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Résumé

Résumé

La chaine 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 a la
dynamique de la subduction. Cette thése se focalise sur I’étude du domaine interne de la chaine
du Rif. Deux zones d’étude ont été sélectionnées (Ceuta et Cabo Negro) ou affleurent des roches
crustales de haute pression-basse température (HP-BT) (seulement a 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 ages de mise en place restent encore trés 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 “°Ar/*’Ar sur mica blanc. Les résultats obtenus démontrent que : (i) a 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
croite 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) a
environ 21 Ma une phase d’extension contribue a 1’exhumation finale de ces roches. Cet
éveénement est associé a un épisode métamorphique qui se développe a 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 mod¢le suivant : a 29 Ma, pendant la subduction Alpine, les unités
des Ghomarides et Sebtides inférieures se situent au niveau de la plaque supérieure du systéme
de subduction ou se développe le métamorphisme de MP-HT. En paralléle 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
I’ouverture du bassin d’Alboran et I’exhumation des unités de HP-BT.

Mots clés : Rif, géologie structurale, pétrographie, métamorphisme, magmatisme, datations
U-Pb et *°Ar-*?Ar






Abstract

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
*0Ar/*°Ar 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
Ar-*Ar datings
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Dans les domaines orogéniques deux facteurs sont particuliérement essentiels pour
comprendre les processus géodynamiques majeurs dans I’édification des chaines de montagne:
- Définir les relations entre les différents éveénements de déformation et le
métamorphisme. Cet aspect est d’autant plus important lorsqu’une chaine de montagne
présente une évolution poly-orogénique.
- Identifier les limites des paléo-plaques des chaines de montagnes (de subduction ou de
collision), ¢’est a dire identifier la ou les zones de suture et en conséquence les plaques
supérieure et inférieure impliquées dans la convergence.

En 1961, introduit le concept de « ceinture métamorphique appariéex»
(« paired metamorphic belt ») qui correspond a 1’association structurale entre une ceinture
métamorphique de Haute Pression-Basse Température (HP-BT) et une ceinture de Basse
Pression-Haute Température (BP-HT) d’age similaire. Il observe au Japon que les roches
métamorphiques de HP-BT sont situées dans la crolite océanique subduite, ou encore au niveau
du prisme d’accrétion, tandis que le métamorphisme de BP-HT est situ¢ parallelement 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 Z¢lande (

), en Indonésie ( ), aux Etats-Unis dans 1’état de Washington
) et en Californie ( ), en Jamaique ( ),
au Chili ( ) et dans les Alpes (

). 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 1’arc volcanique insulaire ou au niveau
de I’arc volcanique de la marge continentale (Figure I-1). Pendant la mise en place de I’arc,
ces zones sont sujettes a des forts gradients géothermiques qui peuvent produire des roches
métamorphiques du gradient Abukuma associées a la mise en place des roches magmatiques
(granitoides et/ou andésites et dacites). Les roches de HP-BT se forment au niveau de la plaque
plongeante ou les roches océaniques et parfois continentales peuvent en effet étre portées a 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 a éclogites) ont été reconnues deés 1871 dans les Alpes Occidentales (

) et les assemblages de ultra-HP, éclogites a coesite, dés 1984 ( ). De tels
assemblages sont identifiés aujourd’hui dans de nombreuses chaines de montagnes d’ages
variées (Figure I-2; e.g. ). Ces roches démontrent I’importance
des subductions océaniques et continentales dans la dynamique orogénique (

).
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Figure I-1 : Mécanisme de formation de ceintures métamorphiques appariées, en liaison avec
la subduction. 1 : croiite continentale ; 2 : domaine d’extraction des magmas basiques dans le
« coin mantellique » hydraté ; 3 : accumulation de magmas basaltiques a la base de la croiite
continentale (« stockage infracrustal ») ; 4 : diapirs de granitoides ; 5 : isothermes ; 6 : solidus
hydraté des péridotites ; 7 : percolation de I’eau a partir de la lithosphere océanique. Modele
inspiré de , in

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

indicateur des limites de plaques impliquées dans les (paléo-) subductions. En conséquence, les
domaines orogéniques oul’on reconnait la juxtaposition tectonique de deux ceintures
métamorphiques d’age similaire mais de gradients géothermique et métamorphique trés
différents, sont des lieux privilégiés pour 1’étude de la dynamique de la lithosphére.
La chaine 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 a la subduction. Cette chaine entoure le bassin d’Alboran pour
former I’arc de Gibraltar (Figure I-3). Elle résulte d’une histoire tectono-métamorphique
polyphasée depuis I’orogenése Varisque jusqu’a I’actuel, avec notamment la convergence des
plaques européenne et africaine qui a induit a partir du Crétacé, la fermeture de 1’océan Téthys
et I’orogenese Alpine, puis I’ouverture du bassin d’Alboran a 1’Oligo-Mioceéne. Cette évolution
est liée a des processus de subduction, du retrait et de la déchirure du panneau plongeant.

L’étude des zones internes est capitale pour la compréhension de 1’évolution
géodynamique de I’arc de Gibraltar. Cette thése vise donc a apporter des précisions sur
I’évolution tectono-métamorphique des zones internes, en se focalisant principalement sur
I’histoire alpine de ces unités. Ce travail est consacré a 1’étude du Rif interne qui reste encore a
ce jour moins étudié que la chaine des Bétiques et ou la qualité d’affleurement est remarquable.

Les roches métamorphiques du Rif interne ont enregistré différents éveénements
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métamorphiques avec des gradients géothermiques contrastés qui correspondent donc a des
contextes tectoniques différents (Michard et al., 2006 ; Michard et al., 2008 ; Gueydan et al.,
2015). Ces événements sont encore mal contraints dans le temps, des ages varisques mais aussi
oligo-miocenes 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 a 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’age et la signification de cet
épisode sont encore trés discutés, bien que les données géochronologiques disponibles pour ces
unités donnent des ages 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
chaine. L’age présumé de I’exhumation de ces roches est encore débattu, soit Paléozoique (e.g.
Kornprobst, 1976 ; Sanz de Galdeano et al., 2016), soit Mésozoique (e.g. Sanchez-Rodriguez
and Gebauer, 2000), ou soit Oligo-Miocéne (e.g. Tubiactal., 2013 ; Gueydan et al., 2015). Tres
peu de roches magmatiques ont été décrites dans le Rif interne, seulement des filons de granite
dont la mise en place est liée a un épisode décrochant ou extensif a 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 ages 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 ; Rossettietal., 2010 ;
Romagny et al. 2014) , U/Pb sur zircon et/ou monazite (Janot et al., 2006 ; Rossettietal., 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 a la subduction ?

- Quelle est la chronologie relative des événements 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 croiite continentale. Les plus anciennes et la
plus récente unité d’UHP sont localisées (age en Ma). Les principales orogenéses sont repérées
chronologiquement  (orogeneses méso-cénozoiques, paléozoiques, panafricaines et
précambriennes). (D apres Guillot et al., 2009).

Pour répondre a ces questions, deux zones d’¢tudes 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 ou 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
I’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 trés 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 a Ceuta. De plus, I’unité de Filali des Sebtides inférieures affleure
en continu (ce qui n’est pas le cas a Ceuta), ce qui fait de Cabo Negro un secteur clé
pour caractériser précisément le gradient métamorphique de ces roches. Par ailleurs, trés
peu d’études géochronologiques ont ¢été effectuées a cet endroit du Rif (Romagny,
2014).

Afin de tenter de répondre a ces différentes interrogations, nous avons élaboré une
démarche pluridisciplinaire :
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Quatre missions de terrain d’une semaine a 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 déja effectuées par Adrien
Romagny lors de sa thése ( ), (i) 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 ¢t€¢ menée (i) pour
distinguer les différents minéraux a I’équilibre et déterminer les différentes parageneses
au sein des roches étudiées, (ii) pour déterminer la relation entre la déformation et les
différentes parageneses identifiées, (iii) pour établir une chronologie relative entre les
différentes parageneses observées, (iv) et pour in fine identifier les minéraux pouvant
étre 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 a calculer des pseudosections, soit pour les
échantillons de roches magmatiques a définir précisément leur nature magmatique.
Ces données ont aussi servi a la détermination des conditions pression et température
(P-T) des différentes paragenéses a partir de trois approches différentes : (i) a partir des
diagrammes de phase, (ii) puis a partir de thermobaromeétres, (iii) et enfin par calcul de
modeles thermodynamiques avec le logiciel Theriak-Domino (
).
Des études géochronologiques ont permis de déterminer 1’age des minéraux associés a
un événement métamorphique. Quatre géochronometres ont été utilisés : U/Th/Pb sur
monazite, xénotime et zircon et **’Ar/*’Ar sur mica blanc. Ces chronométres ont été
choisis : (1) parce-qu’ils permettent de dater des roches relativement vieilles (plusieurs
millions d’années), (i1) 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 a ¢élevé (température de fermeture (Tf) > 900°C pour le zircon d’apres
, Tf > 725°C pour la monazite d’apres

et Tf> 725°C pour le xénotime d’aprés et le chronométre “°Ar/*’Ar
pour des terrains métamorphiques de grade faible & modéré (Tf de 405-425°C pour la
mica blanc d’apres .
Pour finir, toutes ces ¢tudes couplées ont permis 1’intégration des données dans un
modele géodynamique expliquant la mise en place des roches étudiées.
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Figure I-3 : Schéma structurale de [’ouest de la Meéditerranée représentant les différents
orogenes (d’apres Etheve et al., 2016 et Leprétre et al., 2018).

Cette thése est organisée selon les six chapitres suivants :

Le chapitre I introduit le cadre de 1’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 a la présentation de 1’état actuel des connaissances
géologiques et géodynamiques concernant la Méditerranée occidentale. Ce chapitre commence
par la description des différentes unités structurales qui composent la chaine du Rif, avec une
description plus détaillée des zones internes. Par la suite, la structure actuelle de 1’arc de
Gibraltar est décrite. Pour finir, les différents modeles 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 these.

Le chapitre III est dédi¢ a 1’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 1’étude structurale et métamorphique des unités des Sebtides supérieures et des
Ghomarides pour comprendre la nature du contact entre ces deux unités. Dans un deuxiéme
temps, 1’é¢tude 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 événements et comprendre
¢galement la relation entre la crofite et le manteau. Cette étude fait I’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 1’objet d’un deuxiéme article. Et pour finir les
évenements de déformation tardifs seront décrits brievement.

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 1’étude structurale et métamorphique
et géochronologique des unités de Filali des Sebtides inférieures et des unités des Ghomarides.
Pour finir, les événements de déformation tardifs observés dans la région seront également
décrits brievement.

Le chapitre V constitue une synthese de 1’ensemble des données obtenues. Ces données
sont comparées a celles des Bétiques et permettent de discuter 1’évolution géodynamique de
I’arc de Gibraltar.

Le chapitre VI est consacré a la conclusion de cette thése ainsi qu’aux perspectives de
travail éventuelles.
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CHAPITRE Il - CONTEXTE GEOLOGIQUE ET
GEODYNAMIQUE

Ce chapitre a été écrit en collaboration avec Asmae El Bakili, qui réalise également sa these
sur le Rif intenre marocain.
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II.1. DOMAINES STRUCTURAUX DE L’ARC DE GIBRALTAR

Localisée a I’extréme ouest de la Méditerranée occidentale, la chaine bético-rifaine est
constituée par un empilement d’unités tectoniques passant a des bassins d’avant pays, Gharb-
Saiss et Guadalquivir au nord du Maroc et au sud de I’Espagne respectivement. Elle dessine un
arc, « I’arc de Gibraltar », qui s’étend sur plus de 400 km, a concavité vers I’ouest, dont le coeur
est occupé par le bassin d’Alboran (Figure I1I-1).

s9W |

r_ﬁhN

W e o Internal zones External zones
[ Dorsale [ Flysch units [ External Rif units
[:W]Al?d"’wm Alboran basement Subbetic units
% ) [ ] Malaguide-Ghomaride (] Afiican crimt
[[_] Foreland basins I Alpujaride/Sebtide (peridotites)
Il Volcanic I Nevado-Filabrides

Figure III-1 : Carte structurale de la chaine Betico-Rifaine et du bassin d’Alboran (modifiée
d’apres Comas et al., 1999; Martinez-Garcia 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 chaine s’est formée le long de la marge active de la Méditerranée occidentale, en
conséquence de la convergence entre I’Afrique et I’Eurasie depuis le Crétacé supérieur
(Santonien) (

). Au Miocene inférieur, pendant la convergence de 1’Afrique vers
I’Europe, le bassin d’Alboran s’est ouvert au cceur de ce systeéme.
Les processus géodynamiques liés a la formation de la chaine bético-rifaine, sont le sujet de
vifs débats, qui a suscité¢ I’¢laboration de nombreux modeles durant les cinq dernicres
decennies. (e.g. ).

De la partie externe vers la partie la plus interne, I’arc de Gibraltar est classiquement
subdivisé en 3 domaines structuraux (

) (Figure III-1): (1) le domaine externe, (ii) le domaine
nappes des flyschs et (ii1) le domaine interne (ou domaine d’Alboran). Dans cette partie, seule
la géologie de de la chaine du Rif sera abordée en détail. Par ailleurs, des comparaisons avec la
chaine Bétique seront quelquefois abordées, en particulier le domaine interne qui concernent
cette branche nord sera détaillé.

1I.1.1. Le Rif externe

Le Rif externe s’étend depuis Tanger jusqu’a la frontiére algéro-marocaine a I’est
(Figure III-2). 1l est formé par des sédiments d’age méso-cénozoique et de roches mafiques et
ultramafiques ( ). Ces terrains sont
chevauchés par les flyschs maghrébins et chevauchent les bassins du Gharb et de Sais. Par
conséquent, ils ont été déformés et partiellement métamorphisés. La déformation compressive
qui a affecté¢ ce domaine est datée du Miocéne ( ).

Contrairement aux flyschs maghrébins et aux zones internes, le domaine externe ne
montre aucune continuité autour de 1’arc de Gibraltar. Il est interprété comme issu de la
paléomarge passive africaine ( ).

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 : 1’Intrarif, le Mésorif, et le Prérif (
) (Figure 1I1-2).
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Figure I1I-2 : Carte structurale de la chaine du Rif (modifiée d’apres Suter, 1980a, 1980b et
Chalouan et al., 2008 et références incluses). AA’ : coupe géologique de la chaine du Rif
d’apres Chalouan et al. (2008) et références incluses. Abréviations : J : Jurassique inferieur
et superieur ; UJ-C : Jurassique supérieur-Crétacé ; C : Crétacé ; LCKe : Crétacé inférieur
de Ketama ; LMM : Miocéne inférieur et moyen ; MM : Miocéne moyen ; UM : Miocéne
superieur (1 : Tortonien “pre-nappe” ; 2 : Tortonien supérieur-Pliocene “post-nappe”) ;
MSZ : zone de suture mésorifaine ; Pd : Prédorsalien ; T : Trias ; Tg : unité de Tanger ; B :

Beni.

