 1995; Azañón and Crespo-Blanc, 2000; Platt et al., 2005). L’âge minimum pour 

ce métamorphisme de HP a été estimé à 25.4 ± 0.4 Ma (Monié et al., 1991).  Le refroidissement 

de ces unités jusqu’au faciès des schistes verts pendant leur exhumation, est daté entre l’Eocène 

et le Miocène, pour les roches permo-triasiques (48-19 Ma ; Monié et al., 1991a; Platt et al., 

2005). La plupart des datations des roches paléozoïques ont donné des âges compris entre 22-

19 Ma (Monié et al., 1991; Zeck et al., 1992; Platt and Whitehouse, 1999; Zeck and Williams, 

2001; Platt et al., 2003c, 2005). 
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II.1.4.3. Le complexe Nevado-Filabride 

 Le complexe Nevado-Filabride n’est présent que dans l’est des Bétiques (Sierra Nevada) 

et n’a pas d’équivalent dans la chaîne du Rif. Il constitue les unités les plus profondes de l’arc 

de Gibraltar (Figure III-1), et est classiquement subdivisé en trois unités tectoniques, qui sont 

de bas en haut : l’unité de Ragua, l’unité de Calar-Alto et l’unité de Bedar-Macael (e.g. 

Martínez-Martínez et al., 2002). Les deux dernières unités forment le complexe de Mulhacen. 

Ces unités sont séparées entre elles par des zones de cisaillement ductile, des failles normales 

ou des détachements extensifs (Figure III-1 et Figure III-7) (e.g. García-Dueñas et al., 1988; 

Martínez-Martínez et al., 2002). Les Nevado-Filabrides sont séparées des Alpujarrides par un 

détachement fragile majeur qui s’est formé le long de zones de cisaillement ductile précurseurs 

(Figure III-1 et Figure III-7) (Platt and Behrmann, 1986; Jabaloy et al., 1993; Behr and Platt, 

2012). 

 

 

II.1.4.3.1. Stratigraphie 

 Les trois unités du complexe Nevado-Filabride présentent la même séquence 

lithostratigraphique qui est composée par : (i) une série de schistes sombres graphiteux et de 

quartzite attribuée au Paléozoïque (Lafuste and Pavillon, 1976), (ii) une série de schistes clairs 

et de méta-psammites considérée d’âge Permo-Trias,  (iii) une formation de roches carbonatées 

constituée de marbres et de dolomies traditionnellement considérée comme triasique (de Jong 

and Bakker, 1991) mais qui contient localement des microfossiles mal préservés probablement 

d’âge Crétacé (Tendero et al., 1993).  

Figure III-7 : Carte structurale des Bétiques centrales et orientales, montrant la localisation 

du complexe des Nevado-Filabrides (modifiée d’après Azañón, 1994 et Negro, 2005). 
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 Dans les roches paléozoïques de l’unité Bedar-Macael des intrusions de granite 

permiennes (Priem et al., 1966; de Jong, 1991, 2003; Monié et al., 1991) et des filons de 

dolérites jurassiques (146 Ma, Hebeda et al., 1980) y sont trouvés. Ces roches basiques sont 

interprétées comme provenant: (i) de la croûte de transition entre un domaine continental et 

océanique pendant un épisode de rifting continental (Gómez-Pugnaire and Munoz, 1991; 

Gómez-Pugnaire et al., 2000) ou (2) de la croûte océanique (Bodinier et al., 1987; Puga et al., 

1999). 

 

II.1.4.3.2. Evolution métamorphique 

 Le complexe Nevado-Filabride montre un métamorphisme Alpin polyphasé. Les trois 

unités tectono-métamorphiques qui composent ce complexe sont caractérisées par un 

métamorphisme de HP-BT, avec des paragenèses à omphacite et grenat dans le faciès des 

éclogites, et à glaucophane dans le faciès des schistes bleus (Gómez-Pugnaire and Fernandez-

Soler, 1987; Bakker et al., 1989; Puga et al., 2000; Sánchez-Vizcaíno et al., 2001). Les pics de 

métamorphisme sont estimés de 320-450°C et 1.2-1.6 GPa à 650-700°C et 2-2.2 GPa (e.g. Puga 

et al., 2000; Sánchez-Vizcaíno et al., 2001; Augier et al., 2005). Cet événement est suivi d’une 

décompression isotherme et d’une rétromorphose dans les faciès des amphibolites et des 

schistes verts supérieurs jusqu’à 500-600°C et  0.3-0.4 GPa (Gómez-Pugnaire and Fernandez-

Soler, 1987; Bakker et al., 1989; Jabaloy et al., 1993; Soto and Azañón, 1994). 

 

II.1.4.3.3. Données géochronologiques 

 L’âge pour l’évènement de HP-BT reste encore mal contraint. Des datations 40Ar-39Ar 

sur amphiboles et micas suggèrent que cet épisode métamorphique s’étend du Crétacé (ca. 86 

Ma) au Miocène (ca. 10 Ma) (Monié et al., 1991; Puga et al., 2002; de Jong, 2003; Augier et 

al., 2005; Platt et al., 2006). Cette dispersion des âges est interprétée comme le résultat de 

cristallisations successives durant la subduction et l’exhumation qui a suivi (Augier et al., 2005) 

ou comme le résultat d’excès d’argon ou d’argon hérité dans les minéraux (de Jong, 2003). 

Cependant, d’autres datations suggèrent un âge Miocène pour le pic métamorphique de HP, 

avec des âges Lu-Hf de 18-16 Ma sur des grenats progrades dans les éclogites (Platt et al., 2006) 

et des âges U-Pb de 17-15 Ma sur zircon (Sánchez-Vizcaíno et al., 2001; Gómez-Pugnaire et 

al., 2012). Une étude récente sur micas par datation Ar-Ar, démontre que l’âge du 

métamorphisme de HP-BT est d’environ 38 Ma tandis que les âges plus récents (autour de 20 

Ma) correspondent à l’âge de l’exhumation de ces unités (Bessiere, 2019). 

 

 Pour l’évènement de rétromorphose dans le faciès des amphibolites, des datations 40Ar-
39Ar sur amphiboles et phengites donnent des âges entre 22 et 18 Ma (Augier et al., 2005; Monié 

et al., 1991). Le pic de métamorphisme de HP est donc nécessairement antérieur à 22 Ma. Les 

paragenèses les plus tardives dans les conditions de faciès des schistes verts ont eu lieu pendant 

le Miocène moyen (Burdigalien-Langhien) (de Jong et al., 1992; de Jong, 2003; Augier et al., 

2005; Platt et al., 2006).  Les données traces de fission et (U-Th)/He sur apatites suggèrent que 
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les derniers stades d’exhumation aient eu lieu entre 12 et 6 Ma et aient été associés au jeu fragile 

de la faille située au contact avec les Alpujarrides (Johnson et al., 1997; Vazquez et al., 2011).  

 

II.1.5. Le bassin d’Alboran  

 Le bassin d’Alboran est composé de sédiments turbiditiques néogènes pouvant aller 

jusqu’à 8 km d’épaisseur. Ces sédiments reposent sur un socle constitué d’une croûte 

continentale de 15-20 km d’épaisseur (Hatzfeld, 1976; Banda and Ansorge, 1980; Medialdea 

et al., 1986; Torné and Banda, 1992; Banda et al., 1993; Weissel and Watts, 1993; Galindo-

Zaldívar et al., 1997). Ce socle est composé de roches métamorphiques comparables à celles du 

complexe Sebtides-Alpujarrides : schistes, gneiss, gneiss migmatitiques, marbres, granites et 

roches calco-siliceuses (e.g. Comas et al., 1999). 

 Les premiers dépôts marins qui recouvrent le socle métamorphique du bassin sont d’âge 

Burdigalien (Comas et al., 1992, 1999; Jurado and Comas, 1992; Chalouan et al., 1997). Des 

études sismiques combinées à des forages dans le bassin d'Alboran ont permis d'identifier 

plusieurs évènements de subsidence et de surrection depuis le début du Miocène jusqu'à 

aujourd’hui (Comas et al., 1999; Rodriguez-Fernandez et al., 1999). Ces évènements ont été 

responsables de dépôts syn- rift tardifs Aquitanien à Tortonien et de dépôts post-rift plus récents 

(Chalouan et al., 1997; Comas et al., 1999). L’analyse de ces dépôts a permis d’identifier deux 

grandes phases de subsidence durant cette période. Une première de 15,5 à 14,5 Ma puis de 13 

à 10,7 Ma et une seconde, probablement transtensive, de 2,5 Ma à l’actuel. Les phases de 

subsidence ont été séparées par une période de surrection entre 5 et 2,5 Ma. Certaines 

hypothèses tentent de relier cette période à un épisode compressif affectant l'ensemble du Rif 

et des Bétiques lors de la convergence Afrique-Europe à la fin du Tortonien (Comas et al., 1992, 

1999; Bourgois et al., 1992; Woodside and Maldonado, 1992; Cloetingh et al., 1992; García-

Dueñas et al., 1992; Mauffret et al., 1992; Weissel and Watts, 1993; Crespo-Blanc et al., 1994; 

Morel and Meghraoui, 1996; Chalouan et al., 1997; Martínez-Martínez and Azañón, 1997). Le 

rifting miocène a été accommodé par des failles normales crustales ductiles à faible pendage 

(Comas et al., 1999).  

 Une grande zone de détachement sénestre NNE/SSW nommé Trans-Alboran Shear 

Zone (TASZ) divise en deux le bassin d’Alboran (Figure II-1; Hernandez et al., 1987; Stich et 

al., 2006).  Elle s’étendrait de la faille de Carboneras, au SE des Bétiques, jusqu’aux accidents 

N70 et N50 de Jebha et Nekor, dans le Rif, en passant par la Ride d’Alboran (Platt et al., 2003c; 

Martínez-García et al., 2011). La TASZ a concentré la majeure partie du volcanisme de l’arc 

de Gibraltar du Miocène moyen à l’actuel (Hernandez et al., 1987; Duggen et al., 2004). Elle 

accommoderait une partie la convergence Afrique-Europe (e.g. Nocquet, 2012). En raison de 

son positionnement par rapport aux chaines Bétique-Rif, l'ensemble du bassin d’Alboran est 

généralement considéré comme s’étant formé en arrière-arc depuis l’Oligocène pendant la 

migration de l’arc vers l’ouest (Platt and Vissers, 1989; Comas et al., 1992, 1999; Maldonado 

and Comas, 1992; García-Dueñas et al., 1992; Weissel and Watts, 1993; Martínez-García et al., 

2011). 
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  Cependant, il a été aussi proposé qu’une partie du bassin d’Alboran (la partie Ouest 

(WAB)) se soit formée en avant-arc (e.g. Mauffret et al., 2007; Gómez de la Peña et al., 2018). 

Dans ce cas l’arc magmatique se trouverait au niveau du bassin d’Alboran Est (EAB) et au 

niveau de la marge Mazzarron, et le bassin arrière-arc se trouverait au niveau du bassin algéro-

baléarique (Figure II-8 ; Gómez de la Peña et al., 2018). 

 

II.1.6. Le magmatisme 

 Les roches magmatiques résultant de l’orogenèse de la chaîne Betico-Rifaine sont 

principalement localisées dans la Cordillère Bétique, à l’Est du Rif et dans le bassin d’Alboran 

(Figure III-9). L’évolution magmatique de l’arc de Gibraltar peut se diviser en quatre épisodes 

magmatiques (Figure III-10 ; eg. Duggen et al., 2004). 

 

• 1er épisode Eocène-Oligocène: 

 L’épisode magmatique le plus ancien est observé dans la région de Malaga au sud-ouest 

de la Cordelières Bétique (Figure III-9). Cet épisode est caractérisé par la mise en place de 

dykes andésitiques au sein des unités des Malaguides. Ces dykes ont une affinité géochimique 

tholéiitique à calco-alcalin (e.g. Duggen et al., 2004; Lustrino et al., 2011). Les études 

géochronologiques K-Ar et 40Ar-39Ar sur ces roches révèlent deux groupes d'âge (Figure 

III-10): (1) ca. 38-30 Ma, qui correspond à la mise en place des dykes dans un contexte 

d’extension pendant un processus de subduction (Turner et al., 1999; Duggen et al., 2004; 

Lustrino et al., 2011; Esteban et al., 2013), (2) ca. 19,8-17,4 Ma, interprété comme une remise 

à zéro du système K-Ar suite à un événement thermique de grande échelle (Torres-Roldan et 

al., 1986). 

 

 

 

Figure III-8 : Interprétation du positionnement du bassin d’Alboran par rapport à l’arc 

magmatique supposé selon Gomez de la Peña et al. (2018). 
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• 2ème épisode Miocène inférieur: 

 Le premier épisode magmatique est suivi par la mise en place au Miocène inférieur (ca. 

22-16,5 Ma ; Figure III-9) de roches plutoniques de différentes compostions avec : (i) des 

dacites à cordiérite affleurant à Mar Menor (sud-est de l’Espagne ; Figure III-10) donnant un 

âge 40Ar-39Ar à ca. 18,5 ± 1.6 Ma (Duggen et al., 2004) ; (ii) des filons de leucogranites qui 

intrudent les unités profondes des Sebtides-Alpujarides et en particuliers les massifs de 

péridotites de Ronda et Beni Bousera, pendant l’Aquitanien-Burdigalien inférieur (Zeck et al., 

1989; Platt et al., 2003b; Rossetti et al., 2010). Ces leucogranites, refroidis à de faibles 

profondeurs (< 4 kbar), seraient issus de la fusion partielle d’unités crustales (possiblement les 

unités des Sebtides-Alpujarides) (e.g. Duggen et al., 2004; Rossetti et al., 2013b). Cet épisode 

d’anatexie serait lié à un évènement thermique pendant le retrait de la plaque plongeante du 

système de subduction (Rossetti et al., 2013). 

 

 
 

• 3ème épisode Miocène moyen à supérieur: 

 Du Miocène inférieur à supérieur (entre 16,5 et 5 Ma), une intense activité volcanique 

a ensuite affecté le bassin d’Alboran (El Bakkali et al., 1998; Duggen et al., 2004, 2005, 2008; 

Gill et al., 2004; Lustrino et al., 2011). Ce volcanisme se traduit par deux types de 

laves andésitiques à rhyolitiques de nature géochimique différentes (Figure III-9 et Figure 

Figure III-9 : Répartition du magmatisme dans l’arc de Gilbraltar (modifié d’après Chalouan 

et al., 2008). Les âges sont principalement d’après Duggen et al. (2004, et références incluses), 

sauf (*) d’après Hernandez et al. (1987), (**) d’après Münch et al. (2001), et (***) d’après 

Maury et al. (2000). 
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III-10) : (i) des laves tholéiitiques, mises en place entre ~12,7 et 8,7 Ma et localisées au centre 

du bassin d’Alboran (Figure III-9), qui sont typiques des fronts d’arc ; (ii) des laves calco-

alcalines, entourant les laves tholéiitiques (Figure III-9), datées entre ~15 et 6 Ma (e.g. Duggen 

et al., 2008). Cette distribution a été interprétée comme le résultat d’une subduction océanique 

pentée vers l’Est (Duggen et al., 2008). 

 

• 4ème épisode Miocène supérieur à Pléistocène : 

 Du Miocène supérieur jusqu’à des périodes récentes (8.1-0.8 Ma), le magmatisme est 

concentré le long de la Trans-Alboran Shear Zone dans le bassin d’Alboran, ainsi qu’à l’Est des 

marges espagnole et marocaine (Figure III-9) (Hernandez et al., 1987). Cet épisode 

magmatique est caractérisé par la transition entre un magmatisme de subduction (enrichi en Si 

et K) et un magmatisme intraplaque (appauvri en Si et enrichi en Na) entre 6,3 Ma (1er basaltes 

alcalins) et 4,8 Ma (dernières shoshonites) (Figure III-10 ; e.g. Duggen et al., 2005; Lustrino 

et al., 2011). 

- Le magmatisme de subduction, se trouve dans le bassin d’Alboran et sur les marges 

continentales. L’activité magmatique est représentée par des laves d’affinité calco-

alcaline enrichies en K ou ultra potassiques (shoshonites et lamproïtes). En Espagne on 

trouve ce type de magmatisme à Murcia, Cartagena, Vera et Cerro Hoyazo (ca 8.1-6.3 

Ma), et au Maroc au niveau de la région de Gourougou (ca. 7.58-3.73) (Figure III-9 et 

Figure III-10). L’origine de ces magmas est reliée à la fusion partielle du manteau 

lithosphérique sous-continental, métasomatisé lors d’une subduction Miocène ou 

antérieure (Louni-Hacini et al., 1995; El Bakkali et al., 1998; Turner et al., 1999; Coulon 

et al., 2002; Duggen et al., 2004, 2005; Gill et al., 2004; Beccaluva et al., 2011). 

- Le magmatisme intraplaque (0.8-6 Ma), est localisé dans le bassin d’Alboran. La 

signature géochimique de ce volcanisme est alcaline, typique des basaltes intra-

océaniques (OIB) reflétant une contribution asthénosphérique importante (e.g. Duggen 

et al., 2004, 2005; Beccaluva et al., 2011). 

 L’origine de ces deux types de magmatisme serait reliée au détachement ou 

délamination de la lithosphère subcontinentale, associé à la remontée de l’asthénosphère sous 

la partie sud de l’Ibérie et nord-ouest de l’Afrique (e.g. Duggen et al., 2004, 2005). 

Ce volcanisme se prolonge possiblement en NE-SW depuis le Moyen Atlas jusqu’aux îles 

Canaries (e.g. Chalouan et al., 2008). 

II.2.  STRUCTURES PROFONDES 

 Les modèles gravimétriques suggèrent que depuis l'avant-pays du Rif (Meseta) 

jusqu'aux zones internes, la profondeur du Moho diminue faiblement d'environ 30 km à environ 

27 km, puis augmente vers le nord jusqu'à environ 35 km (Figure III-2 ; Favre, 1995). Les 

données de sismique réfraction ainsi que les modèles gravimétriques montrent que sous la mer 

d’Alboran la croûte continentale est amincie jusqu’à environ 15 à 20 km d'épaisseur au centre 

du bassin (Hatzfeld, 1978; Banda et al., 1993; Watts et al., 1993; Galindo-Zaldívar et al., 1998). 

La croûte s'épaissit à nouveau vers le nord, sous la cordillère des Bétiques, jusqu'à environ 38 

km de profondeur sous la Sierra Nevada, avant de se stabiliser autour de 35 km de profondeur 
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sous l'avant-pays des Bétiques (Banda et al., 1993; Galindo-Zaldívar et al., 1997; Mancilla et 

al., 2015). Toutefois, une augmentation de la profondeur du Moho pouvant aller jusqu’à 45 km 

est observée localement au nord de cette chaîne (Mancilla et al., 2015).  

 

 

 La variation de l’épaisseur crustale est corrélée avec la variation de la profondeur de la 

base de la lithosphère, cette limite varie d’environ 120 à 140 km de profondeur sous le Rif et 

les Bétiques jusqu’à 50 km d’épaisseur au centre de la mer d’Alboran (Torne et al., 2000). 

 Les études tomographiques dans la région ouest et centrale du bassin d’Alboran et dans 

la cordillère des Bétiques révèlent l’existence d’une anomalie positive des ondes P sous l’arc 

de Gibraltar et la mer d’Alboran, indiquant l’existence d’un corps dense et froid (vitesse des 

ondes rapide) pouvant aller jusqu’à 700 km de profondeur, qui est couché sur la transition entre 

le manteau supérieur et le manteau inférieur. Ce corps est observé entre 200 et 700 km de 

profondeur sous les Bétiques (Blanco and Spakman, 1993) et se trouve à des profondeurs plus 

Figure III-10 : Tableau chronologique du magmatisme de l’arc de Gibraltar résumant les 

données 40Ar-39Ar (modifié d’après Duggen et al., 2004 et références incluses). Abbréviations: 

GZ, Guilliz; OD, Oujda; GG, Gourougou; TF, Trois Furches; RT, Ras Tarf; BB, Beni Bousera;  

ODP, Ocean Drilling Program Holes 977 and 978; YR, Yusuf Ridge; MS, Mansour Seamount; 

MAL, Malaga dikes; CG, Cabo de Gata; AG, Aguilas; MI, Mijas; LG, leuco-granites; MM, 

Mar Menor; MZ, Mazarron; CH, Cerro Hoyazo; UP, ultrapotassic rocks (lamproïtes); TA, 

Tallante. Q, Quaternaire.   
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faibles sous le détroit de Gibraltar où il pourrait être relié à sa partie supérieure avec la 

lithosphère (Figure II-11 ; Bezada et al., 2013; Chertova et al., 2014).  

 Cette anomalie positive a été interprétée comme une partie du manteau lithosphérique 

qui se serait détachée (Carminati et al., 1998; Calvert et al., 2000). Plus récemment Gutscher et 

al. (2002) et Bezada et al. (2013) ont interprété cette anomalie comme un panneau de subduction 

océanique. 

 La résolution limitée des modèles ne permet pas, à ce jour, de déterminer de manière 

évidente si ce corps en profondeur est un simple détachement du manteau lithosphérique sous 

le golf de Cadiz ou si c’est un plan de subduction de la lithosphère océanique. Cependant, les 

études complémentaires de Díaz García et al. (2010) et Bokelmann et al. (2011), suggèrent que 

les données d’anisotropie sismique des ondes SKS du flux mantélique qui se tracent autour de 

l’arc de Gibraltar, de même que les données de la dispersion des ondes P, prouvent l’existence 

d’un plan de subduction sous le bassin d’Alboran.  

 

 

Figure III-11 : A gauche: coupe tomographique à travers les Bétiques, le domaine d’Alboran 

et le bassin algérien. Les points blancs représentent les séismes majeurs (magnitude >4.8) 

localisés dans les premiers 25 km. Les lignes pointillées représentent les discontinuités à 410 

et 660 km de profondeur (Spakman et Wortel, 2004). A droite: une interprétation en 3D de la 

géométrie du corps imagé représentant un panneau plongeant (d’après Bezada et al., 2013). 

G: arc de Gibraltar. La ligne en pointillés et le point d’interrogation montrent qu’une partie 

du panneau est possiblement détachée dans la zone de transition manteau inférieur et 

supérieur. 
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II.3.  CINÉMATIQUE DES PLAQUES ET SISMICITÉ ACTIVE 

II.3.1. Données paléomagnétiques  

 Les diverses études paléomagnétiques qui ont été menées sur l’ensemble de la chaîne 

Bético-Rifaine montrent généralement une rotation horaire pour les Bétiques et une rotation 

anti-horaire pour le Rif.  

 Les rotations sont essentiellement anti-horaires dans les calcaires des unités de la 

Dorsale (Rif interne) d’âge Jurassique-Crétacé inférieur, et horaires dans les zones de la Dorsale 

Bétique (Platzman, 1992; Allerton et al., 1993; Platt et al., 1995). Des rotations également 

opposées sont observées dans les péridotites de Béni Bousera ( ̴ 74° dans le sens anti-horaire) 

et de Ronda ( ̴  46° dans le sens horaire) et dans les dykes leuco-granitiques qui les recoupent 

(Figure II-12 ; Saddiqi et al., 1995; Feinberg et al., 1996; Platzman et al., 2000; Calvo et al., 

2001; Villasante-Marcos et al., 2003). Cette observation démontre que les rotations ont eu lieu 

après le refroidissement de ces roches à ca. 20 Ma (Feinberg et al., 1996). Une étude récente 

sur le paléomagnétisme des massifs de péridotites situés à Ronda, Ceuta et Beni Bousera 

démontre que ces trois massifs étaient alignés avant 20-25 Ma, avant de subir des rotations 

différentes (Berndt et al., 2015). 

 

 Les zones externes du Rif ont subi une rotation d’environ 100° dans le sens anti-horaire 

tandis que les unités externes des Bétiques ont subi des rotations entre environ 40 et 70° dans 

Figure III-12 : Rotations paléomagnétiques (valeurs moyennes) et sens de cisaillement 

enregistrés dans les zones internes des chaînes Bétiques et Rif (d’après Feinberg et al.,1996 et 

Chalouan et Michard,  2004). (1)  Najid et al. (1981) ; (2) Elazzab et Feinberg (1994) ; (3) 

Saddiqi et al. (1995); (4) Feinberg et al. (1996); (5-9) Platzman (1992), Platzman et al. (1993), 

Allerton et al. (1993); (10)  Platzman et al. (2000), Calvo et al. (2001); (11 et 12) Calvo et al. 

(1997). 
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le sens horaire (Figure II-12 ; Allerton et al., 1993; Platzman et al., 1993; Saddiqi et al., 1995; 

Feinberg et al., 1996; Mattei et al., 2006). Le timing de ces rotations a été contraint entre la 

limite Oligo-Miocène et la fin du Miocène (Allerton et al., 1993; Platzman et al., 1993; Saddiqi 

et al., 1995; Osete et al., 2004; Mattei et al., 2006; Cifelli et al., 2008) voir anté Tortonien 

supérieur (voir section II.3).  

 Les rotations mesurées dans les roches volcaniques calco-alcalines (Figure III-12) 

suggèrent que la rotation de l’arc volcanique était terminée à ca. 13-7 Ma (Calvo et al., 1997, 

2001; Platzman et al., 2000; Chalouan et al., 2008). 

 L’ensemble de ces données démontre que la courbure de l’arc de Gilbraltar s’est 

produite après le Miocène inférieur (Chalouan et al., 2008). 

 Dans le Rif externe, la rotation anti-horaire mesurée dans les roches ultra-mafiques de 

Beni Malek et les sédiments associés (Figure III-12) est reliée à la déformation sénestre le long 

de la zone de faille de Nekor (Elazzab and Feinberg, 1994). 

 Dans le Rif, les données paléomagnétiques obtenues dans la Dorsale Calcaire montrent 

une évolution similaire à celle des zones internes mais différente de celle des flyschs (Platzman 

et al., 1993; Feinberg et al., 1996).  

 

II.3.2. Données GPS 

 Les données de champ de vitesse obtenues par GPS montrent que le bloc ibérique fait 

actuellement partie intégrante de la plaque eurasienne (Fernandes et al., 2007). Toutefois, le 

sud de la chaîne des Bétiques se déplace à une vitesse de ~3 mm/an vers l’ouest-sud-ouest par 

rapport à l’Ibérie (Figure III-13a; Koulali et al., 2011). La partie centrale du Rif se déplace 

vers le sud-sud-ouest par rapport à l’Afrique de 3,5 à 4,0 mm/an. Ce mouvement disparaît au 

Sud du Rif (Figure III-13c; Fadil et al., 2006; Vernant et al., 2010; Koulali et al., 2011). Koulali 

et al. (2011) suggèrent que les mouvements observés dans la chaîne des Bétiques et du Rif 

peuvent être expliqués par le déplacement d’un unique bloc rigide vers le sud-ouest (Figure 

III-13b et d). Les limites de ce bloc ne sont pas clairement définies en mer. Cependant, ces 

auteurs supposent que la limite ouest partirait de la zone de faille de Goringe Bank (GB) pour 

joindre au sud la limite entre le domaine rifain et le domaine de la Meseta qui délimiterait la 

limite sud du bloc. La limite nord traverserait la zone de faille d’Horseshoe (HFZ) et Goringe 

Bank pour rejoindre la faille transformante des Açores. La frontière est serait limitée par la 

Trans-Alboran Shear Zone (TASZ) (Figure III-13b et 13d). 