1.1.1.1. L ’Intrarif

L’Intrarif est constitué de roches d’ages Jurassique - Miocéne 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 : I’'unité¢ de Ketama, I’unité de
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Tanger et ’unité de Loukkos ( et références incluses)
(Figure II1-2).

e [’unité de Ketama : dépdts 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 dépots syn a post rift. Les dépots

syn-rift sont des marnes et des calcaires a ammonites, du Lias moyen au Dogger. Les
dépots post rift représentent des formations d’age Jurassique supérieur - Crétacé
inférieur, elles sont composées successivement par des roches marno-clastiques, des
calcaires pélagiques et des turbidites quartziques. A 1’0Oligocéne supérieur, ces
formations ont été plissées et affectées par un métamorphisme dans les conditions du
facies schistes verts ; 200 a 300°C et 0.3GPa ( ).

e L’unité de Tanger : représente la continuité de 1’unité de Ketama, détachée de cette
dernicre 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 a 1’Eocéne.
Ces dépots sont suivis a 1’0Oligo-Burdigalien par des turbidites qui correspondent a la
continuité latérale de la nappe nimudienne (voir section II.1.2 les flyschs maghrébins).

Les formations les plus jeunes (Eo-Miocéne ?) ont été partiellement détachées et
subverticalisées pour former les nappes de Habt, Ouezzane et Tsoul au sud.
e L’unité de Loukkos : sédiments d’age Albien-Maastrichtien, en comparant avec I’unité

de Tanger, ’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 (a 1’est de la faille de Nekour) (
) (Figure III-2).

Le Mésorif central et occidental aussi nommé « zones des fenétres », est constitué¢ par
des formations turbiditiques d’age Mioceéne inférieur, chevauchées par des nappes
mésozoiques. Ces formations sont d’origine infra-Kétama (groupe de Tifeloust, nappe de
Senhadja et de Bou Haddou) ou Supra-Kétama (nappe d’Aknoul) ( et
références incluses).

e 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’age Méso-Cénozoique, composés de marnes et pélites rythmiques, micrites
et pélites datant du Callovien au Néocomien. Ces dépots peuvent étre accompagnés par
un matériel paléozoique et triasique. La sédimentation syn-orogénique au Cénozoique
est marneuse, elle est recouverte a 1’0Oligo-Aquitanien par un complexe chaotique et
ensuite par des turbidutes d’age Aquitano-Sérravalien. Les formations mésozoiques
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sont tres déformées et folices a 1’Oligo-Aquitanien par contre celles du Miocene
inférieur a moyen sont anchi-métamorphiques et sont Iégérement déformées.
e Groupe Supra Ketama : détaché de 1’unité de Ketama a partir de Cénomanien.

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

senestre ( ). 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 ( ). Le massif de Temsamane est subdivisé en deux sous-unités

(les Temsamanes Sud et les Temsamanes Nord), ce sont des formations jurassiques a 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, ). Dans le massif
des Trois Fourches et de Khebaba, les conditions métamorphiques ont été estimées a environ
400 + 30°C et 0.8 GPa. Les datations *Ar-**Ar sur mica blanc indiquent que le pic de ce
métamorphisme est entre 28 et 23 Ma ( ).

A T’ouest et le long de la faille de Nekour, des péridotites serpentinisées affleurement
sous 'unité de Ketama (le massif de Beni Malek), couvertes partiellement par des dépots
carbonatés et des clastes ophiolitiques d’age 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 Mioceéne lors de
I’orogenese alpine ( ).

11.1.1.3. Le Prérif

Les nappes prérifaines correspondent aux sédiments les plus proximaux de la
paléomarge africaine, elles sont composées par des dépots marno-argileux du Crétacé a
I’Eocene et du Miocene moyen a 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 Sais ( ). 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) ( ) (Figure I11-2).

11.1.1.4. Bassins d’avant pays

Les bassins du Gharb et de Sais sont des bassins d’avant-pays de la chaine rifaine. Ils se
sont formés durant la subsidence qui a commencé au Miocéne moyen comme conséquence de
I’avancée du front du chevauchement rifain (Figure III-2). Ce sont généralement des
anticlinaux formés apreés la mise en place synsédimentaire du Prérif (post-Tortonien). Les
dépots les plus récents sont constitués par des sédiments d’age Plio-Quaternaire (

).
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I1.1.2. Les Flyschs maghrébins

Les flyschs maghrébins représentent des nappes enracinées sous les zones internes et
chevauchent les zones externes (Durand-Delga, 1980) (Figure ITI-2). Une partie de ces nappes
a été rétro-charriée sur le complexe des Ghomarides au sud de Ceuta (Jbel Zemzem et Riffiéne).

Les flyschs maghrébins sont composés de dépdts marins tres profonds qui consistent en
des séquences turbiditiques d’age Crétacé inférieur a 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 I11-2)
(Bouillin et al., 1970; Durand-Delga, 1980; Guerrera et al., 1993, 2012; Chalouan et al., 2008).

11.1.2.1. 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).

e Nappe chouamat-melloussa : Cette nappe est d’age Aptien-Turonien formée par des
flyschs siliciclastiques suivis par des cherts noirs, des bréches calcaires et des pélites.
Des olistholites d’age 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 étre corrélée avec les nappes
Maurétaniennes au nord et I’Intrarif a Ketama au sud.

e Nappe numidienne : cette nappe chevauche les unités de I’Intrarif, a ’exception de Jbel
Zemzem qui a €té retro-chevauché sur les zones internes, ils sont d’age Lutétien
supérieur-Oligocene supérieur. La sédimentation commence avec des argiles (pre-
flyschs), suivis par des grandes barres de gres 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 Tisiréne 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).

e Nappe de Tisiréne : ce sont des dépdts d’age Crétacé inférieur, la sédimentation

commence par des dépots marno-calcaires (pré-flyschs), suivie a 1’Hauterivien-
Barrémien par la premiere séquence turbiditique composée par des intercalations
d’horizons siliciclastiques et argilo-pélitiques. Une seconde période caractérisée par des
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dépots pélitiques a eu lieu au Barrémien inférieur-Aptien, suivie d’une deuxiéme
séquence turbiditique pendant I’ Aptien inférieur-Albien moyen. Des roches basiques
associées a des radiolarites sont trouvées a la base de cette nappe (

).

e Nappe de Beni Ider : ce sont des dépdts d’age Albien-Burdigalien. La sédimentation
commence a 1’ Albien par des schistes noirs et spongolites, suivis par des pélites et calci-
turbidites, incluant des bréches 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’age

Paléocéne, de grés avec accumulation de nummulites d’Eocéne inférieur et des
turbidites nummulitiques d’Eocéne moyen a supérieur. La transition Eocéne-Oligoceéne
est marquée par une accumulation de breches et olistolithes dans des pélites. Au sommet
on retrouve des flyschs gréso-micacés d’age Oligocene a Burdigalien moyen, qui
contiennent des fragments de la Dorsale et probablement des Ghomarides.

11.1.2.2. Données géochronologiques et interprétation paléogéographique

Dans le domaine océanique liguro-maghrebin, les nappes maurétaniennes ont été reliées
a 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 a la
paléomarge nord de 1’Afrique, puisque les unités du Crétacé sont similaires aux dépdts de
I’Intrarif a Ketama ( ) (Figure I1I-2). Cependant,
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 a 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 a la paléomarge nord de la plaque africaine.

Les roches basiques associées a 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 ( ).

11.1.3. Le domaine interne coté Rif

Le domaine interne du Rif (Figure II1-3) est composé depuis le sommet vers la base
par : (1) la marge de carbonates mésozoiques non métamorphiques, nommée «Dorsale
Calcairey, (2) I’unité Paléozoique des Ghomarides, faiblement métamorphique, (3) les Sebtides
( ) qui sont subdivisées en: (i)
Sebtides supérieures, caractérisées parun protholite dévonien a triasique ( )
affecté par un gradient de HP-BT typique des zones de subduction (

); (i) et Sebtides inférieures, qui représentent une unité
métamorphique crustale de HT, avec un protholite précambrien et/ou paléozoique associées a
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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 cordillére bétique.

11.1.3.1. 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.

):
- la chaine 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’a 20 km de large. Les
contacts anormaux a la base des nappes ont des pendages faibles, qui peuvent cependant étre
redressés au front de la chaine. Au sud-est, la zone est amincie le long de I’accident décrochant
senestre de Jebha.

- les Bokkoya, situés entre Jebha et Al Hoceima.

La Dorsale calcaire est classiquement subdivisée, selon la paléogéographie mésozoique,
en domaines internes et externes, tous deux formés par des dépdts calcaires et dolomitiques
d’age Triasique inférieur a Miocéne inférieur. La séquence stratigraphique de la dorsale
est composée (e.g. ) : (i) de dépots
détritiques (gres et argiles rouges) du Trias inférieur et de dépdts dolomitiques du Trias
supérieur ; (ii) d’une série de calcaire liasique ; (iii) d’une formation condensée calcaro-
radiolarique du Jurassique-Crétacé ; (iv) des formations terrigenes d’age Paléocéne a Oligo-
Miocene.

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

d’Alboran ( ). La
séquence liaso-paléocene a enregistré 1’évolution d’une paléomarge continentale passive, lors
du rifting téthysien (e.g. ) ; tandis que la séquence ¢o-miocene a enregistré

celle de I’orogénése alpine (e.g .

Le rétro-chevauchement de la Dorsale sur les Ghomarides dans la chaine du Haouz a eu
lieu apres le Burdigalien inférieur ( ).

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 a une ancienne zone

de transition vers le bassin océanique des flyschs ( ). I est composé de marne et
calcaire formés du Jurassique supérieur au Crétacé inférieur, et de gres grossiers et gres micacés
datant de 1’Oligoceéne-Aquitanien ( ).
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et al., 2008 et références incluses).
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11.1.3.2. Les Ghomarides

Les Ghomarides (nommées Malaguides dans la chaine des Bétiques) affleurent au nord
du Rif et a Bokkoya (proche de village de Jebha), elles se situent généralement au sommet des
Sebtides, et chevauchent en partie la Dorsale calcaire ( ) (Figure
III-3). Cette unité est constituée de nappes qui contiennent des roches paléozoiques fossiliferes,
peu ou pas métamorphiques, avec leur couverture Méso-Cénozoique. Apres la mise en place
des nappes, la sédimentation a continu¢ formant les dépdts sédimentaires de la couverture
Oligo-Miocene.

Au Paléozoique, 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 (

).
11.1.3.2.1. Données stratigraphiques

I1.1.3.2.1.1. Les nappes

Le socle paléozoique :

Les dépots paléozoiques les plus anciens (Ordovicien inférieur - Cambrien supérieur ?)
sont des dépots clastiques, les sédiments qui les recouvrent contiennent des graptolites du
Silurien inferieur ( ). La transition Silurien-Dévonien est caractérisée par la
mise en place des spilites et de chert associés a des calcaires a conodontes (

). L’épaisseur de ces derniers varie au sein des différentes nappes
( )-

La différentiation sédimentologique commence a partir du Dévonien (

). 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 a trilobites pour la nappe de Koudiat Tiziane (

), par des calcaires a 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 dépdts discordants qui
correspondent a la transgression carbonifere, ce sont des dépdts de flysch avec des couches de
radiolarite et des olistostromes. Les foraminiféres trouvés dans cette s€équence donnent un age
Viséen supérieur-Namurien inférieur ( ). Le volcanisme a été actif durant cette
période avec I’emplacement de sills doloritiques, de coulées basaltiques, et de couches
pyroclastiques rhyolitiques/andésitiques ( ).
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La couverture méso-cénozoique :

Cette couverture est composée de greés rouge d’age Trias moyen, suivie au Trias
supérieur par le dépot de dolomies et ensuite de calcaires liasiques (
). Cette séquence est recouverte de sédiments marins
peu profonds du Crétacé supérieur a Eocéne, constitués de calcaire conglomératique (

).

I1.1.3.2.1.2. Dépots post nappes « La couverture oligo-miocene »

Stratigraphiquement, deux groupes sédimentaires sont distingués : le groupe Fnidek-
Ciudad Granada d'age Oligoceéne-Aquitanien et le groupe Sidi Abdeslam-Vifiuela d'age
Burdigalien ( ). Le premier groupe est discordant
sur les nappes des Ghomarides, tandis que les dépots du deuxieme groupe sont transgressifs sur
ceux du premier groupe, sur les Sebtides ou sur les nappes des Ghomarides (

). Ces deux groupes sont composés de conglomérat et de dépdts argilogréseux

( ) d’age Oligocene- Aquitanien (pour le premier groupe) a Burdigalien
(pour le deuxiéme groupe) ( ) et
contiennent des galets des roches dérivées du socle Ghomarides, Sebtides et de la Dorsale
calcaire (e.g. ) qui sont considérés comme des
¢coulements gravitaires contrdlés par une tectonique en extension ( ).
Ces unités scellent les contacts de nappes. L’empilement des nappes du complexe Ghomarides
est donc considéré antérieur a 1’Oligocene ( ).

11.1.3.2.2. Données structurales

Trois phases de déformation paléozoiques ont été identifiées dans les nappes des
Ghomarides, les déformations alpines sont pratiquement rares ( ):
- 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 a un clivage de plan axial horizontal (S1). Les ombres de pressions
autour des clastes, la rotation et I’étirement de ces derniers marquent une linéation
d’étirement (L1) parall¢le aux axes des plis, le sens de transport li¢ a 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 ( ). Cette phase
de plissement est associée a un clivage de plan axial (S2) et une linéation d’étirement
(L2) de direction N30ONE, oblique aux axes des plis, associée a un sens de transport vers

le Nord.

- Phase de déformation (D3) : ce style de déformation est rencontré clairement dans des
terrains du Carbonifére supérieur, et n’affecte pas le Trias : cette déformation est
matérialisée par des plis droits a orientation NW (P3), a Bokkoya ils sont orientées E-
W, ces plis sont associés a un clivage de plan axial (S3).
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I1.1.3.2.2.1. Conditions métamorphiques

Dans les terrains Paléozoiques les plans de clivage S1-2 sont a 1’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 mémes
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-Cénozoique (

). ont mesuré la température (par RSCM! thermometry)
au sein des nappes Ghomarides, cette derniere atteint ~500°C a la base de la nappe d’Aakaili
au contact des Sebtides inférieures alors qu'elle est restée inférieure a =<330°C dans la partie
supérieure de cette nappe et dans les nappes des Ghomarides sus-jacentes.

I1.1.3.2.2.2. Données Géochronologiques

A partir des données stratigraphiques et tectoniques, les trois phases de déformation D1,
D2 et D3 sont considérées liées au cycle varisque ( ). Cependant,
les datations K-Ar effectuées au sein de ces unités ne donnent pas d’ages liés a ce cycle, elles
révelent une variation progressive des dges mesurés de 259 + 5 Ma dans la partie supérieure
des nappes a 25,3 + 0,9 Ma a la base de 1’unité Aakaili, proche du contact avec I’unité de Filali
( ). La
distribution des températures obtenues par montre une relation avec la
distribution des ages 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 systeme isotopique des
cristallisations liées au cycle varisque.

11.1.3.3. 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, a I’ouest de la Péninsule de Ceuta au contact des Ghomarides,
formant I’antiforme de Beni Mezala ; et dans la partie sud, a I’ouest et au sud du massif de Beni
Bousera elles sont coincées entre 1’unité de Filali et 1a Dorsale calcaire (Figure II1-3).