II.3.3. Sismicité 

 La sismicité superficielle (jusqu’à 35km) s'étend sur une bande E-W depuis le nord de 

la faille de Crevillente jusqu’à l’Ouest de Cadiz (Figure III-14). Plusieurs puissants séismes se 

sont produits sur la zone de fracture des Açores, dont le séisme de magnitude 7,9 de 1969 sur 

la faille de Horseshoe (Platt et al., 2013).La sismicité définit une bande diffuse à travers les 

cordillères Bétiques, la chaine du Rif et le bassin d’Alboran (Figure II-13 ; Serpelloni et al., 

2007). 
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 La sismicité de profondeur intermédiaire (35 à 150 km) se produit dans la partie sud du 

Gulf de Cadiz s'étendant à l'ouest dans le bassin d’Alboran, dans le Rif et aussi sur une bande 

orientée N-S s'étendant depuis la ville de Malaga vers le sud (Figure III-14). 

 Aucune activité sismique n’est enregistrée entre une profondeur allant de 150 à 600 km. 

 La sismicité profonde (>600 km) est marquée par un petit nombre de séismes puissants 

qui se sont produits à des profondeurs d'environ 600 km sur des structures compressives sous 

la ville de Grenade (Figure II-14 ; Gutscher et al., 2002).  

 Les résultats obtenus de quelques mécanismes au foyer (Figure III-14) indiquent que 

la rupture est liée à une tectonique décrochante dans la marge nord-africaine, extensive au nord 

du bassin d’Alboran, et compressive au niveau de la branche sud de la faille de Horseshoe.  

 

II.4.  ÉVOLUTION GÉODYNAMIQUE DE L’ARC DE GIBRALTAR 

II.4.1. Évolution pré-Alpine 

 Après l’orogenèse varisque, la dislocation de la Pangée depuis le Trias conduit à 

l’ouverture de l’océan Atlantique central et de la partie ouest de l’océan Téthys (Figure 

III-15a). Cette dynamique se traduit également par la séparation des plaques Afrique et Eurasie 

(e.g. Vergés and Fernàndez, 2012). Au Jurassique l’océan Téthys s’ouvre en transtension (e.g. 

Dewey et al., 1989) créant des marges continentales passives du coté africain et ibérique du 

bassin Tethys (Figure III-15b). Ce bassin était probablement formé en partie par de la croûte 

océanique associée à des roches mafiques et ultramafiques (e.g les ophiolites dans les zones des 

flyschs, péridotites des Beni Malek dans les zones externes), mais contenait une ou plusieurs 

plates-formes continentales partiellement submergées, aujourd'hui représentées par les divers 

complexes de socles paléozoïques du domaine interne des Bétiques et du Rif (e.g. Vissers, 

2012).  

II.4.2. Évolution Alpine 

II.4.2.1. Convergence du Crétacé à l’Eocène-Oligocène 

 L’âge du début de la convergence Afrique-Europe et donc l’âge de l’initiation de la 

subduction de la partie ouest de la Méditerranée diffère selon les auteurs : ̴ 120 Ma (Handy et 

al., 2010) ou  ̴ 83 Ma (Faccenna et al., 2001; Vissers and Meijer, 2012) ou 51 Ma (Dewey et al., 

1989). L’âge du volcanisme d’arc le plus ancien du pourtour Méditerranéen (en Provence, en 

Sardaigne et dans le domaine d’Alboran) est de 38-32 Ma (Beccaluva et al., 2011; Lustrino et 

al., 2011) suggérant que la subduction était active au moins depuis l’Eocène. De plus, les 

données stratigraphiques (Lonergan, 1993) et les datations radiométriques sur le 

métamorphisme de haute pression dans les Bétiques (e.g. Monié et al., 1992; Bessiere, 2019) 

suggèrent que la convergence a commencé ou était déjà en cours à la fin de l'Éocène, bien que 

des dates antérieures aient été proposées (e.g. de Jong, 1991). L’orogenèse Bético-Rifaine 

résulte donc soit de la collision de la marge sud ibérique et de la marge nord-africaine, soit de 
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la collision d’un micro-bloc continental appelé AlKaPeCa4  avec l’Afrique et l’Ibérie (voir 

section II.4.2.2.4).  

 

 

 

 
  

                                                 
5 En utilisant les acronymes de : Alboran, Kabyles, Péloritani et Calabre. 

Figure III-13 : Cinématique actuelle des plaques pour la région ouest méditerranéenne 

(Nocquet, 2012). a. Carte des champs de vitesses avec la plaque eurasienne considérée comme 

référence. b. Modèle cinématique avec la plaque eurasienne considérée comme référence 

(d’après Koulali et al., 2011). Les flèches bleues indiquent les mouvements de bloc par rapport 

à l’Eurasie. Les doubles flèches rouges indiquent le déplacement relatif accommodé le long des 

limites de plaques proposées. Les points d’interrogation indiquent les limites de plaques 

hypothétiques. c. Carte des champs de vitesses avec la plaque africaine considérée comme 

référence. d. Modèle cinématique avec la plaque africaine considérée comme référence  

(d’après Koulali et al., 2011), les flèches bleues indiquent les mouvements de bloc par rapport 

à l’Afrique. 
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II.4.2.2. Extension de l’Eocène-Oligocène au Tortonien 

 La transition Eocène-Oligocène est marquée par un changement majeur de l’évolution 

géodynamique de la zone méditerranéenne jusqu’alors contrôlée majoritairement par la 

convergence entre l’Afrique et l’Eurasie. A partir de 35-30 Ma la vitesse de convergence 

diminue et engendre l’initiation d’une extension généralisée au niveau des chaînes de 

montagnes construites pendant l’Eocène, créant tout d’abord l’ouverture du bassin Liguro-

Provençal puis du bassin Valencia quelque million d’années après, puis par la suite du bassin 

algérien et du bassin d’Alboran (e.g. Séranne, 1999; Jolivet et al., 2008). 

  

 

 Plusieurs modèles sont alors proposés pour expliquer les processus provoquant cette 

extension (Figure III-16) : 

 

- une érosion convective de la base de la lithosphérique continentale préalablement 

épaissie (Doblas and Oyarzun, 1989; Platt and Vissers, 1989). 

- une délamination de la lithosphère mantélique (García-Dueñas et al., 1992; Seber et al., 

1996; Calvert et al., 2000).  

- une rupture d’une plaque plongeante dans un contexte de subduction (slab break-off) 

(Spakman et al., 1993; Blanco and Spakman, 1993; Zeck, 1996; Carminati et al., 1998). 

- un amincissement arrière-arc lié au retrait de la fosse de subduction (Royden, 1993a; 

Lonergan and White, 1997; Michard et al., 2002). 

 

 

 

Figure III-14 : Carte montrant la localisation des épicentres des séismes > M4 depuis 1901 à 

l’actuel (modifiée d’après Platt et al., 2013 et Serpelloni et al., 2007), avec quelques 

mécanismes au foyer, d’après Gutscher et al. (2002). Abbreviations: CF, Crevillente fault; 

GB, Gorringe Bank; GF,Gloria Fault; HF, Horseshoe fault; LF, Lorca fault; NF, Nekkor 

fault; PF, Palomares fault;YF, Yussuf fault. 
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II.4.2.2.1. Modèle d’érosion convective de la base de la lithosphère 

 Ce modèle propose qu’une collision continentale ait eu lieu au Paléogène (Doblas and 

Oyarzun, 1989; Platt and Vissers, 1989; Vissers et al., 1995). Ce système va subir un 

effondrement provoquant l’ouverture du bassin d’Alboran à l’Oligocène supérieur-Miocène 

inférieur (Figure III-16a). L’Afrique et l’Europe étaient en convergence à cette époque, ce qui 

démontre que cette extension a été accommodée par des forces internes. Par conséquent, une 

érosion convective de la racine lithosphérique a été proposée comme processus pour expliquer 

l’extension à l’échelle du bassin d’Alboran. Cette extension va provoquer en même temps des 

chevauchements vers les zones externes de la chaîne Bético-Rifaine dans les bordures de la 

zone en extension (Doblas and Oyarzun, 1989; Platt and Vissers, 1989; Platt et al., 1998, 2003a, 

2003c).  

 

 

II.4.2.2.2. Modèle de délamination de la lithosphère mantellique 

 Les modèles de délamination (Bird, 1979) supposent que dans une zone de collision, le 

manteau lithosphérique sous-continental se comportera comme un ‘slab’ et se détachera 

partiellement le long du Moho par effondrement gravitaire. Ceci aura pour conséquence la 

juxtaposition du manteau asthénosphérique avec la base de la croûte qui provoquera la fusion 

partielle de cette dernière (Figure III-16b). Pour le cas de la région d’Alboran, les modèles de 

délamination proposent qu’après la phase d’épaississement lithosphérique pendant la 

convergence au Paléogène, le manteau supérieur se détache partiellement sous la croûte épaissie 

d’Alboran par effondrement gravitaire et recul vers le nord-ouest. Une portion de la lithosphère 

mantellique s’est probablement détachée complètement et s’est enfoncée dans le manteau 

(García-Dueñas et al., 1992; Seber et al., 1996; Calvert et al., 2000). 

Figure III-15 : Reconstructions géodynamiques de l’océan Atlantique central et de la 
Méditerranée occidentale (modifié d’après Quesada et Oliveira, 2019). a: Dislocation de la 

Pangé à la fin du cycle orogénique varisque (fin Permien) ; b. Ouverture de l’océan Atlantique 

central et de l’océan Téthys au Jurassique supérieur.  
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II.4.2.2.3. Modèle de rupture de la plaque plongeante (Slab break-off) 

 Un détachement d’une plaque plongeante « Slab break-off » dans un contexte de 

subduction a été proposé par Blanco and Spakman (1993) et Spakman et al. (1993) (Figure 

III-16c). L’observation  d’anomalies de vitesse positive des ondes P observées sous les 

Bétiques seulement à partir de 200 km (jusqu’à 700 km) (Blanco and Spakman, 1993), a conduit 

ces auteurs à suggérer un détachement total du slab lithosphérique. Par la suite, ce modèle de 

détachement a été adopté par certains auteurs (Zeck, 1996; Carminati et al., 1998) afin 

d’expliquer les évènements qui se passent dans les Bétiques (exhumation des roches 

métamorphiques, extension Miocène). Les travaux récents intégrant plus de données et avec 

une meilleure résolution, démontrent que le slab est encore attaché sous le détroit de Gibraltar 

(Figure III-11). Aujourd’hui une déchirure de slab est plutôt privilégiée au lieu d’un 

détachement total (Spakman and Wortel, 2004; Spakman et al., 2018).  

 

II.4.2.2.4. Modèle du retrait de la fosse de subduction (Slab roll-back) 

 Certains modèles proposent que l’extension Oligo-Miocène serait liée au retrait du plan 

de subduction créant une extension arrière-arc (Figure II-16d ; Royden, 1993a, 1993b; 

Lonergan and White, 1997; Faccenna et al., 2004; Spakman and Wortel, 2004; Handy et al., 

2010). Ces modèles sont basés sur les effets induits sur la plaque supérieure par le retrait du 

plan de subduction (Malinverno and Ryan, 1986; Royden, 1993a, 1993b).  

 L’origine et la position initiale géographique des zones internes des chaînes de 

montagnes du pourtour Méditerranéen sont encore discutées. Les similitudes lithologiques et 

l’évolution tectonique de ces différents domaines ont mené au concept de la micro-plaque 

Figure III-16 : Modèles  proposés pour la géodynamique de la Mediterannée occidentale 
(modifiée d’après Platt et al 2013). 
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AlKaPeCa (Bouillin, 1986). Elle serait située approximativement à la position actuelle des 

Baléares durant l’Oligocène avant d’être divisée au début du Miocène en plusieurs blocs 

maintenant répartis dans quatre régions : la région d’Alboran (les Bétiques en Espagne, le Rif 

au Maroc), la Kabylie (en Algérie), les montagnes Péloritani (en Sicile) et la Calabre (au sud-

ouest de l’Italie) (Figure II-17; García-Dueñas et al., 1992b; Lonergan and White, 1997; 

Vergés and Fernàndez, 2012). Le processus de retrait de la fosse de subduction aurait donc 

induit la fragmentation et la dispersion de l’arc et du prisme d’accrétion, qui formaient le micro-

continent AlKaPeCa avant ̴ 35-30 Ma. 

 Par ailleurs, très peu de contraintes existent quant à l’évolution spatio-temporelle et à la 

géométrie du (ou des) plan(s) de subduction de la partie ouest de la Méditerranée. Plusieurs 

scénarios ont été proposés :  

- Scénario 1 : le plan de subduction est restreint dans une zone proche des Baléares et 

pente vers le N-NW dans un premier temps, puis vers l’E lors de sa migration vers le S-

SW (Figure II-18a; Gutscher et al., 2002; Rosenbaum et al., 2002; Spakman and 

Wortel, 2004; Van Hinsbergen et al., 2014);  

- Scénario 2 : une longue zone de subduction s'étendant depuis Gibraltar jusqu'aux 

Baléares, pente vers le N-NW et migre vers le S (Figure II-18b; Gueguen et al., 1998; 

Jolivet and Faccenna, 2000; Faccenna et al., 2001, 2014; Jolivet et al., 2006, 2009);  

- Scénario 3 : association de deux plans de subduction aux polarités opposées séparés par 

une zone transformante: avec un plan penté vers le S-SE situé au niveau des côtes 

Kabyles qui migre ensuite vers le N puis l’W ; et un plan penté vers le N-NW au niveau 

des Baléares qui migre vers le S (Figure II-18c; Vergés and Fernàndez, 2012);  

- Scénario 4 : une double subduction, avec tout d’abord un plan à polarité S au Paléogène 

qui est ensuite associé à un plan à polarité NW au Néogène. L’initiation du deuxième 

plan de subduction est liée à la collision entre AlKaPeCa et l’Ibérie à l’Eocène-

Oligocène qui déclenche une tectonique de rétrochevauchement (Figure II-18d; e.g. 

Michard et al., 2002).  

II.4.2.2.5. Limite de ces modèles 

 Les trois dernières modèles s’appuient principalement sur les données géophysiques 

montrant l’existence d’un fragment de lithosphère à pendage est, relié à la surface au niveau du 

détroit de Gibraltar (Grimison and Chen, 1986; Seber et al., 1996; Calvert et al., 2000; Gutscher 

et al., 2002; Spakman and Wortel, 2004; Pedrera et al., 2011; Bezada et al., 2013; Chertova et 

al., 2014). Cette zone est aussi caractérisée par des anomalies gravimétriques négatives (Banda 

et al., 1980; Torne et al., 2000) et de fortes anomalies thermiques (Polyak et al., 1996; Rimi, 

2001). C’est aussi à cet endroit qu’est concentrée la majeure partie du volcanisme néogène 

(Comas et al., 1992, 1999; Maillard and Mauffret, 1993). Par ailleurs, le modèle de l’érosion 

mantélique a été consus avant la réalisation des études sismiques. Ce modèle ainsi que le modèle 

de détachement total du slab ne sont pas compatibles avec les données de tomographie simisque 

actuelles. Les modèles de délamination et de retrait de la fosse de subduction, sont les modèles 

les plus explicatifs de la dynamique de la méditerannée occidentale. Toutefois, le modèle de 

subduction suivie d’un retrait de la plaque plangeante vers l’ouest (Royden, 1993a; Lonergan 

and White, 1997; Spakman and Wortel, 2004) est le precessus le plus accepté actuellement pour 
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expliquer la structure actuelle de l’arc de Gibraltar (Royden, 1993a; Lonergan and White, 1997; 

Gutscher et al., 2002; Spakman and Wortel, 2004; Vergés and Fernàndez, 2012; Bezada et al., 

2013; Jolivet et al., 2013; Chertova et al., 2014; Faccenna et al., 2014; Van Hinsbergen et al., 

2014; Villaseñor et al., 2015; Mancilla et al., 2015). 

-  

 
 

II.4.2.3. De l’Oligocène à l’actuel  

 La forme arquée de l’arc de Gibraltar a été acquise entre le Miocène et le Messinien 

inferieur (Allerton et al., 1993; Platzman et al., 1993; Calvo et al., 1997, 2001; Osete et al., 

2004; Mattei et al., 2006; Chalouan et al., 2008; Cifelli et al., 2008). Depuis la fin du Tortonien 

(8-9 Ma) jusqu’à aujourd’hui, l’ensemble de l’arc a été affecté par une compression N-S à NW-

SE (Rodriguez-Fernandez and Martin-Penela, 1993; Crespo-Blanc, 1995; Martínez-Martínez 

and Azañón, 1997). Cette compression est marquée par des plis kilométriques d’axe E-W à NE-

SW qui ont été principalement décrits dans les Bétiques (Azañón and Crespo-Blanc, 2000; 

Martínez-Martínez et al., 2002). Ces plis sont également observés dans le bassin d’Alboran 

avec la présence de plis d’axe ENE-WSW qui sont associés à des systèmes de failles 

décrochantes (Comas et al., 1999). Le Messinien est marqué par la fermeture des voies de 

communication entre l’océan l’Atlantique et la Méditerranée menant alors à la crise de salinité 

messinienne. Elle consiste en l’assèchement quasi-total du bassin méditerranéen entre 5.96 et 

5.33 Ma (Hsü, 1973; Ryan, 1976; Clauzon, 1996; Krijgsman et al., 1999; Do Couto et al., 2014). 

 

Figure III-17 : Reconstruction de la position du micro-continent AlKaPeCa depuis 50 Ma (van 

Hinsbergen et al., 2014). «upper AlKaPeCa» fait référence aux unités équivalentes aux 

Ghomarides, «lower AlKaPeCa» fait référence aux unités équivalentes aux Sebtides.   
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Emmanuelle Homonnay – « Évolution tectono-métamorphique et chronologie de mise en place des unités métamorphiques 

du Rif interne (Maroc) » – Thèse – Université Côte d’Azur – 2019 

 

 

Figure III-18 : Illustration du retrait du plan de subduction selon 4 scénarios pour la région 

ouest de la Méditerranée pour une paléogéographie à ~35Ma d’après van Hinsbergen et al. 

(2014), modifiée d’après Chertova et al. (2014). a. Scénario 1 selon le modèle de Rosenbaum 

et al. (2002) ; Spakman and Wortel (2004) ; van Hinsbergen et al. (2014). b. Scénario 2 selon 

le modèle de Gueguen et al. (1998) ; Jolivet et Faccenna (2000) ; Faccenna et al.(2004, 2014) 

; Jolivet et al. (2006, 2009). c. Scénario 3 selon le modèle de Vergés and Fernàndez (2012). d. 

Scénario 4 selon le modèle de Michard et al, (2002). 
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III.1.  PRÉSENTATION DE LA ZONE D’ÉTUDE ET PRINCIPALES 

QUESTIONS POSÉES 

 La région de Ceuta (Nord du Rif interne) est caractérisée par l’empilement des unités 

des Sebtides et Ghomarides, qui sont séparées à l’ouest de la dorsale calcaire et/ou des flyschs 

par l’accident décrochant sénestre du Jehbel-Mussa ou par un contact chevauchant (Figure 

III-1). 

 A l’ouest, proche du village de Benzou, se trouve l’antiforme de Beni Mezala formé par 

l’empilement de quatre unités des Sebtides supérieures : Beni Mezala inférieure (BM1), Beni 

Mezala supérieure (BM2), Boquete de Anjeras et Tizgarine (Figure III-1). Ces unités 

contiennent toutes la même succession litho-stratigraphique permo-triasique. Elles sont 

caractérisées par l’augmentation du degré métamorphique depuis la bordure de l’antiforme vers 

son cœur, avec des conditions de BP-BT pour l’unité de Tizgarine jusqu’à des conditions de 

HP-BT (faciès schistes bleus à éclogites) pour BM1 (Bouybaouène, 1993; Bouybaouène et al., 

1995 ; Michard et al.,1997 ; Bouybaouène et Goffé, 2003). La déformation ductile principale 

est caractérisée par des foliations orientées NNE-SSW et des linéations orientées NW-SE à 

Figure III-1 : Carte géologique et coupe des zones internes entre Fnidek et Ceuta  (modifiées 

d’après Chalouan et al., 2008). 
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NNE-SSW. Les critères de cisaillement associés montrent un mouvement vers le N ou le NW. 

La foliation principale ainsi que les microstructures associées à cette déformation sont 

marquées par les minéraux rétromorphiques comme la chlorite et la phengite. Ces minéraux se 

sont développés dans des conditions du facies des schistes verts et ont cristallisé aux dépens 

des paragenèses de HP-BT (Bouybaouène, 1993 ; Negro, 2004). 

 Plusieurs études géochronologiques ont données des âges compris entre ̴ 23-19 Ma pour 

les unités des Sebtides supérieures (Ouazzani-Touami, 1986 ; Saddiqi, 1995 ; Janots et al., 

2006 ; Michard et al., 2006). Ces âges sont considérés contemporains du développement de la 

déformation principale correspondant à l’exhumation finale de ces unités (Janots et al., 2006 ; 

Michard et al., 2006). 

 Les unités des Sebtides supérieures sont en contact tectonique, considéré comme un 

chevauchement, avec l’unité d’Aakaili des Ghomarides (Figure III-1). Celle-ci est composée 

de sédiments détritiques paléozoïques à triasiques peu métamorphiques et parfois même non 

métamorphiques (Chalouan et al., 1990). Des sédiments d’âge Oligo-Miocène recouvrent en 

discordance les terrains antérieurs et sont contemporains de la mise en place de bassins 

sédimentaires en extension (Serrano et al., 2006 ; 2007 ; Hlila et al., 2008). Le métamorphisme 

dans les Ghomarides est supposé varisque à partir d’observations structurales (Chalouan et 

Michard, 1990), cependant des datations K-Ar ont donné des âges variant entre 259 ± 5 Ma à 

25,3 ± 0,9 Ma depuis la partie supérieure des nappes jusqu’à leur base (Chalouan et al., 1990, 

Chalouan et al., 2008). Ces âges sont interprétés comme des âges varisques partiellement 

perturbés par l’évènement alpin (Chalouan et al., 1990, Chalouan et al., 2008). 

 Au niveau de la péninsule de Ceuta, à l’est sous les Ghomarides se trouvent les unités 

des Sebtides inférieures (Figure III-1). Le contact Ghomarides et Sebtides inférieures n'est pas 

visible car totalement masqué par la construction du fort de Ceuta et par l’urbanisation. Les 

Sebtides inférieures sont composées de métapélites migmatitiques contenant à leur base des 

boudins de granulites (kinzigites) et une écaille de péridotite, le tout chevauchant les 

orthogneiss du Monte Hacho (Figure III-1) (Kornprobst, 1974 ; Ruiz-Cruz et al., 2011). Les 

granulites contiennent des reliques d’UHP-UHT (coésite, micro-diamant, Ruiz Cruz et Sanz de 

Galdeano, 2012 ; 2013). Très peu de données géochronologiques ont été acquises sur 

l’ensemble de ces formations. Un âge varisque (290 ± 4 Ma) a été obtenu par méthode Rb-Sr 

sur roche totale pour les orthogneiss du Monte Hacho (Bernard-Griffith et al., 1977) et a été 

interprété comme l’âge du principal épisode métamorphique enregistré par ces unités. 

Cependant, un âge à 270 ± 9 Ma a été également obtenu et a été relié à l’épisode  magmatique 

antérieur à l’épisode métamorphique (Ruiz Cruz et Bentabol, 2014). A Béni Bousera, des 

datations U-Pb sur monazites dans les métapélites ont donné des âges à ca. 21 Ma. Ces âges ont 

été attribués à l’épisode métamorphique de HT (Gueydan et al., 2015).  

 La synthèse bibliographique ainsi que la coupe géologique synthétique de la région de 

Ceuta (Figure III-1) permettent de mettre en évidence plusieurs points qui restent à éclaircir et 

qui ont motivé ce travail : 

 Comment expliquer le contraste métamorphique entre les unités des Sebtides 

(métamorphisme de HP-BT pour les Sebtides supérieures et de HT pour les unités des 

Sebtides inférieures) ? 

 Quelle est la nature des contacts tectoniques entre les Ghomarides et les unités des 

Sebtides supérieures et inférieures ?  
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 Y-a-t-il eu plusieurs évènements de déformations successives, et quelle est la 

chronologie relative de ces évènements ?  

 Quelle est la relation entre la déformation observée dans la croûte et celle observée dans 

le manteau ? 

 Y-a-t-il eu du magmatisme associé au métamorphisme de HT observé dans les Sebtides 

inférieures ?  

 Quel est l’âge du métamorphisme observé dans les Ghomarides ? 

 Comment intégrer à l’échelle régionale l’ensemble de ces données structurales, 

métamorphiques et géochronologiques, et quelles sont les implications pour l’évolution 

géodynamique de l’arc de Gibraltar ? 

 

 Le travail présenté dans cette section a pour objectif d’identifier les différentes phases 

de déformation présentes dans les unités des Sebtides supérieures (appelées aussi unités de 

Federico), dans l’unité des Ghomarides et dans les unités des Sebtides inférieures, afin de 

comprendre les relations structurales et métamorphiques entre ces trois unités. Les données 

structurales sont regroupées et présentées sur les Figure III-2, Figure III-3, Figure III-4, 

Figure III-5, Figure III-6 (cartes de localisation des sites d'observation et des échantillons, 

cartes des foliations, cartes des linéations, carte des axes des plis, coupe générale et diagrammes 

stéréographiques des foliations et linéations).  

 L’étude pétrographique repose sur l’observation de 40 lames minces pour l’unité de 

Beni Mezala, de 2 lames minces pour l’unité de Boquete de Anjeras, de 16 lames minces pour 

l’unité de Tizgarine, de 22 lames minces pour l’unité des Ghomarides, 55 lames minces pour 

l’unité des métapélites des Sebtides inférieures, 9 lames minces pour les péridotites et 22 lames 

minces pour les orthogneiss du Monte Hacho. Pour la localisation des lames minces se référer 

à la Figure III-2 (les noms des lames minces y sont reportés en rouge sur la carte).  