Les Sebtides supérieures sont composées de quatre ensembles superposés qui se
distinguent par I’intensité de leur métamorphisme. On trouve depuis le cceur de I’antiforme vers
sa bordure : I’unité de Beni Mezala inférieure (BM1), I’unité de Beni Mezala supérieure (BM2),
I’unité de Boquete de Anjeras (BA) et I’unité de Tizgarine (Tz) (Figure I1I-3). Ces quatre unités
sont des métasédiments dont le protolithe est caractéris¢é par une stratigraphie
commune (Figure 11-4 ;

): (1) des schistes noirs et grauwackes datant du Dévono-
Carbonifere ; (ii) une série de schiste Permo-Triasique contenant des niveaux a conglomérats ;

! Raman spectroscopy of carbonaceous material.
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(ii1) des quartzites du Trias inférieur ; (iv) et enfin des calcaires et dolomies du Trias moyen a

supérieur.
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Figure Il1-4 : Relation tenctonique entre les differentes unités de Rif interne et dges isotopiques
obtenus (modifiée d’apres Chalouan et al., 20085).

11.1.3.3.1. Evolution métamorphique

I1.1.3.3.1.1. Paragenéses 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 ; Bouybaouene, 1993; Bouybaouene et al., 1995;
Michard et al., 1997; Vidal et al., 1999) qui est relié a la subduction Alpine (Bouybaouene,
1993; Michard et al., 2002).

Les conditions métamorphiques différent entre les unités situées au nord et celles situées
au sud du Rif interne (Figure I1I-5a).
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Au nord, du sommet vers le cceur de ’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 1’association
cookeite (chlorite lithinifére) - Mg chlorite - pyrophyllite - phengite.

- Dans I'unité¢ de Boquete de Anjeras, les conditions métamorphiques sont plus élevées
et sont estimées a T=300-380°C et P < 0.7 GPa pour I’association sudoite - Mg chlorite
- Mg chloritoide - pyrophyllite - phengite.

- A l'unité de Beni Mezala supérieure, des reliques de Mg carpholite -Mg chloritoide et
de quartz-disthéne donnent des conditions qui varient de 380-420°C et 0.8-1.3 GPa a
430-450°C et 1.2-1.5 GPa.

- Dans I'unité de Beni Mezala inférieure les conditions P-T varient de 430-480°C et 1.2-
1.6 GPa jusqu’a 550°C et 2 GPa. Ces valeurs ont été estimées pour les reliques de Mg-
Fe carpholite -Mg chloritoide-chlorite et pour I’assemblage a talc-phengite-quartz-
disthéne.

- Au cceur de I’antiforme de Beni Mezala, au niveau du village de Benzou une unité trés
restreinte n’affleurant que dans les rochers de bord de mer, I'unité de Benzou (Bz) est
constituée de micaschiste a grenat-chloritoide-biotite-chlorite. Les conditions P-T li¢es
a 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
I’unité de Filali (voir section II.1.3.4.4). 1l est donc supposé que I’unité de Benzou soit
un équivalent de 1’unité des Filali mais ayant enregistré une évolution métamorphique
différente (e.g. ; ).

Au sud, a Beni Bousera :

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

Cependant, 1’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 a environ 550-600°C et 1 GPa
(Figure III-5a). Ces conditions sont déterminées par 1’association disthéne-phlogopite-
chloritoide. De plus, la cristallisation tardive de la cordiérite et de 1’andalousite (qui remplace
le disthéne), n’a été identifiée que dans ces unités méridionales.
D’autre part, des micaschistes a grenat-staurotide-biotite, constituant 1’unit¢ de Boured (Br),
affleurent uniquement au sud, entre les unités de Boquete de Anjeras et Beni Mezala (Figure
II1-3). Cette intercalation de composition équivalente a celle des micaschistes de Filali (voir
section II.1.3.4.4) est considérée comme appartenant a cette unité (e.g. ).
Les conditions P-T de I’unité¢ de Boured ont été estimées a 680°C et 0.7 GPa (Figure II1-5a).

I1.1.3.3.1.2. Evolution rétrograde

Pour I’unité de Boquete de Anjeras, le chemin rétrograde est contraint par I’association
chlorite-chloritoide-quartz-disthéne/pyrophyllite qui suggere une décompression avec une
augmentation de température jusqu’a 450°C et 0.6 GPa (Figure II1-5a ; ).
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Le chemin rétrograde des unités de BM1 et BM2, est déterminé grace aux associations
tremolite-talc et phlogopite-chlorite puis par la croissance de paragonite, muscovite, chlorite,
margarite et cookeite, et enfin kaolinite (Goffe et al., 1996).

De plus, pour I'unité de BM2, le chemin rétrograde calculé (Figure I1I-5a) suggére une
décompression quasi isotherme entre 400-450°C jusqu’a 0.5 GPa (P-T calculées pour
I’assemblage chlorite-phengite-quartz ; (Negro, 2005).
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Figure IlI-5 : Diagramme P-T schématisant [’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
peridotite a grenat en péridotites a spinelle (ligne hachurée) est d’apres Gasparik (1984),
abréviation minéralogiques d’apres Kretz (1983).

Pour I"unité de BMI1, le chemin rétrograde calculé (Figure III-5a) montre aussi une
décompression isotherme a 550°C jusqu’a environ 0.5 GPa, puis une diminution de la
température et de la pression jusqu’a 480°C et 0.4 GPa (P-T calculées pour ’assemblage
chlorite-phengite-quartz ; Negro, 2005). De plus, des conditions P-T de 300°C et 0.2 GPa ont
¢té déterminées pour 1’assemblage rétrograde a chlorite-smectite-pyrophyllite (Agard et al.,
1999).

Le chemin rétrograde calculé pour 1’unit¢ de BM sud (Figure II1-5a), suggere un léger
refroidissement depuis 550°C jusqu’a 500°C entre 0.9 et 0.6 GPa. Puis, un léger réchauffement
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pour revenir a une température de 550°C entre 0.6 et 0.4 GPa. Et enfin, un refroidissement et
une décompression jusqu’a 500°C et 0.2 GPa (P-T calculées pour I’assemblage chlorite-
phengite-quartz; ).

I1.1.3.3.1.3. Autres évolutions métamorphiques

Il est important de noter que et

ont décrit dans 1’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 ( ). Par la suite, ont
déterminé a partir de I’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 a amphibole (Figure I11-5a).

D’autre part, ces auteurs estiment que le pic métamorphique des parageneses a disthene
et chloritoide ne dépasse pas les 400-500°C et 0.4-0.5 GPa. Ils proposent donc une évolution
métamorphique prograde pour BMI1 partant des conditions de BP-BT évoluant vers des
conditions de MP-MT.

Ces résultats contrastent avec ceux des précédents auteurs. Trois hypothéses sont alors
proposées : (1) la composition chimique de I’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
troisiéme hypothése 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.

11.1.3.3.2. 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 a N-S, associées a des sens de
cisaillement vers le nord ou nord-ouest (

). Dans I’unité de Beni Mezala, la foliation principale est soulignée majoritairement par la
chlorite et la phengite, qui ont cristallis¢ aux dépens des paragenéses de HP-BT. Cet épisode
est relié¢ a la décompression et a I’exhumation de ces unités ( ).
I1 faut noter que la phase de plissement formant 1’antiforme de Beni Mezala est considérée
postérieure au métamorphisme et a la mise en place des Ghomarides (

).

11.1.3.3.3. Données géochronologiques

Plusieurs ¢études géochronologiques ont ét¢ menées sur les unités de Beni Mezala pour
déterminer 1’dge du métamorphisme affectant ces unités. Concernant 1’unité de Beni Mezala
sud, des analyses K/Ar sur des micas blancs ont donné des ages entre 23.0 + 3 Ma et 19.4 +1.2
Ma (Figure 111-4 ; ). Pour les unités de BM1 et BM2, les analyses K-
Ar et Ar/Ar sur phengite ( )etsur des mélanges de micas blancs-argiles
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rétrogrades ( ) donnent des ages compris entre 23-20 Ma (Figure 111-4). De
plus, des ages U-Th-Pb de 21,3 = 1,7 et 20,9 = 2,1 Ma ont été obtenus sur des monazites
rétrogrades dans I’unité de BM2 (Figure 111-4 ; ).

Ces ages sont considérés comme correspondants a 1’exhumation finale des unités des
Sebtides supérieures ( ). A ce jour, aucune étude n’a pu
dater le métamorphisme de HP-BT caractérisant ces unités.

11.1.3.4. 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 I’unité de Beni Bousera et (3) I'unité métamorphique
de Filali (

). Ces unités sont présentes au niveau de la péninsule de Ceuta, Cabo Negro et Beni
Bousera (Figure II1-3 et Figure 111-4).

Les unités métamorphiques de Beni Bousera et de Filali sont d’origines crustales d’age
Précambrien et/ou Paléozoique (Kornprobst, 1974), elles sont intimement associées aux roches
ultrabasiques. Les unités crustales sont caractérisées par un gradient métamorphique qui
diminue en s’¢loignant du contact avec les roches ultrabasiques, évoluant des conditions du
facies granulites, amphibolites a schistes verts (

). Ces unités
chevauchent les orthogneiss de Monte Hacho (Figure III-3b et Figure I11-4).

Le métamorphisme qui a affecté les Sebtides inférieures est li¢ principalement au cycle
alpin (4ge Oligo-Miocéne). Nous verrons plus loin que certaines de ces unités ont gardé en
mémoire une histoire métamorphique beaucoup plus ancienne (permien inférieur).

11.1.3.4.1. L’ unité de Monte Hacho

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

récemment identifié¢ a Cabo Negro ( ). Elle est composée essentiellement
d’orthogneiss anatectiques passant a des mylonites proches du contact avec 1’unité de Beni
Bousera ou de Filali ( ) (Figure III-3b, coupe A-A’). Le
protholite de cette unité est considéré anté-pérmien ( ).

I1.1.3.4.1.1. Données structurales et pétrologiques

Les orthogneiss de Monte Hacho sont caractérisés par une foliation principale (Sp)
marquée a I’échelle de I’affleurement par une alternance de lits quartzo-feldspathiques et
alumineux (biotite et sillimanite). Des leucosomes a cordiérites syn a post S, ont été également
décrits au sein de la méme unité ( ).
distinguent deux groupes au sein de cette unité : (i) un groupe inférieur composé a I’ouest du
massif d’orthogneiss dérivés de rhyolites, au centre et a I’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 a biotite et des enclaves de restites ; (ii) un groupe supérieur localisé au nord du massif
composé d’orthogneiss possiblement d’origine volcano-sédimentaire.

I1.1.3.4.1.2. Données géochronologiques

L’anatexie contemporaine a la formation de la sillimanite et de la cordiérite synchrone
a Sp a été associée a I’orogenese hercynienne, suite a 1’age isotopique a 290 + 4 Ma obtenu au
sein de cette unit¢ (méthode Rb/Sr sur roche totale ; ).
Cependant, un age a 270 + 9 Ma a été également obtenu et a été relié a I’épisode magmatique
antérieur a 1I’épisode métamorphique ( ).

11.1.3.4.2. Les roches ultrabasiques de ['unité de Beni Bousera

Dans les zones internes de la partie Rifaine, les roches ultrabasiques affleurent principalement
a deux endroits ; a Ceuta et a Beni Bousera (Figure III-3). Leurs équivalents affleurent
¢galement dans la cordillére bétique « les péridotites de Ronda ». Ces roches sont caractérisées
a I’échelle de I’affleurement par un litage primaire dans lequel se trouvent des péridotites et des
bandes de pyroxénites. Ces dernieres occupent une grandeur volumétrique de 3% a I’échelle du
massif, et une épaisseur qui n’exceéde pas généralement 15 cm ( ). Ces roches
sont caractérisées par une schistosité principale Sp marquée par I’orientation de la minéralogie
primaire (voir section 11.1.3.4.2.2), elle représente le plan axial d’une phase de plissement
isoclinal (e.g. des pyroxénites affectées par des plis isoclinaux a axe NNE-SSW a Beni
Bousera ( ).

L’ensemble du systéme est haché par des réseaux complexes de fracturation, et affecté par
différentes phases de plissements tardifs ( ). 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 11.1.3.4.5)

(

I1.1.3.4.2.1. Position structurale des roches ultrabasiques a Ceuta et a Beni Bousera

La péninsule de Ceuta : elles affleurent en écaille fortement serpentinisée, d’une taille
de quelques centaines de m?, coincées entre les orthogneiss du Monte Hacho et I’unité
métamorphique de Beni Bousera. Ici, ces roches sont affectées par une schistosité principale Sp
concordante a celle des gneiss de 1’unit¢é de Beni Bousera et discordante sur celle des
orthogneiss du Monte Hacho ( ).

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 a la schistosité régionale dans les péridotites comme dans les roches

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

importante (=70 km?). Le massif est ceinturé par les roches métamorphiques des Sebtides
inférieures occupant le cceur d’un antiforme tardif d’axe NW-SE. La schistosité principale Sp
dans les roches ultrabasiques passe en concordance avec la schistosit¢ Sp (voir sections
I1.1.3.4.3 et 11.1.3.4.4) marquée dans les roches métamorphiques sus-jacentes (

). Le contact avec ces dernicres au SE a été interprété comme une zone
de cisaillement ductile ( ).
Au NE ce massif est affecté par la faille d’Aaraben a pendage subvertical, mettant directement
en contact les roches ultrabasiques avec les Ghomarides et les micaschistes de 1’unité de Filali.

Ce contact a ét¢ interprété tout d’abord comme un pli-faille ( ) et ensuite
comme une faille normale ( ) (Figure III-3b, coupe B-
B).

I1.1.3.4.2.2. Données pétrographiques et conditions P-T

e Les pyroxénites :

Les pyroxénites intercalées dans le massif de Beni Bousera sont de lithologies variées,
on trouve : des enstatitites, des websterites, des webstérites a grenat avec ou sans spinelle et des
clinopyroxénites a grenat ( ). Les clinopyroxénites a grenat contiennent du
graphite octaédrique, interprété comme une rétromorphose du diamant, attestant la formation
de ce type de pyroxénites et 1’extraction des péridotites environnantes a partir du champ de
stabilit¢ du diamant ; a T=1350-1400°C, P > 4.5 GPa et une profondeur qui pourrait étre
supérieure a 150 km (

).

Deux origines ont été proposées pour les pyroxénites : (i) fusion partielle a partir du
manteau ( ) ; (1) fusion partielle a partir d’une crolite océanique
subductée et recyclée dans le manteau (

e Les péridotites :

Les péridotites appartiennent a des « péridotites du types alpine » (

) composées essentiellement de 1’lherzolite/harzburgites a
spinelle ( ). ont distingué une zone de tectonite au
coeur du massif composé de lherzolites a spinelle, et une zone a mylonites en bordure composées
de lherzolites/harzburgites a grenat et/ou spinelle (voir aussi ), attribuant les
conditions P-T des péridotites a 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 a spinelle, tandis que le cceur
aurait subi une exhumation lente vers les mémes conditions, favorisant le rééquilibre de
lherzolites/harzburgites a grenat en lherzolites/harzburgites a spinelle.
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I1.1.3.4.2.3. Données géochronologiques

L’age de mise en place des roches ultrabasiques reste sujet a discussion. Plusieurs
arguments sont en faveur d’une mise en place a 1’affleurement avant le Permien : (i) la
découverte de certains minéraux isolés (grenat, spinelle alumineux, chromite, clinopyroxéne)
dans les unités des Ghomarides datées du Silurien et du Carbonifere, ayant des caractéristiques
physiques et chimiques similaires aux mémes minéraux trouvés dans les roches ultrabasiques a
Beni Bousera ( ); (i1) des sédiments détritiques d’age 269+9 Ma sont en
discordance sur les roches ultrabasiques de Ronda et contiennent des clastes de ces dernicres
( )-

Des ages isotopiques obtenus sur pyroxénites a grenat en intercalation dans les
péridotites donnent des dges beaucoup plus jeunes, les méthodes Lu-Hf et Sm-Nd sur les grenats
ont donné des dges Miocenes entre ~ 25 et 20 Ma (

) (Figure 111-4).

I1.1.3.4.2.4. 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 a un métamorphisme de hauts degrés
(les granulites), au cours d’une phase orogénique paléozoique ou antécambrienne. Ces roches
ont été¢ exhumées par la suite pendant une phase tectonique compressive Alpine (

); (2) exhumation due a la remontée de diapirs
asthénosphériques a 1’Oligocene supérieur-Miocene inférieur pendant une phase
d’amincissement crustal ( ); (3)
amincissement post-orogénique a 1’Oligocéne supérieur-Mioceéne inférieur qui induit
I’exhumation des roches mantelliques par le biais de failles normales atteignant la lithosphére
( ) (voir section 11.4.2.2.1) ; (4) extension mioceéne (21Ma) liée au retrait du
plan de subduction et exhumation a travers des détachements (voir section 11.4.2.2.4) (

).
11.1.3.4.3. L unite métamorphique de Beni Bousera

L’unit¢ 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 (

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

I1.1.3.4.3.1. Evolution métamorphique
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e Granulites mafiques (granulites d’Ichendirene) :

L’assemblage primaire des intercalations basiques est composé de Py + Jd (CPx1) + P1
+ Rt + Ky. Cet assemblage primaire est oblitéré par des parageneses secondaires a structure
coronitique avec deux types de symplectites formées dans des conditions anhydres (A) a
sapphirine-plagioclase (B) a clinopyroxeéne 2-plagioclase. Une rétromorphose tardive formée
en présence d’eau consiste a (C) orthopyroxeéne-plagioclase et amphibole autour du grenat et
clinopyroxene 1, (D) margarite qui remplace le disthéne.

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
parageneése primaire témoignent d’une décompression quasi isotherme jusqu’a 1 GPa

( )-

e 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 a 870°C et 0.9+ 0.1a 1.3 GPa (

)? (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 disthéne en sillimanite, de Gr + Ky
/ Sil en Crd+Sp, dans des conditions P-T de 650 a 850+£50°C et 0.4 2 0.5 GPa (

)3 (Figure II1-5b)

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 a environ 1100°C et 4.3 GPa dans
le facies des éclogites diamantiferes ( )
(Figure III-5b).

I1.1.3.4.3.2. Données géochronologiques

En ce qui concerne 1’age de métamorphisme, ( ) la découverte de
mineraux isolés des métapélites dans les grés carboniféres des Ghomarides, a conduit a
considérer un age varisque pour ce métamorphisme.

Plusieurs datations isotopiques ont été menées depuis, afin de préciser 1’age du
métamorphisme. Des analyses K-Ar sur biotites dérivées des métapélites donnent des ages entre

24.6+0.8 et 19.8 = 0.8 Ma (Figure 11-4; ).
Des datations “°Ar-*°Ar sur feldspath potassique dans ces méme roches ont donné un age aux
alentours de 21.5 Ma (Figure 11-4; ).

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 méme unité
donnent respectivement des ages a 66.4 = 1.5 et 30.6 = 3 Ma (Figure 11-4;

).

La méthode U-Th-Pb a partir d’analyses microsondes sur monazite des métapélites
donnent un age a 284 + 27 Ma. Cet age est trouvé seulement dans des monazites en inclusions
dans les grenats, tandis que les 4ges obtenus dans la matrice sont <30 Ma (Figure 11-4;

).
La méme méthode en utilisant LA-CP-MS appliquée sur zircon, a donné des ages aux
alentours de 300 Ma et 21.7 + 0.2 Ma dans les leptynites synfoliale ( ), et

avec la méme méthode des ages sont trouvés entre 1508 + 23 Ma et 22.9 + (0.7Ma (
) (Figure 111-4).

Les ages permiens réalisés sur les métapélites ont été€ associés aux granulites de HP-HT
tandis que les ages miocenes inférieurs ont été associés a I’assemblage secondaire typique des
granulites de BP-HT, indiquant une évolution polycyclique au sein de cette unité.

11.1.3.4.4. 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 I’unité des Ghomarides (Figure
II1-3 et Figure III-4). Elle est composée essentiellement des micaschistes qui passent
progressivement a des gneiss migmatitiques a 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 S, marquant un métamorphisme
progressif vers les péridotites. ont défini des zonations avec du
sommet a la base des métapélites :

- Zone a chlorite.

- Zone a chloritoide.

- Zone a staurotide- andalousite.

- Zone a staurotide- andalousite- disthéne.

- Zone a andalousite- disthéne- sillimanite.
- Zone a 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 I’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;
). En ce qui concerne ces derniers, deux phases de
migmatisation ont été caractérisées, la premiére migmatisation est a HP suivie d’une
migmatisation a BP ( ).

* Lentilles métabasiques

Des corps lenticulaires basiques sont intercalés au sein des gneiss migmatitiques
( ). Leurs bordures sont cisaillées parallélement a
la foliation régionale des gneiss. Ces roches contiennent une paragenese primaire a Grt + CPx
+ PI et présentent une foliation soulignée par une paragenése secondaire a clinopyroxene,
ilménite et hornblende. Des symplectites & hornblende + plagioclase se développent également
aux bordures des grenats et clinopyroxenes primaires. L’analyse de ces roches témoigne d’un
épisode de HP a 810-890°C et 1.33-1.57 GPa, suivit d’un épisode dans les facies granulites-
amphibolites a 712-832°C et 1.03-1.3 GPa et finalement par un épisode dans le facies des
amphibolites a 690-770°C et 0.77-0.9 GPa (Figure II-5b; ).

I1.1.3.4.4.2. Données géochronologiques

Les données géochronologiques, notamment les ages K-Ar et “*Ar-**Ar sur biotites et
muscovite obtenus au sein de ces unités, sont comprises entre 22 et 20 Ma (
). Des analyses U-Th-Pb sur monazites et *’Ar->°Ar sur micas dans les métapélites donnent
la méme gamme d’ages entre 22 et 20 Ma ( ) (Figure II1-4). Ces résultats
suggerent donc une exhumation d’age mioceéne pour I’ensemble de 1’unité de Filali.

11.1.3.4.5. Les filons granitiques

Des filons granitiques a orientation E-W, recoupent 1’unité de Beni Bousera et les gneiss
migmatitiques de I’unité de Filali (Figure 11-4;
). Ils sont composés de Qtz + 2Fsp + bt + Mus + Crd + Tur +
And ( ). Les analyses
chimiques effectuées sur ces filons a Beni Bousera ont indiqué que la fusion partielle provient
de roches purement crustales, différentes des roches métamorphiques crustales de I'unité de
Beni Bousera et de Filali, ce qui suggere que les roches ultrabasiques reposent sur une autre
unité crustale a Beni Bousera ( ). 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 a un régime tectonique en décrochement, avec
une direction d’extension NNE-SSW et une direction de compression ENE-WSW (
). Par la suite, la mise en place de ces filons a été interprétée contemporaine a une
extension radiale avec un 1 verticale ( ).
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A Beni Bousera, les granites ont été datés a 18.3 + 1Ma (par méthode Rb-Sr) (Polveé,
1983), et aux alentours de 22 Ma (par méthode “°Ar->’Ar sur biotite et muscovite et U-Th-Pb
sur zircon et monazite) (Rossetti et al., 2013) (Figure I11-4).

Cet événement magmatique a introduit d’importantes altérations au sein du massif des
péridotites (Hajjar et al., 2017).

I1.1.4. Le domaine interne co6té Bétiques

Dans les cordilleres 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 premicres 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 a
celles du Rif interne.

Ouest des Bétiques
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Figure IlI-6 : Relation structurale et comparaison des différentes unités internes du Rif et des
unités des Alpujarrides dans [’ouest des Bétiques. Modifié d’aprés Chalouan et al. (2008);
Esteban et al. (2008); Orozco & Alonso-Chaves (2012).
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11.1.4.1. Les Malaguides

Les Malaguides des Bétiques, ont les mémes caractéristiques que les Ghomarides dans
le Rif. Elles affleurent principalement dans la partie ouest des Bétiques (au nord et a 1’est de
Malaga). Elles recouvrent les unités des Alpujarrides. Ces deux unités sont s€¢parées par une
zone de détachement extensif (Aldaya et al., 1991; Lonergan and Platt, 1995). Les Malaguides
sont composées de sédiments paléozoiques a éocénes. Un métamorphisme alpin de bas degrés
a été reconnu dans les roches permo-triasiques (Ruiz-Cruz and Rodriguez Jiménez, 2002). Les
séries paléozoiques ont préservées un métamorphisme varisque du facies des schistes verts
(Ruiz-Cruz and Sanz de Galdeano, 2010).

11.1.4.2. Les Alpujarrides

Les unités des Alpujarrides sont présentes dans I’ensemble des Cordilléres Bétiques.
Les Alpujarrides sont composées de roches paléozoiques a triasiques. A I’ouest des Bétiques,
elles sont divisées en deux grands groupes : Los Reales Nappes et les unités de Blanca (Balanya,
1991; Balanya and Garcia-Duenas, 1991). Dans la partie centrale et orientale des Bétiques, les
Alpujarrides ont été divisées en cinqg unités, selon des critéres structuraux, stratigraphiques et
métamorphiques (Azanon 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 a faible pendage ou des détachements extensifs (Garcia-Duenas et
al., 1992; Crespo-Blanc et al., 1994).

11.1.4.2.1. Les unités occidentales des Alpujarrides

A I’ouest des Bétiques, I’unité des Alpujarrides est divisée en deux groupes : Los Reales
Nappes et I’'unité de Blanca (Balanya, 1991; Balanya and Garcia-Duenas, 1991). Los Reales
Nappes sont divisées en deux sous unités : 1’unit¢ de Jubrique qui est composée de roches
crustales et I’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
I1I-6). Les roches dont le protolithe est paléozoique 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 paléozoiques ont
enregistré : (i) un épisode d’UHP qui suggerent un enfouissement de ces roches par subduction
et dont 1’age est encore incertain mais des datations suggeérent un age entre 420-350 Ma (Ruiz-
Cruz and Sanz de Galdeano, 2014) ; (i1) un épisode de HP-HT d’age tardi varisque (e.g. 287 +
9 Ma ; Massonne, 2014), allant de 12-14 kbar et ~850°C a la base des métapélites jusqu’a 8-11
kbar et ~600°C au sommet des métapélites (Barich et al., 2014); (ii1) puis un évenement de BP-
HT a 5-6 kbar et 750-850°C (Balanya et al., 1997) Miocéne (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 a elles, ont
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enregistré des conditions P-T entre 7-8 kbar et 400-450°C, ces conditions sont attribuées a un
é¢vénement métamorphique de HP-BT alpin ( ).

L’unité de Blanca se trouve sous les péridotites et se divise en deux sous unités : I’unité
de Guadaiza et I'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 1’age du protolithe est
suppos¢ triasique ou plus jeune, et de métapélites dont 1’age du protolithe est paléozoique. Un
métamorphisme inverse est présent sur une épaisseur de 100-200 m a partir du contact avec le
massif des péridotites de Ronda (appelé auréole dynamothermale ;

). Les conditions P-T de ce métamorphisme sont de
I’ordre de 4-6 kbar et 660-750°C ( ). L’age de ce
métamorphisme est considéré Miocene (18-22 Ma) (e.g. ). Sous cette auréole
métamorphique se trouvent des schistes et des quartzites qui reposent sur les migmatites d’Istan
dont le métamorphisme est supposé varisque ( ).

L’unité d’Ojen est composée de migmatite dont le protolithe est paléozoique, avec des
intercalations mafiques métamorphiques dont 1’age du protolithe est jurassique (183 + 3 Ma ;
U-Pb sur zircon ; ). 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 ( ). 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. ).

11.1.4.2.2. Les unités centrales et orientales des Alpujarrides

Les unités des Alpujarrides a I’est et au centre des Bétiques sont divisées en cing sous
unités ayant plus ou moins la méme lithostratigraphie avec des protolithes d'age paléozoique a
triasique. Depuis la base jusqu’au sommet on distingue les unités de Lujar-Gador, d’Escalate,
de Herradura, de Salobrena et d’Adra ( ). Dans les unités permo-triasiques a
¢té identifi¢ 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 ( ), alors qu’a D’est elles sont de 12-14 kbar et ~400°C
( ). De plus, les assemblages minéralogiques de HP-BT des unités du
centre sont souvent partiellement rétromorphosés, tandis que dans les unités de 1’est elles sont
remarquablement bien préservées. L’age du métamorphisme de HP-BT est considéré Eocene
( ). L’age minimum pour
ce métamorphisme de HP a été estimé a 25.4 + 0.4 Ma ( ). Le refroidissement
de ces unités jusqu’au facies des schistes verts pendant leur exhumation, est daté entre I’Eocene
et le Miocéne, pour les roches permo-triasiques (48-19 Ma ;
). La plupart des datations des roches paléozoiques ont donné des dges compris entre 22-
19 Ma (
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11.1.4.3. Le complexe Nevado-Filabride

Le complexe Nevado-Filabride n’est présent que dans I’est des Bétiques (Sierra Nevada)
et n’a pas d’équivalent dans la chaine du Rif. Il constitue les unités les plus profondes de I’arc
de Gibraltar (Figure III-1), et est classiquement subdivisé en trois unités tectoniques, qui sont
de bas en haut: I'unité de Ragua, I'unité de Calar-Alto et ’'unit¢ de Bedar-Macael (e.g.
Martinez-Martinez et al., 2002). Les deux derniéres 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. Garcia-Duenas et al., 1988;
Martinez-Martinez 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).
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Figure III-7 : Carte structurale des Bétiques centrales et orientales, montrant la localisation
du complexe des Nevado-Filabrides (modifiée d’apres Azanon, 1994 et Negro, 2005).

11.1.4.3.1. Stratigraphie

Les trois unités du complexe Nevado-Filabride présentent la méme séquence
lithostratigraphique qui est composée par : (i) une série de schistes sombres graphiteux et de
quartzite attribuée au Paléozoique (Lafuste and Pavillon, 1976), (ii) une série de schistes clairs
et de méta-psammites considérée d’age 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’age Crétacé (Tendero et al., 1993).
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Dans les roches paléozoiques de l'unité Bedar-Macael des intrusions de granite
permiennes (Priem et al., 1966; de Jong, 1991, 2003; Moni¢ 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 crolte de transition entre un domaine continental et
océanique pendant un épisode de rifting continental (Gomez-Pugnaire and Munoz, 1991;
Gomez-Pugnaire et al., 2000) ou (2) de la croflite océanique (Bodinier et al., 1987; Puga et al.,
1999).

11.1.4.3.2. 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 parageneses a omphacite et grenat dans le facies des
éclogites, et a glaucophane dans le facies des schistes bleus (Gomez-Pugnaire and Fernandez-
Soler, 1987; Bakker et al., 1989; Puga et al., 2000; Sanchez-Vizcaino et al., 2001). Les pics de
métamorphisme sont estimés de 320-450°C et 1.2-1.6 GPa a 650-700°C et 2-2.2 GPa (e.g. Puga
et al., 2000; Sanchez-Vizcaino et al., 2001; Augier et al., 2005). Cet événement est suivi d’une
décompression isotherme et d’une rétromorphose dans les faciés des amphibolites et des
schistes verts supérieurs jusqu’a 500-600°C et 0.3-0.4 GPa (Gomez-Pugnaire and Fernandez-
Soler, 1987; Bakker et al., 1989; Jabaloy et al., 1993; Soto and Azafion, 1994).