 Des datations 40Ar-39Ar et U-Th-Pb ont été effectuées dans l’unité de Beni Mezala 

inférieure (BM1) et dans les unités des Sebtides inférieures et du Monte Hacho, afin de 

déterminer le calendrier des différents évènements tectono-métamorphiques identifiés.
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Figure III-2 : Carte géologique de la région de Ceuta  (d’après Kornprobst and Durand Delga, 1985a) et localisation des points 

d’observation sur le terrain (GPS points) et des noms des échantillons de lame mince (thin sections, reportés en rouge). 
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Figure III-3 : Carte géologique de la région de Ceuta (d’après Kornprobst and Durand Delga, 1985a) et plans de foliation. 
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Figure III-4 : Carte géologique de la région de Ceuta (d’après Kornprobst and Durand Delga, 1985a) et linéations d’étirement. 
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Figure III-5 : Carte géologique de la région de Ceuta (d’après Kornprobst and Durand Delga, 1985a) et axes de plis. 
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Figure III-6 : Coupe NW-SE et SW-NE des unités de la région de Ceuta (localisation sur les figures III-2, III-3, III-4, III-5) 
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Figure III-7 : Diagrammes stéréographiques (canevas de Wulff, projections selon 

l’hémisphère inférieur, n représente le nombre de mesures): A. des plans de la foliation S2 

et des linéations L2 des unités de Beni Mezala. B. des plans des foliations S2 et des linéations 

L2 de l’unité de Tizgarine. C. des plans de la foliation S2 et des linéations L2 de l’unité des 

Ghomarides. 
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III.2.  DÉFORMATION, MÉTAMORPHISME ET GÉOCHRONOLOGIE 

DES UNITÉS DES SEBTIDES SUPÉRIEURES 

 Cette partie suit la logique de la coupe NW-SE de la région de Ceuta (Figure III-6) en 

commençant par les unités situées au NW. 

 

III.2.1. Déformation et métamorphisme dans l’unité de Beni Mezala 

 Aucune différence notable n’a été constatée entre l’unité BM1 et BM2. Elles sont donc 

décrites ensemble. 

 Dans cette unité, une évolution polyphasée a été mise en évidence avec la succession de 

2 phases principales de compression, observées à l'échelle de l'affleurement et/ou de la lame 

mince (D1, D2).  

 

 

Figure III-8 : Déformation dans les unités de Beni Mezala. A. Alternance de niveaux 

métapélitiques et métaquartzitiques (BM1) et veines syn-foliales. B. Plis P2 syn-S2 avec un 

plan axial pentée de 60° vers le NW (BM1). C. Plis P2 syn-S2 avec un plan axial pentée de 

10° vers le SW (BM2). D. Veines de quartz et chlorite perpendiculaires à la direction 

d’étriement (L2) (BM1). 
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III.2.1.1. Observations sur le terrain 

 Les unités de Beni Mezala (BM1 et BM2) présentent une foliation majeure S2, associée 

à des plis P2 isoclinaux qui transposent une foliation S0-1 définie par l’alternance de niveau 

pélitique et quartzitique (Figure III-5 et Figure III-8A). La foliation principale S2 est orientée 

N-S à NE-SW (Figure III-3 et Figure III-7A). Son pendage est très variable, faiblement à 

fortement (2° à 80°) penté vers l’E à NE ou vers l’W à SW selon le flanc est ou ouest de 

l’antiforme. La foliation est marquée dans les niveaux de métaquartzites par la disposition 

planaire du quartz, la chlorite et l’épidote et dans les niveaux métapélitiques par la chlorite et 

le mica blanc. Cette foliation est associée à une linéation minérale et d’étirement orientée NE-

SW ou NW-SE (Figure III-4 et Figure III-7A), qui est marquée par l’orientation préférentielle 

de l’épidote, la chlorite et le quartz ou seulement par le mica blanc et le quartz. Des plis P2 syn-

foliaux isoclinaux centimétriques à métriques, présentent des axes et des plans axiaux 

respectivement parallèles à la linéation L2 et à la foliation S2 (Figure III-8B et Figure III-8C). 

Ces plis ont des plans axiaux fortement à moyennement pentés (30-80°) vers le SE ou NW 

selon le flanc de l’antiforme (Figure III-8B). Par ailleurs, les axes de ces plis syn-schisteux 

peuvent aussi être faiblement à moyennement pentés (10-40°) vers le NE ou SW (Figure III-7A 

et Figure III-8C). Des fentes à quartz, chlorite et épidote se développent perpendiculairement 

à la linéation L2 (Figure III-8D). On peut également observer des veines à quartz, chlorite et 

épidote boudinées au sein de la foliation S2 (Figure III-8A) et qui contiennent parfois des 

amphiboles fibreuses vert foncé.  

 

III.2.1.2. Observations en lames minces 

 Vingt-six échantillons proviennent de l’unité de BM1 (CEU16-05, CEU16-06A, 

CEU16-07A1, A2, A3, B, C, CEU16-21, CEU16-22, CEU16-23A1, A2, B, CEU17-01A, B, 

CEU17-02, CEU17-03A, B, CEU17-04A, B, C, D, E, F, G, CEU17-05A, B), et quatorze 

échantillons proviennent de l’unité de BM2 (CEU15-08 ; CEU16-08 ; CEU16-09A1, A2, B, 

C1, C2, D; CEU16-33_1, 2, 3; CEU17-06 ; CEU17-30 ; CEU17-40). Les principaux minéraux 

de ces roches ont été analysés à la microsonde, les résultats sont présentés en Annexe III-1. 

Dans les échantillons de métapélites (CEU15-08, CEU16-07A1, B, C, CEU16-21, CEU16-23, 

CEU17-03, CEU17-04E, G, CEU17-05) et de métaquartzites (CEU16-33_1, 2, 3, CEU17-02, 

CEU17-04A, D, F) la foliation principale S1 est définie par l’orientation préférentielle du 

disthène, mica blanc, quartz, feldspaths et ilménite. Le disthène et le mica blanc se présentent 

en petites baguettes orientées dans la foliation. La tourmaline est toujours présente en claste. 

Dans certains échantillons (CEU16-07A1 ; CEU16-21) on peut observer la transposition de la 

foliation S1 par des microplis synfoliaux (Figure III-9A). Les minéraux de la foliation S1 sont 

pseudomorphosés par le sphène, la chlorite et quelque fois l’épidote et la calcite, qui soulignent 

avec les micas blancs dans certains échantillons une nouvelle foliation S2 (Figure III-9B) 

(CEU16-33_1 ; CEU17-01, CEU17-04B, C, G, CEU17-06). Ces mêmes minéraux sont aussi 

présents dans des veines qui recoupent perpendiculairement la foliation S1 à disthène et mica 

blanc (CEU16-07A1, A2, A3 ; CEU17-04B ; CEU17-06). Dans l’unité de BM1, on peut trouver 

dans ces veines des reliques d’amphibole (actinote ; Annexe III-1) pseudomorphosée par 
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l’épidote et la chlorite (CEU16-07A2 et CEU17-04B) (Figure III-9C).  Par ailleurs, dans deux 

échantillons (CEU16-06A et CEU17-04A) provenant de veines syn-foliales à quartz, on 

observe aussi l’amphibole en gerbe (Figure III-9D). 

 

 

 

 Dans quatre échantillons de métapélite CEU16-05, CEU16-08, CEU16-09, CEU16-22, 

et deux échantillons de métaquartzite CEU17-30 et CEU17-40, la foliation S1 est uniquement 

marquée par l’orientation préférentielle de mica blanc et quartz. On observe également 

l’apparition de minéraux tardifs comme le sphène et la chlorite. Dans six échantillons (CEU17-

01; CEU17-06A2; CEU17-04B, C, G; CEU17-06) seule la foliation S2 est présente, marquée 

par la chlorite, le quartz, le sphène et quelque fois l’épidote et la calcite (Figure III-9B). 

 

Figure III-9 : Photographies de lames minces des unités de Beni Mezala. A. Foliation S1 à 

disthène (ky) +mica blanc (mb) transposée par des plis P2 (observation en LPNA). B. 

Foliation S2 à mica blanc (mb) + chlorite (chl) + quartz (qtz) (observation en LPA). C. 

Veine perpendiculaire à S2 avec de l’amphibole (amph) pseudomorphosée par la chlorite 

(chl) et l’épidote (ep) (observation en LPA). D. veine syn-S2 à quartz (qtz) et amphibole 

(amph) (observation en LPA). 
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III.2.2. Datations 40Ar-39Ar de l’unité de Beni Mezela 1 

 Deux échantillons (CEU16-07A2, CEU16-21) ont été sélectionnés pour des datations 

par la méthode 40Ar-39Ar afin d’essayer de dater les deux phases de déformation observées. Ces 

échantillons proviennent de l’unité de Beni Mezala inférieure (BM1) (Figure III-2). Les micas 

blancs analysés dans l’échantillon CEU16-07A2 sont stables avec la chlorite, le quartz et le 

sphène qui soulignent la foliation S2 (Figure III-9B). Tandis que dans l’échantillon CEU16-

21 les micas blancs sont stables avec la foliation S1. Cette foliation S1 est transposée par des 

plis P2 et soulignée par le disthène, le mica blanc, le quartz et l’ilménite (Figure III-9A). 

 

III.2.2.1. Procédure analytique 

 Les échantillons ont été broyés et la fraction de 100-315 µm a été nettoyée dans un bain 

à ultrasons. Dix grains de muscovite ont été soigneusement triés à la main sous un microscope 

binoculaire pour ne sélectionner que des grains sans altération ni inclusion. Les grains 

sélectionnés ont été emballés dans des feuilles d'aluminium et irradiés pendant 97 heures dans 

le réacteur nucléaire de l'Université McMaster (Hamilton, Ontario, Canada) en même temps 

que les grains de sanidine de Fish Canyon (28,030 ± 0,056 Ma, Jourdan et Renne, 2007). Les 

interférences isotopiques de l'argon sur K et Ca ont été déterminées par irradiation de sels purs 

de KF et CaF2 à partir desquels les facteurs de correction suivants ont été obtenus : (40Ar/39Ar)K 

= 2,97 x 10-2 ± 10-3 sur 1σ, (38Ar/39Ar)K = 1,24 x 10-2 ± 5 x 10-4 sur 1σ, (39Ar/37Ar)Ca = 7,27 

x 10-4 ± 4 x 10-5 sur 1σ, et (36Ar/37Ar)Ca = 2,82 x 10-4 ± 3 x 10-5 sur 1σ. Des analyses de 

chauffage d’40Ar/39Ar par paliers ont été réalisées au laboratoire de Geoazur, Nice (France) à 

l'aide d'un laser au CO2 (IR) PhotonMachine 100 W continu utilisé à 5-15% pendant 30 s. Les 

isotopes d'argon ont été mesurés en mode statique avec un spectromètre de masse ARGUS VI 

du Thermo-Fischer. Les mesures ont été effectuées en mode multi-collecte à l'aide de quatre 

coupes de Faraday équipées de 1012 ohms (masses 40, 39, 38 et 37) et d'un compteur dynode 

compact discret à faible bruit de fond pour mesurer la masse 36. L'étalonnage du gain du capteur 

s'effectue par l'application, contrôlée par ordinateur, de tensions prédéterminées à chaque 

capteur. La discrimination de masse pour le spectromètre de masse a été contrôlée en analysant 

régulièrement les volumes de pipettes à air. Les données brutes ont été traitées à l'aide du 

logiciel ArArCALC (Koppers, 2002) et les âges ont été calculés à l'aide des constantes de 

désintégration radioactive données par Steiger et Jäger (1977). Les blancs étaient surveillés à 

chaque fois après trois analyses d'échantillons. Tous les paramètres et les valeurs d'abondance 

relative sont présentés dans le Tableau III-1 et ont été corrigés pour tenir compte des blancs, 

de la discrimination de masse et de la désintégration radioactive. L’40Ar atmosphérique a été 

estimée en utilisant une valeur du rapport 40Ar/36Ar initiale de 298,56 (Lee et al., 2006). Nos 

critères de détermination d'un plateau sont les suivants : un plateau doit comprendre au moins 

70 % de 39Ar dégazé, sur un minimum de trois étapes consécutives convenant à un niveau de 

confiance de 95 %. Les âges plateaux sont donnés avec une erreur de 2σ, et les incertitudes 

relatives à l'âge des plateaux comprennent les erreurs analytiques et les erreurs de la valeur J. 

Toutes les erreurs sur l'isochrone inverse, l'âge total de fusion et les rapports initiaux 40Ar/36Ar 

sont donnés avec une erreur de 2σ.
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 .

  

Tableau III-1 : Résultats des analyses 40Ar-39Ar sur micas blancs des métapélites de BM1 CEU16-07A2 et CEU16-21 
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III.2.2.2. Résultats 

 L’analyse d’un grain de muscovite provenant de l’échantillon CEU16-07A2 donne un 

âge plateau à 21.08 ± 0.25 Ma (Mean Standard Weighted Deviation (MSWD =0.91) (Figure 

III-10A) et correspond à 74% de la totalité d’39Ar dégazé. Le calcul d’âge à partir de l’isochrone 

inverse donne un âge concordant de 21.33± 0.46 Ma (MSDW = 0.84) avec un rapport initial 
40Ar/36Ar de 251.7 ± 71,6 (Figure III-10B). L’âge plateau à 21.08 ± 0.25 Ma est considéré 

comme la meilleure estimation possible. 

 Pour l’échantillon CEU16-21, un grain de muscovite a été analysé et donne un âge 

plateau à 20.23 ± 0.08 Ma (MSWD =0.65) (Figure III-10C) correspondant à 95 % de la totalité 

d’39Ar dégazé. Le calcul d’âge à partir de l’isochrone inverse donne un âge de 20.23± 0.26 Ma 

(MSDW = 1.30) avec un rapport initial 40Ar/36Ar de 295.4 ± 72,1 proche du rapport 40Ar/36Ar 

atmosphérique (295,5) (Figure III-10D). L’âge plateau à 21,53 ± 0,23 Ma est considéré comme 

la meilleure estimation possible. 

 

 

 

Figure III-10 : Spectres d’âges plateaux (A et C) et âges isochrones (C et D) obtenus dans 

les métapélites de l’unité de Beni Mezala inférieure (BM1). 
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III.2.2.3. Interprétation 

 Le grain de mica blanc daté dans l’échantillon CEU16-07A2 est stable dans la foliation 

S2 et indique donc que l’âge obtenu correspond au développement de cette foliation. 

L’échantillon CEU16-21 présente deux foliations avec deux générations de mica blanc. Les 

micas blancs étant sélectionnés une fois la roche broyée il est difficile d’identifier la génération 

de mica datée. Toutefois, le résultat est similaire à celui de l’échantillon CEU16-07A2 (ca. 21 

Ma), ce qui suggère que le grain de mica blanc daté dans l’échantillon CEU16-21 appartient à 

la deuxième génération de mica. Des âges similaires compris entre  ̴ 23-20 Ma ont également 

été trouvés dans cette même unité par la méthode K-Ar et 40Ar-39Ar sur mica blanc (Michard et 

al., 2006) et par la méthode U-Pb sur monazite (Janot et al., 2006). Ces âges ont été considérés  

contemporains au développement de la déformation principale correspondant à l’exhumation 

finale des unités des Sebtides supérieures (Janot et al., 2006). Negro (2005) a estimé les 

conditions P-T à 480°C et 4 kbar pour l’assemblage rétrograde à chlorite-phengite-quartz dans 

l’unité de BM1, équivalente à celle observée dans nos échantillons. On peut donc en déduire 

que l’unité de BM1 était soumise à des conditions du faciès des schistes verts de haute 

température lors de son exhumation à ca. 21 Ma. 

 

III.2.3. Déformation et métamorphisme dans l’unité de Boquete de Anjeras 

 Dans cette unité, 2 phases principales de compression ont pu être observées à l'échelle 

de l'affleurement et/ou de la lame mince (D1, D2). 

 

 

 

Figure III-11 : Photographie de lame mince de l’unité de Boquete de Anjeras, on observe 

une foliation à quartz (qtz), mica blanc (mb) et chlorite (chl) (observation en LPNA). 
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III.2.3.1. Observations sur le terrain 

 Dans la zone étudiée, cette unité n’affleure que sur quelques mètres (environ 200 m). 

Elle est caractérisée par des phyllades de couleur blanchâtre ou violacée claire « zinzolin ». Ces 

roches, situées au niveau d’une zone de contact entre les unités de Beni Mezala et Tizgarine, 

sont très déformées et correspondent  à des phyllonites dont la foliation principale mylonitique 

est associée à une linéation d’étirement, soulignée par le quartz, la chlorite et le mica blanc. 

Cette unité présente les caractéristiques d'une zone de forte déformation ductile en cisaillement 

simple (structures S/C) traduisant un transport important. Cet aspect sera développé un peu plus 

bas (section III.5.1). 

 

III.2.3.2. Observations en lame mince 

 Seulement deux lames minces ont été prélevées (CEU17-38 et CEU17-51). On retrouve 

la foliation principale qui est définie par l’orientation planaire du mica blanc, du quartz et de la 

chlorite (Figure III-11). On observe également des structures S-C qui seront décrites plus en 

détail dans la section III.5.1.  

 

III.2.4. Déformation et métamorphisme dans l’unité de Tizgarine 

 Dans cette unité, 2 phases principales de compression ont pu être observées à l'échelle 

de l'affleurement et/ou de la lame mince (D1, D2). 

 

III.2.4.1. Observations sur le terrain 

 L’unité de Tizgarine est caractérisée par des micaschistes ou des microconglomérats qui 

présentent une foliation S1 plissée et transposée par des plis P2 couchés (Figure III-12A). La 

foliation principale S2 est majoritairement orientée N-S à NW-SE, mais peut être quelque fois 

orientée E-W à NE-SW (Figure III-3 et Figure III-7B). Elle est généralement faiblement 

pentée (10-35°), mais peut être localement fortement pentée (50-90°) principalement vers 

l’ouest ou vers l’est selon le flanc de l’antiforme. Cette foliation est associée à une linéation 

minérale et d’étirement L2 soulignée par le quartz, le mica blanc et la chlorite. Elle est orientée 

majoritairement NE-SW et minoritairement NW-SE (Figure III-4 et Figure III-7B). Des plis 

P2 syn-foliaux présentent des axes parallèles à la linéation et des plans axiaux parallèles à la 

foliation (Figure III-12A et III-12B). Ces plis peuvent également présenter des axes courbes 

(N40 à N20; N160 à N180) peu pentés de 10° vers le NE qui enroulent une linéation L1 (Figure 

III-12B). Des fentes de quartz se développent perpendiculairement à la direction de la linéation 

L2 et aux axes de plis P2 (Figure III-12A). 
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III.2.4.2. Observations en lames minces 

 La foliation S1 est marquée par le mica blanc, le quartz et les oxydes opaques (CEU16-

10, CEU16-11, CEU16-12, CEU16-63A, B, CEU16-64_1 et 2, CEU17-07 ; CEU17-08, 

CEU17-09, CEU17-10). Dans deux échantillons cette foliation S1 est plissée et transposée et 

une deuxième foliation S2 apparait marquée par le mica banc, la biotite, la chlorite, le quartz et 

les oxydes opaques (Figure III-13A) (CEU16-64_1 et 2). Dans deux échantillons seulement la 

foliation S2 est visible (CEU16-11, CEU16-44). Les micas blancs, les feldspaths (orthose et 

plagioclase) et le quartz peuvent être aussi présent sous forme de clastes déformés par les 

foliations S1 et S2. Un échantillon (CEU16-63C) provient d’une de veine syn-S à quartz, 

chlorite et micas blanc (Figure III-13B). Les principaux minéraux de ces roches ont été 

analysés à la microsonde, les résultats sont présentés en Annexe 1. 

 

 

 

Figure III-12 : Déformation dans l’unité de Tizgarine. A. S1 transposée par des plis P2 syn-

S2 et veines de quartz et chlroite perpendiculaires à la direction d’étriement (L2) et aux 

axes de plis P2. B. Plis P2 avec axes courbes enroulant une linéation L1. 

 

Figure III-13 : Photographies de lames minces de l’unité de Tizgarine. A. S1 à mica blanc 

(mb) et quartz (qtz) plissée et transposée et S2 à mica blanc, biotite, chlorite et quartz 

(observation en LPNA). B. veine à chlorite et quartz (observation en LPA). 
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III.3.  DÉFORMATION ET MÉTAMORPHISME DANS L’UNITÉ DES 

GHOMARIDES 

 Dans cette unité, une phase principale de compression D2 a été observée à l'échelle de 

l'affleurement et/ou de la lame mince.  

 

III.3.1. Observations sur le terrain 

 Au contact de l’unité de Tizgarine, se trouve l’unité des Ghomarides (unité d’Aakaili). 

Cette unité forme un synclinal. Elle est caractérisée par des schistes ou des microconglomérats 

qui présentent une foliation S2 orientée majoritairement vers le NE-SW avec un pendage de 10 

à 60° principalement vers le NW ou vers le SE selon le flanc du synclinal (Figure III-7C). La 

linéation L2, orientée NW-SE et pentée de 10 à 30° majoritairement vers le NW (Figure 

III-7C), est marquée par la chlorite et/ou le mica blanc et le quartz. Des micro-plis syn-

schisteux P2 présentent des axes perpendiculaires à la direction de linéation et des plans axiaux 

parallèles à la foliation (Figure III-14). Une S0/1 sub-verticale et plissée par les plis P2, est 

visible à certains endroits (Figure III-3). 

 

 
 

III.3.2. Observations en lames minces 

 Trois échantillons proviennent des unités du Silurien (CEU13-24, CEU13-25, CEU13-

26, CEU15-09, CEU15-10, CEU16-01), sept proviennent des unités du Dévonien (CEU15-

06; CEU15-07; CEU16-02B; CEU16-13A, B, CEU16-18, CEU16-31, CEU17-11) et six 

échantillons proviennent des unités du Carbonifère (CEU15-03A; CEU15-04B; CEU15-05; 

CEU15-07 ; CEU16-13A, B ; CEU16-15A, B; CEU16-59). La plupart des échantillons 

(CEU13-25, CEU13-26, CEU15-04B, CEU15-05, CEU15-09, CEU15-10, CEU16-01, CEU16-

Figure III-14 : Plis P2 syn-S2  dans l’unité des Ghomarides 
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15A et B, CEU16-31, CEU16-59) présentent un plan de foliation associé à un plan de 

cisaillement et forment des structures S-C (Figure III-15). La foliation S2 est soulignée par 

l’orientation préférentielle du quartz, du mica blanc (Figure III-15) et parfois de la chlorite 

(CEU15-03A; CEU15-10; CEU16-01; CEU16-15A, B). La foliation est également marquée par 

les minéraux insolubles (argiles, oxydes) qui forment des trainées sombres (Figure III-15). Des 

clastes de mica blanc, de quartz et de feldspaths (feldspath potassique ou plagioclase) sont plus 

ou moins orientés dans la foliation. Les micas détritiques peuvent être déformés en « mica fish 

». On peut également observer de la calcite soulignant la foliation S2 dans trois échantillons 

(CEU13-25, CEU16-18 et CEU16-31).  

 Deux échantillons proviennent (CEU15-03B, CEU15-04A) de grès permo-triasiques 

non métamorphiques. On trouve dans ces échantillons des grains détritiques de micas blancs, 

de quartz et de feldspaths ainsi que de l’argile. 

 Cette observation est compatible avec les observations de Michard and Chalouan 

(1978), Chalouan (1986) et Chalouan and Michard (1990) qui décrivent des sédiments du Trias 

discordants sur les unités paléozoïques schistosées.  

 Les principaux minéraux de ces roches ont été analysés à la microsonde; les résultats 

sont présentés en Annexe 2. 

 

 
 

Figure III-15 : Photographie de lame mince de l’unité des Ghomarides, montrant une foliation 

S2 reprenant une S1 à quartz (qtz) et mica blanc (mb) (observation en LPNA). 
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III.4.  DÉFORMATION, MÉTAMORPHISME ET GÉOCHRONOLOGIE 

DES UNITÉS DES SEBTIDES INFÉRIEURES (ARTICLE 1)  

Article 1 - Miocene crustal extension following thrust tectonic in the Lower Sebtides units 

(internal Rif, Ceuta Peninsula, Spain): Implication for the geodynamic evolution of the 

Alboran domain 

 

 Cet article a fait l’objet d’une publication dans Tectonophysics. Il peut être téléchargé 

via ce lien : https://doi.org/10.1016/j.tecto.2017.11.028. 

 

 Cet article se focalise sur l’évolution tectono-métamorphique des unités des Sebtides 

inférieures présentes au niveau de la péninsule de Ceuta.  

 Il aborde la problématique de l’évolution thermique des roches métamorphiques des 

Sebtides inférieures, ainsi que la mise en place des péridotites au sein des unités 

crustales. 

 Les études structurales, pétrographiques et géochronologiques de l’unité des métapélites 

de Filali, des péridotites et des orthogneiss du Monte Hacho y sont présentées.  

 Au sein des métapélites une paragenèse relictuelle associée à une phase de déformation 

D1, est identifiée. 

 Deux unités séparées par un contact majeur ductile ont été identifiées : l’unité supérieure 

de Ceuta composée des métapélites et des péridotites et l’unité inférieure du Monte 

Hacho, composée des orthogneiss. 

 Ce chevauchement est contemporain d’une déformation notée D2, qui se développe 

dans les conditions du faciès des granulites de pression intermédiaire (̴ 0.7-1 GPa et 780-

820°C). Il est contemporain de la mise en place de l’unité supérieure de Ceuta sur l’unité 

inférieure du Monte Hacho. 

 Des datations U-Th-Pb sur monazite et xénotime dans un échantillon de leucosome des 

orthogneiss du Monte Hacho a permis de dater la déformation D2 à environ 28 Ma. 

 Des zones de cisaillement ductile à jeu normal, reliés à une de phase de déformation 

extensive D3 sont observées dans les métapelites et les orthogneiss. Cette déformation 

D3 a été datée par la méthode 39Ar-40Ar sur muscovite et biotite à environ 21 Ma. 

 Des datations par les méthodes U-Th-Pb sur monazite et 39Ar-40Ar sur biotite au sein de 

la foliation S2 donnent aussi des âges à environ 21 Ma, indiquant que l’évènement 

tectono-métamorphique D3 permet la recristallisation partielle ou totale des minéraux 

qui fournissent ces âges miocènes.  

 Nos données démontrent que la mise en place du manteau au sein des unités crustales a 

lieu au moins avant la phase D3 extensive du Miocène inférieur. 

  

https://doi.org/10.1016/j.tecto.2017.11.028
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III.5.  ANALYSE STRUCTURALE DES CONTACTS ENTRE LES 

PRINCIPALES UNITÉS  

III.5.1. Zone de cisaillement ductile entre les unités des Sebtides supérieures 

 Au niveau du contact entre l’unité de Beni Mezala supérieure (BM2) et l’unité de 

Boquete de Anjeras (BA) deux zones de cisaillement ont pu être identifiés (Figure III-2 et 

Figure III-16) ; points CEU16-33/CEU17-30 et CEU17-38). Ces zones de quelques mètres 

d’épaisseur sont localisées dans les niveaux de phyllonites. Ces roches sont caractérisées par 

une foliation S2 à quartz, mica blanc et chlorite. La linéation minérale S2 plonge de 30° vers 

l’est et elle est marquée par l’allongement du quartz, du mica blanc ainsi que la chlorite. Des 

structures S/C indiquent un sens de cisaillement inverse vers le NW ou l’W le long de la 

linéation L2 (Figure III-16, Figure III-17A et Figure III-17B). A l’échelle microscopique des 

structures S/C indiquent également un sens de cisaillement cohérent avec les observations faites 

sur le terrain (Figure III-17C et Figure III-17D). Par ailleurs, dans l’unité de Tizgarine (Tz) 

des veines de quartz plissées ou sigmoïdes, ainsi que des bandes S-C indiquent également un 

sens de cisaillement vers le NW (Figure III-2 et Figure III-16; point CEU16-52 ; Figure 

III-17E).  

 Etant localisées au contact entre des unités des Sebtides supérieures, ces zones de 

cisaillement pourraient être contemporaines à l’empilement de ces unités. Dans sa position 

géométrique actuelle les observations de terrain indiquent un contact chevauchant vers le NW 

à W. 

 

III.5.2. Zone de contact entre l’unité de Tizgarine et les Ghomarides: un contact majeur 

à l’échelle régionale 

 Au niveau du contact entre l’unité de Tizgarine et des Ghomarides, on observe une zone 

mylonitique majeure avec une déformation ductile pénétrative sur plusieurs centaines de mètres 

(̴ 300 m), impliquant un niveau de méta-conglomérats. Cette zone est principalement visible sur 

le flanc est de l’antiforme de Beni Mezala (Figure III-3, Figure III-4, Figure III-6 et Figure 

III-16; points CEU16-12/CEU17-07, CEU16-36/CEU17-31 et CEU17-11). Cette zone 

mylonitique montre des structures S/C ainsi que des galets déformés en sigmoïde, indiquant un 

cisaillement vers l’E à NE (Figure III-18A et III-18B). Les galets composant le méta-

conglomérat ont une forme en fuseau avec un très fort étirement qui définit une linéation 

d’étirement orientée N100 à 60.  

L’observation en lame mince de plusieurs échantillons de micro-conglomérat (CEU16-12, 

CEU17-07, CEU17-11) prélevés au niveau de la zone de cisaillement ductile montrent des 

structures S/C cohérentes avec celles observées sur le terrain, indiquant une direction de 

cisaillement vers l’E à NE (Figure III-18C et III-18D). Ces échantillons ont une texture 

mylonitique. La foliation est marquée par une matrice constituée de grains fins de quartz 

finement recristallisés (inférieur à un micromètre) et de micas blancs (Figure III-18C et 

III-18D). Ces minéraux moulent des porphyroclastes de quartz, de feldspaths (plagioclase et 
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feldspath potassique) et de calcite (Figure III-18C et III-18D). Quelques gros cristaux (̴ 0.3 

cm) de quartz à extinction roulante sont déformés dans la foliation et montrent des textures de 

sous grains qui évoluent sous forme de bandes de quartz recristallisé marquant la foliation 

mylonitique (température de déformation 400-200°C (Passchier and Trouw, 2005). Le quartz 

est également présent au niveau des queues de cristallisation autour des clastes de quartz ou de 

feldspaths (Figure III-18D). 

 Les critères cinématiques sur cette zone mylonitique indiquent parfois une cinématique 

inverse et parfois normale, du fait du plissement tardif affectant cette zone (voir section 0). Il 

est donc difficile de définir la nature de ce contact. 

 Sur le flanc ouest de l’antiforme de Beni Mezala, la zone de déformation est plus 

difficile à observer (ceci est lié à l’accès limité aux affleurements dans la zone de frontière et 

qui restent donc inaccessibles). Proche du contact avec l’unité de Boquete de Anjeras, une zone 

cisaillement ductile de quelques mètres (  ̴10 m) est visible dans un niveau conglomératique de 

l’unité de Tizgarine (Figure III-2 et Figure III-16 ; point CEU17-50).  Des structures S/C 

indiquent un déplacement vers le NE, cohérent avec les observations précédentes (Figure 

III-18E). En continuant vers l’ouest on trouve les unités de Tizgarine d’âge permien et 

triasique, qui ne sont pas présentes sur le flanc est de l’antiforme (Figure III-3). Ces roches 

gréseuses ou calcaires ne présentent aucune déformation ductile et aucune cristallisation 

métamorphique n’a été observée. De ce côté du flanc de l’antiforme, aucune zone de 

déformation n’a été observée entre l’unité des Ghomarides et l’unité de Tizgarine. La 

localisation de la zone de contact au niveau du flanc ouest de l’antiforme reste encore à préciser.  

 

III.5.3.  Zones de cisaillement ductile dans l’unité des Sebtides inférieures 

 Cette partie a fait l’objet d’une description détaillée dans la section III.4 (article 1). Il ne 

sera présenté ici qu’un résumé des observations. 

Au niveau de la péninsule de Ceuta, une zone de cisaillement ductile de HT contemporaine à la 

foliation S2 et à la linéation d’étirement L2 marquées par la biotite, la sillimanite, le quartz et 

les feldspaths dans les métapélites des Sebtides inférieures, est identifiée au niveau du contact 

avec les péridotites et les orthogneiss du Monte Hacho. Cette zone déformation intense est 

caractérisée par des mylonites. Des critères de cisaillement, avec notamment l’élongation des 

quartz et des feldspaths, indiquent un déplacement vers l’E à NE. Cette déformation est 

contemporaine à la mise en place des métapélites associées à une écaille de péridotites des 

Sebtides inférieures, sur les orthogneiss du Monte Hacho. 

 Cette zone de cisaillement est ensuite réactivée lors d’un épisode de déformation noté 

D3. Des bandes de cisaillement indiquent un déplacement extensif vers le SW. Cette 

déformation est contemporaine au développement d’une foliation mylonitique à muscovite-

biotite-quartz-feldspaths, développée dans des conditions P-T à la limite des faciès des 

amphibolites et des schistes verts (400–550 °C and 1–3 kbar). Cet évènement est généralisé à 

l’ensemble de la pile métamorphique puisque des zones cisaillement d’ultra-mylonite à jeux 

normal vers le SW, sont observables aussi bien dans les métapélites que dans les orthogniess.
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Figure III-16 : Carte géologique de la région de Ceuta  (d’après Kornprobst and Durand Delga, 1985a) et données structurales des zones de 

cisaillements ductiles. Le sens de cisaillment est indiqué par des flèches, en rouge les zones de cisaillements entre les unités des Sebtides 

supérieures, en vert les zones de cisaillements au contact des unités de Tizgarine (Sebtides supérieures) et des Ghomarides 



CHAPITRE III – Évolution structurale, métamorphique, magmatique et géochronologique du domaine d’Alboran dans la 

région de Ceuta 

145 

 

Figure III-17 : Zone de cisaillement ductile dans les unités des Sebtides supérieures. A. Structure 

S/C montrant un cisaillement vers le NW dans l’unité de BM2, au contact de l’unité de Boquete 

de Anjeras (point CEU17-30). B. Sigmoïde montrant un sens de cisaillement vers l’W dans 

l’unité de Boquete de Anjera au contact de BM2  (point CEU17-38). C. Observation 

microscopique de bandes de cisaillement montrant un déplacement vers le NW (lame CEU17-

30). D. Observation microscopique de bandes de cisaillement montrant un déplacement vers l’W 

(lame CEU17-38). E. Veines de quartz déformées montrant un cisaillement vers le NW dans 

l’unité de Tizgarine (point CEU16-52). 

 



CHAPITRE III – Évolution structurale, métamorphique, magmatique et géochronologique du domaine d’Alboran dans la 

région de Ceuta 

146 

 

 

  

Figure III-18 : Zones de cisaillement ductile au contact entre les unités de Tizgarine et des 

Ghomarides. A. Bandes de cisaillement S/C’ montrant un déplacement vers l‘est (CEU16-

12/CEU17-07). B. Galets déformés en sigmoïde indiquant un déplacement vers le nord-est. 

C. A l’échelle microscopique, bandes de S/C’ montrent un déplacement vers l‘est. La 

foliation est à quartz (qtz) et mica blanc (mb)  (observation en LPNA; CEU16-12). D. A 

l’échelle microscopique, bandes de S/C’ indiquant un déplacement vers le nord-est. La 

foliation est à quartz (qtz) et mica blanc (mb) (observation en LPNA; CEU16-11). E. Bandes 

de cisaillement S/C indiquant un déplacement vers le nord-est (CEU17-50). 
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III.6.  LES DÉFORMATIONS TARDIVES 

 Deux phases de compression tardives post-Burdigalien par rapport aux phases de 

déformation D2 et D3 ont été identifiées : 

(i) une phase de compression WNW-ESE, D4, contemporaine de la formation de 

l’antiforme de Beni Mezala et associée à des plis d’axe majoritairement NNE-SSW.  

(ii) une phase de compression N-S, D5, associée au développent de plis d’axe E-W à 

WNW-ESE. 

 

  

 

 La phase de plissement P4, plisse la foliation principale S2 observées dans les unités du 

domaine interne (Sebtides et Ghomarides) (Figure III-5 et Figure III-19A). Ces plis P4 

centimétriques à métriques présentent des axes N-S à NNE-SSW (N0-165) plongeant 

faiblement (0-20°) vers le S ou le N. Les plans axiaux de ces plis peuvent être soit 

subhorizontaux, soit ils plongent modérément à fortement (25-75°) vers l’E-SE ou l’W. Une 

schistosité (S4) associée à ces plis peut être quelque fois observée (Figure III-3). Ces plis 

Figure III-19 : Plis tardifs correspondant aux phases de compression D4 et/ou D5. A. plis 

P4 d’axe NNW-SSE dans l’unité des BM2. B. plis P5 d’axe E-W dans l’unité de Tizgarine. 

C. plis P4 d’axe N-S et plis P5 d’axe E-W créant des structures d’interférence dans l’unité 

des Ghomarides. 
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d'échelle métrique à décamétrique ont la même direction que les structures synformes et 

antiformes d'échelle kilométrique qui façonnent la région de Ceuta (i.e. antiforme de Beni 

Mezala) et pourraient donc être contemporains à leur formation.  

 

 Une phase tardive de plissement P5 d’axe orienté globalement E-W à WNW-ESE (N60-

100), faiblement pentés (0-25°) (Figure III-19B) plisse la foliation principale S2 ainsi que les 

plis P4 (Figure III-19C), créant des structures d’interférence de plis de type 3 (Ramsay, 1967). 

Les plans axiaux de ces plis plongent modérément (30-50°) le plus souvent vers le N. Ces plis 

sont également visibles à l'échelle de la carte géologique (Figure III-3). Ils plissent les grands 

contacts tectoniques (Ghomarides/Tizgarine; Filali/Monte Hacho).  

 

 

 Les projections stéréographiques des données structurales (S2, L2) ont été établies pour 

chacune des unités (Figure III-20). Les plans des foliations S2 sont dispersés selon une 

direction moyenne NE-SW. La projection des linéations L2 montre aussi une forte dispersion 

des données avec une tendance vers le NE-SW.  

 

 La carte des trajectoires des foliations majeures S2 (Figure III-21) établie à partir des 

données de terrain et des données de la littérature (Kornprobst and Durand-Delga, 1985a), 

montre que les foliations S2 s’orientent principalement selon une direction NNE-SSW. 

Cependant, par endroit les trajectoires de foliations sont perturbées et s'orientent selon une 

direction W. La carte de trajectoire des linéations L2 montre la même tendance (Figure III-22). 

On remarque également que les contacts entre les différentes unités présentent aussi des 

perturbations de trajectoire selon un axe E-W (Figure III-21 et Figure III-22). 

Figure III-20 : Diagrammes stéréographiques des plans de la foliation S2 et des linéations 

L2 des unités de l’ensemble de la région de Ceuta (Sebtides et Ghomarides). Canevas de 

Wulf, projections selon l’hémisphère inférieur, n représente le nombre de mesures. 
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 La dispersion observée aussi bien pour les directions de foliation S2 que pour les 

directions de linéations L2 suggère que celles-ci soient réorientées pendant plusieurs phases de 

déformation postérieures.   

 

 Ces phases de plis tardives affectent les formations d’âge Oligocène-Burdigalien 

(Feinberg et al., 1990) du bassin de Fnideq (Figure III-1 et Figure III-3), ce qui permet 

d'envisager un âge post-Burdigalien pour ces deux phases compressives. 
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Figure III-21 : Carte des trajectoires des foliations S2 sur l’ensemble de la région de Ceuta et axes des plis post D3 déduits. 
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Figure III-22: Carte des trajectoires des linéations L2 sur l’ensemble de la région de Ceuta axes des plis post D3 déduits. 
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III.7.  MAGMATISME D’ARC CALCO-ALCALIN AU SEIN DES 

SEBTIDES INFÉRIEURES (ARTICLE 2)  

 Cet article a fait l’objet d’une publication dans Geological Magazine. Il peut être trouvé 

via ce lien : https://doi.org/10.1017/S0016756818000717 

 

 Cet article documente pour la première fois l’existence de roches magmatiques au sein 

de l’unité métapélitique des Sebtides inférieures. 

 Une étude structurale, pétrographique, géochimique et géochronologique a été menée 

sur ces roches magmatiques.  

 Ces roches magmatiques micro-dioritiques se présentent sous forme de sills pluri- 

centimétriques à métriques, parallèles à la foliation principale (S2) des métapélites 

encaissantes. 

 L’assemblage magmatique primaire de ces roches est composé de feldspaths, de quartz, 

de biotite, de pyroxène, d’amphibole (?) et d’oxyde Fe-Ti. Cette association 

minéralogique indique une différenciation modérée de ces roches. 

 Ces sills contiennent des enclaves de roches magmatiques granulaires à micro-

granulaires qui présentent une association minéralogique magmatique à plagioclase, 

amphibole, pyroxène et quartz. 

 La signature géochimique de ces micro-diorites est typique des roches d’arc 

magmatique calco-alcalines fortement potassiques à shoshonitiques. 

 Une association minérale secondaire métamorphique à mica blanc, chlorite, quartz, 

albite et épidote, se développe aux dépends des minéraux magmatiques primaires et 

atteste d'un rééquilibrage métamorphique à la limite des facies amphibolites et schistes 

verts.  

 Des datations U-Th-Pb des monazites présentes dans la matrice ainsi qu’en inclusion 

dans les minéraux partiellement rétromorphosés, indiquent que l’évènement 

métamorphique à lieu aux alentours de 21 Ma. 

 L’âge du métamorphisme secondaire à ca. 21 Ma ainsi que la relation structurale entre 

les sills et la foliation principale des roches encaissantes datée précédemment à environ 

28 Ma, démontrent que ces sills magmatiques se sont mis en place entre 28 et 21 Ma. 

 

  

https://doi.org/10.1017/S0016756818000717
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III.8.  SYNTHÈSE DES RESULTATS 

 L’ensemble des données récoltées dans la région de Ceuta a permis d’en déduire les 

points suivants : 

 Les unités des Sebtides supérieures ont subi plusieurs évènements métamorphiques 

alpins, successifs dans le temps :  

1- un évènement compressif D1 (clairement visible dans les unités de Beni Mezala et 

Tizgarine) est contemporain d’une paragénèse de haute pression/basse température pour 

les unités de Beni Mezala et d’une paragenèse du faciès des schistes verts pour l’unité 

de Tizgarine. 

2- une phase de déformation compressive majeure, D2, est visible dans l’ensemble des 

unités des Sebtides supérieures. Cette déformation est associée au développement d’un 

métamorphisme schiste vert daté à environ 21 Ma par la méthode 40Ar-39Ar sur mica 

blanc. Ces datations sont cohérentes avec celles déjà effectuées sur les mêmes unités 

(Janot et al., 2006 ; Michard et al., 2006). 

 Les trois unités (BM, BA et Tz) des Sebtides supérieures sont séparées par des contacts 

ductiles montrant un sens de cisaillement vers l’W à NW correspondant à l'exhumation et à 

l'empilement à environ 21Ma de ces unités préalablement enfouies.  

 

 Trois évènements tectono-métamorphiques ont pu être identifiés dans les Sebtides 

inférieures :  

1- un évènement D1, dont l’âge reste inconnu, qui est contemporain d’un métamorphisme 

de haute pression/haute température (faciès des granulites de haute pression);  

2- un deuxième évènement, D2, qui s'est développé lors d’une tectonique en compression, 

dans des conditions du faciès des granulites de pression intermédiaire (7-10 kbar et 780-

820°C), avant 28 Ma. Cet évènement est contemporain de la mise en place des unités 

métapélitiques et mantelliques sur l’unité des orthogneiss du Monte Hacho. 

3- un troisième évènement extensif, D3, qui est caractérisé par métamorphisme entre la 

limite des faciès amphibolites schistes verts (400-550 °C et 1-3 kbar) au début du Miocène 

(vers 21 Ma). 

Un magmatisme d’arc calco-alcalin fortement potassique à shoshonitique, est contemporain 

au métamorphisme de HT, M2, observé dans les métapélites des Sebtides inférieures. 

 

 Un évènement tectono-métamorphique a été observé dans les Ghomarides. 

 Dans cette unité les formations permo-triasiques ne sont pas métamorphiques et 

semblent déformées uniquement par les phases alpines tardives (D4 et D5). Par contre les 

formations paléozoïques sont métamorphisées et ont enregistrées des déformations ductiles. 

Les directions des structures (NS à NNE-SSW) sont compatibles avec celles des 

déformations attribuées au varisque dans l'unité des Ghomarides (Michard et Chalouan, 

1978; Chaloaun, 1986 ; Chalouan et Michard, 1990). Cette unité située au sommet de la pile 

tectonique a été peu affectée par le métamorphisme alpin et les évènements varisques y ont 

probablement été préservés. 
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 Dans la région de Ceuta le contact entre les unités des Ghomarides et des Sebtides 

inférieures est masqué et ne peut pas être observé. Ce contact est souvent décrit comme un 

contact de nappe (Michard et Chalouan, 1978 ; Chaloaun, 1986 ; Chalouan et Michard, 

1990). Toutefois, dans la région de Cabo Negro, les unités des Ghomarides apparaissent en 

continuité structurale et métamorphique avec les unités des Sebtides inférieures qui ont 

enregistré un métamorphisme de HT (voir Chap IV).  

 

 Un contact majeur entre les unités des Sebtides supérieures et les Ghomarides est 

caractérisé par une grande zone de déformation ductile schiste vert, présentant un sens 

de cisaillement vers l’E à ENE.  

Cette zone de déformation ductile constitue un contact majeur au niveau du Rif interne, 

puisqu’elle sépare les unités des Sebtides supérieures ayant subi un métamorphisme de 

HP, des unités Ghomarides et des Sebtides inférieures ayant subi un métamorphisme de 

HT. 

 

 Deux phases de compression de direction orthogonale (  ̴WNW-ESE puis  ̴ N-S) post-

burdigaliennes plissent l’ensemble des unités du Rif interne formant une succession de 

synformes et antiformes visibles à l’échelle cartographique et centimétrique sur le 

terrain. 
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IV.1.  PRÉSENTATION DE LA ZONE D’ÉTUDE ET PRINCIPALES 

QUESTIONS POSÉES 

 Dans la région de Cabo Negro affleurent les unités des Ghomarides et des Sebtides 

inférieures (unité de Filali), avec d’ouest en est (Figure IV-1): (i) les micaschistes de l'unité 

des Ghomarides ; (ii) les micaschistes de l'unité de Filali ; (iii) les paragneiss de l'unité de Filali 

à biotite, sillimanite et grenat dans lesquels se trouvent des filons de leptynites à grenat 

(Kornprobst, 1974) (iv) et des orthogneiss (Romagny, 2014). Les orthogneiss, décrits pour la 

première fois par Romagny (2014), sont considérés comme équivalents à l'unité de Monte 

Hacho présente à Ceuta. Le contact entre les paragneiss Filali et les orthogneiss est marqué par 

une bande mylonitique de quelques mètres de large, orientée est-ouest (Romagny, 2014).  

 

 
Figure IV-1 : Carte géologique et coupe des zones internes (modifiées d’après Kornprobst, 

1974).  

 

 Kornprobst (1974) décrit un pli anticlinal en genou dont la charnière est orientée ~N/S 

à ~NW/SE et déversée vers l’ouest, est localisée proche du contact entre les paragneiss et les 

micaschistes de Filali. La nature de ce contact n’est pas claire. Une faille sub-verticale de 

direction ~N/S, passant par le port de M’Diq est cartographiée (Kornprobst et Durand Delga, 

1985). Cependant Kornprobst (1974) présente deux coupes avec deux interprétations, une 

coupe sur laquelle cette faille est représentée et une autre avec aucune faille mentionnée. 

 Le contact entre les Ghomarides et les micashistes de Filali est cartographié comme un 

contact de nappe chevauchant à pendage ouest par Kornprobst et Durand Delga (1985) et 

comme une zone de détachement par Chalouan et al. (2008). 

 Des études géochronologiques ont été effectuées dans les orthogneisses de Monte Hacho 

et les métapélites de Filali et ont donné des âges compris entre 21-22 Ma (40Ar-39Ar sur biotite 

et muscovite), 19,8 ± 2,3 Ma (trace de fission sur apatite), 22,2 ± 4.0 Ma et 21,3 ± 1,8 Ma (U-
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Th/He sur apatite), et interprétés comme le refroidissement tardif de ces unités (Romagny, 

2014).  

 La synthèse bibliographique ainsi que la coupe géologique synthétique de la région de 

Cabo Negro (Figure IV-1) permettent de mettre en évidence plusieurs points qui restent à 

éclaircir: 

 Quelle est la nature des contacts tectoniques entre les Ghomarides et les unités des 

Sebtides inférieures ?  

 Y-a-t-il un contact majeur entre les micaschistes et paragneiss de Filali ? 

 Y-a-t-il eu plusieurs évènements de déformations successives, et quelle est la 

chronologie relative de ces évènements ?  

 Quel est l’âge du métamorphisme observé dans les Ghomarides et dans les unités des 

Sebtides ? 

 Comment intégrer à l’échelle régionale l’ensemble de ces données structurales, 

métamorphiques et géochronologiques, et quelles sont les implications pour l’évolution 

géodynamique de l’arc de Gibraltar ? 

 

 Pour répondre à ces questions une étude structurale, pétrographique et 

géochronologique a été menée au sein de ces unités. 

 L’étude pétrographique repose sur l’observation de 24 lames minces pour l’unité des 

Ghomarides, 53 lames minces pour l’unité des métapélites des Sebtides inférieures et 9 lames 

minces pour les orthogneiss du Monte Hacho. Pour la localisation des lames minces se référer 

à la Figure IV-2 (les noms des lames minces y sont reportés en rouge sur la carte). 
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Figure IV-2 : Carte géologique de la région de Cabo Negro (d’après Kornprobst and Durand Delga, 1985b) et localisation des points 

d’observation sur le terrain (GPS points) et des noms des échantillons de lame mince (thin sections, reportés en rouge). 
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IV.2.  RELATIONS STRUCTURALES ET MÉTAMORPHIQUES DES 

UNITÉS DES GHOMARIDES ET DES SEBTIDES INFÉRIEURES ET 

ÂGE DE LA DÉFORMATION (ARTICLE 3)  

Cet article est en soumission dans le journal Lithos.  

Pour simplifier la lecture, les références bibliographiques citées dans cet article ont été 

regroupées en fin de thèse. 

 

 Cet article présente l’étude structurale, pétrographique et géochronologique des roches 

des unités de Filali, de Monte Hacho (Sebtides inférieures) et des Ghomarides afin de 

définir la relation entre ces deux unités. 

 Il aborde la problématique de l’évolution thermique des roches métamorphiques des 

Sebtides inférieures et des Ghomarides ainsi que la relation structurale entre ces deux 

unités. 

 Trois grandes phases de déformation distinctes ont été identifiées:  

(1) une phase de déformation précoce D1 caractérisée par une foliation S1 uniquement 

conservée dans les boudins de granulites (kinzigite) de HP dans des migmatites situées 

à la base de l'unité de Filali ;  

(2) une phase de déformation compressive principale D2 observée dans toutes les unités, 

avec à une foliation régionale S2 portant une linéation L2 d’étirement et associée à des 

plis F2 ;  

(3) une phase d'extension tardive D3 responsable dans toutes les unités du 

développement local d'une foliation S3 associée à une linéation d'étirement L3.  

 Aucune discontinuité structurale et aucun saut métamorphique n’a été identifié entre les 

micaschistes de Filali et des Ghomarides. 

 L’ensemble des roches métamorphiques ont enregistré un gradient métamorphique de 

haute température-moyenne à basse pression (HT-MP/BP), progressif définissant des 

zonations du sommet à la base des métapélites :   

-Zone à chlorite-muscovite  

-Zone à muscovite-biotite-andalousite  

-Zone à muscovite-chloritoïde-biotite-grenat-andalousite 

-Zone à biotite-sillimanite-grenat-muscovite et reliques d’andalousite-staurotide 

-Zone des migmatites à sillimanite + biotite + grenat 

 Des datations 40Ar-39Ar sur muscovite syn-S2 des micaschistes des Ghomarides ont 

permis de dater la foliation principale S2 contemporaine au métamorphisme de HT-

MP/BP à environ 29 Ma.  

 Dans les zones métamorphiques à gradient plus élevé, des datations par la méthode U-

Th-Pb sur monazite au sein de la foliation S2 donnent des âges allant de 20,55 ± 0,37 

Ma à 21,46 ± 0,38 Ma, indiquant une recristallisation partielle ou totale de ces minéraux 

pendant la phase D3 datée elle aussi au Miocène inférieur. 
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Abstract 

 

 The Betic-Rif chain is considered as the result of an Alpine subduction, causing the 

opening of the Alboran back-arc basin. However, so far, the only evidence of this subduction 

in the Rif is the high pressure-low temperature (HP-LT) metamorphism described in the Upper 

Sebtides during the Paleogene. Combining structural study, metamorphic petrology, U-Th-Pb 

and 40Ar-39Ar datings in the Cabo Negro area of Morocco, this study allows understanding the 

tectono-metamorphic history of the internal Rif. Our structural study demonstrates locally a 

structural continuity between the Lower Sebtides and Ghomarides units. The regional foliation 

(S2) is characteristic of low- to medium-pressure - high temperature (LP- to MP-HT) 

metamorphic gradient. 40Ar-39Ar dating of muscovite preserved in low grade units within the 

metamorphic pile indicates that this D2 event occurred during the Oligocene at c. 29.6 ± 2.4 

Ma. In higher gradient metamorphic zones, monazites gave ages ranging from 20.55 ± 0.37 Ma 

to 21.46 ± 0.38 Ma suggesting they grew or have been updated during a younger event. These 

ages are coeval with the HT extensional event related to lithospheric thinning. The LP-HT 

metamorphism is clearly consistent with the subduction context proposed for the Alboran Basin 

evolution. In this framework, we propose a new model in which the Lower and Upper Sebtides 

define a typically paired metamorphic belt developed during the Oligocene.  

 

Keywords: Gibraltar arc, Internal Rif, metamorphism, geochronology, paired metamorphic 

belt 

IV.2.1. Introduction 

 The Betic-Rif chain results from the convergence between Africa and Iberia plates since 

late Mesozoic times. Today, this cordillera is considered as an emblematic example of a 

subduction-controlled orogeny followed by slab rollback leading to the opening of the Alboran 

back-arc basin (e.g. Faccenna et al., 2004; Spakman and Wortel, 2004; Vergés and Fernàndez, 

2012; Bezada et al., 2013; Van Hinsbergen et al., 2014). In the internal Rif, geological evidence 

for this subduction system is supported by (i) Oligocene High Pressure-Low Temperature (HP-

LT) metamorphism documented westward of Ceuta Peninsula (Bouybaouène et al., 1995; Goffé 

et al., 1996; Michard et al., 1997; Janots et al., 2006); (ii) Low Pressure-High Temperature (LP-
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HT) thermal event linked to lithospheric thinning in relation with back-arc basin opening at 

around 21 Ma (Chalouan et al., 2008; Rossetti et al., 2013; Gueydan et al., 2015) and (iii) pre-

Miocene high-K calc-alkaline to shoshonitic magmatism (Homonnay et al., 2018b).  