11.1.4.3.3. Données géochronologiques

L’age pour I’événement de HP-BT reste encore mal contraint. Des datations “°Ar->"Ar
sur amphiboles et micas suggerent que cet épisode métamorphique s’étend du Crétacé (ca. 86
Ma) au Miocéne (ca. 10 Ma) (Moni¢ et al., 1991; Puga et al., 2002; de Jong, 2003; Augier et
al., 2005; Platt et al., 2006). Cette dispersion des ages est interprétée comme le résultat de
cristallisations successives durant la subduction et I’exhumation qui a suivi (Augier et al., 2005)
ou comme le résultat d’excés d’argon ou d’argon hérité dans les minéraux (de Jong, 2003).
Cependant, d’autres datations suggeérent un age Miocéne pour le pic métamorphique de HP,
avec des ages Lu-Hf de 18-16 Ma sur des grenats progrades dans les éclogites (Platt et al., 2006)
et des dges U-Pb de 17-15 Ma sur zircon (Sanchez-Vizcaino et al., 2001; Gomez-Pugnaire et
al., 2012). Une étude récente sur micas par datation Ar-Ar, démontre que 1’dge du
métamorphisme de HP-BT est d’environ 38 Ma tandis que les ages plus récents (autour de 20
Ma) correspondent a 1’age de I’exhumation de ces unités (Bessiere, 2019).

Pour I’événement de rétromorphose dans le faciés des amphibolites, des datations “°Ar-
39Ar sur amphiboles et phengites donnent des Ages entre 22 et 18 Ma (Augier et al., 2005; Monié
etal., 1991). Le pic de métamorphisme de HP est donc nécessairement antérieur a 22 Ma. Les
parageneses les plus tardives dans les conditions de facies des schistes verts ont eu lieu pendant
le Miocene 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 suggerent 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 compos¢ de sédiments turbiditiques néogénes pouvant aller
jusqu’a 8 km d’épaisseur. Ces sédiments reposent sur un socle constitu¢ d’une crofte
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-
Zaldivar et al., 1997). Ce socle est composé de roches métamorphiques comparables a celles du
complexe Sebtides-Alpujarrides : schistes, gneiss, gneiss migmatitiques, marbres, granites et
roches calco-siliceuses (e.g. Comas et al., 1999).

Les premiers dépots marins qui recouvrent le socle métamorphique du bassin sont d’age
Burdigalien (Comas et al., 1992, 1999; Jurado and Comas, 1992; Chalouan et al., 1997). Des
¢tudes sismiques combinées a des forages dans le bassin d'Alboran ont permis d'identifier
plusieurs événements de subsidence et de surrection depuis le début du Miocene jusqu'a
aujourd’hui (Comas et al., 1999; Rodriguez-Fernandez et al., 1999). Ces éveénements ont été
responsables de dépots syn- rift tardifs Aquitanien a Tortonien et de dépdts post-rift plus récents
(Chalouan et al., 1997; Comas et al., 1999). L’analyse de ces dépdts a permis d’identifier deux
grandes phases de subsidence durant cette période. Une premiére de 15,5 a 14,5 Ma puis de 13
a 10,7 Ma et une seconde, probablement transtensive, de 2,5 Ma a I’actuel. Les phases de
subsidence ont ¢été séparées par une période de surrection entre 5 et 2,5 Ma. Certaines
hypothéses tentent de relier cette période a un épisode compressif affectant 1'ensemble du Rif
et des Bétiques lors de la convergence Afrique-Europe a la fin du Tortonien (Comas et al., 1992,
1999; Bourgois et al., 1992; Woodside and Maldonado, 1992; Cloetingh et al., 1992; Garcia-
Dueifias et al., 1992; Mauffret et al., 1992; Weissel and Watts, 1993; Crespo-Blanc et al., 1994;
Morel and Meghraoui, 1996; Chalouan et al., 1997; Martinez-Martinez and Azafidon, 1997). Le
rifting miocéne a ét¢ accommodé par des failles normales crustales ductiles a 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., 2003¢;
Martinez-Gareia et al., 2011). La TASZ a concentré la majeure partie du volcanisme de 1’arc
de Gibraltar du Mioceéne moyen a 1’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, I'ensemble du bassin d’Alboran est
généralement considéré comme s’étant formé en arriére-arc depuis 1’Oligoceéne pendant la
migration de 1’arc vers 1’ouest (Platt and Vissers, 1989: Comas et al., 1992, 1999; Maldonado
and Comas, 1992; Garcia-Duenas et al., 1992; Weissel and Watts, 1993; Martinez-Garcia et al.,
2011).
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Figure III-8 : Interprétation du positionnement du bassin d’Alboran par rapport a l’arc
magmatique supposé selon Gomez de la Pena et al. (2018).

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; Gomez de la Pena et al., 2018).
Dans ce cas 1’arc magmatique se trouverait au niveau du bassin d’Alboran Est (EAB) et au
niveau de la marge Mazzarron, et le bassin arriere-arc se trouverait au niveau du bassin algéro-
baléarique (Figure II-8 ; Gomez de la Pena et al., 2018).

I1.1.6. Le magmatisme

Les roches magmatiques résultant de 1’orogenc¢se de la chaine Betico-Rifaine sont
principalement localisées dans la Cordillere Bétique, a I’Est du Rif et dans le bassin d’Alboran
(Figure III-9). L’évolution magmatique de 1’arc de Gibraltar peut se diviser en quatre épisodes
magmatiques (Figure III-10 ; eg. Duggen et al., 2004).

e 1% épisode Eocéne-Oligocéne:

L’¢épisode magmatique le plus ancien est observé dans la région de Malaga au sud-ouest
de la Cordeli¢res Bétique (Figure II1-9). 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 a calco-alcalin (e.g. Duggen et al., 2004; Lustrino et al., 2011). Les études
géochronologiques K-Ar et *°Ar-*?Ar sur ces roches révélent deux groupes d'Age (Figure
III-10): (1) ca. 38-30 Ma, qui correspond a 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
a zéro du systéme K-Ar suite a un événement thermique de grande échelle (Torres-Roldan et
al., 1986).
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o 29 épisode Miocéne inférieur:

Le premier épisode magmatique est suivi par la mise en place au Miocene inférieur (ca.
22-16,5 Ma ; Figure III-9) de roches plutoniques de différentes compostions avec : (i) des
dacites a cordiérite affleurant 8 Mar Menor (sud-est de I’Espagne ; Figure III-10) donnant un
age “Ar-Ar a 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 1’ Aquitanien-Burdigalien inférieur (Zeck et al.,
1989; Platt et al., 2003b; Rossetti et al., 2010). Ces leucogranites, refroidis a 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 1li¢ a un événement thermique pendant le retrait de la plaque plongeante du
systéme de subduction (Rossetti et al., 2013).
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Figure I11-9 : Répartition du magmatisme dans [’arc de Gilbraltar (modifié d’apres Chalouan
etal., 2008). Les dges sont principalement d’apres Duggen et al. (2004, et références incluses),
sauf (*) d’apres Hernandez et al. (1957), (**) d’aprés Miinch et al. (2001), et (***) d’apres
Maury et al. (2000).

o 3°™ ¢épisode Miocéne moven a supérieur:

Du Miocéne inférieur a 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 a rhyolitiques de nature géochimique différentes (Figure III-9 et Figure
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ITI-10) : (i) des laves tholéiitiques, mises en place entre ~12,7 et 8,7 Ma et localisées au centre
du bassin d’Alboran (Figure II1-9), qui sont typiques des fronts d’arc ; (ii) des laves calco-
alcalines, entourant les laves tholéiitiques (Figure I11-9), datées entre ~15 et 6 Ma (e.g.

). Cette distribution a été interprétée comme le résultat d’une subduction océanique
pentée vers I’Est ( ).

e 4°™ ¢pisode Mioceéne supérieur a Pléistoceéne :

Du Miocene supérieur jusqu’a 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’a I’Est des
marges espagnole et marocaine (Figure III-9) ( ). Cet ¢pisode
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 (1 basaltes
alcalins) et 4,8 Ma (derniéres shoshonites) (Figure III-10 ; e.g.

).

- 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 lamproites). En Espagne on
trouve ce type de magmatisme a 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 II1-9 et
Figure I1I-10). L’origine de ces magmas est reliée a la fusion partielle du manteau
lithosphérique sous-continental, métasomatis¢ lors d’une subduction Miocéne ou
antérieure (

).

- Le magmatisme intraplaque (0.8-6 Ma), est localis€¢ 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.

).

L’origine de ces deux types de magmatisme serait reliée au détachement ou
délamination de la lithosphére subcontinentale, associé¢ a la remontée de I’asthénosphére sous
la partie sud de I’Ibérie et nord-ouest de 1’ Afrique (e.g. ).

Ce volcanisme se prolonge possiblement en NE-SW depuis le Moyen Atlas jusqu’aux iles
Canaries (e.g. ).

I1.2. STRUCTURES PROFONDES

Les modeles gravimétriques suggerent que depuis l'avant-pays du Rif (Meseta)
jusqu'aux zones internes, la profondeur du Moho diminue faiblement d'environ 30 km a environ
27 km, puis augmente vers le nord jusqu'a environ 35 km (Figure III-2 ; ). Les
données de sismique réfraction ainsi que les modeles gravimétriques montrent que sous la mer
d’Alboran la crolite continentale est amincie jusqu’a environ 15 a 20 km d'épaisseur au centre
du bassin ( ).
La crotite s'épaissit a nouveau vers le nord, sous la cordilleére des Bétiques, jusqu'a 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-Zaldivar et al., 1997; Mancilla et
al., 2015). Toutefois, une augmentation de la profondeur du Moho pouvant aller jusqu’a 45 km
est observée localement au nord de cette chaine (Mancilla et al., 2015).
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Figure IlI-10 : Tableau chronologique du magmatisme de [’arc de Gibraltar résumant les
données *’Ar-*’Ar (modifié d’aprés 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 (lamproites); TA,
Tallante. Q, Quaternaire.

La variation de 1’épaisseur crustale est corrélée avec la variation de la profondeur de la
base de la lithosphere, cette limite varie d’environ 120 a 140 km de profondeur sous le Rif et
les Bétiques jusqu’a 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 cordillere des Bétiques révelent 1’existence d’une anomalie positive des ondes P sous ’arc
de Gibraltar et la mer d’Alboran, indiquant 1’existence d’un corps dense et froid (vitesse des
ondes rapide) pouvant aller jusqu’a 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 a des profondeurs plus
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faibles sous le détroit de Gibraltar ou il pourrait étre relié a sa partie supérieure avec la
lithosphere (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 modeles ne permet pas, a ce jour, de déterminer de manicre
¢vidente si ce corps en profondeur est un simple détachement du manteau lithosphérique sous
le golf de Cadiz ou si ¢’est un plan de subduction de la lithosphére océanique. Cependant, les
¢tudes complémentaires de Diaz Garcia et al. (2010) et Bokelmann et al. (2011), suggérent que
les données d’anisotropie sismique des ondes SKS du flux mantélique qui se tracent autour de
I’arc de Gibraltar, de méme que les données de la dispersion des ondes P, prouvent I’existence
d’un plan de subduction sous le bassin d’Alboran.

Figure IlI-11 : A gauche: coupe tomographique a 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 a 410
et 660 km de profondeur (Spalman et Wortel, 2004). A droite: une interprétation en 3D de la
géométrie du corps imagé représentant un panneau plongeant (d’apres 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 tramsition manteau inférieur et
supérieur.
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I1.3. CINEMATIQUE DES PLAQUES ET SISMICITE ACTIVE

I1.3.1. Données paléomagnétiques

Les diverses études paléomagnétiques qui ont été menées sur 1’ensemble de la chaine
Bético-Rifaine montrent généralement une rotation horaire pour les Bétiques et une rotation
anti-horaire pour le Rif.

@ Late Jurassic-Early Cretaceous limestones
Ultramafics, > ¢. 21 Ma

{0>' Calc-alkaline dykes, 30-33 Ma

@ Cale-alkaline volcanics, 18-4 Ma

13 Neogene sediments, >c. 21

et

M Paleozoic of Malaga

- Alpujarride-Sebtide
ultramafic massifs
46 Paleomagnetic rotations
o~ (clockwise / anticlockwise,
3° strong / weak)
i7"~ Fault-related recent ACW
rotations
\ Ductile kinematic
indicators, c¢. 21 Ma

100 km

Figure IlI-12 : Rotations paléomagnétiques (valeurs moyennes) et sens de cisaillement
enregistrés dans les zones internes des chaines Bétiques et Rif (d’apres 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).

Les rotations sont essentiellement anti-horaires dans les calcaires des unités de la
Dorsale (Rif interne) d’age 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
apres le refroidissement de ces roches a ca. 20 Ma (Feinberg et al., 1996). Une étude récente
sur le paléomagnétisme des massifs de péridotites situés a 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
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le sens horaire (Figure I1-12 ;
). Le timing de ces rotations a été¢ contraint entre la
limite Oligo-Miocene et la fin du Miocene
) voir anté Tortonien
supérieur (voir section I1.3).
Les rotations mesurées dans les roches volcaniques calco-alcalines (Figure III-12)
suggerent que la rotation de 1’arc volcanique était terminée a ca. 13-7 Ma (
).
L’ensemble de ces données démontre que la courbure de 1’arc de Gilbraltar s’est
produite apres le Miocene inférieur ( ).
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 reli¢e a la déformation sénestre le long
de la zone de faille de Nekor ( ).
Dans le Rif, les données paléomagnétiques obtenues dans la Dorsale Calcaire montrent
une évolution similaire a celle des zones internes mais différente de celle des flyschs (

)-

11.3.2. Données GPS

Les données de champ de vitesse obtenues par GPS montrent que le bloc ibérique fait
actuellement partie intégrante de la plaque eurasienne ( ). Toutefois, le
sud de la chaine des Bétiques se déplace a une vitesse de ~3 mm/an vers 1’ouest-sud-ouest par

rapport a 1’Ibérie (Figure III-13a; ). La partie centrale du Rif se déplace
vers le sud-sud-ouest par rapport a I’ Afrique de 3,5 a 4,0 mm/an. Ce mouvement disparait au
Sud du Rif (Figure I1I-13c; ).

suggerent que les mouvements observés dans la chaine des Bétiques et du Rif
peuvent étre expliqués par le déplacement d’un unique bloc rigide vers le sud-ouest (Figure
ITI-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 Agores. La frontiére est serait limitée par la
Trans-Alboran Shear Zone (TASZ) (Figure I1I-13b et 13d).

11.3.3. Sismicité

La sismicité superficielle (jusqu’a 35km) s'étend sur une bande E-W depuis le nord de
la faille de Crevillente jusqu’a 1I’Ouest de Cadiz (Figure III-14). Plusieurs puissants séismes se
sont produits sur la zone de fracture des Agores, dont le séisme de magnitude 7,9 de 1969 sur
la faille de Horseshoe ( ).La sismicité définit une bande diffuse a travers les
cordilléres Bétiques, la chaine du Rif et le bassin d’Alboran (Figure 1I-13 ;

).
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La sismicité de profondeur intermédiaire (35 a 150 km) se produit dans la partie sud du
Gulf de Cadiz s'étendant a I'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 I11-14).

Aucune activité sismique n’est enregistrée entre une profondeur allant de 150 a 600 km.