 
Figure IV-3 : A. Location of the Gibraltar arc and Alboran Basin in the framework of the 

Western Mediterranean and peri-Mediterranean orogenic belts (light green). B. Structural map 

of the Gibraltar arc. 

 However, subduction zones are characterized by a duality of contrasted thermal regimes, 

leading the development of contemporaneous HP-LT metamorphism in the subducted lower 

plate and LP-HT metamorphism in the upper plate. This metamorphic pattern is known since 

the fundamental work of Miyashiro (1961) as “paired metamorphic belt”. This concept, 

originally defined for circum-Pacific subduction systems, was extended by Brown (2009, 2010) 

to subduction-to-collision orogenic systems showing penecontemporaneous different paleo-

thermal gradients juxtaposed along a suture zone. Moreover the metamorphic consequences of 

contrasted thermal regimes during one-side subduction have been modeled numerically (Roda 

et al., 2010; Gerya and Stöckhert, 2006; Regorda et al., 2017) and recently new evidences for 

this concept of paired metamorphic belts were deciphered in the Central European Variscides 

(Will et al., 2018). In the internal Rif, no evidence for such a metamorphic pattern has ever been 

described so far. However, in Ceuta Peninsula, the occurrence of a paired metamorphic belt has 

been proposed as a possible working hypothesis (Homonnay et al., 2018b). Our goal is to test 

the viability of the paired metamorphic belt model in the western internal Rif. For this purpose 

we investigate, by detailed structural, petrological and geochronological analyses, the 

metamorphic units from Cabo Negro, in Morocco, a key area where the deepest internal units 

of the Rif outcrop continuously (Chalouan et al., 2008). 
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Figure IV-4 : : Structural map modified after Kornprobst and Durand Delga (1985) and Romagny (2004) and schematic cross section of 

Cabo Negro area. 
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IV.2.2. Geological context 

 The internal Rif, part of the Betic-Rif belt (Figure IV-3A), displays sedimentary and 

metamorphic units stacked during the Cenozoic. It is classically subdivided in three structural 

domains (Figure IV-3B): the Dorsale calcaire, the Ghomarides unit and the Sebtides unit (e.g. 

Chalouan et al., 2001). The Ghomarides are considered as nappes of low- to non-metamorphic 

rocks, overlaying the Sebtides unit (e.g. Michard et al., 2008). The Sebtides unit is subdivided 

into the pre-Permian lower Sebtides and the Paleozoic to Triassic upper Sebtides (Chalouan et 

al., 2008). The upper Sebtides (Federico units) are characterized by an HP-LT metamorphism 

typical of subduction zone conditions, probably Oligocene in age (Bouybaouène et al., 1995; 

Goffé et al., 1996; Michard et al., 1997; Janots et al., 2006). The metamorphic evolution for the 

lower Sebtides (i.e. Filali unit) differs from the authors: (i) El Maz and Guiraud (2001) consider 

that the lower Sebtides recorded a LP-HT metamorphism between 500-700 °C and 3.5-7 kbar 

presumably of Oligo-Miocene age and (ii) Gueydan et al. (2015) propose two metamorphic 

gradients separated over time: first a Barrovian (MP/MT) metamorphic gradient older than 250-

170 Ma, possibly related to the Variscan collision, and second a low pressure/high temperature 

metamorphic gradient probably Miocene (at circa 21 Ma) corresponding to a strong lithosphere 

thinning.  

 In Ceuta Peninsula and Beni Bousera massif, at the base of the lower Sebtides, peridotite 

slices are topped by discontinuous slivers of granulitic metapelites (so called kinzigite; 

Kornprobst, 1974; Chalouan et al., 2008) with relics of high- to ultrahigh- pressure and 

temperature (Ruiz-Cruz and Sanz de Galdeano, 2012; 2013).  In Ceuta, the lower Sebtides units 

overly the Monte Hacho orthogneisses (Kornprobst, 1974; Homonnay et al., 2018a). Recently, 

Oligocene arc-related high-K magmatism has been discovered in the lower Sebtides 

(Homonnay et al., 2018b). In Cabo Negro, the metamorphic pile comprises from top to bottom 

(Figure IV-4): (i) micaschists from the Ghomarides unit; (ii) micaschists from the Filali unit; 

(iii) paragneisses from the Filali unit and (iv) orthogneisses (Kornprobst, 1974; Romagny, 

2014). The orthogneisses first described by Romagny (2014) are considered as equivalent to 

the Monte Hacho unit of Ceuta. The contact between the Filali paragneisses and the 

orthogneisses is marked by a few meter large, E-W oriented, mylonitic band (Romagny, 2014). 

By analogy with Ceuta, it is considered as a thrust fault developed under intermediate-pressure 

granulite-facies metamorphism and reworked at the boundary between amphibolite- and 

greenschist-facies conditions (400–550 °C and 1–3 kbar; Homonnay et al., 2018a). Moreover, 

geochronological constraints are available for the Monte Hacho orthogneisses and for the Filali 

metapelites, with ages between 21-22 Ma (40Ar-39Ar on biotite and muscovite), 19.8 ± 2.3 Ma 

(apatite fission track), 22.2 ± 4.0 Ma and 21.3 ± 1.8 Ma (U-Th/He), and interpreted as late 

cooling of these units (Romagny, 2014). 
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Figure IV-5: Outcrop photographs. A. S2 foliation plane in migmatite underlined by leucosome 

layers. B. Asymmetric F2 fold in migmatite. C. Quartz (Qtz) veinlet associated to andalusite 

(And) in paragneiss, boudined by the S2 foliation. D. Centimetric boudin, containing a 

preserved S1 foliation, wrapped by the S2 migmatitic foliation. E.S2 foliation with cordierite 

(Crd) leucosome in orthogneiss. F. Normal shear bands in micaschists 

 

IV.2.3. Structures and deformation history 

 In Cabo Negro, a detailed geological map and a complete E-W oriented cross-section 

can be described (Figure IV-4). From east to west, two different types of metamorphic rocks 
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separated by a major thrust are distinguished: the metapelites from the Ghomarides and Filali 

units comprising migmatites, with relics of felsic granulites, paragneisses and micaschists, and 

the orthogneisses, with local leucogranitic dikes intrusions, from the Monte Hacho unit.  

 Our structural analysis highlighted a polyphased tectonic evolution with five main 

distinct deformation phases: (1) an early D1 deformation phase characterized by a S1 foliation 

only preserved in boudins of HP granulites within migmatites located at the base of the 

metapelite unit (Figure IV-5D); (2) a main pervasive D2 compressional phase observed in all 

units with a S2 regional foliation bearing a L2 stretching lineation and associated to F2 folds 

Figure IV-5A, Figure IV-5B and Figure IV-5C); (3) a late D3 extensional phase responsible 

in all units for the local development of a S3 foliation associated with a L3 stretching lineation 

(Figure IV-5F);  (4) D4 and D5 kilometer-scale superposed late folds (Figure IV-4). 

 
Figure IV-6 : Stereographic plots of poles of S2 foliation planes and L2 lineations; n represents 

the number of measurement. Projection in the lower hemisphere. Contour interval = 10% 

probability of measurement values 

. 

 The main regional foliation (S2) presents a roughly N-S trending azimuth with a large 

dip dispersion (Figure IV-4 and Figure IV-6). Slightly to moderately dipping in the eastern 

and western parts, S2 become sub-vertical nearby the contact between paragneiss and 

migmatites due to late folding (Figure IV-4 and Figure IV-6). S2 foliation is defined by the 

planar disposition of metamorphic minerals in the micaschists and in the gneiss and by 

alternating centimetric quartzo-feldspatic leucosomes and sillimanite-biotite mesosomes in the 

metatexite migmatites (Figure IV-5A). The coeval stretching and mineral L2 lineation is 

approximately oriented N-S, rarely E-W and slightly or moderately dipping to the south or north 

(subhorizontal to 60°) (Figure IV-4 and Figure IV-6). Isoclinal folds are common with F2 

axial planes parallel to S2 and axes parallel to L2. In migmatites, folds evolved into sheath 

folds. Consistent top-to-the-N or NNE shear criteria associated with S2, such as asymmetric 

folds, pressure shadows around feldspar porphyroclasts are common in migmatites (Figure 

IV-5B). These observations are similar to those made in Ceuta (Kornprobst, 1974; Homonnay 

et al., 2018a) and Beni Bousera (Kornprobst, 1974; Reuber et al., 1982). Syn-S2 fold and 

https://www.linguee.fr/anglais-francais/traduction/highlight.html
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associated L2 stretching lineation are typical of shortening deformation and attest that D2 phase 

occurred during a compressive tectonic regime. 

The paragneisses and micaschists contain quartz veins that sometimes contained pink andalusite 

crystals, particularly visible in paragneisses (Figure IV-5C). These veins are either boudinaged 

within the S2 foliation plane or either crosscutting S2.  

 The orthogneisses are only visible in a quarry, located south of Cabo Negro Peninsula. 

They are similar to the orthogneisses of the Monte Hacho unit well-known in the Ceuta 

Peninsula (Kornprobst, 1974; Homonnay et al., 2018a).  Alternating leucosomes of quartz, 

feldspars and cordierite and mesosomes of elongated biotite-sillimanite define the main S2 

foliation (Figure IV-5E). The S2 foliation is moderately dipping and presents large azimuth 

dispersion (Figure IV-4 and Figure IV-6). The L2 stretching lineation marked by quartz and 

feldspar aggregates is oriented NW-SE and gently dipping (Figure IV-4 and Figure IV-6). 

Part of orthogneisses evolved into diatexite where the initial structure of the rock disappeared 

(Figure IV-5E). 

 Locally gently to moderately dipping E-W, NE/SW or NW/SE trending normal ductile 

shear zones are present in all units and reworked the S2 foliation. These shear zones are coeval 

with the development of the mylonitic S3 foliation marked by recrystallized quartz and micas 

and S/C planes indicating a normal shearing (Figure IV-5D and Figure IV-5F). We suppose 

the presence of a late E-W trending normal fault separating migmatites and micaschists, under 

quaternary deposits, south of Cabo Negro cap (Figure IV-4). 

 

 
Figure IV-7 : Outcrop photographs. A. F5 folds producing fold interference. B. Granitic dike 

intruding the metapelite. 

 

 Two late folding phases (F4 and F5) are recognized at the regional scale (Figure IV-4). 

The phase F4 corresponds to N-S trending folds observed at metric- to kilometric scale with 

southwest gently dipping fold axes. The phase F5 is marked by ESE-WNW trending folds 

(Figure IV-4). At the outcrop scale, decimeter interfered folds are sometimes visible within 

metapelites unit (Figure IV-7A). These two phases are responsible for the dispersions of the 

earlier regional foliation plane (Figure IV-6). 

 Furthermore, cordierite bearing granitic dike intrudes the migmatitic metapelites and 

locally crosscuts the contact with the Monte Hacho orthogneisses (Figure IV-7B). The primary 

magmatic assemblage is characterized by quartz, feldspars (mainly orthose and a minority of 
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plagioclase and microcline), biotite and cordierite. This primary magmatic assemblage shows 

strong metamorphic transformations. Feldspars and cordierite are replaced by metamorphic 

white mica whereas chlorite developed at the expense of biotite. Moreover, these dikes contain 

orthogneiss enclaves. Given the limited local observations, the chronological relationship 

between the setting of these dikes and the different phases observed is not obvious. Because 

these dikes crosscut the contact between metapelites and orthogneisses, they are necessarily 

posterior to the S2 foliation. Nevertheless, similar granitic dikes have also been described in 

Beni Bousera and dated at circa 22 Ma (Rossetti et al., 2013) and considered as syn-D3 phase. 

 

IV.2.4. Petrography and definition of metamorphic zones 

 Regardless of the predefined units (ie. Ghomarides, Filali and Monte Hacho units), a 

metamorphic grade decreasing from bottom to top of the metamorphic pile is observed with the 

succession of five main metamorphic zones (Figure IV-4 and Figure IV-8) with: (i) zone 1: 

sillimanite + biotite + garnet migmatites; (ii) zone 2: biotite + sillimanite + garnet + muscovite 

paragneisses with relics of andalusite + staurolite; (iii) zone 3: muscovite + chloritoid + biotite 

+ garnet + andalusite micaschists; (iv) zone 4: muscovite + biotite + andalusite micaschists and 

(v) zone 5: muscovite + chlorite micaschists.  

 

IV.2.4.1.   Zone 1 

 In zone 1, two different lithologies have been identified: orthogneisses and paragneisses. 

 

IV.2.4.1.1. Migmatitic orthogneisses 

 The orthogneisses have the same petrographic characteristic than orthogneisses of the 

Monte Hacho (Ceuta Peninsula, Kornprobst, 1974; Homonnay et al., 2018a). Most samples 

display strongly retrogressed primary minerals: white micas filled garnet fractures; chlorite and 

white micas replaced feldspar, biotite and sillimanite. Nevertheless in some samples, a S2 

foliation is visible and is marked by alternating leucosomes of quartz and feldspars and thin 

mesosomes of elongated biotite-sillimanite-ilmenite grains. Relics of magmatic tourmaline are 

present. Rare syn- to post- S2 foliation cordierite blasts are visible. Minor phases like apatite, 

zircon and monazite developed in inclusions within feldspars and biotite or within the matrix.  

 The syn-foliation assemblage is therefore: quartz + plagioclase + K-feldspar + biotite + 

sillimanite + ilmenite ± garnet.
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Figure IV-8 : Metamorphic map and schematic cross section of Cabo Negro area. Samples used for U-Th-Pb dating are localized by white 

circle and sample used for 39Ar-40Ar dating is localized by a black circle. 
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IV.2.4.1.2. Migmatitic paragneissses  

 The S2 foliation is marked by alternation of quartzo-feldspatic leucosomes and biotite-

sillimanite-ilmenite melanosomes. Garnets are wrapped by biotite and fibrolite or prismatic 

sillimanite. Sillimanite can be prismatic or fibrous. Ilmenite is elongated in the main foliation 

and is associated with biotite and sillimanite. Relics of kyanite destabilized into sillimanite can 

be found in some samples. Garnet is anhedral and fractured and contains mostly quartz and 

biotite inclusions. Minor phases like apatite, zircon and monazite developed as inclusions 

within feldspars and biotite or within the matrix. Post-S2 mineral like white micas developed 

in radial aggregates in association with chlorite, quartz and albite or as pseudomorphic patches 

at the expense of feldspar, sillimanite or biotite. Late crystallization of prehnite is observed 

within biotite cleavages.  

 The syn-S2 ubiquitous assemblage is: quartz + plagioclase + K-feldspar +biotite + 

sillimanite+ ilmenite + garnet + melt (Figure IV-9). 

 In the field, decimetric patches of leucosomes with cordierite and garnet overly the S2 

foliation. 

 
Figure IV-9 : Mineralogical assemblages for metapelite unit. 

IV.2.4.2.  Zone 2 

IV.2.4.2.1. Paragneisses with biotite + sillimanite + garnet + muscovite 

 The transition between the migmatitic paragneisses and the non-migmatitic paragneisses 

is progressive and characterized by the disappearance of the leucosome and the apparition of 

syn-foliation muscovite.  

 In this unit, the S2 foliation is defined by the preferred orientation of biotite commonly 

associated with fibrous or prismatic sillimanite, plagioclase, K-feldspar, quartz and ilmenite 

and in some samples muscovite. White mica can be also un-oriented radial aggregates. Garnet 

and staurolite crystals, containing quartz inclusions, are wrapped by the biotite-sillimanite 
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bearing foliation. Garnet rims are in equilibrium with biotite and sillimanite whereas biotite 

and/or muscovite developed from the edges of staurolite (Figure IV-10A). Sometimes, 

andalusite is visible and wrapped by the S2 foliation. Andalusite rims are destabilized into 

sillimanite associated with biotite (Figure IV-10B). Andalusite and staurolite are thus ante- S2 

foliation phases.  

 White micas developed in association with albite and quartz as pseudomorphic patches 

at the expense of feldspar, sillimanite and chlorite developed within biotite. 

 Therefore, the syn-S2 ubiquitous assemblage is: quartz + plagioclase + K-feldspar + 

biotite + sillimanite+ ilmenite + garnet + muscovite (Figure IV-9). 

 

IV.2.4.3.  Zone 3 

IV.2.4.3.1. Micaschists with muscovite + chloritoid + biotite + garnet +andalusite 

(micaschist 1) 

 This micaschists are present in the Filali and Ghomarides units in a limited area (̴ 1.5 

km wide, Figure IV-4). They present a fine-grained texture. The main S2 foliation is marked 

by the preferred orientation of muscovite, chloritoid, quartz, plagioclase, graphite, oxide, 

(Figure IV-10C), titanite, biotite and calcite in some samples. Chloritoid is present as prismatic 

or elongated crystals, crowded by graphite and oriented within the S2 foliation or as un-oriented 

radial aggregates (syn- to post S2). White mica can be present as clasts or developed within the 

foliation. Garnet is wrapped by the S2 foliation. Sometimes, andalusite crystals are observed 

and show different relationships relative to the S2 foliation. They appear either as (i) syn- S2 

crystal containing graphite inclusion trails oriented parallel to the main foliation or as (ii) post-

S2 blasts, developed over the syn-S2 muscovite. Our interpretation is that andalusite grew at 

least during the late stage of the S2 development and after (syn- to post- S2). In some samples 

tourmaline is observed. 

 White micas developed as pseudomorphic patches at the expense of feldspar, andalusite 

and chlorite developed within biotite. 

 The syn-S2 ubiquitous assemblage is thus: quartz + plagioclase + muscovite + chloritoid 

+ garnet + andalusite + biotite + graphite+ titanite ± calcite (Figure IV-9). 

 

IV.2.4.4.  Zone 4 

IV.2.4.4.1.  Micaschists with muscovite + biotite + andalusite (micaschist 2) 

 In a restricted area (̴ 1 km wide; Figure IV-4), chloritoid disappears and foliation is 

marked by alternating bands composed by white mica, graphite and biotite on one hand, and 

bands composed by white mica, quartz, feldspar, titanite and in some samples calcite on the 

other hand. In some samples, andalusite is deformed and contains inclusions of graphite, 

defining sigmoidal internal schistosity in continuity with the main foliation S2 (Figure 

IV-10D). Nevertheless, sub-rectangular and not deformed andalusite crystals develop posterior 
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to the main foliation (Figure IV-10E). Hence andalusite grew during and after S2 foliation. 

Tourmaline is present in some samples. Chlorite replaces biotite and develops after the S2 

foliation.  

 Consequently, the syn-S2 ubiquitous assemblage is: quartz + feldspar + muscovite + 

biotite + andalusite + graphite + titanite ± calcite (Figure IV-9). 

 

IV.2.4.5.  Zone5 

IV.2.4.5.1. Micaschists with muscovite + chlorite (micaschist 3) 

 The muscovite + chlorite bearing micaschists correspond in the regional geologic 

nomenclature to the Ghomarides unit. They contain quartz, feldspar, muscovite, chlorite, 

graphite, albite, calcite, insoluble minerals (clay, oxides) (Figure IV-10F). These minerals 

underlined the S2 foliation. Rounded clasts of quartz and small-recrystallized quartz are present. 

Thin elongate white mica grains with sometimes frayed edges are parallel to the main foliation 

plan and are associated to small (around 100 µm) chlorite crystals (Figure IV-10F). Insoluble 

minerals are concentrated and form dark trails underlining the foliation. Relictual tourmaline is 

present in some samples. Some samples present crenulation cleavage, marked by oriented 

muscovite underlining a new schistosity, presumably formed during the D4 phase. 

 The syn-S2 ubiquitous assemblage is thus: quartz + feldspar + muscovite + chlorite + 

graphite + calcite + oxides + clay (Figure IV-9). 

IV.2.5. Pressure-temperature conditions for the D2 event 

 In order to define the pressure and temperature (P-T) conditions for migmatite, 

paragneisses and micaschists, we used petrogenetic grids and thermodynamic modelling. 

Chemical analyses of minerals were carried out with a Cameca SX100 electron microprobe at 

the University of Montpellier, operating with a 20 kV accelerating voltage and 15 nA beam 

current. Representative mineral composition are presented in Table IV-1. 

 

IV.2.5.1. Conventional methods 

 We first used phase diagrams and experimental data in order to determine metamorphic 

intensive parameters. Metapelite system has been largely studied over the past(Winkler, 1974; 

Montel et al., 2000) (e.g. Winkler, 1974; Vielzeuf and Holloway, 1988; Spear and Cheney, 

1989; Spear, 1993; Spear et al., 1999). Based on these data we have a first approach of the 

different P-T conditions reached in the various metamorphic zones (Figure IV-11): (i) in zone 

1, S2 biotite-sillimanite bearing migmatites without cordierite and white mica developed under 

intermediate to low-pressure granulite facies conditions (P: 3-12 kbar and T: 680-900°C); (ii) 

in zone 2, paragneisses with biotite + sillimanite ± muscovite S2 assemblage without melt and 

cordierite is typical of intermediate to low-pressure amphibolite facies conditions (P: 3-10 kbar 

and T: 500-750°C) and relic of staurolite + andalusite is typical to 450-550°C and 2-4 kbar 
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metamorphic conditions; (iii) in zone 3,  S2 muscovite + biotite + chloritoid  + andalusite 

bearing micashists 1 expanded under amphibolite to greenschist facies conditions (P<4kbar and 

T:400-525°C); (iv) in zone 4, S2 muscovite-biotite-andalusite bearing micaschists 2 developed 

under amphibolite to greenschist facies conditions (P<4kbar and T: 400-525°C) and (v) in zone 

5, S2 muscovite-chlorite micaschist 3 expanded under greenschist facies conditions (T: 200-

400°C). 

 
Figure IV-10 : Mineralization and deformation relationship structure. A. Staurolite crystals 

wrapped by biotite-sillimanite foliation within paragneiss. B. Andalusite crystal replaced by 

sillimanite associated with biotite within paragneiss. C. micaschist 1 showing muscovite + 

chloritoid + quartz + fledspar foliation. D. Syn-S2 andalusite within micaschist 2. E. Post-S2 

andalusite blast within micaschist 2. F. S2 foliation in muscovite+chlorite bearing micaschist 

3. 
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Table IV-1 : representative electron microprobe analyses of minerals in migmatites (CN12-04), paragneiss (CN15-01B, CN15-34 and CN16-

23), micaschists (CN16-26 and CN16-07A) and orthogneiss (CN13-04).Ab:albite, An:anorthite, Or: orthoclase, Alm: almandine, Pyr: pyrope, 

Spe; spessartite 
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Table IV-1: continue 
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Table IV-1: continue 
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Table IV-1: continue 
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IV.2.5.2. Thermodynamic modelling 

 In addition, we used the free energy minimization program Theriak and Domino (De 

Capitani and Petrakakis, 2010; updated software version 4, February 2017) in order to compute 

P-T pseudosections. Diagrams have been calculated in the Na2O-CaO-K2O-FeO-MgO-Al2O3-

SiO2-H2O (NCKFMASH) system with the thermodynamic “tcdb55c2d” database (Holland and 

Powell, 1998; updated in November 2015). TiO2 and MnO contents are not taken into account 

because there values are lower than 1 wt.% (Table IV-2) and are not determinant components 

for the considering minerals. The bulk composition used for calculations were obtained by ICP-

AES on rock powders at the CRPG Nancy (Table IV-2). Solid solutions models are presented 

in supplementary data (Appendix IV-1). To constrain the P-T conditions of the D2 event within 

migmatites, paragneisses and micaschists, we selected 3 samples: the migmatititic paragneiss 

CN12-04 from zone 1, the bt + sil paragneiss CN15-34 from zone 2 and the ctd + ms micaschist 

CN15-32 from zone 3. For the three samples, we first calculated a pseudosection with H2O in 

excess (H100). In this case, for the three samples the mineral assemblage observed onto the S2 

foliations was not obtained. Therefore, the amount of water used in the P-T pseudosection 

modelings was determined by the calculation of binary T-XH2O and P-XH2O pseudosections 

(with XH2O representing the variability of amount of water in the bulk composition). An 

example of H2O in excess, T-XH2O and P-XH2O pseudosections is presented for sample CN12-

04 (Figure IV-12). For the other samples only final diagrams are shown (Figure IV-15).  

 

 

 

IV.2.5.2.1. Zone 1: migmatitic paragneiss CN12-04 

Figure IV-11 : Summary diagram representing the D2 metamorphic conditions for 

metapelites unit: in yellow for zone 1, in light green for zone 2 and in dark green for zone 

3. The arrow represent the metamorphic gradient. 
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 For the migmatite CN12-04, the amount of water used in the P-T pseudosection 

modeling was determined by the calculation of T-XH2O and P-XH2O pseudosections at 6kbar 

and 760°C respectively (Figure IV-12A). The amount of water has a significant impact on 

feldspar and melt stability. The equilibrium assemblage observed in the rock sample, i.e., biotite 

+ sillimanite + garnet + K-feldspar + plagioclase + quartz + melt, is predicted to be stable at 

undersaturated conditions when 0.03 < XH2O < 0.73. From these values we calculated a new 

P-T pseudosection. In this case, the S2 equilibrium assemblage observed in the rock sample is 

stable at 720-790°C and 4.5-9.5 kbar (Figure IV-15A). 

 

Sample CN12-04 CN15-34 CN15-32 

Lithology migmatite paragneiss micaschist 

wt%       

SiO2 70.81 57.22 50.98 

TiO2 0.64 0.96 0.97 

Al2O3 14.6 22.86 22.01 

Fe2O3 4.84 7.75 9.65 

MnO 0.04 0.37 0.13 

MgO 1.04 1.64 3.2 

CaO 0.82 0.41 0.89 

Na2O 0.84 0.94 0.3 

K2O 3.04 4.54 5.03 

P2O5 0.06 0.14 0.17 

L.O.I. 3.19 3.25 6.01 

Total 99.92 100.08 99.34 

Table IV-2 : Bulk rock composition in weight percent oxides for the migmatite CN12-04, the 

biotite-sillimanite paragneisses CN15-34 and the chloritoid-muscovite micaschist 1 CN15-32. 