La sismicité profonde (>600 km) est marquée par un petit nombre de séismes puissants
qui se sont produits a des profondeurs d'environ 600 km sur des structures compressives sous
la ville de Grenade (Figure 11-14 ; ).

Les résultats obtenus de quelques mécanismes au foyer (Figure III-14) indiquent que
la rupture est liée a 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.

I1.4. EVOLUTION GEODYNAMIQUE DE L’ARC DE GIBRALTAR

I1.4.1. Evolution pré-Alpine

Apres I’orogenese varisque, la dislocation de la Pangée depuis le Trias conduit a
I’ouverture de ’océan Atlantique central et de la partie ouest de ’océan Téthys (Figure
ITI-15a). Cette dynamique se traduit également par la séparation des plaques Afrique et Eurasie
(e.g. ). Au Jurassique 1’océan Téthys s’ouvre en transtension (e.g.

) 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 crotte
océanique associée a 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 paléozoiques du domaine interne des Bétiques et du Rif (e.g.

).

11.4.2. Evolution Alpine

11.4.2.1. Convergence du Crétacé a |’Eocene-Oligocene

L’age du début de la convergence Afrique-Europe et donc I’age de I’initiation de la
subduction de la partie ouest de la Méditerranée différe selon les auteurs :~120 Ma (

) ou ~83 Ma ( )ou 51 Ma (

). L’age 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 (

) suggérant que la subduction était active au moins depuis I’Eoceéne. De plus, les
données stratigraphiques ( ) et les datations radiométriques sur le
métamorphisme de haute pression dans les Bétiques (e.g. )
suggérent que la convergence a commencé ou était déja en cours a la fin de 1'Eocéne, bien que
des dates antérieures aient été proposées (e.g. ). L’orogenese 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 AlKaPeCa*

section 11.4.2.2.4).
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Figure IlI-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. Modeéle cinématique avec la plaque eurasienne considérée comme référence
(d’apres Koulali et al., 2011). Les fleches bleues indiquent les mouvements de bloc par rapport
a l’Eurasie. Les doubles fleches rouges indiquent le déplacement relatif accommode 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. Modele cinématique avec la plaque africaine considérée comme référence
(d’apres Koulali et al., 2011), les fleches bleues indiquent les mouvements de bloc par rapport

a l’Afrique.

3 En utilisant les acronymes de : Alboran, Kabyles, Péloritani et Calabre.
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11.4.2.2. Extension de I’Eocene-Oligocene au Tortonien

La transition Eocéne-Oligocéne est marquée par un changement majeur de 1’évolution
géodynamique de la zone méditerranéenne jusqu’alors controlée majoritairement par la
convergence entre 1’Afrique et I’Eurasie. A partir de 35-30 Ma la vitesse de convergence
diminue et engendre l’initiation d’une extension généralisée au niveau des chalnes de
montagnes construites pendant 1’Eocéne, créant tout d’abord I’ouverture du bassin Liguro-
Provencal puis du bassin Valencia quelque million d’années apres, puis par la suite du bassin
algérien et du bassin d’Alboran (e.g. Sc¢ranne, 1999: Jolivet et al., 2008).
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Figure IlI-14 : Carte montrant la localisation des épicentres des séismes > M4 depuis 1901 a
l’actuel (modifiée d’apres Platt et al., 2013 et Serpelloni et al, 2007), avec quelques
mécanismes au foyer, d’apres 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.

Plusieurs modeles sont alors proposés pour expliquer les processus provoquant cette
extension (Figure III-16) :

- une ¢rosion convective de la base de la lithosphérique continentale préalablement
épaissie (Doblas and Oyarzun, 1989; Platt and Vissers, 1989).

- une délamination de la lithosphére mantélique (Garcia-Duenas 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 arriére-arc lié¢ au retrait de la fosse de subduction (Royden, 1993a;
Lonergan and White, 1997; Michard et al., 2002).
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11.4.2.2.1. Modéle d’érosion convective de la base de la lithosphere

Ce mode¢le propose qu’une collision continentale ait eu lieu au Paléogeéne (Doblas and
Ovyarzun, 1989; Platt and Vissers, 1989; Vissers et al., 1995). Ce systéeme va subir un
effondrement provoquant 1’ouverture du bassin d’Alboran a 1’Oligoceéne supérieur-Miocene
inférieur (Figure I1I-16a). L’ Afrique et ’Europe étaient en convergence a cette époque, ce qui
démontre que cette extension a été accommodée par des forces internes. Par conséquent, une
¢rosion convective de la racine lithosphérique a été proposée comme processus pour expliquer
I’extension a I’échelle du bassin d’Alboran. Cette extension va provoquer en méme temps des
chevauchements vers les zones externes de la chaine Bético-Rifaine dans les bordures de la
zone en extension (Doblas and Oyarzun, 1989; Platt and Vissers, 1989; Plattetal., 1998, 2003a,
2003c).

b Late Jurassic

'Baltica ——
ATLANTIC

a Late Paleozoic,

Laurentia

e - 1) N
i Gondwana e

Avalonian terrane [[[| | Variscan belt - 5’;?5“%‘"';"
(redrawed from Simancas et al., 2005)

Figure IlI-15 : Reconstructions géodynamiques de [’océan Atlantique central et de la
Meéditerranée occidentale (modifié d’aprés Ouesada et Oliveira, 2019). a: Dislocation de la
Pangé a la fin du cycle orogénique varisque (fin Permien) ; b. Ouverture de [’océan Atlantique
central et de ’océan Téthys au Jurassique supérieur.

11.4.2.2.2. Modele de délamination de la lithosphére mantellique

Les modéles 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 crolite qui provoquera la fusion
partielle de cette derniere (Figure III-16b). Pour le cas de la région d’Alboran, les modéles de
délamination proposent qu’apres la phase d’épaississement lithosphérique pendant la
convergence au Paléogene, le manteau supérieur se détache partiellement sous la crotite épaissie
d’Alboran par effondrement gravitaire et recul vers le nord-ouest. Une portion de la lithosphere
mantellique s’est probablement détachée complétement et s’est enfoncée dans le manteau
(Garcia-Duenas et al., 1992; Seber et al., 1996; Calvert et al., 2000).
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Figure III-16 : Modeles proposés pour la géodynamique de la Mediterannée occidentale
(modifiée d’apres Platt et al 2013).

11.4.2.2.3. Modéle 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 propos¢ par Blanco and Spakman (1993) et Spakman et al. (1993) (Figure
III-16¢). L’observation d’anomalies de vitesse positive des ondes P observées sous les
Bétiques seulement a partir de 200 km (jusqu’a 700 km) (Blanco and Spakman, 1993), a conduit
ces auteurs a suggérer un détachement total du slab lithosphérique. Par la suite, ce modele de
détachement a été adopté par certains auteurs (Zeck, 1996; Carminati et al., 1998) afin
d’expliquer les évenements qui se passent dans les Bétiques (exhumation des roches
métamorphiques, extension Miocéne). 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 plutot privilégiée au lieu d’un
détachement total (Spakman and Wortel, 2004; Spakman et al., 2018).

11.4.2.2.4. Modéle du retrait de la fosse de subduction (Slab roll-back)

Certains modeles proposent que I’extension Oligo-Miocéne serait liée au retrait du plan
de subduction créant une extension arriere-arc (Figure II-16d; Royden, 1993a, 1993b;
Lonergan and White, 1997; Faccenna et al., 2004; Spakman and Wortel, 2004; Handy et al.,
2010). Ces modeles 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 chaines de
montagnes du pourtour Méditerranéen sont encore discutées. Les similitudes lithologiques et
I’évolution tectonique de ces différents domaines ont mené au concept de la micro-plaque
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AlKaPeCa (Bouillin, 1986). Elle serait située approximativement a la position actuelle des
Baléares durant I’Oligocéne avant d’étre divisée au début du Miocéne 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 I’Italie) (Figure II-17; Garcia-Duenas et al., 1992b; Lonergan and White, 1997,
Verges and Fernandez, 2012). Le processus de retrait de la fosse de subduction aurait donc
induit la fragmentation et la dispersion de I’arc et du prisme d’accrétion, qui formaient le micro-
continent AlKaPeCa avant~35-30 Ma.

Par ailleurs, trés peu de contraintes existent quant a 1’évolution spatio-temporelle et a 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 I’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'é¢tendant 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 cotes
Kabyles qui migre ensuite vers le N puis 'W ; et un plan penté vers le N-NW au niveau
des Baléares qui migre vers le S (Figure II-18c; Vergeés and Fernandez, 2012);

- Scénario 4 : une double subduction, avec tout d’abord un plan a polarité S au Paléogene
qui est ensuite associé¢ a un plan a polarit¢ NW au Néogene. L’initiation du deuxiéme
plan de subduction est liée a la collision entre AlKaPeCa et I’Ibérie a 1’Eocéne-
Oligocene qui déclenche une tectonique de rétrochevauchement (Figure 1I-18d; e.g.
Michard et al., 2002).

11.4.2.2.5. Limite de ces modeles

Les trois derniéres modeles s’appuient principalement sur les données géophysiques
montrant I’existence d’un fragment de lithosphére a pendage est, relié a la surface au niveau du
détroit de Gibraltar (Grimison and Chen, 1986; Seber etal., 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 a cet endroit qu’est concentrée la majeure partie du volcanisme néogene
(Comas et al., 1992, 1999; Maillard and Mauffret, 1993). Par ailleurs, le modéle de 1’érosion
mantélique a été consus avant la réalisation des études sismiques. Ce modele ainsi que le modele
de détachement total du slab ne sont pas compatibles avec les données de tomographie simisque
actuelles. Les modc¢les de délamination et de retrait de la fosse de subduction, sont les modéles
les plus explicatifs de la dynamique de la méditerannée occidentale. Toutefois, le modele de
subduction suivie d’un retrait de la plaque plangeante vers 1’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 I’arc de Gibraltar (Royden, 1993a; Lonergan and White, 1997;
Gutscher et al., 2002; Spakman and Wortel, 2004; Vergés and Fernandez, 2012; Bezada et al.,
2013; Jolivet et al., 2013; Chertova et al., 2014; Faccenna et al., 2014; Van Hinsbergen et al.,
2014; Villasenor et al., 2015; Mancilla et al., 2015).
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Figure IlI-17 : Reconstruction de la position du micro-continent AlIKaPeCa depuis 50 Ma (van
Hinsbergen et al., 2014). «upper AlKaPeCay fait référence aux unités équivalentes aux
Ghomarides, «lower AIKaPeCay fait référence aux unités équivalentes aux Sebtides.

11.4.2.3. De [’Oligocene a [’actuel

La forme arquée de I’arc de Gibraltar a été acquise entre le Miocéne et le Messinien
inferieur (Allerton et al., 1993; Platzman et al., 1993; Calvo et al., 1997, 2001, Osete et al.,
2004; Mattet et al., 2006; Chalouan et al., 2008; Cifelli et al., 2008). Depuis la fin du Tortonien
(8-9 Ma) jusqu’a aujourd’hui, I’ensemble de 1’arc a été affecté par une compression N-S a NW-
SE (Rodriguez-Fernandez and Martin-Penela, 1993; Crespo-Blanc, 1995; Martinez-Martinez
and Azanon, 1997). Cette compression est marquée par des plis kilométriques d’axe E-W a NE-
SW qui ont été principalement décrits dans les Bétiques (Azanon and Crespo-Blanc, 2000;
Martinez-Martinez 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 a des systemes de failles
décrochantes (Comas et al., 1999). Le Messinien est marqué par la fermeture des voies de
communication entre I’océan 1’ Atlantique et la Méditerranée menant alors a la crise de salinité
messinienne. Elle consiste en I’asséchement quasi-total du bassin méditerranéen entre 5.96 et
5.33 Ma (Hsii, 1973; Ryan, 1976; Clauzon, 1996; Krijgsman et al., 1999; Do Couto et al., 2014).
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Figure II-18 : Illustration du retrait du plan de subduction selon 4 scénarios pour la région
ouest de la Méditerranée pour une paléogéographie a ~35Ma d’apres van Hinsbergen et al.
(2014), modifiée d’aprés Chertova et al. (2014). a. Scénario 1 selon le modele de Rosenbaum
etal. (2002) ; Spakman and Wortel (2004) ; van Hinsbergen et al. (2014). b. Scénario 2 selon
le modele de Gueguen et al. (1998) ; Jolivet et Faccenna (2000) ; Faccenna et al.(2004, 2014)
;Jolivet et al. (2006, 2009). c. Scénario 3 selon le modele de Vergés and Fernandez (2012). d.
Scénario 4 selon le modele de Michard et al, (2002).
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CHAPITRE III — Evolution structurale, métamorphique, magmatique et géochronologique du domaine d’Alboran dans la
région de Ceuta

II1.1. PRESENTATION DE LA ZONE D’ETUDE ET PRINCIPALES
QUESTIONS POSEES

La région de Ceuta (Nord du Rif interne) est caractérisée par I’empilement des unités
des Sebtides et Ghomarides, qui sont séparées a 1’ouest de la dorsale calcaire et/ou des flyschs
par I’accident décrochant sénestre du Jehbel-Mussa ou par un contact chevauchant (Figure
II-1).

3.7km [] Néogéne et Quatemaire
| IS |

[] Bassin aquitano-burdigalien
[ ] Rif Externe
[] Nappes des Flyschs
BenZOU =4 Dorsale calcaire
[ Beni Hozmar
Ghomarides El Koudiat Tiziane
] Aakail
|:| Tizgarine
Sep e ] Boquete de Anjeras
supérieures
I Beni Mezala

|:| Gneiss de Filali
Sebtides [ Kinzigites
inférieures

[ Péridotites

[] Orthogneiss du Monte Hacho

444 Chevauchements

— Failles décrochantes

HP-BT BT-BP HT
Alpin >21 Ma Varisque et Alpin ? Age ?

Figure I1I-1 : Carte géologique et coupe des zones internes entre Fnidek et Ceuta (modifiées
d’apreés Chalouan et al., 2008).

A P’ouest, proche du village de Benzou, se trouve 1’antiforme de Beni Mezala formé par
I’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 méme succession litho-stratigraphique permo-triasique. Elles sont
caractérisées par I’augmentation du degré métamorphique depuis la bordure de 1’antiforme vers
son cceur, avec des conditions de BP-BT pour I'unité de Tizgarine jusqu’a des conditions de
HP-BT (facies schistes bleus a éclogites) pour BM1 (Bouybaouene, 1993; Bouybaouene et al.,
1995 ; Michard et al.,1997 ; Bouybaouene et Goffe, 2003). La déformation ductile principale
est caractérisée par des foliations orientées NNE-SSW et des linéations orientées NW-SE a
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NNE-SSW. Les critéres de cisaillement associés montrent un mouvement vers le N ou le NW.
La foliation principale ainsi que les microstructures associées a 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 parageneses de HP-BT ( ).

Plusieurs études géochronologiques ont données des ages compris entre~23-19 Ma pour
les unités des Sebtides supérieures (

). Ces ages sont considérés contemporains du développement de la
déformation principale correspondant a I’exhumation finale de ces unités (
).

Les unités des Sebtides supérieures sont en contact tectonique, considéré comme un
chevauchement, avec I’unité¢ d’Aakaili des Ghomarides (Figure III-1). Celle-ci est composée
de sédiments détritiques paléozoiques a triasiques peu métamorphiques et parfois méme non
métamorphiques ( ). Des sédiments d’age Oligo-Miocene recouvrent en
discordance les terrains antérieurs et sont contemporains de la mise en place de bassins
sédimentaires en extension ( ). Le métamorphisme
dans les Ghomarides est supposé varisque a partir d’observations structurales (

), cependant des datations K-Ar ont donn¢ des ages variant entre 259 £ 5 Ma a
25,3 + 0,9 Ma depuis la partie supérieure des nappes jusqu’a leur base (
). Ces ages sont interprétés comme des dges varisques partiellement
perturbés par 1’événement alpin ( ).

Au niveau de la péninsule de Ceuta, a 1’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 I’urbanisation. Les
Sebtides inférieures sont composées de métapélites migmatitiques contenant a leur base des
boudins de granulites (kinzigites) et une écaille de péridotite, le tout chevauchant les
orthogneiss du Monte Hacho (Figure III-1) ( ). Les
granulites contiennent des reliques d’UHP-UHT (coésite, micro-diamant,

). Trés peu de données géochronologiques ont été acquises sur
I’ensemble de ces formations. Un age varisque (290 + 4 Ma) a été obtenu par méthode Rb-Sr
sur roche totale pour les orthogneiss du Monte Hacho ( ) et a été
interprété comme 1’age du principal épisode métamorphique enregistré par ces unités.
Cependant, un 4ge a 270 = 9 Ma a ét¢ également obtenu et a été relié a I’épisode magmatique

antérieur a 1’épisode métamorphique ( ). A Béni Bousera, des
datations U-Pb sur monazites dans les métapélites ont donné des ages a ca. 21 Ma. Ces ages ont
¢té attribués a 1’épisode métamorphique de HT ( ).

La synthese bibliographique ainsi que la coupe géologique synthétique de la région de
Ceuta (Figure III-1) permettent de mettre en évidence plusieurs points qui restent a 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 ?

86



CHAPITRE III — Evolution structurale, métamorphique, magmatique et géochronologique du domaine d’Alboran dans la
région de Ceuta

» Y-a-t-il eu plusieurs événements de déformations successives, et quelle est la
chronologie relative de ces événements ?

» Quelle est la relation entre la déformation observée dans la crofite et celle observée dans
le manteau ?

» Y-a-t-il eu du magmatisme associ¢ au métamorphisme de HT observé dans les Sebtides
inférieures ?

» Quel est I’age du métamorphisme observé dans les Ghomarides ?

» Comment intégrer a 1’échelle régionale 1’ensemble de ces données structurales,
métamorphiques et géochronologiques, et quelles sont les implications pour 1’évolution
géodynamique de I’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 1’'unit¢ 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 I11-4,
Figure III-5, Figure III-6 (cartes de localisation des sites d'observation et des échantillons,
cartes des foliations, cartes des lin€ations, carte des axes des plis, coupe générale et diagrammes
stéréographiques des foliations et linéations).

L’étude pétrographique repose sur I’observation de 40 lames minces pour ’unité de
Beni Mezala, de 2 lames minces pour [’unité de Boquete de Anjeras, de 16 lames minces pour
I’unité de Tizgarine, de 22 lames minces pour I’unité des Ghomarides, 55 lames minces pour
I’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
a la Figure III-2 (les noms des lames minces y sont reportés en rouge sur la carte).

Des datations *°Ar-*?Ar et U-Th-Pb ont été effectuées dans 1’unité de Beni Mezala
inférieure (BM1) et dans les unités des Sebtides inférieures et du Monte Hacho, afin de
déterminer le calendrier des différents événements tectono-métamorphiques identifiés.
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Figure IlI-7 : Diagrammes stéréographiques (canevas de Wulff, projections selon
["hémisphere 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 [’unité des
Ghomarides.
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I11.2. DEFORMATION, METAMORPHISME ET GEOCHRONOLOGIE
DES UNITES DES SEBTIDES SUPERIEURES

Cette partie suit la logique de la coupe NW-SE de la région de Ceuta (Figure I11-6) en
commengant par les unités situées au NW.

I11.2.1. Déformation et métamorphisme dans I’unité de Beni Mezala

Aucune différence notable n’a été constatée entre 1’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 a 1'échelle de 1'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 a la direction
d’étriement (L2) (BM1).

94



CHAPITRE III — Evolution structurale, métamorphique, magmatique et géochronologique du domaine d’Alboran dans la
région de Ceuta

111.2.1.1. Observations sur le terrain

Les unités de Beni Mezala (BM1 et BM2) présentent une foliation majeure S2, associée
a des plis P2 isoclinaux qui transposent une foliation SO-1 définie par I’alternance de niveau
pélitique et quartzitique (Figure III-5 et Figure I1I-8A). La foliation principale S2 est orientée
N-S a NE-SW (Figure III-3 et Figure III-7A). Son pendage est trés variable, faiblement a
fortement (2° a 80°) penté vers ’E a NE ou vers ’'W a SW selon le flanc est ou ouest de
I’antiforme. La foliation est marquée dans les niveaux de métaquartzites par la disposition
planaire du quartz, la chlorite et 1’épidote et dans les niveaux métapélitiques par la chlorite et
le mica blanc. Cette foliation est associ¢e a une linéation minérale et d’étirement orientée NE-
SW ou NW-SE (Figure I11-4 et Figure I1I-7A), qui est marquée par I’orientation préférentielle
de I’épidote, la chlorite et le quartz ou seulement par le mica blanc et le quartz. Des plis P2 syn-
foliaux isoclinaux centimétriques a métriques, présentent des axes et des plans axiaux
respectivement paralleles a la linéation L2 et a 1a foliation S2 (Figure I11-8B et Figure I11-8C).
Ces plis ont des plans axiaux fortement & moyennement pentés (30-80°) vers le SE ou NW
selon le flanc de I’antiforme (Figure III-8B). Par ailleurs, les axes de ces plis syn-schisteux
peuvent aussi étre faiblement a moyennement pentés (10-40°) vers le NE ou SW (Figure I1I-7A
et Figure III-8C). Des fentes a quartz, chlorite et épidote se développent perpendiculairement
a la linéation L2 (Figure III-8D). On peut également observer des veines a quartz, chlorite et
épidote boudinées au sein de la foliation S2 (Figure III-8A) et qui contiennent parfois des
amphiboles fibreuses vert foncé.

111.2.1.2. Observations en lames minces

Vingt-six échantillons proviennent de 1’unit¢ de BMI1 (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 I’unit¢ de BM2 (CEU15-08 ; CEU16-08 ; CEU16-09A1, A2, B,
Cl1, C2,D; CEU16-33 1, 2, 3; CEU17-06 ; CEU17-30 ; CEU17-40). Les principaux minéraux
de ces roches ont été analysés a la microsonde, les résultats sont présentés en Annexe ITI-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 I’orientation préférentielle du
disthéne, mica blanc, quartz, feldspaths et ilménite. Le disthéne 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 sphene, la chlorite et quelque fois I’épidote et la calcite, qui soulignent
avec les micas blancs dans certains échantillons une nouvelle foliation S2 (Figure I11-9B)
(CEU16-33 1 ; CEU17-01, CEU17-04B, C, G, CEU17-06). Ces mémes minéraux sont aussi
présents dans des veines qui recoupent perpendiculairement la foliation S1 a disthéne et mica
blanc (CEU16-07A1, A2, A3 ; CEU17-04B ; CEU17-06). Dans I’unité¢ de BM1, on peut trouver
dans ces veines des reliques d’amphibole (actinote ; Annexe III-1) pseudomorphosée par
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1I’épidote et la chlorite (CEU16-07A2 et CEU17-04B) (Figure III-9C). Par ailleurs, dans deux
¢chantillons (CEU16-06A et CEU17-04A) provenant de veines syn-foliales a quartz, on
observe aussi I’amphibole en gerbe (Figure I11-9D).

Figure I1I-9 : Photographies de lames minces des unités de Beni Mezala. A. Foliation SI a
disthene (ky) +mica blanc (mb) transposée par des plis P2 (observation en LPNA). B.
Foliation §2 a mica blanc (mb) + chlorite (chl) + quartz (qtz) (observation en LPA). C.
Veine perpendiculaire a S2 avec de [’amphibole (amph) pseudomorphosée par la chlorite
(chl) et I’épidote (ep) (observation en LPA). D. veine syn-S2 a quartz (qtz) et amphibole
(amph) (observation en LPA).

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
I’apparition de minéraux tardifs comme le sphene 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 sphene et quelque fois I’épidote et la calcite (Figure I11-9B).
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I11.2.2. Datations ‘“’Ar-**Ar de I’unité de Beni Mezela 1

Deux échantillons (CEU16-07A2, CEU16-21) ont été sélectionnés pour des datations
par la méthode “°Ar-*°Ar afin d’essayer de dater les deux phases de déformation observées. Ces
échantillons proviennent de 1’unité de Beni Mezala inférieure (BM1) (Figure III-2). Les micas
blancs analysés dans 1’échantillon CEU16-07A2 sont stables avec la chlorite, le quartz et le
sphéne qui soulignent la foliation S2 (Figure III-9B). Tandis que dans I’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 disthéne, le mica blanc, le quartz et I’ilménite (Figure I1I-9A).

111.2.2.1. Procédure analytiqgue

Les échantillons ont été broyés et la fraction de 100-315 um a été nettoyée dans un bain
a ultrasons. Dix grains de muscovite ont été soigneusement tri¢s a 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 1'Université McMaster (Hamilton, Ontario, Canada) en méme temps
que les grains de sanidine de Fish Canyon (28,030 + 0,056 Ma, ). Les
interférences isotopiques de I'argon sur K et Ca ont été déterminées par irradiation de sels purs
de KF et CaF2 a partir desquels les facteurs de correction suivants ont été obtenus : (*°Ar/*°Ar)K
=2,97 x 10-2 + 10-3 sur 1o, (BAr/A°Ar)K = 1,24 x 10-2 £ 5 x 10-4 sur 1o, C°Ar/*’Ar)Ca= 7,27
x 10-4 £ 4 x 10-5 sur 1o, et (°Ar/*’Ar)Ca = 2,82 x 10-4 £ 3 x 10-5 sur 1o. Des analyses de
chauffage d’*°Ar/*’Ar par paliers ont été réalisées au laboratoire de Geoazur, Nice (France) a
l'aide d'un laser au CO2 (IR) PhotonMachine 100 W continu utilisé a 5-15% pendant 30 s. Les
isotopes d'argon ont été mesurés en mode statique avec un spectrometre de masse ARGUS VI
du Thermo-Fischer. Les mesures ont été effectuées en mode multi-collecte a l'aide de quatre
coupes de Faraday équipées de 1012 ohms (masses 40, 39, 38 et 37) et d'un compteur dynode
compact discret a faible bruit de fond pour mesurer la masse 36. L'étalonnage du gain du capteur
s'effectue par l'application, controlée par ordinateur, de tensions prédéterminées a chaque
capteur. La discrimination de masse pour le spectrometre de masse a €t€ controlée en analysant
régulierement les volumes de pipettes a air. Les données brutes ont été traitées a l'aide du
logiciel ArArCALC ( ) et les ages ont été calculés a l'aide des constantes de
désintégration radioactive données par . Les blancs étaient surveillés a
chaque fois apres trois analyses d'échantillons. Tous les paramétres et les valeurs d'abondance
relative sont présentés dans le Tableau III-1 et ont ét¢ corrigés pour tenir compte des blancs,
de la discrimination de masse et de la désintégration radioactive. L’**Ar atmosphérique a été
estimée en utilisant une valeur du rapport *°Ar/*6Ar initiale de 298,56 ( ). Nos
criteres de détermination d'un plateau sont les suivants : un plateau doit comprendre au moins
70 % de 3°Ar dégazé, sur un minimum de trois étapes consécutives convenant & un niveau de
confiance de 95 %. Les ages plateaux sont donnés avec une erreur de 2o, et les incertitudes
relatives a 1'age des plateaux comprennent les erreurs analytiques et les erreurs de la valeur J.
Toutes les erreurs sur l'isochrone inverse, I'dge total de fusion et les rapports initiaux “*Ar/*®Ar
sont donnés avec une erreur de 26.
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échantillon Etape n®  |issance dulaser (9  36Ar(a) 37Ar(ca) 38Ar(cl) 39Ar(k) 40Ar(r) Age + 20 40Ar(r) 39Ar(k) K/Ca + 20
(%) (fA) (tA) (fA) (fA) (fA) (Ma) (%0) (%)
CEU16-07A2 1 6% 0.010507 -0.436876 0.051165 1.171251 1.889914 19.834501 4.010596 37.752878 2.470870 -1.152818 15.710955
mica blanc 2 8% -0.004107 0.472347 0.026479 1.690444 3.125396 22.708473 2.811267 162.094138 3.566157 1.538891 25.586544
3 12% -0.002363 -0.466197 0.073575 6.849074 12.406701 22.251693 0.665652 105.366097 14.448795 -6.317288 105.706248
4 16% 0.007524 -0.855287 0.028903 17.252205 29.684477 21.142526 0.276428 92.546747 36.395220 -8.673636 32.147061
5 20% 0.005967 1.092852 0.046863 3.954770 6.576751 20.438402 1.131244 78.497114 8.342970 1.556068 7.688311
6 25% 0.002193 1.147464 0.000000 4.136204 6.837775 20.317854 1.202204 90.855439 8.725855 1.550021 8.632178
7 35% 0.00009 0.939253 0.117323 4.751309 8.305587 21.477750 1.190972 99.112402 10.023353 2.175200 17.610629
8 50% 0.001402 -0.247717 0.109078 4.850484 8.239352 20.874318 1.215882 94.697427 10.232573 -8.419716 192.161669
9 65% 0.002839 2.625431 0.046291 1.981996 3.057255 18.965438 2.218659 78.085150 4.181215 0.324616 0.695560
10 100% 0.003349 0.492739 0.000000 0.459841 1.375303 36.593382 11.564483 58.041505 0.970080 0.401291 4.613465
11 100% 0.011610 0.358796 0.073134 0.304753 0.756752 30.433954 16.031267 18.059122 0.642907 0.365232 5.285531
CEU16-21 1 6% 0.017969 -0.308499 0.101897 1.658314 2.067804 15.393540 3.254639 27.967045 1.585409 -2.311434 47.555715
mica blanc 2 ™ 0.001240 -0.282286 0.053130 1.032350 1.209165 14.463262 4.831554 76.257067 0.986965 -1.572559 31.664703
3 8% 0.002972 -0.505953 0.054251 0.728868 0.625423 10.607092 7.456353 41.398935 0.696824 -0.619451 7.224395
4 12% 0.008216 0.385405 0.024236 8.783947 14.383702 20.188318 0.509457 85.127171 8.397777 9.800334 172.500245
5 20% 0.018690 0.667258 0.000000 68.584238 112.646022 20.248992 0.079456 94.793101 65.569061 44.197637 341.473294
6 24% 0.005569 -3.697931 0.000000 21.929435 35.799489 20.126857 0.201067 95.065622 20.965348 -2.549982 3.777615
7 30% 0.000790 1.020087 0.063840 1.081871 2.406711 27.371778 5.179340 90.799505 1.034309 0.456044 2.758120
8 40% 0.003018 1.143393 0.081008 0.181725 0.948484 63.577681 40.148749 51.493981 0.173736 0.068342 0.485071
9 100% 0.057081 0.578378 0.264301 0.617728 3.931743 77.237077 22.399159 18.897784 0.590570 0.459255 4.486976

Tableau I1I-1 : Résultats des analyses 40Ar-39Ar sur micas blancs des métapélites de BM1 CEU16-0742 et CEU16-21
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11.2.2.2. Résultats

L’analyse d’un grain de muscovite provenant de I’échantillon CEU16-07A2 donne un
age plateau a 21.08 + 0.25 Ma (Mean Standard Weighted Deviation (MSWD =0.91) (Figure
ITII-10A) et correspond a 74% de la totalité d’**Ar dégazé. Le calcul d’Age a partir de I’isochrone
inverse donne un age concordant de 21.33+ 0.46 Ma (MSDW = 0.84) avec un rapport initial
OAr/SAr de 251.7 + 71,6 (Figure I1I-10B). L’age plateau a 21.08 + 0.25 Ma est considéré
comme la meilleure estimation possible.