 

IV.2.5.2.2. Zone 2: paragneiss CN15-34 

 For the paragneiss CN15-34, the amount of water used in the P-T pseudosection 

modeling was determined by the calculation of T-XH2O and P-XH2O pseudosections at 5kbar 

and 655°C respectively. Amount of H2O influences the presence of white mica, garnet and 

osumilite. The observed assemblage i.e., biotite + sillimanite + garnet + K-feldspar + 

plagioclase + quartz appears stable when 0 < XH2O < 0.18. With this XH2O range, the 

calculated pseudosection show a stability field for the S2 assemblage at 550-760°C and 4.6-8.8 

kbar (Figure IV-15B). 
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Figure IV-12 : Phase diagrams calculated for sample CN12-04 (migmatitic paragneiss, 

zone 1). A. With H2O in excess. B. T-XH2O at P = 6 kbar. C. P-XH2O at T = 760°C 
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Figure IV-13 : Continue 
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Figure IV-14 : Continue 
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IV.2.5.2.3. Zone 3: paragneiss CN15-32 

 For the ctd + ms bearing micaschist CN15-32, the amount of water used in the P-T 

pseudosection modeling was determined by the calculation of T-XH2O and P-XH2O 

pseudosections at 1kbar and 350°C respectively. The amount of H2O determines chloritoid and 

margarite stability. The observed assemblage i.e., biotite + white mica + chloritoid + feldspar 

+ quartz + andalusite appears stable when 0.32 < XH2O < 0.52. The observed S2 assemblage is 

stable below 2.2 kbar and between 210 and 420°C in the new pseudosection calculated from 

the XH2O range obtained (Figure IV-15C). 

 

IV.2.6. U-Pb dating 

IV.2.6.1.  Analytical method 

 In order to constrain the age of the D2 metamorphic event, U–Th–Pb dating was 

performed on monazites within four samples the less affected by secondary metamorphism (one 

migmatite: CN12-04, two paragneisses: CN15-01B and CN16-23, and one orthogneiss: CN13-

04). In situ analyses were achieved on thin-sections, in order to preserve the microstructural 

context of the analysed minerals. First, minerals were examined with backscattered electrons 

(BSE) (Figure IV-18), using a scanning electron microscope (SEM) at the CRHEA in Sophia 

Antipolis (Valbonne, France), to reveal the internal structure of the minerals. The operating 

conditions were 15 kV accelerating voltage and a 17 nA beam current. Second, in situ U–Th–

Pb analyses were performed at Geosciences Montpellier (University of Montpellier, France) by 

laser ablation (LA)-ICP-MS using a Lambda Physik CompEx 102 Excimer laser coupled to an 

Element XR sector field ICP-MS at the AETE-ISO regional facility (OSU OREME). Laser spot 

sizes were 15 μm. Before analysis, the laser was first fired to clean the sample surface (ten 

pulses). The targeted mineral was subsequently ablated under ultrapure helium in a 15 cm3 

circular-shaped ablation cell with an energy density of 12 J/cm2 at a frequency of 2 Hz during 

45 s. A gas blank was measured during 15 s before each analysis. Analyses of unknown 

monazite grains were bracketed by analyses of the Manangotry monazite standard (Montel et 

al., 1996; Horstwood et al., 2003; Paquette and Tiepolo, 2007). Repeated analyses of this 

reference mineral were used to correct for inter-element fractionation and for mass bias factor 

corrections (see details in Bosch et al., 2011). Quoted ratios (see Table IV-3) correspond to 

measured ratios corrected for background and mass discrimination (+ elemental fractionation 

for the 206Pb/238U ratios). All ages have been calculated using the U and Th decay constants 

recommended by Steiger and Jäger (1977). Analytical data were plotted and ages were 

calculated using the IsoplotEx program (Ludwig, 2003). Individual analyses in Table IV-3 and 

in Concordia plots ( Figure IV-19) are ± 1σ errors, and uncertainties in ages are quoted in the 

text at the 2σ level.
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Figure IV-15 : Calculated P-T pseudosections. Mineral abbreviations used are from Siivola 

and Schmid (2007). A. for the migmatite CN12-04, zone 1. B. for the biotite + sillimanite 

paragneiss CN15-34, zone 2. C. for the chloritoid +muscovite + andalusite micaschist 1 

CN15-32, zone 3. 
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Figure IV-16 : continue 
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Figure IV-17 : continue 
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Table IV- 3 : Results of the U-Th-Pb La-ICP-MS analysis of monazites from the migmatite CN12-04, the biotite-sillimanite paragneisses 

CN15-01B and biotite-sillimanite CN16-23, and the orthogneiss CN13-04. 
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IV.2.6.2. Results 

IV.2.6.2.1. Zone 1: Migmatitic orthogneiss CN13-04 

 Twelve monazite grains have been dated in the orthogneiss CN13-04. This sample is 

highly retromorphosed: biotite is replaced by chlorite and feldspar are replaced by muscovite. 

In this sample the S2 and S3 foliation are visible. The S3 foliation is underlined mainly by 

muscovite (this mineral is purely posterior to the S2 foliation). The dated monazite grains are 

present (i) within the S2 foliation, in contact with biotite, quartz and/or feldspar (ii) and within 

the S3 foliation in contact with muscovite. Under BSE imaging, five monazites (mnz 1, 2, 9, 

10 and 12) display a homogeneous structure, whereas four show a light grey core surrounded 

by a dark grey rim (Figure IV-18A; mnz 3, 4, 5 and 11) and three have irregular light grey 

patches (mnz 6, 7 and 8) suggesting chemical zonation of the monazite grain (e.g. Bosch et al., 

2002). The monazites all contain inclusions and have irregular shape. Despite the observed 

differences in textural position and internal structures, monazite analyses display a single 

alignment in the Concordia diagram ( Figure IV-19A) and provide an intercept age of 21.46 ± 

0.38 Ma (MSWD = 1.8). 

 

 
Figure IV-18 : Backscattered electron (BSE) of monazite dated grains within the different rocks. 

Locations of U–Th–Pb analyses are circled in BSE images. . Monazite grain exhibiting light 

grey core and dark grey rim in the CN13-04 orthogneiss. B. Monazite grain with light grey 

patches in the migmatite CN12-04. C. Monazite grain with light grey patches in the biotite-

sillimanite bearing paragneiss CN15-01B. D.Homogeneous monazite grain with inclusions in 

the biotite-sillimanite bearing paragneiss CN16-23. 
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IV.2.6.2.2. Zone 1: Migmatitic paragneiss CN12-04 

 The four dated monazite (mnz) grains are located within the metamorphic foliation (S2) 

of the migmatite, in contact with biotite, quartz and/or feldspar. Three (mnz1, 3 and 4) present 

no chemical zoning, whereas one monazite presents irregular dark grey patches (mnz 2; Figure 

IV-18B). Monazite analyses display a single alignment in the Concordia diagram ( Figure 

IV-19B) and provide an intercept age of 21.32 ± 0.53 Ma (MSWD = 0.5). 

IV.2.6.2.3. Zone 2: Paragneiss CN15-01B 

 Eleven monazite grains have been dated in this paragneiss. These monazite grains are 

present within the S2 foliation, in contact with biotite, quartz and/or feldspar. They have 

irregular shape and are within the metamorphic foliation (S2). Four monazites (mnz 4, 5, 10 

and 11) present chemical zoning with irregular dark grey patches (Figure IV-18C), others 

display a homogeneous structure. The monazites sometimes contain inclusions (mnz 3, 4, 6-11; 

Figure IV-18C). Despite the observed differences in internal structures, monazite analyses 

display a single alignment in the Concordia diagram and provide an intercept age of 20.55 ± 

0.37 Ma ( Figure IV-19C).  

 Figure IV-19 : Tera Wasserburg diagrams for the geochronological data on monazite. A. 

From the orthogneiss CN13-04. B.  From the migmatite CN12-04. C. From the biotite-

sillimanite bearing paragneiss CN15-01B. D. From the biotite-sillimanite bearing paragneiss 

CN16-23. 
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IV.2.6.2.4. Zone 2: Paragneiss CN16-23 

 Five monazite grains have been dated in this paragneiss. They are elongated in the 

metamorphic foliation (S2) in contact with biotite, quartz and/or feldspar and present no 

chemical zoning (Figure IV-18D), whereas they all contain inclusions. In a Concordia diagram 

( Figure IV-19D), a regression through the data points yields an intercept age of 21.1 ± 1.1 Ma 

(MSWD = 0.7).  

 

IV.2.7. 40Ar/39Ar dating 

IV.2.7.1.  Analytical method 

 To complete U-Pb datings we chose one sample, a micaschist (CN16-12) from zone 5 

with muscovite crystallized within the S2 foliation and without inherited muscovite. 

 Samples were crushed and the 100-315 µm size fraction was cleaned in an ultrasonic 

bath. Ten grains of muscovite were carefully handpicked under a binocular microscope to select 

only grains without evidence of alteration or inclusions. Selected grains were packaged in 

aluminum foils and were irradiated for 97 hours in the McMaster Nuclear Reactor (Hamilton, 

Ontario, Canada) together with Fish Canyon sanidine grains as flux monitor (28.030 ± 0.056 

Ma, Jourdan and Renne, 2007). The argon isotopic interferences on K and Ca were determined 

by the irradiation of KF and CaF2 pure salts from which the following correction factors were 

obtained: (40Ar/39Ar)K = 2.97 x 10-2 ± 10-3  at 1σ, (38Ar/39Ar)K = 1,24 x 10-2 ± 5 x 10-4 at 1σ, 

(39Ar/37Ar)Ca = 7.27 x 10-4  ± 4 x 10-5 at 1σ, and (36Ar/37Ar)Ca = 2.82 x 10-4 ± 3 x 10-5 at 1σ. 
40Ar/39Ar step heating analyses were performed at Geoazur Nice (France) using a continuous 

100 W PhotonMachine CO2 (IR) laser used at 5-15% during 30 s. Argon isotopes were 

measured in static mode using an ARGUS VI mass spectrometer from Thermo-Fischer. 

Measurements were carried out in multi-collection mode using four Faraday cups equipped 

with 1012 ohm (masses 40, 39, 38 and 37) and one low-background compact discrete dynode to 

measure mass 36. Collector gain calibration is performed by the computer-controlled 

application of predetermined voltages to each collector. Mass discrimination for the mass 

spectrometer was monitored by regularly analyzing air pipette volumes. The raw data were 

processed using the ArArCALC software (Koppers, 2002), and ages were calculated using the 

decay constants given by Steiger and Jäger (1977). Blanks were monitored after every three 

sample analyses. All parameters and relative abundance values are provided in Table IV-4 and 

have been corrected for blanks, mass discrimination, and radioactive decay. Atmospheric 40Ar 

was estimated using a value of the initial 40Ar/36Ar of 298.56 (Lee et al., 2006). Our criteria for 

the determination of a plateau are as follows: a plateau must include at least 70% of 39Ar 

released, over a minimum of three consecutive steps agreeing at 95% confidence level. Plateau 

ages are given at the 2σ error level, and the plateau age uncertainties include analytical and J-

value errors. All the errors on the inverse isochron, total fusion ages, and initial 40Ar/36Ar 

ratios are quoted at the 2σ error.
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Table IV-4 : 40Ar-39Ar results on muscovite wihtin micaschist CN16-12 
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Figure IV-20 : 40Ar-39Ar plateau ages obtained on muscovite from the sample 

muscovite+chlorite micaschist 3 CN16-12.  

 

IV.2.7.2.  Results 

IV.2.7.2.1. Zone 5: micaschist CN16-12 

 One grain of muscovite was analyzed and yielded a plateau age at 29.6 ± 2.4 Ma 

(MSWD =2.89) corresponding to 78% of 39Ar released in 6 steps (Figure IV-20). The inverse 

isochron for the plateau steps gives a slightly younger but concordant age at 27.92 ± 2.1 Ma 

(MSWD =1.68; initial 40Ar/36Ar ratio of 376.1 ± 89.4) (not presented). The plateau-age at 29.6 

± 2.4 Ma is considered as the best age estimate. 

 

IV.2.8. Discussion 

IV.2.8.1.  Interpretation of geochronological data 

 Our new U/Pb geochronological analyses, in Cabo Negro, on syn-S2 monazite within 

migmatite, paragneiss and orthogneiss (i.e. Filali and Monte Hacho units) give ages at ca. 21 
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Ma whereas 39Ar/40Ar analyses on syn-S2 muscovite within a micaschist (i.e. Ghomarides unit) 

give an older age at ca. 29 Ma. 

 

 

Figure IV-21 : P-T diagrams. A. Summary P-T diagrams comparing our results for the D2 

metamorphic conditions for metapelites unit with those of the internal Rif. In yellow for 

migmatite, in light green for paragneiss and in dark green for micaschist. B. P-T diagram 

showing different pale-gradients for: (i) the Upper Sebtides (in blue) during Oligocene deduced 

from Bouybaouène et al. (1995) and Michard et al. (1997); (ii) and the Lower Sebtides during 

Oligocene (in yellow) deduced from our estimated P-T conditions and during early Miocene in 

red deduced from Homonnay et al. (2018a) and Rossetti et al (2013). 

 

 It is noteworthy that two chronological systems (i.e. Ar/Ar on muscovite and U-Pb on 

monazite) on minerals texturally in equilibrium with S2 fabrics yield different ages. Generally, 

the U-Pb chronometer of monazite is used in rocks from moderate to high-grade metamorphic 

terranes (closure temperature ≥725 ± 25°C after Copeland et al., 1988). The 40Ar-39Ar 

chronometer of muscovite allows to determine medium to low temperature absolute time 

constraints (closure temperature of 405-425°C e.g. Harrison et al., 2009). Several studies have 

demonstrated the robustness of the U-Pb system in monazite up to 800-950°C (e.g. Cherniak et 
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al., 2004; Dewolf et al., 1996; Kalt et al., 2000). Nevertheless, it has been demonstrated that 

temperature is not the main parameter responsible for the closure of the isotopic systems in 

deformed rocks. Indeed fluid induced dissolution and reprecipitation can be responsible for the 

closure of the isotopic system of the monazite even at low temperature (e.g. Seydoux-Guillaume 

et al., 2012; Williams et al., 2011; Bosse and Villa, 2019). Such resetting processes have been 

already highlighted in the Internal Rif (Chalouan and Michard, 1990; Montel et al., 2000; Janots 

et al., 2006; Michard et al., 2006; Negro et al., 2006; Chalouan et al., 2008; Rossetti et al., 2010; 

Homonnay et al., 2018a).  

 At Cabo Negro, our geochronological investigations in the metamorphic rocks located 

in the lowermost stratigraphic position of internal units (Filali and Monte Hacho units) 

furnished ages at ca. 21 Ma (U-Th-Pb on monazite, this work; 40Ar-39Ar on biotite and 

muscovite; Romagny, 2014). The age at ca. 29 Ma (40Ar-39Ar on muscovite) was obtained in 

the units located in the uppermost stratigraphic position (Ghomarides unit) where the D3 

tectono-metamorphic event is less developed. Otherwise, a similar age at circa 28 Ma was 

obtained in the Ghomarides unit in Beni Bousera massif (40Ar-39Ar on muscovite, Romagny, 

2014). Furthermore, in one sample (CN13-04, from Monte Hacho unit), the D2 and D3 

deformations are recorded and all monazites, whatever their structural position (within the S2 

or S3 foliation), furnished ages around 21 Ma. We thus propose that the age discrepancy 

observed between syn-S2 minerals (muscovite and monazite) reflect different crystallization 

ages. This could be explain by dissolution and reprecipitation of monazite at ca. 21 Ma, induced 

by fluid circulation, during the D3 tectono-metamorphic phase, only in high grade metamorphic 

units; whereas age at ca. 29 Ma is preserved in low grade units where the D3 metamorphic 

phase has no impact, and date the D2 tectono-metamorphic event.  

 At the scale of the Rif belt, older ages at ca. 26 and 28 Ma have already been reported 

in the Filali unit in the Ceuta Peninsula by U/Pb monazite dating and related to the 

compressional D2 phase (Homonnay et al., 2018a). Ages at ca. 21 Ma are well documented in 

the lower Sebtides units (Chalouan et al., 2008; Gueydan et al., 2015; Homonnay et al., 2018a) 

and linked to an extensional tectonic coeval with Oligocene to early Miocene basin opening 

(Feinberg and Olivier, 1990; Ouazzani-Touhami and Chalouan, 1995; El Kadiri et al., 2006; 

Serrano et al., 2006, 2007). 

 

 

IV.2.8.2.  Geodynamic implication 

 In the internal Rif, the Ghomarides units are usually described as nappes overlying the 

Sebtides units (e.g. Michard et al., 1983 and reference therein; Chalouan et al., 2008). 

Nevertheless, our structural and petrological studies in Cabo Negro have never evidence a 

metamorphic gap or a tectonic contact between these two units. The transition between 

micaschists from Filali to Ghomarides units is progressive and in accordance with foliation and 

lineation trajectories. The only major tectonic contact identified in Cabo Negro is between the 

metapelites from the Filali unit and the orthogneisses from the Monte Hacho unit. 

Consequently, in Cabo Negro area, our data suggest a structural continuity between the Filali 

(i.e. Lower Sebtides) and Ghomarides units.  
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 Metapelitic rocks are characterized by a main regional S2 foliation with a metamorphic 

grade increasing toward the bottom (from Ghomarides to Filali unit). This main foliation is 

contemporaneous of a compressional tectonic regime developed during the Oligocene (at ca. 

29 Ma). The P-T pseudosections allow us to specify the metamorphic conditions for these units. 

In the micaschists, the S2 assemblage developed below 2.2 kbar and 420°C. In the paragneisses 

relics of staurolite and andalusite indicate a first step for the metamorphic conditions at 450-

550°C and 2-4 kbar. Then paragneisses mineral assemblage evolved to reach conditions 

characteristic of low-pressure amphibolite/granulite facies conditions (550-760°C and 4.6-8.8 

kbar). The S2 ubiquitous assemblage in migmatite is characteristic of intermediate to low-

pressure granulite facies conditions (720-790°C and 4.5-9.5 kbar). These P-T conditions 

observed along the continuous Cabo Negro cross-section define a LP- to MP-HT metamorphic 

gradient in transition between Abukuma (LP-HT) and Barrovian (MP-MT) types (Figure 

IV-21). 

 The P-T conditions calculated for the metapelite unit in Cabo Negro are consistent with 

those reported in the Filali unit in other part of the internal Rif (Figure IV-21A). In Beni 

Bousera, P-T conditions for gneisses and micaschists were estimated at 500-700°C, 3.5-7 kbar 

(El Maz and Guiraud, 2001) and 550-730°C and 3-6 kbar (Afiri, 2011; Gueydan et al., 2015). 

In Ceuta Peninsula the metamorphic conditions for the migmatitic paragneisses were calculated 

at 780-820°C and 7-10 kbar (Homonnay et al. 2018a). All these data attest to a same paleo-

metamorphic gradient (in transition between Abukuma/Barrovian types). This LP/MP-HT 

gradient contrasts with the Alpine HP-LT gradient described in the Upper Sebtides 

(Bouybaouene et al., 1995; Michard et al., 1997; Janots et al., 2006).  

 Interpretation of these two different metamorphic gradients is an important issue for the 

geodynamic interpretation of the Rif orogeny. Two hypothesis must be discussed (El Maz et 

al., 2003; Gueydan et al., 2015): (i) in the Lower Sebtides, the HT metamorphic episode has 

totally erased the trace of previous HP-LT metamorphism; (ii) the Lower Sebtides never 

underwent HP-LT Alpine metamorphism, the latter being developed only in the Upper Sebtides. 

In the first hypothesis, the contrasted metamorphic gradients are necessarily diachronic, while 

following the second hypothesis they can be contemporaneous.  

As until now, there has never been found any mineralogical record of HP-LT metamorphism in 

the Lower Sebtides (El Maz et al., 2003), and because the new data presented in this paper 

support the fact that the two metamorphic gradients are penecontemporaneous, we favour the 

second hypothesis. 

 In the framework of a Rif orogeny driven by Alpine subduction, the close proximity of 

metamorphic units with radically contrasted, but coeval, metamorphic conditions is clearly 

compatible with a model of paired metamorphic belt (Miyashiro, 1961; Brown, 2010). This is 

also consistent with previous results obtained in Lower Sebtides from Ceuta Peninsula, where 

Oligocene HT metamorphism is contemporaneous with emplacement of calc-alkaline arc-

magmatism (Homonnay et al., 2018a, 2018b). Indeed, magmatic arcs and back-arc regions are 

recognized as a suitable tectonic setting for the development of regional LP/HT metamorphism 

(Miyashiro, 1961; Oxburgh and Turcotte, 1970; Ernst, 1973). The duality of thermal 

environments, HT/LP-MP metamorphism in the upper plate, and HP/LT metamorphism within 

the down-going lower plate, is typical for modern subduction systems. Therefore, if, as we 

propose, the model of paired metamorphic belt is viable to account for the Oligocene tectono-
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metamorphic evolution of the western internal Rif, we have to postulate that the Ghomarides 

together with Lower Sebtides and the Upper Sebtides are respectively the upper and the lower 

plates of a single subduction system (Figure IV-22).  In this case, the character of the paleo-

gradient depicted in the upper plate, evolving from Abukuma to Barrovian (Figure IV-21B), 

could reflect the thickening of the magmatic arc. The latter is followed throughout the early 

Miocene by the development of a LP-HT metamorphism (1-3 kbar and 400-550°C; Homonnay 

et al., 2018a) associated with granitic dikes emplaced at 2-3 kbar and 700°C (Rossetti et al., 

2013) (Figure IV-21B).  This reflects the transition from a thick arc to a back arc evolution 

during lithosphere thinning linked to slab rollback and the opening of the Alboran basin (Comas 

et al., 1999; Platt et al., 2003; Martínez-García et al., 2017) (Figure IV-21).  

 

 
Figure IV-22 : Schematic cross-section of the Rif belt (modified from Chalouan et al. 2008 and 

Homonnay et al., 2018b). HP/LT: high pressure/ low temperature. MP to LP/HT: medium 

pressure to low pressure/high temperature. HT/LP: high temperature/ low pressure.  

 

IV.2.9. Conclusions 

1- In the region of Cabo Negro, Morocco internal Rif, the Lower Sebtides (i.e. Filali unit) 

and the Ghomarides units are in structural continuity.  

2- The metamorphic rocks of both units recorded a major and consistent LP-HT 

metamorphic gradient developed during the Oligocene (ca. 29 Ma).  

3- The Oligocene LP-HT metamorphism is contemporaneous with the development of 

HP/LT metamorphism in the Upper Sebtides in the internal Rif. 

4- In the framework of an orogeny driven by subduction processes, as today accepted for 

the Betic-Rif belt, a model of Oligocene paired metamorphic belt is viable and accounts 

for the tectono-metamorphic evolution of the western internal Rif. In this hypothesis, 

the Lower Sebtides and the Ghomarides must be considered as the upper plate of the 

subduction system active during Oligocene times.  
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5- A late extensional event (ca. 21 Ma) is recorded within the whole internal Rif units. This 

event is related to lithospheric thinning during back-arc opening of the Alboran basin.  
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IV.2.11. Appendix  

 

Appendix IV-1 : Solid solution models used for computation of phase diagrams with Theriak-Domino software. 
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IV.3.  LES DÉFORMATIONS TARDIVES 

 Deux phases de compression tardives post-Burdigalien par rapport aux phases de 

déformation D2 et D3 ont été identifiées : 

(iii) une phase de compression WSW-ENE, D4, associée à des plis d’axe 

majoritairement N-S à NNW-SSE.  

(iv) une phase de compression NNE-SSW, D5, associée au développent de plis d’axe 

ESE-WNW. 

 
Figure IV-23 : Plis tardifs correspondant aux phases de compression D4 et  D5. A. Plis P4 

dans l’unité de Filali. B. Pli P5 perturbant un pli P4 et créant des structures d’interférence 

dans l’unité des Ghomarides. 

 

 La phase de plissement P4, plisse la foliation principale S2 observées dans les unités du 

domaine interne (Sebtides et Ghomarides) (Figure IV-23). Ces plis P4 centimétriques à 

métriques présentent des axes N-S à NNW-SSE (N0-160) plongeant faiblement (10-15°) 

majoritairement vers le N ou le NNW. Les plans axiaux de ces plis plongent modérément (30-

35°) vers l’E-SSE. Ces plis d'échelle métrique à décamétrique (Figure IV-23A) sont 

contemporain de la formation de l’antiforme de Cabo Negro (pli en genou dont la charnière se 

trouve au niveau des migmatites). 

 

 Une phase tardive de plissement P5 d’axe orienté globalement ESE-WNW (N90-110), 

faiblement pentés (0-10°) (Figure IV-6) plisse la foliation principale S2 ainsi que les plis P4 

(Figure IV-23B), créant des structures d’interférence de plis de type 3 (Ramsay,1967). Les 

plans axiaux de ces plis plongent modérément (30-50°) vers le SSE.  

 

 Les projections stéréographiques des données structurales (S2, L2) ont été établies à 

partir des mesures réalisées dans les unités des Ghomarides et Sebtides inférieures (Figure 

IV-6). Les plans des foliations S2 sont dispersés selon une direction moyenne NNW-SSE 

(Figure IV-6). Une petite composante vers l’ENE-WSW est également visible. La projection 

des linéations L2 montre aussi une forte dispersion des données avec une tendance vers le 

NNW-SSE (Figure IV-6). La dispersion observée aussi bien pour les directions de foliation S2 
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que pour les directions de linéations L2 suggère que celles-ci soient réorientées pendant 

plusieurs phases de déformation postérieures.   

 

 La carte des trajectoires des foliations majeures S2 (Figure IV-24A) établie à partir des 

données de terrain et des données de la littérature (Kornprobst and Durand-Delga, 1985b), 

montre que les foliations S2 sont plissées selon des plis d’axe NNW-SSE. Cependant, par 

endroit les trajectoires de foliations sont perturbées et s'orientent selon une direction W à NW. 

Les données de linéation L2 étant moins nombreuses il est difficile d’établir une tendance des 

trajectoires sur l’ensemble de la zone d’étude, bien que par endroit les trajectoires semblent être 

perturbées par des plis d’axe E-W (Figure IV-24B).  

 Ces phases de plis tardives sont aussi visibles dans la région de Ceuta et affectent les 

formations d’âge Oligocène-Burdigalien (Feinberg et al., 1990) du bassin de Fnideq, ce qui 

permet d'envisager un âge post-Burdigalien pour ces deux phases compressives. 

 

 
Figure IV-24 : A. Carte des trajectoires des foliations S2 sur l’ensemble de la région de Cabo 

Negro et axes des plis post D3 déduits. B. Carte des trajectoires des linéations L2 sur 

l’ensemble de la région de Cabo Negro et axes des plis post D3 déduits. 



CHAPITRE IV – Évolution structurale, métamorphique et géochronologique du domaine d’Alboran dans la région de Cabo 

Negro 

 

218 

IV.4.  SYNTHÈSES DES RESULTATS 

 L’ensemble des données récoltées dans la région de Ceuta a permis d’établir les points 

suivants : 

 Les unités métamorphiques des Sebtides inférieures et des Ghomarides ont une 

évolution tectonique et métamorphique polyphasée caractérisée par cinq grandes phases de 

déformation successives :  

1- une phase de déformation précoce D1, d’âge inconnu, est caractérisée par une foliation S1 

uniquement conservée dans les boudins de granulites de HP dans les migmatites situées à la 

base de l’unité de Filali ; 

2- une phase de déformation compressive principale D2 observée dans toutes les unités, 

associée à une foliation régionale S2 portant une linéation L2 d’étirement, associée à des plis 

P2. Cette phase est contemporaine d’un métamorphisme de haute température-moyenne à 

basse pression (HT-MP/BP) d’âge Oligocène ( ̴ 29 Ma). 

3- une phase d’extension D3 responsable dans toutes les unités du développement local d’une 

foliation S3 associée et d’une linéation d'étirement L3 et de zones de cisaillement. Cette phase 

est associée à un métamorphisme développé entre la limite des faciès amphibolites et schistes 

verts. Ce métamorphisme est daté à Ceuta à  ̴ 21 Ma. Cependant, des datations de minéraux 

syn-S2 donnent aussi des âges Miocène inférieur. Nous suggérons que la circulation de fluides 

métamorphiques induit la recristallisation partielle ou totale de ces minéraux syn-S2 fournissant 

des âges plus jeunes.   

4- une phase de compression D4 post-burdigalienne, de direction WSW-ENE qui plisse 

l’ensemble des unités du Rif interne. 

5- une phase de compression D5 de direction NNE-SSW. 

 

 Par ailleurs, aucune discontinuité structurale et aucun saut métamorphique n’a été 

identifié entre les micaschistes de Filali et des Ghomarides. Aucun contact majeur n’a été 

identifié entre les paragneiss et les micaschistes de Filali. 
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 Ce chapitre est consacré à la synthèse et à la discussion de l’ensemble des données 

structurales, métamorphiques et géochronologiques des unités du Rif interne à Ceuta et Cabo 

Negro. 

 La première partie de ce chapitre est consacrée à la confrontation des nouvelles données 

présentées dans les chapitres précédents avec les données déjà disponibles dans le Rif interne. 

La deuxième partie est consacrée aux corrélations avec les unités équivalentes dans les 

cordillères Bétiques, afin d’intégrer l’évolution tectono-métamorphique du domaine d’Alboran 

dans le cadre général de l’arc de Gibraltar. Dans la troisième partie, nous discutons l’apport de 

ces données à la compréhension de l’évolution géodynamique de cette partie de la chaîne alpine. 

 

V.1.  ÉVOLUTION MÉTAMORPHIQUE ET STRUCTURALE DES 

UNITÉS DU RIF INTERNE 

V.1.1. Évolution tectono-métamorphique des Sebtides supérieures 

 L’étude des Sebtides supérieures avait pour objectif d’identifier les différentes phases 

de déformations enregistrées dans ces unités afin de comprendre leur relation structurale et 

métamorphique avec les unités adjacentes (i.e. Ghomarides et Sebtides inférieures). Notre étude 

corrélée avec les données précédentes, démontrent une évolution poly-métamorphique alpine 

des unités des Sebtides supérieures. Au moins deux phases de métamorphisme ont été 

enregistrées par ces unités: un métamorphisme typique d’un gradient de HP-BT et un 

métamorphisme rétrograde schiste vert.  

 

V.1.1.1. D1, métamorphisme Franciscain oligocène 

 

 L’étude pétrographique et structurale des unités des Sebtides supérieures dans la région 

de Ceuta a permis d’identifier dans les unités de Beni Mezala un évènement compressif D1 

contemporain d’une paragenèse dont les conditions P-T estimées par Bouybaouène (1993), 

Bouybaouène et al. (1995), Michard et al. (1997) et Vidal et al. (1999) sont typiques d’un 

gradient métamorphique de haute pression-basse température. Ces mêmes auteurs montrent que 

ce gradient est progressif depuis le cœur jusqu’aux bordures de l’antiforme de Beni Mezala 

(gradient diminuant depuis les unités de Beni Mezala, puis l’unité de Boquete de Anjeras 

jusqu’à l’unité de Tizgarine). 

 Il faut noter que les phases reliques de haute pression ont été identifiées seulement dans 

les unités dont le protolithe est d’âge Permo-Trias, se trouvant dans la partie nord du Rif interne 

(au niveau de l’antiforme de Beni Mezala ; Bouybaouène, 1993; Bouybaouène et al., 1995; 

Michard et al., 1997; Bouybaouène et Goffé, 2003).  

 L’âge du pic de pression reste à préciser mais il est estimé entre 25 et 30 Ma (Michard 

et al., 2006). 
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Figure V-1: Evolution métamorphiques des unités du Rif internes. A. Diagramme P-T 

répertoriant l’ensemble des conditions métamorphiques estimées pour les unités des Sebtides 

inférieures. B. Diagramme P-T comparant les différents gradients métamorphiques déduits à 

partir des estimations des conditions métamorphiques et des données géochronologiques des 

unités du Rif interne. 
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V.1.1.2. D2, métamorphisme rétrograde miocène 

 Une phase de déformation compressive majeure, D2, est visible dans l’ensemble des 

unités des Sebtides supérieures. Cette déformation est associée au développement d’un 

métamorphisme schiste vert daté à environ 21 Ma par la méthode 40Ar-39Ar sur mica blanc. Ces 

datations sont cohérentes avec celles déjà effectuées sur les mêmes unités (Saddiqi, 1995 ; 

Janots et al., 2006 ; Michard et al., 2006). La paragenèse S2 contemporaine à cette déformation 

rétromorphose les minéraux de HP (S1). Les conditions P-T des assemblages minéralogiques 

S2 montrent que ces unités ont subi une décompression quasi-isotherme entre environ 400-

550°C (Bouybaouène and Goffé, 2003 ; Negro, 2005). Cette déformation est considérée 

contemporaine de la phase d’exhumation de ces roches, estimée entre 20-27 Ma (âge Ar-Ar sur 

l’unité de Beni Mezala ; Michard et al., 2006).  

 Les trois unités (BM, BA et Tz) des Sebtides supérieures sont séparées par des contacts 

ductiles montrant un sens de cisaillement vers l’W à NW. Cette déformation est associée aux 

cristallisations rétromorphiques du faciès des schistes verts (S2, L2). Les travaux de Saddiqi 

(1995) ; Negro (2005) et Janots et al. (2006) ont abouti à des observations similaires 

(cisaillement vers le NNW). Cette déformation serait donc liée à l'exhumation de ces unités 

préalablement enfouies et à leur empilement entre 20-27 Ma. 

 

V.1.2. Évolution tectono-métamorphique des Sebtides inférieures et des Ghomarides  

 L’étude structurale, métamorphique et chronologique des Sebtides inférieures et des 

Ghomarides avait pour objectif de comprendre la relation entre ces deux unités ainsi que 

d’identifier les différentes phases de déformation enregistrées par ces unités. La confrontation 

de nos études structurales, métamorphiques et chronologiques des unités des Sebtides 

inférieures et Ghomarides avec les données de la littérature a permis de mettre en évidence trois 

phases de déformation principales. 

 

V.1.2.1. D1, métamorphisme Barrovien varisque 

 Une première phase de déformation relictuelle, D1, localisée dans des boudins de 

granulite (aussi appelée kinzigite et appartenant à l’unité de Beni Bousera), est identifiée à la 

base des métapélites des Sebtides inférieures. Notre étude a permis pour la première fois 

l’identification de ces roches à Cabo Negro qui n’étaient, jusqu’à présent, décrites qu’à Ceuta 

et Beni Bousera sous forme d’auréole au contact des péridotites (e.g. Kornprosbt, 1974). Ces 

boudins contiennent un assemblage minéralogique S1 développé dans les conditions du facies 

des granulites de haute pression (HP), entre 710-870°C et 9-13 kbar (conditions estimées dans 

les granulites de Beni Bousera par El Maz and Guiraud (2001) et Álvarez-Valero et al. (2014) ; 

Figure V-1A). Les âges obtenus dans les granulites sont très dispersés mais plusieurs études 

suggèrent que l’HP est reliée à l’orogenèse varisque (Montel et al., 2000 ; Melchiorre et al., 

2017). En effet, des analyses Lu-Hf sur les grenats des métapélites donnent un âge à 66.4 ± 1.5 
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Ma (Blichert-Toft et al., 1999), tandis que des analyses microsondes sur monazite en inclusions 

dans les grenats donnent un âge U-Th-Pb à 284 ± 27 Ma (Montel et al., 2000). Plus récemment, 

des datations U-Pb sur zircon ont donné des âges compris entre le Dévonien et le Crétacé 

supérieur (390–319, 286–264, ca. 193, et ca. 105 Ma ; Melchiorre et al., 2017). Nos datations 

U-Pb sur monazite et zircon en inclusions dans les grenats et dans la matrice donnent des âges 

discordants très dispersés. Ce résultat indique que ces roches ont une histoire complexe et 

polyphasée qui peut produire la mise à zéro partielle du système U-Th-Pb. A Beni Bousera, 

dans l’unité des Filali sus-jacentes aux kinzigites, un assemblage minéralogique relictuel, dont 

les conditions P-T varient entre  670°C et 8.5 kbar à 550°C et 5.5 kbar, est caractéristique d’un 

gradient de MP-MT (Figure V-1A ; Gueydan et al., 2015). Les conditions de HP-HT 

enregistrées dans les kinzigites sont compatibles avec un tel gradient métamorphique. 

L’évènement D1 observé dans les métapélites de Filali et de Beni Bousera pourrait alors 

s’inscrire dans la logique d’un gradient Barrovien qui pourrait être relié à un épisode 

d’épaississement lithosphérique probablement lié à l’orogenèse varisque (Gueydan et al., 

2015). Par ailleurs, des granulites basiques, assoicées aux kinzigites et au sein des Filali, 

présentent aussi une paragenèse de HP-HT (Figure V-1A ; 760-820°C et 16-20 kbar pour les 

roches au associées au kinzigites; Bouybaouène et al., 1998 et 810-890°C et 13.3-15.7 kbar pour 

les roches au sein des Filali ; Aghzer and Haissen, 2005). De plus, des leptynites synfoliales au 

sein des kinzigites de Beni Bousera et des gneiss de Filali, ont été datées à environ 300 Ma (U-

Pb sur zircon ; Rossetti et al., 2010) attestant ainsi d’un magmatisme d’anatexie et d’une 

juxtaposition de ces deux unités à cette période. Ces deux unités ont donc une évolution 

métamorphique commune reflétant un épaississement lithosphérique lors du cycle varisque.   

 Par ailleurs, ces roches contiennent en inclusions dans les grenats des minéraux d’UHP-

UHT, développés entre 1100°C et 43 kbar (Figure V-1A; coésite, micro-diamant identifiés 

dans les granulites de Ceuta ; Ruiz Cruz and Sanz de Galdeano, 2012 ; 2013). L’âge de l’UHP 

reste inconnu, cependant des données sur les roches équivalentes des Bétiques (unité de 

Jubrique) suggèrent que ce métamorphisme est lié au cycle varisque (entre 420 et 350 Ma ; Ruiz 

Cruz and Sanz de Galdeano, 2014) (voir section II.1.4.2.1).  

 On peut également noter que les unités des Ghomarides ont aussi enregistré un 

évènement métamorphique schiste vert lié au cycle varisque (Chalouan and Michard, 1990). 

 

V.1.2.2. D2, métamorphisme transitionnel Barrovien-Abukuma et magmatisme d’arc calco-

alcalin Oligocène 

 Une deuxième phase de déformation, D2, est visible au sein de l’ensemble des unités 

des Sebtides inférieures (métapélite, péridotite et orthogneiss) et des Ghomarides (micaschiste). 

Nos études pétrographiques des roches crustales dans la région de Cabo Negro démontrent que 

cette phase est contemporaine d’un gradient métamorphique de HT diminuant progressivement 

du bas vers le sommet de la pile métamorphique, allant de 720-790°C et 4,5-9,5 kbar jusqu’à 

des températures et  des pressions inférieures à 420°C et 2.2 kbar. A Ceuta, les conditions P-T 

calculées dans les métapélites à la base des Sebtides inférieures (770-850°C et 7-10 kbar) et 

dans les orthogneiss du Monte Hacho (730-820°C et 5,5-10 kbar) sont cohérentes avec celles 

calculées à Cabo Negro (Figure V-1A). Toutes ces données attestent d'un même gradient 
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métamorphique en transition entre Abukuma et Barrovien. Des conditions métamorphiques 

similaires ont été estimées dans les métapélites de Filali de Beni Bousera (Figure V-1A; 500-

700°C et 3,5-7 kbar ; El Maz and Guiraud, 2001 ;  et 550-730°C et 3-6 kbar ; Afiri, 2011 ; 

Gueydan et al., 2015). Concernant les unités des Ghomarides, un paléo-gradient thermique a 

été observé depuis la base jusqu’au sommet, avec des températures allant de 500°C jusqu’à des 

températures inférieures à 300°C (Negro et al., 2006). Ces températures sont cohérentes avec 

nos estimations. 

 Ce métamorphisme est contemporain d’une tectonique en compression caractérisée par 

le raccourcissement et le chevauchement vers le NE à E des unités métapélitiques et 

mantelliques sur les orthogneiss du Monte Hacho.  

 Les datations effectuées à la fois à Ceuta et Cabo Negro démontrent que cette 

déformation est d’âge Oligocène (29.6 ± 2.4 Ma, unité des Ghomarides à Cabo Negro et 28.8 

± 1.0 Ma, unité de Filali à Ceuta). Jusqu’alors les datations effectuées sur les unités de Filali 

situées à Beni Bousera avaient fourni des âges Miocène supérieur (entre 22-20 Ma ; Michard et 

al., 1983; Gueydan et al., 2015). Concernant l’unité des Ghomarides un âge à 28 Ma avait été 

obtenu dans les unités situées à Beni Bousera (40Ar-39Ar sur muscovite, Romagny, 2014). Des 

datations K-Ar sur ces mêmes unités dans l’ensemble du Rif interne, avaient révélé une 

variation progressive des âges, allant de 259 ± 5 Ma dans la partie supérieure des nappes, à 25,3 

± 0,9 Ma à la base de l’unité d’Aakaili, proche du contact avec l’unité de Filali (Chalouan and 

Michard, 1990; Chalouan et al., 2008). La distribution des températures obtenues par Negro et 

al. (2006) montre une relation avec la distribution de ces âges, ce qui a conduit ces auteurs à 

suggérer que la base des Ghomarides (seulement la nappe d’Aakaili) a été affectée par un 

événement thermique alpin qui a probablement permis l’ouverture partielle ou totale du système 

isotopique des cristallisations liées au cycle varisque. 

 Dans le Rif interne, les unités des Ghomarides sont généralement décrites comme des 

nappes recouvrant les unités des Sebtides (e.g. Michard et al., 1983 et références ; Chalouan, 

1986 ; Chalouan et al., 2008). Néanmoins, à Cabo Negro nos données structurales et 

pétrographiques démontrent que la transition entre les micaschistes des unités de Filali et des 

Ghomarides est progressive et conforme aux trajectoires de foliation et de linéation. Aucune 

saute métamorphique ni aucun contact tectonique n’a été observé entre ces deux unités. Cette 

observation n’exclut pas le fait que les unités des Ghomarides puissent avoir été empilées 

tectoniquement ultérieurement, créant ensuite les nappes tectoniques visibles autre part dans le 

Rif interne. La mise en place de ces nappes est considérée anté Oligo-Miocène, puisque des 

sédiments de cet âge reposent en discordance sur les nappes des Ghomarides dans la région de 

Ceuta (Chalouan, 1986). 

 Par ailleurs, nous reportons pour la première fois dans le Rif interne l’existence de sills 

de micro-diorite contenant des enclaves de micro-gabbrodiorites, au sein des métapélites 

migmatitiques à Ceuta (à la base des Sebtides inférieures). Ces roches ont une minéralogie 

magmatique primaire et une signature géochimique typique des magmatismes d’arc calco-

alcalin fortement potassique à shoshonitique. Ce magmatisme est contemporain du 

métamorphisme de HT observé dans les métapélites des Sebtides inférieures. 

 A l'échelle de l’arc Betico-Rifain, les études publiées concernant le magmatisme portent 

principalement sur des épisodes magmatiques récents de la province volcanique Néogène très 

répandue dans l'est d'Alboran (e.g. Duggen et al. 2008 ; Lustrino et al. 2011). Jusqu'à présent, 
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les événements magmatiques antérieurs n'étaient décrits que dans les Bétiques (Bellon et al. 

1983 ; Torres-Roldan et al. 1986 ; Turner et al. 1999 ; Duggen et al. 2004 ; Lustrino et al. 2011 

; Esteban et al. 2013) et plus précisément dans la région de Malaga (SW Betic), sous forme de 

dykes andésitiques basaltiques tholéiitiques et calco-alcalins, au sein des Malaguides 

(équivalents des Ghomarides). Les études géochronologiques K-Ar et Ar-Ar sur ces roches 

révèlent un groupe d’âge compris entre 30-38 Ma, correspondant à la mise en place de ces dykes 

dans un contexte d’extension pendant un processus de subduction (Turner et al., 1999; Duggen 

et al., 2004; Lustrino et al., 2011; Esteban et al., 2013). 

 

V.1.2.3. D3, métamorphisme Abukuma miocène 

 Un troisième évènement de déformation, D3, affecte l’ensemble des unités. Cet épisode 

est caractérisé par un métamorphisme de HT-BP, développé à la limite des faciès amphibolites 

et schistes verts (400-550 °C et 1-3 kbar ; Figure V-1A). Il est associé à une tectonique 

extensive qui se manifeste par l’apparition de zones des cisaillements à jeu normal 

majoritairement vers le SW. Cet évènement est daté à  ̴ 21 Ma par la méthode 40Ar-39Ar sur des 

muscovites néoformées.  

 Des âges similaires ont également été obtenus avec les méthodes U-Th-Pb et 40Ar/39Ar 

sur des minéraux (monazite, xénotime, bordure de zircons, biotite) pourtant texturalement à 

l’équilibre avec les minéraux stables dans la foliation S2. Ces âges similaires pour divers 

thermochronomètres peuvent être expliqués : (1) soit par un refroidissement très rapide lors de 

l'exhumation (e.g. Esteban et al., 2004) ; (2) soit par une remise à zéro des thermochronomètres 

liée à la circulation de fluide syn-métamorphique qui favorise la recristallisation des minéraux 

associés à des pertes et/ou des gains des éléments chimiques mobiles (e.g. Rossetti et al. 2010 

; Seydoux-Guillaume et al., 2012; Williams et al., 2011; Didier et al. 2013 et références 

incluses).  

 Nos données sont en faveur de la deuxième hypothèse puisque : (i) dans un même 

échantillon des xénotimes et monazites texturalement à l’équilibre avec la foliation S2 ont 

donné un âge à 20.3 ± 0.7 Ma et aussi un âge plus vieux à 28.8 ± 1.0 Ma; (ii) un même grain de 

monazite a donné différents âges (21,0 ± 0,4 Ma et 26,8 ± 1,8 Ma), ce qui reflète une 

recristallisation totale ou partielle des minéraux pendant l’évènement D3 ; (iii) de tels processus 

de remise à zéro des chronomètres ont déjà été mis en évidence dans le domaine interne du Rif 

(Chalouan and Michard, 1990; Montel et al., 2000; Janots et al., 2006; Michard et al., 2006; 

Negro et al., 2006; Chalouan et al., 2008; Rossetti et al., 2010) et des Bétiques (e.g. Torres-

Roldan et al., 1986; Whitehouse and Platt, 2003). 

 Cet évènement est contemporain de la mise en place de dykes granitiques bien décrits 

dans la région de Beni Bousera (Rossetti et al., 2010 ; 2013), qui traversent les unités de Beni 

Bousera (péridotite et kinzigite) ainsi que les gneiss de Filali. Les conditions P-T de ces dykes 

sont estimées à 700°C et 2-3 kbar (Figure V-1A ; Rossetti et al., 2013). Des datations sur ces 

dykes ont donné des âge compris entre 22 et 17 Ma (Polvé, 1983 ; Rossetti et al., 2013). 

 A l’échelle de l’arc de Gibraltar, la transition Oligocène-Miocène est caractérisée par la 

mise en place de différents bassins sédimentaires (par exemple, le bassin de Fnidek, le bassin 
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d’Alboran, les bassins de l’est des cordillères Bétiques), liés à un fort amincissement 

lithosphérique (e.g. Comas et al., 1999 ; Platt et al., 1998 ; Chalouan et al., 2008). 

 L’évènement D3 serait donc lié à un amincissement lithosphérique contemporain d’un 

métamorphisme et d’un magmatisme de HT-BP, qui induirait la remise à zéro partielle ou totale 

des thermochronomètres.  

V.1.2.4. L’évolution des péridotites 

 Pour plus de clarté, les différentes caratéristiques des péridotites de Beni Bousera (Rif) 

et des cordillères Bétiques sont tout d’abord énumérés, puis comparées à nos résulats. 

  

 A Beni Bousera, le cœur du massif de péridotite est composé de lherzolites à spinelle, 

alors que la bordure correspond à une zone de mylonites composée de lherzolites/harzburgites 

à grenat et/ou spinelle. Les conditions P-T des péridotites à grenat sont estimées aux alentours 

de 1050°C et 22 kbar (Figure V-1A ; Afiri et al., 2011). La préservation des grenats dans la 

zone des mylonites, est expliquée par une décompression rapide vers 800°C et 9-15 kbar dans 

le champ des péridotites à spinelle, tandis que le cœur aurait subi une exhumation lente vers les 

mêmes conditions, favorisant le rééquilibre de lherzolites/harzburgites à grenat en 

lherzolites/harzburgites à spinelle (Figure V-1A ; Afiri et al., 2011).  

 Dans les massifs de péridotites des Bétiques (Ronda), les mêmes faciès que les 

péridotites de Beni Bousera sont observés, mais on trouve en plus des lherzolites à plagioclase 

(Obata and Masaaki, 1980; Van der Wal and Vissers, 1993; Garrido et al., 2006, 2011). Des lits 

de pyroxènites inclus dans les péridotites contiennent des pseudomorphoses de diamant 

graphitisés, indiquant que les péridotites ont subi des conditions de pression supérieures à 45 

kbar (UHP) pour des températures de l’ordre de 1350-1400°C (Figure V-1A ; Atrassi et al., 

2011; Davies et al., 1993; Nixon et al., 1986; Pearson et al., 1989, 1993; Slodkevitch, 1982). 

De plus, les assemblages minéralogiques observés dans ces pyroxénites indiquent une pression 

de 20 kbar pour des températures aux alentours de 1200-1350°C (Kornprobst et al., 1990). Ces 

observations indiquent donc une évolution des péridotites depuis des profondeurs de plus de   ̴

145 km jusqu’à  ̴ 60 km dans des conditions de HT. 

 L’âge des différents stades d’évolution des péridotites ainsi que leur mode de mise en 

place en sein de la croûte sont encore discutés. L’âge de l’épisode d’UHP reste mal contraint, 

mais a été supposé entre 1400-1300 Ma (Reisberg and Zindler, 1986; Reisberg et al., 1989). 

Les granulites adjacentes ont aussi enregistré un métamorphisme d’UHP mais les quelques rares 

données chronologiques concernant l’UHP dans ces roches ne sont pas concordantes avec celles 

des péridotites (Ruiz-Cruz and Sanz de Galdeano, 2014). L’âge de l’incorporation des 

péridotites au sein de la croûte a été proposé (i) pendant le Paléozoïque, (ii) pendant le 

Mésozoïque, (iii) pendant l’Oligo-Miocène inférieur : 

 (i) Des minéraux isolés pouvant provenir des péridotites ont été trouvés au sein des 

unités des Ghomarides datées du Silurien et du Carbonifère (Kornprobst, 1976), indiquant que 

les péridotites pouvaient être exposées à la surface et érodées pendant le Paléozoïque. De plus, 

des sédiments détritiques d’âge 269±9 Ma contenant des clastes des péridotites ont été décrit 

en discordance sur les roches ultrabasiques de Ronda, suggérant que les péridotites étaient 
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exposées à la surface au moins depuis le Permien  (Sanz de Galdeano and Ruiz-Cruz, 2016a). 

Par ailleurs, des âges Permien compris entre 286-264 Ma dans les granulites juxtaposées aux 

péridotites de Beni Bousera (Melchiorre et al. ; 2017) et à 286 Ma au sein du massif de de 

Ronda (Sánchez-Rodríguez and Gebauer, 2000) ont conduit ces auteurs à proposer que ces 

roches représentaient le Moho à 39±6 km de profondeur pendant l’extension post-orogénique 

varisque.  

 (ii) Des datations U-Pb sur des zircons magmatiques sur les pyroxénites au sein des 

péridotites de Ronda ont données des âges compris entre 180 et 130 Ma et suggèrent que ces 

pyroxènites soient liées au rifting jurassique et à l’ouverture de l’océan Atlantique (Sánchez-

Rodríguez and Gebauer, 2000). Cependant, les âges obtenus sur les bordures des zircons 

recristallisées de ces pyroxénites indiquent des âges Miocène. Certains auteurs proposent donc 

que les péridotites aient été partiellement exhumées depuis le champs de stabilité du diamant 

(>150 km) jusqu’en base de croûte (Reuber et al., 1982; Michard et al., 1991, 2002; Van der 

Wal and Vissers, 1993; Sánchez-Rodríguez and Gebauer, 2000; Chalouan and Michard, 2004; 

Frasca et al., 2017) ou même exhumées jusqu’à la surface (e.g. Melchiorre et al., 2017; Leprêtre 

et al., 2018; Bessiere, 2019) durant la phase d’extension jurassique pendant l’ouverture de 

l’océan Téthys. Ces auteurs proposent ensuite que ces roches aient été incorporées dans les 

processus de subduction alpine pour ensuite être de nouveau exhumées pendant le Miocène 

sous forme d’écaille tectonique (aussi proposé par Kornprobst, 1974). 

 (iii) Les âges entre 25 et 20 Ma obtenus sur des pyroxènites dans les péridotites de Beni 

Bousera et des Bétiques  (Lu-Hf et Sm-Nd sur grenat ; Blichert-Toft et al., 1999; Pearson and 

Nowell, 2004; Reisberg et al., 1989; Zindler et al., 1983) a conduit différents auteurs (Balanyá 

et al., 1993; Platt et al., 2003b; Afiri et al., 2011; Garrido et al., 2011; Tubía et al., 2013; 

Álvarez-Valero et al., 2014; Frets et al., 2014; Gueydan et al., 2015) à conclure que la 

déformation et la décompression de ces roches de 1050°C et 22 kbar ( ̴ 66 km de profondeur) à 

800°C et 9-15 kbar (entre 45-27 km de profondeur) (Afiri et al., 2011) a lieu pendant cette 

période. Pour ces auteurs les péridotites se seraient mises en place au sein de la croûte par le 

biais d’un détachement lors d’une extension lithosphérique au Miocène inférieur. Dans leur 

modèle Afiri et al. (2001) et Gueydan et al. (2015), considèrent notamment qu’il y a un saut de 

pression entre les péridotites (>22 kbar) et les roches crustales (<13 kbar) au contact.  

 Nos données pétrographiques sur les péridotites de Ceuta indiquent une évolution depuis 

le champ des péridotites à grenat, passant par le champ des péridotites à spinelle, puis aux 

péridotites à amphibole+chlorite et enfin aux péridotites à amphibole+chlorite+talc. Une 

déformation mylonitique est identifiée au sein des péridotites dont la fabrique minéralogique 

associée se développe dans le champ des péridotites à spinelle. Les conditions P-T des 

mylonites à spinelle peuvent être compatibles soit avec l’évènement de déformation D2, soit 

avec l’évènement de déformation D1 (voir sections précédentes V.1.2). Ceci suggère que les 

roches crustales et le manteau ont subi la même évolution métamorphique au moins depuis 

l’évènement D2. Ainsi, d’après les résulats de notre étude, le couplage entre la croûte 

continentale et le manteau ne peut donc être qu’antérieur à l’évènement extensif D3 daté à  ̴ 21 

Ma. 
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V.1.3. Sebtides supérieures et Ghomarides/Sebtides inférieures, deux domaines aux 

gradients métamorphiques contrastés 

 Nos données démontrent que les Sebtides inférieures avec les Ghomarides constituent 

une unité de HT-MP/BP qui contraste avec le gradient de HP-BT enregistré dans les Sebtides 

supérieures (Figure V-1B). Les datations effectuées sur ces unités démontrent que ces deux 

gradients sont quasi-contemporains (entre 25 et 30 Ma pour la HP (Michard et al., 2006) et à 

environ 28 Ma pour la HT). Ces deux domaines sont séparés par un contact tectonique majeur 

caractérisé par une zone de déformation mylonitique, formée dans les conditions du faciès des 

schistes verts, présentant des sens de cisaillements vers l’E à ENE. Les conditions P-T et l’âge 

de cette déformation restent encore à préciser. Néanmoins, les conditions P-T estimées pour 

l’unité de Tizgarine, où la déformation est localisée, sont de T< 300°C et 1-3 kbar. Les datations 

effectuées sur ces unités démontrent que ces deux gradients sont quasi-contemporains (entre 25 

et 30 Ma pour la HP (Michard et al., 2006) et à environ 28 Ma pour la HT).  

 Deux hypothèses ont déjà été soulevées concernant l’absence de HP alpine dans les 

Sebtides inférieures (El Maz et al., 2003 ; Gueydan et al., 2015) : (i) dans les Sebtides 

inférieures, l'épisode métamorphique de HT a totalement effacé la trace du métamorphisme HP-

BT antérieur. Cette hypothèse peut être remise en question puisque des reliques de HP-HT et 

MP-MT (D1, supposées Varisques) ont été trouvé dans les Sebtides inférieures (El Maz and 

Guiraud, 2001 ; Ruiz Cruz and Sanz de Galdeano ; 2012 ; Alvarez-Valero et al., 2014 ; 

Gueydan, et al., 2015); (ii) les Sebtides inférieures n'ont jamais subi de métamorphisme HP-LT 

Alpin, ce dernier étant développé uniquement dans les Sebtides supérieures. Pour la première 

hypothèse, les gradients métamorphiques contrastés sont nécessairement diachrones, tandis que 

pour la seconde hypothèse, ils doivent être contemporains.  Nos données sont en faveur de la 

deuxième hypothèse puisqu’elles démontrent que les deux gradients métamorphiques sont 

contemporains. 

 

V.2.  CORRÉLATION AVEC LES BÉTIQUES 

 Dans cette section une brève synthèse des principales caractéristiques des unités du 

domaine interne des Cordillères Bétiques sera présentée pour établir une comparaison entre ces 

unités et celles du Rif interne. 

V.2.1. Vue d’ensemble du domaine d’Alboran dans les Bétiques 

 Dans les cordillères Bétiques, le domaine d’Alboran est composé principalement de 

trois ensembles, avec structuralement de haut en bas : les Malaguides, les Alpujarrides et le 

complexe Nevado Filabride. De par leur similarité stratigraphique et métamorphique, les deux 

premières unités sont considérées comme équivalentes respectivement aux Ghomarides et 

Sebtides du domaine interne du Rif (Didon et al., 1973). 
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 Les Malaguides ont les mêmes caractéristiques que les Ghomarides. Un métamorphisme 

alpin de bas degrés a été reconnu dans les roches permo-triasiques (Ruiz-Cruz and Rodríguez 

Jiménez, 2002), tandis que les séries paléozoïques ont préservées un métamorphisme varisque 

du facies des schistes verts (Ruiz Cruz and Sanz de Galdeano, 2010). 

 

 Au sein des Alpujarrides on trouve, les unités de Jubrique d’âge Paléozoïque (unité 

occidentale des Alpujarrides) qui ont enregistré un métamorphisme de HT-BP (5-6 kbar et 750-

850°C ; Balanyá et al., 1997) Miocène (22-19 Ma; Zeck et al., 1992 ; Monié et al., 1994 ; Platt 

et al., 2003b ; Zeck and Whitehouse, 2002; Ruiz-Cruz and Sanz de Galdeano, 2014; Barich et 

al., 2014; Massonne, 2014), similaire aux conditions P-T estimées pour les unités des Sebtides 

inférieures. Un épisode de HP-HT tardi-varisque (Barich et al. 2014 ; Massonne, 2014) est 

également identifié dans ces roches. Les séries permo-triasiques de cette même unité ont 

enregistré, quant à elles, un épisode métamorphique de HP-BT (7-8 kbar et 400-450°C) alpin 

(Balanyá et al., 1997). 

 Les unités des Alpujarrides de la partie est et centrale des Bétiques ont enregistré un 

métamorphisme de HP-BT semblable aux Sebtides supérieures, allant de 7-11kbar et 400-

580°C pour les unités centrales (Azañón and Goffé, 1997), à 12-14 kbar et  ̴ 400°C pour les 

unités orientales (Booth-Rea et al., 2002). L’âge de cet épisode métamorphique est considéré 

Eocène (Vissers et al., 1995 ; Azañón and Crespo-Blanc, 2000 ; Platt et al., 2005). L’âge 

minimum pour ce métamorphisme de HP a été estimé à 25.4 ± 0.4 Ma (Monié et al., 1991).  Le 

refroidissement de ces unités jusqu’au faciès des schistes verts pendant leur exhumation, est 

daté entre l’Eocène et le Miocène, pour les roches permo-triasiques (48-19 Ma ; Monié et 

al.,1991 Platt et al., 2005). La plupart des datations des roches paléozoïques ont donné des âges 

compris entre 22-19 Ma (Monié et al., 1991 ; Zeck et al., 1992 ; Platt and Witehouse, 1999 ; 

Zeck and Williams, 2001 ; Platt et al., 2003c, 2005). 

 Sous les péridotites de Ronda, se trouve l’unité d’Ojen (faisant partie des unités des 

Alpujarrides), structuralement équivalente à l’unité de Monte Hacho dans le Rif, mais dont les 

conditions métamorphiques diffèrent.  En effet, ces roches contiennent des reliques d’éclogite 

au sein d’amphibolite (Tubía and Gil Ibarguchi, 1991; Tubía et al., 1997, 2009) définissant un 

métamorphisme de HP-MT alpin (l’âge du protolithe de ces éclogites étant jurassique ; 183 ± 

3 Ma ; Sánchez-Rodríguez and Gebauer, 2000). 

 

 Le complexe Nevado-Filabride est l’unité en position structurale la plus basse du 

domaine d’Alboran, et se trouve sous les Alpujarrides, uniquement dans l’est des Bétiques. 

Cette unité est caractérisée par un métamorphisme de HP-BT (jusqu’au faciès des schistes bleus 

et des éclogites). Les pics de métamorphisme sont estimés de 12-16 kbar et 320-450°C à 20-22 

kbar et 650-700°C (e.g. Puga et al., 2000; Sánchez-Vizcaíno et al., 2001; Augier et al., 2005). 

Cet événement est suivi d’une décompression isotherme et d’une rétromorphose dans les faciès 

des amphibolites et des schistes verts supérieurs jusqu’à 3-4 kbar 500-600°C  (Gómez-Pugnaire 

and Fernandez-Soler, 1987; Bakker et al., 1989; Jabaloy et al., 1993; Soto and Azañón, 1994). 

L’âge du métamorphisme de HP-BT est considéré Eocène (âge minimum entre 38 et 48  

Ma selon les auteurs ; Monié et al., 1191 ; Augier et al., 2004, Bessiere, 2019). Les conditions 

amphibolitiques sont datées aux alentours de 22-18 Ma (Monié et al., 1991 ; Augier et al., 

2005). Les âges des stades plus tardifs dans le faciès des schistes verts sont compris entre 18 et 
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14 Ma (Augier et al., 2005; de Jong, 2003; de Jong et al., 1992; Platt et al., 2006). La fin de 

l’exhumation de ces roches est daté entre 12-6 Ma (Johnson et al., 1997; Vazquez et al., 2011). 

 

V.2.2. Le domaine d’Alboran, deux gradients métamorphiques contrastés oligocènes 

 Les unités du domaine interne du Rif et des Bétiques montrent une évolution 

métamorphique très similaire (Figure V-2). Certaines unités des Alpujarrides de l’ouest 

contiennent des reliques d’UHP et ont enregistré un métamorphisme de HP-HT varisque. Ces 

données rejoignent celles des unités des Sebtides inférieures dans le Rif et démontrent que ces 

unités ont une histoire poly-métamorphique depuis au moins le cycle varisque. La Figure V-2 

résume l’évolution métamorphique alpine des unités Alpujarrides/Sebtides des Bétiques et du 

Rif. Deux gradients se distinguent avec : (i) un gradient de HP-BT, (ii) et un gradient de BP-

HT. 

(i) Les unités des Alpujarrides/Sebtides supérieures d’âge Permo-Trias, le complexe 

Nevado-Filabride ainsi que l’unité d’Ojen s’alignent selon un gradient de HP-BT ( ̴ 

10°C/km), indiquant que ces unités ont été enfouies dans un contexte thermique 

froid, typique des zones de subduction. Le complexe Nevado-Filabride (NF), l’unité 

d’Ojen, ainsi que l’unité de Beni Mezala inférieur (BM1) des Sebtides supérieures 

ont enregistré des pressions plus élevées que les autres unités (BM2, BA ou unités 

des Alpujarrides), suggérant leur enfouissement à de plus grandes profondeurs ( ̴ 50-

60 km pour les unités BM1, NF et Ojen et  ̴ 30-40 km pour les autres unités). Les 

datations disponibles sur ces unités suggèrent que le pic métamorphique a lieu entre 

l’Eocène et l’Oligocène (Vissers et al., 1995 ; Balanyá et al., 1997 ; Azañón and 

Crespo-Blanc, 2000 ; Platt et al., 2005 ; Michard et al., 2006). La majorité des unités 

montrent une phase de décompression isotherme avant d’être exhumées le long d’un 

gradient de HT. Cette phase d’exhumation est daté entre 22-19 Ma pour les unités 

des Alpujarrides/Sebtides supérieures (Monié et al., 1991 ; Zeck et al., 1992 ; 

Saddiqi, 1995 ; Platt and Witehouse, 1999 ; Zeck and Williams, 2001 ; Platt et al., 

2003b, 2005 ; Janots et al., 2006 ; Michard et al., 2006). D’après les données 

géochronologiques la fin de l’exhumation du complexe Nevado-Filabride est  plus 

tardive entre 18-14 Ma (Monié et al., 1991 ; Augier et al., 2005). Deux unités (des 

Alpujarrides de l’est et du centre des Bétiques) montrent un chemin rétrograde froid, 

différent des autres unités, compatible avec un gradient de 10°C/km. Cette 

observation indique une exhumation syn-orogénique de ces unités (e.g. Chemenda 

et al., 1995, 1996). 

(ii) Les unités de Jubriques et des Sebtides inférieures (Filali) d’âge Paléozoïque 

s’alignent selon un gradient de haute température - moyenne à basse pression (HT-

MP/BP ;  ̴ 45°C/km). Nos données chronologiques démontrent que ce 

métamorphisme à lieu pendant l’Oligocène (âge minimum de  ̴ 28 Ma). 
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Figure V-2 : Diagramme P-T comparant l’évolution métamorphique des unités du domaine 

d’Alboran des Bétiques (complexe Nevado-Filabride, unités des Alpujarrides est, ouest et 

centre) et du Rif (Sebtides supérieures et inférieures). Modifié d’après Bessiere (2019). (1) 

Tubía and Gil de Ibarguchi (1991), (2) Azañón et al. (1992), (3) Goffé et al. (1994), (4) Azañón 

et al. (1995), (5) Balanyá et al. (1997), (6) Azañón et al. (1998), (7) Azañón and Crespo-Blanc 

(2000), (8) Booth-Rea et al. (2005), (9) synthèse de Chalouan et al. (2008) et Negro (2005), 

(10) Balanyá et al. (1997), (11) Ruiz-Cruz et al. (2015), (12) Jabaloy-Sánchez et al. (2015), 

(13) Augier et al. (2005). 

 

V.3.  IMPLICATIONS GÉODYNAMIQUES 

 Notre étude, complétée avec les données des études antérieures, suggère que les unités 

du domaine d’Alboran ont une évolution poly-métamorphique, débutant au moins depuis 

l’orogenèse varisque jusqu’à l’orogenèse alpine. Nous nous intéressons particulièrement à 

l’évolution alpine de ces unités.  

 

 Notre démontrons que les unités du domaine d’Alboran peuvent être divisées en deux 

domaines caractérisés par des gradients métamorphiques contrastés, contemporains et d’âge 

Oligocène ou Eocène. Ces deux domaines évoluent ensuite selon un gradient de haute 

température-basse pression, pendant la fin de l’Oligocène jusqu’au début du Miocène. 
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L’importance de cette évolution métamorphique doit être discutée dans le cadre du contexte 

géodynamique expliquant la formation de l’arc Bético-Rifain. 

 

 
Figure V-3 : Coupe schématique de la chaîne du Rif. Modifiée d’après Chalouan et al. (2008). 

 À la suite d'études géophysiques, et plus particulièrement des études tomographiques 

(Blanco and Spakman, 1993; Gutscher et al., 2002; Timoulali et al., 2014; Villaseñor et al., 

2015), l’arc Bético-Rifain qui entoure le bassin d'Alboran a été considéré comme un exemple 

emblématique d'un orogène contrôlé par des processus de subduction et notamment des 

processus de roll-back (Jolivet and Faccenna, 2000; Faccenna et al., 2004; Spakman and 

Wortel, 2004; Bezada et al., 2013; Van Hinsbergen et al., 2014). Dans ce cadre géodynamique, 

l’amorce de la subduction est considérée Eocène (Dewey et al., 1989) ou Crétacé (Faccenna et 

al., 2001; Vissers and Meijer, 2012 ; Handy et al., 2010) tandis que le recul du plan de 

subduction, conduisant à l'ouverture arrière-arc du bassin d’Alboran, commence à l’Oligocène 

(e.g. Jolivet and Faccenna, 2000; Faccenna et al., 2004). 

 Dans ce contexte de subduction alpine, la proximité d'unités métamorphiques avec des 

conditions métamorphiques radicalement contrastées (HP-BT et HT-MP à BP), mais 

contemporaines (Oligocène) (Figure V-3), est clairement compatible avec un modèle de 

ceinture métamorphique appariée (Miyashiro, 1961 ; Brown, 2010). Le magmatisme d’arc 

calco-alcalin contemporain du métamorphisme de HT oligocène est également cohérent avec 

ce modèle. En effet, les arcs magmatiques sont reconnus comme des contextes tectoniques 

propices au développement d’un métamorphisme de HT-BP (Miyashiro, 1961 ; Oxburgh et 

Turcotte, 1970 ; Ernst, 1973). La dualité des environnements thermiques, avec le 

métamorphisme de HT-MP à BP dans la plaque supérieure d’une part et le métamorphisme de 

HP-LT dans la plaque inférieure plongeante d’autre part, est typique des systèmes de 

subduction. Par conséquent, les Ghomarides avec les Sebtides inférieures d’une part et les 

Sebtides supérieures d’autre part, appartiennent respectivement à la plaque supérieure et 

inférieure du système de subduction alpin. Dans ce cas, le caractère du paléo-gradient 

représenté dans la plaque supérieure (HT-MP à BP), évoluant depuis un gradient Abukuma vers 

un gradient Barrovien, pourrait refléter l’épaississement de l’arc magmatique. Le 
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développement d’un métamorphisme de BP-HT au Miocène inférieur, reflète la transition 

depuis un arc épaissi à un domaine d’arrière arc dans un contexte d’amincissement 

lithosphérique lié au retrait du plan de subduction. 

 

 

 

 On peut donc proposer le modèle géodynamique suivant : 

 

 Depuis l’Eocène à l’oligocène,  la subduction alpine conduit à l’enfouissement des 

unités des Sebtides supérieures, de certaines unités des Alpujarrides ainsi que le complexe 

Nevado Filabride, induisant un métamorphisme de HP-BT (Figure V-4A). L’enfouissement  

de ces unités commencerait au début de l’Eocène (Plat et al., 2005) et le pic de pression serait 

atteint à environ 25-30 Ma (Michard et al., 2006). En parallèle, à environ 29 Ma, au niveau de 

la plaque supérieure du système de subduction,  un métamorphisme de HT-MP à BP affecte le 

socle paléozoïque constitué des unités Ghomarides, Sebtides inférieures et Jubrique. 

Simultanément, un magmatisme d’arc calco-alcalin de nature fortement potassique à 

shoshonitique se met en place au sein de ces unités de HT (Figure V-4A). L’empilement des 

nappes (notamment Ghomarides) commence dès cette phase et peu continuer au maximum 

jusqu’au Burdigalien (Chalouan, 1986). En ce qui concerne le couplage entre les roches 

crustales et les péridotites, nos données montrent clairement qu'il s'est produit avant le Miocène 

Figure V-4 : Coupes schématiques illustrant le scénario géodynamique pour la mise en place 

des unités du domaine d’Alboran. Le cercle noir représente la position des péridotites de 

Ceuta. En rose clair : croûte continentale, en vert plus foncé : croûte océanique, en vert 

foncé: manteau lithosphérique, en vert clair : manteau asthénosphérique, en rouge: 

magmatisme d’arc calco-alcalin, en violet: magmtisme granitique d’arrière-arc. A. 

Subduction oligocène (événement tectono-métamorphique D2), développement du 

métmorphisme de HP-BT dans les unités des Sébtides supérieures contemporain du 

métamorphisme et du magmatisme de HT des Sebtides inférieures et des Ghomarides. Les 

Sebtides inférieures et Ghomarides constituent la croûte de la plaque supérieure tandis que 

les Sebtides supérieures se situent dans la plaque subduite et/ou dans le prisme d’accrétion. 

B. Retrait du plan de subduction à environ 21 Ma (événement tectono-métamorphique D3), 

entrainant un amincissement lithosphérique contemporain d’un métamorphisme de HT-BP, 

d’un magmatisme granitique et de l’exhumation finale des unités de HP-BT. 
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inférieur. Dans ce cas, le couplage peut se produire pendant le Paléogène (voir Tubía et al., 

2013), pendant le Jurassique (voir Sánchez-Rodriguez et Gebauer, 2000), ou pendant ou même 

avant le Paléozoïque (voir Kornprobst, 1974 ; Montel et al., 2000). Le modèle géodynamique 

proposé (Figure V-4A) montre la possible intégration des péridotites au sein de la croute 

pendant un épaississement lithosphérique oligocène lors de l’avancé du plan de subduction. 

 

 Pendant l’Oligocène supérieur-Miocène inférieur, un amincissement lithosphérique 

induit par le recul de la plaque plongeante, permet l’exhumation des unités de HP-BT et induit 

un métamorphisme de HT-BP (Figure V-4B). L’amincissement de la lithosphérique provoque 

également la fusion de la croûte inférieure et la mise en place de dykes granitiques (traversant 

les unités des Sebtides inférieures ; Rossetti et al. 2013). Cet épisode d’extension produit 

également l’ouverture du bassin d’Alboran et la mise en place de bassins sédimentaires (e.g. 

Chalouan et al., 2008). 

 

 Après le Burdigalien, deux épisodes compressifs de direction quasi orthogonale (  ̴

WNW-ESE puis  ̴ N-S) affectent l’ensemble du Rif interne. La première phase de compression  

induit le plissement à grande échelle des unités du domaine d’Alboran (i.e. antiformes de Beni 

Mezala et de Beni Bousera). Cette phase correspond également au  charriage des zones internes 

sur les zones externes (e.g. Chalouan et al., 2008). La deuxième phase de compression induit 

des plis kilométriques d’axe plus ou moins E-W.  
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CHAPITRE VI –   CONCLUSIONS ET 

PERSPECTIVES



 

 

  



CHAPITRE VI – Conclusion et perspectives 

239 

 Ce travail a permis d’apporter de nouvelles données sur l’évolution tectonique et 

métamorphique des unités internes du Rif (domaine d’Alboran). Pour cela une approche 

pluridisciplinaire a été mise en œuvre en combinant des études structurales, métamorphiques et 

géochronologiques dans deux zones clés qui sont Ceuta et Cabo Negro. 

Les principaux résultats sont les suivants : 

 

 Un premier épisode de déformation, seulement identifié dans les granulites des Sebtides 

inférieures est reconnu dans le Rif interne comme contemporain d’un gradient Barrovien 

développé pendant l’orogenèse varisque (Montel et al., 2000 ; Gueydan et al., 2015 ; Melchiorre 

et al., 2017). 

 

 Un deuxième épisode de déformation daté à environ 29 Ma, est caractérisé par un 

métamorphisme de haute température - moyenne à basse pression (HT-MP/BP) depuis la base 

des Sebtides inférieures jusqu’au Ghomarides. Cet évènement est accompagné d’un épisode 

magmatique fortement potassique à shoshonitique, dont la signature géochimique est typique 

des magmatismes d’arc. En parallèle les unités des Sebtides supérieures subissent un  

métamorphisme de haute pression-basse température HP-BT d’âge supposé Eocène-Oligocène.  

 

 Un troisième épisode de déformation, est contemporain d’un métamorphisme de basse 

pression-haute température (BP-HT) qui affecte les Sebtides inférieures et les Ghomarides. Cet 

épisode est lié à une phase d’extension d’âge Miocène inférieur ( ̴ 21 Ma). Dans les Sebtides 

supérieures un métamorphisme schiste vert daté également à 21 Ma est contemporain de 

l’exhumation et de l’empilement de ces unités.  

 

 Nos données sur les péridotites de Ceuta attestent que les unités mantelliques sont 

accolées à la croûte au moins avant le Miocène inférieur. 

 

 Dans le cadre de l’évolution géodynamique de la Méditerranée occidentale, les deux 

gradients contrastés et contemporains des unités internes sont typiques des ceintures 

métamorphiques appariées. Ainsi ces unités constituent les paléo-plaques de la subduction 

alpine de la méditerranée occidentale à l’oligocène, avec les Sebtides supérieures composant la 

plaque inférieure et les Sebtides inférieures et les Ghomarides se situant au niveau de la plaque 

supérieure du système de subduction. Ces résultats mettent en lumière l’existence d’un arc 

magmatique contemporain du métamorphisme de HP-BT, qui n’avait été jusqu’alors jamais 

identifié dans le Rif. Pendant l’oligo-miocène le retrait de la plaque plongeante induit un 

amincissement lithosphérique qui est contemporain du métamorphisme de BP-HT. 

 

 Par ailleurs, dans la plupart des reconstructions géodynamiques concernant la 

Méditerranée occidentale, les unités des Sebtides (Alpujarrides pour les Bétiques) sont 

considérées comme une unité de HP-BT à part entière. Il est donc important de prendre en 

compte les deux évolutions métamorphiques contrastées et contemporaines des unités du 

domaine d’Alboran dans la reconstruction des modèles géodynamiques futurs.  
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 Les résultats de ce travail permettent d’envisager plusieurs voies d’investigation en 

perspective : 

• Ce travail a mis en évidence un processus de remise à zéro partielle ou totale des 

thermochronomètres des unités des Sebtides inférieures pendant le Miocène 

inférieur. Cette remise à zéro est liée à la circulation de fluides syn-métamorphiques 

qui favorise la recristallisation des minéraux. Cet épisode de remise à zéro a été 

également répertorié dans l’ensemble des unités du Rif interne (Ghomarides ; 

Chalouan et al., 1991 ; Sebtides supérieures ; Janots et al., 2006 ; Michard et al., 

2006). Il serait donc intéressant d’effectuer une étude géochronologique plus 

approfondie de ces unités, en effectuant notamment des cartographies chimiques des 

différents minéraux datés pour comprendre plus précisément les processus de 

recristallisation de ces minéraux lors de cet évènement tectono-métamorphique (D3). 

 

• Nous avons mis en évidence l’emplacement de sills magmatiques contemporain du 

métamorphisme de HT oligocène. Ces sills ont été identifiés à la base des unités de 

Filali (Sebtides inférieures) seulement au niveau de la péninsule de Ceuta. Ces roches 

magmatiques étant de la même couleur que les roches encaissantes sont assez 

difficiles à identifier. Il serait intéressant de chercher d’autres occurrences de telles 

roches magmatiques dans le reste du Rif.  

 

• Les Ghomarides ont enregistré des phases de déformation et métamorphiques liées à 

la fois au cycle varisque et alpin (Chalouan, 1986 ; Chalouan et al., 1990 ; Negro et 

al., 2006). Les phases de déformation varisques ont déjà été décrites précisément par 

Chalouan, (1986) et Chalouan et al. (1990), cependant aucune étude 

géochronologique n’a encore pu dater de manière précise les différentes phases de 

déformation dans ces unités. Notre travail a permis de mettre en évidence une phase 

de déformation alpine à 29 Ma. Afin de faire la part des évolutions varisques de celles 

alpines, il serait pertinent de mener une étude pétrographique en parallèle d’une étude 

géochronologique (40Ar-39Ar sur micas) de la nappe d’Aakaili, le long de coupes N-

S et E-W.  

 

• A Ceuta, les unités de HP-BT (Sebtides supérieures) sont séparées des unités de HT 

(Ghomarides et Sebtides inférieurs) par une zone de déformation ductile schiste vert. 

Cette zone de déformation est bien visible dans la partie est de l’antiforme de Beni 

Mezala. Cependant nous n’avons pu identifier précisément cette zone de déformation 

dans la partie ouest de l’antiforme. Il serait donc intéressant de mener une étude 

cartographique précise de cette zone de contact. De plus, aucune datation n’a été 

effectuée sur cette zone de déformation. Il serait donc également intéressant de mener 

une étude géochronologique (40Ar-39Ar sur micas) pour dater la mise en contact des 

unités de HP-BT et des unités de HT. 

 

• L’âge de l’intégration des péridotites au sein de la croute reste encore une question 

ouverte. Les péridotites ainsi que les unités crustales accolées (granulites) 

contiennent toutes deux des reliques d’UHP, ce qui pourrait suggérer que ces deux 
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unités aient une histoire commune depuis cet épisode. Afin d’éclaircir ce point, il 

serait donc intéressant de mener une étude géochronologique  de ces roches au niveau 

du massif des péridotites de Ronda, de Beni Bousera, de Ceuta, ainsi que des 

granulites présentes à Cabo Negro (Lu-Hf et Sm-Nd sur les grenats contenant les 

reliques d’UHP et U-Pb sur les zircons en inclusions dans ces mêmes grenats).
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