Pour I’échantillon CEU16-21, un grain de muscovite a ét¢ analysé et donne un age
plateau a 20.23 + 0.08 Ma (MSWD =0.65) (Figure III-10C) correspondant a 95 % de la totalité
d>*°Ar dégazé. Le calcul d’age a partir de 1’isochrone inverse donne un age de 20.23+ 0.26 Ma
(MSDW = 1.30) avec un rapport initial “°Ar/**Ar de 295.4 + 72,1 proche du rapport *°Ar/*®Ar
atmosphérique (295,5) (Figure III-10D). L’age plateau a 21,53 + 0,23 Ma est considéré comme
la meilleure estimation possible.
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Figure I1I-10 : Spectres d’dges plateaux (4 et C) et dges isochrones (C et D) obtenus dans
les métapélites de l'unité de Beni Mezala inférieure (BM1).
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111.2.2.3. Interprétation

Le grain de mica blanc daté dans 1’échantillon CEU16-07A2 est stable dans la foliation
S2 et indique donc que 1’age 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 a celui de I’échantillon CEU16-07A2 (ca. 21
Ma), ce qui suggere que le grain de mica blanc daté dans 1I’échantillon CEU16-21 appartient a
la deuxiéme génération de mica. Des ages similaires compris entre ~23-20 Ma ont également
été trouvés dans cette méme unité par la méthode K-Ar et **Ar->?Ar sur mica blanc (Michard et
al., 2006) et par la méthode U-Pb sur monazite (Janot et al., 2006). Ces ages ont été considérés
contemporains au développement de la déformation principale correspondant a 1’exhumation
finale des unités des Sebtides supérieures (Janot et al., 2006). Negro (2005) a estimé les
conditions P-T a 480°C et 4 kbar pour I’assemblage rétrograde a chlorite-phengite-quartz dans
I’'unité¢ de BM1, équivalente a celle observée dans nos échantillons. On peut donc en déduire
que 'unité de BMI était soumise a des conditions du faciés des schistes verts de haute
température lors de son exhumation a ca. 21 Ma.

I11.2.3. Déformation et métamorphisme dans I’unité de Boquete de Anjeras

Dans cette unité, 2 phases principales de compression ont pu étre observées a 1'échelle
de l'affleurement et/ou de la lame mince (D1, D2).

Figure IlI-11 : Photographie de lame mince de ['unité de Boquete de Anjeras, on observe
une foliation a quartz (qtz), mica blanc (mb) et chlorite (chl) (observation en LPNA).
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111.2.3.1. Observations sur le terrain

Dans la zone étudiée, cette unité n’affleure que sur quelques metres (environ 200 m).
Elle est caractérisée par des phyllades de couleur blanchéatre ou violacée claire « zinzolin ». Ces
roches, situées au niveau d’une zone de contact entre les unités de Beni Mezala et Tizgarine,
sont trés déformées et correspondent a des phyllonites dont la foliation principale mylonitique
est associée a 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 II1.5.1).

111.2.3.2. 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 ’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 IIL.5.1.

I11.2.4. Déformation et métamorphisme dans I’unité de Tizgarine

Dans cette unité, 2 phases principales de compression ont pu étre observées a I'échelle
de l'affleurement et/ou de la lame mince (D1, D2).

111.2.4.1. 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 a NW-SE, mais peut étre quelque fois
orienté¢e E-W a NE-SW (Figure III-3 et Figure III-7B). Elle est généralement faiblement
pentée (10-35°), mais peut étre localement fortement pentée (50-90°) principalement vers
I’ouest ou vers I’est selon le flanc de I’antiforme. Cette foliation est associée a 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 I11-4 et Figure III-7B). Des plis
P2 syn-foliaux présentent des axes paralleles a la lin€ation et des plans axiaux parall¢les a la
foliation (Figure II1-12A et I11-12B). Ces plis peuvent également présenter des axes courbes
(N40 a N20; N160 a N180) peu pentés de 10° vers le NE qui enroulent une linéation L1 (Figure
II1-12B). Des fentes de quartz se développent perpendiculairement a la direction de la linéation
L2 et aux axes de plis P2 (Figure III-12A).
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Figure IlI-12 : Déformation dans [’unité de Tizgarine. A. S1 transposée par des plis P2 syn-
S2 et veines de quartz et chlroite perpendiculaires a la direction d’étriement (L2) et aux
axes de plis P2. B. Plis P2 avec axes courbes enroulant une linéation L1.

111.2.4.2. Observations en lames minces

La foliation S1 est marquée par le mica blanc, le quartz et les oxydes opaques (CEU16-
10, CEUl6-11, CEUl6-12, 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 deuxiéme 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 étre aussi présent sous forme de clastes déformés par les
foliations S1 et S2. Un échantillon (CEU16-63C) provient d’une de veine syn-S a quartz,
chlorite et micas blanc (Figure III-13B). Les principaux minéraux de ces roches ont été
analysés a la microsonde, les résultats sont présentés en Annexe 1.

Figure I1I-13 : Photographies de lames minces de ['unité de Tizgarine. A. SI a mica blanc
(mb) et quartz (qtz) plissée et transposée et S2 a mica blanc, biotite, chlorite et quartz
(observation en LPNA). B. veine a chlorite et auartz (observation en LPA).
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111.3. DEFORMATION ET METAMORPHISME DANS L’UNITE DES
GHOMARIDES

Dans cette unité, une phase principale de compression D2 a été observée a 1'échelle de
l'affleurement et/ou de la lame mince.

II1.3.1. Observations sur le terrain

Au contact de 1’unité de Tizgarine, se trouve 1’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
a 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 a 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 a la direction de linéation et des plans axiaux
paralleles a la foliation (Figure III-14). Une S0/1 sub-verticale et plissée par les plis P2, est
visible a certains endroits (Figure I1I-3).

Figure I1I-14 : Plis P2 syn-S2 dans ['unité des Ghomarides

II1.3.2. 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 (CEUI15-
06; CEU15-07; CEU16-02B; CEU16-13A, B, CEUI16-18, CEU16-31, CEU17-11) et six
¢chantillons proviennent des unités du Carbonifére (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-
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I15A et B, CEU16-31, CEU16-59) présentent un plan de foliation associ¢ & un plan de
cisaillement et forment des structures S-C (Figure III-15). La foliation S2 est soulignée par
’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 étre déformés en « mica fish
». On peut ¢galement 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 grés permo-triasiques
non métamorphiques. On trouve dans ces échantillons des grains détritiques de micas blancs,
de quartz et de feldspaths ainsi que de 1’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 paléozoiques schistosées.

Les principaux minéraux de ces roches ont été analysés a la microsonde; les résultats
sont présentés en Annexe 2.

Figure IlI-15 : Photographie de lame mince de ['unité des Ghomarides, montrant une foliation
S2 reprenant une S1 a quartz (qtz) et mica blanc (mb) (observation en LPNA).
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I11.4.

DEFORMATION, METAMORPHISME ET GEOCHRONOLOGIE

DES UNITES DES SEBTIDES INFERIEURES (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 I’objet d’une publication dans Tectonophysics. 1l peut étre téléchargé

via ce lien : https://doi.org/10.1016/.tecto.2017.11.028.

>

>

Cet article se focalise sur 1’évolution tectono-métamorphique des unités des Sebtides
inférieures présentes au niveau de la péninsule de Ceuta.

Il aborde la problématique de I’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 1’unité des métapélites
de Filali, des péridotites et des orthogneiss du Monte Hacho y sont présentées.

Au sein des métapélites une paragenese relictuelle associée a une phase de déformation
D1, est identifiée.

Deux unités séparées par un contact majeur ductile ont été identifiées : I’unité supérieure
de Ceuta composée des métapélites et des péridotites et 1’unité inférieure du Monte
Hacho, composée des orthogneiss.

Ce chevauchement est contemporain d’une déformation notée D2, qui se développe
dans les conditions du facies des granulites de pression intermédiaire ¢0.7-1 GPa et 780-
820°C). Il est contemporain de la mise en place de 1’unité supérieure de Ceuta sur I’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 a environ 28 Ma.
Des zones de cisaillement ductile a jeu normal, reliés a une de phase de déformation
extensive D3 sont observées dans les métapelites et les orthogneiss. Cette déformation
D3 a été datée par la méthode 3°Ar-**Ar sur muscovite et biotite a environ 21 Ma.

Des datations par les méthodes U-Th-Pb sur monazite et ¥ Ar-**Ar sur biotite au sein de
la foliation S2 donnent aussi des ages a environ 21 Ma, indiquant que I’événement
tectono-métamorphique D3 permet la recristallisation partielle ou totale des minéraux
qui fournissent ces ages miocenes.

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 Miocéne inférieur.
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ARTICLE INFO ABSTRACT

Keywords: In Western Mediterranean, the Rif belt in Morocco is part of the Gibraltar Arc built during the Tertiary in the
Rif belt framework of Eurasia-Africa convergence. The structural and metamorphic evolution of the internal units of this
Gibraltar arc belt as well as their timing, crucial to constrain the geodynamic evolution of the Alboran Sea, is still largely
Metamorphism debated.

Geochronology

Our study on the Ceuta Peninsula (Northern Rif) provides new structural, petrological and geochronological
data (U-Th-Pb, Ar-Ar), which allow to precise the tectono-metamorphic evolution of the Lower Sebtides meta-
morphic units with:

(1) a syn-metamorphic thrusting event developed under granulite facies conditions (7-10kbar and
780-820 °C). A major thrust zone, the Ceuta Shear Zone, drove the emplacement of metapelites and peridotitic
lenses from the Ceuta Upper Unit over the orthogneisses of the Monte Hacho Lower Unit. This compressional
event ended during the Upper Oligocene.

(2) an extensional event developed at the boundary between amphibolite and greenschist facies conditions
(400-550 °C and 1-3 kbar). During this event, the Ceuta Shear Zone has been reactivated as a normal fault.
Normal ductile shear zones contributed to the final exhumation of the metamorphic units during the Early
Miocene.

We propose that the compressional event is related to the formation of an orogenic wedge located in the
upper plate, in a backward position, of the subduction zone driving the geodynamic evolution of the Alboran
domain. In this context, the episode of lithospheric thinning could be related to the opening of the Alboran basin
in a back-arc position.

Furthermore, unlike the previous models proposed for the Rif belt, the tectonic coupling between mantle
peridotites and crustal metamorphic rocks occurred in Ceuta Peninsula at a depth of 20-30 km under high
temperature conditions, before the extensional event, and thus cannot be related to the back-arc extension.

Orogenic wedge
Back-arc extension

1. Introduction

The Betic-Rif orogen is located at the western tip of the peri-
Mediterrenean Alpine orogenic system (Fig. 1A). Uncertainties on the
structural and thermal evolution of the high-grade metamorphic units
from the internal domains have led to contrasting tectonic models. The
polycyclic evolution (Alpine or Variscan) and the timing and

= Corresponding author.

E-mail address: emmanuelle. homonnay@geoazur.unice.fr (E. Homonnay).

https://doi.org/10.1016/].tecto.2017.11.028

mechanisms of juxtaposition of high-temperature (HT) metamorphic
rocks with mantle-derived orogenic peridotites remain particularly
debated in the region (see Rossetti et al., 2010, 2013; Platt et al., 2013;
Casciello et al., 2015; Gueydan et al., 2015 for reviews with references
therein).

Emplacement of peridotite bodies into the crust was first proposed
to result from post-collision extensional collapse of the Betic-Rif orogen
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Fig. 1. A, Location of the Gibraltar arc and Alboran basin in the framework of Western Mediterranean and peri-Mediterranean orogenic belts (dark green)
B, Structural map of the Gibraltar arc. (For interpretation of the references to colour in this figure legend, the reader is referred to the web version of this article.)

following convective removal of the lithospheric root (Platt and Vissers,
1989) or delamination of the orogenic root (Seber et al., 1996a; Calvert
et al., 2000). Other interpretations have favored thrusting (1) during
the Alpine orogeny (Paleogene: Balanya et al. 1993), following either a
Jurassic (Sanchez-Rodriguez and Gebauer, 2000; van Hinsbergen et al.,
2014) or Variscan exhumation event (Montel et al., 2000), or (2) during
slab roll-back of the Tethyan oceanic lithosphere at ca. 21-23 Ma, fol-
lowing mantle exhumation in a back-arc setting at ca. 25-23 Ma (Hidas
et al., 2013).

Despite the wealth of recent tomographic studies (Blanco and
Spakman, 1993; Gutscher et al., 2002; Timoulali et al., 2014; Villasefior
et al., 2015) and general agreement that the geodynamic evolution of
the Alboran domain is controlled by subduction and later slab roll-back
(e.g. Spakman and Wortel, 2004; Faccenna et al., 2004; Vergés and
Fernandez, 2012; Bezada et al., 2013; van Hinsbergen et al., 2014),
contrasting interpretations remain on the juxtaposition of mantle and
crustal rocks, namely through (1) normal faulting during subduction as
a result of slab break-off (Van der Wal and Vissers, 1993) or slab roll-
back (Faccenna et al., 2004; Alvarez-Valero et al., 2014; Frets et al.,
2014; Gueydan et al., 2015), or (2) extrusion of a mantle wedge during
syn-subduction transpression (Mazzoli and Algarra, 2011; Tubia et al.,
2013), or (3) thrust faults during inversion of a thinned back-arc li-
thosphere in the context of slab roll-back (Booth-Rea et al., 2005;
Garrido et al., 2011; Hidas et al., 2013; Précigout et al., 2013).

These models, however, mostly rely on the study of the Betics
(Spain), where internal domains provide insights on the geology of the
deepest units in which peridotite bodies were emplaced (i.e.,
Alpajurrides-Sebtide). In the internal domains of the Rif belt, the Beni
Bousera peridotite massif (Fig. 1B) was also extensively studied, but
units underlying the peridotite body (lowermost Alpujarride-Sebtide)
are not exposed. A major tectonic contact was nevertheless identified in
the Sebtides complex in the Ceuta peninsula (Fig. 1B), between an
upper granulite facies metamorphic unit hosting orogenic peridotites
and a lower amphibolite facies metamorphic unit (Durand Delga and
Kornprobst, 1963; Kornprobst, 1962, 1974; Sutter, 1980). This is the
only place in the Rif belt exposing the contact between peridotites and
underlying gneisses and is thus crucial to highlight the relationships
between mantle and crustal units, to investigate the timing and mode of

peridotite emplacement, and unravel the geodynamic evolution of the
Betic-Rif belt. This contribution presents new structural, petrological
and geochronological data on the metamorphic units from the Ceuta
peninsula, including field mapping of structures and kinematic in-
dicators, quantification of the P-T conditions associated with ductile
deformation, and in situ U-Th-Pb dating of syn-kinematic accessory
minerals along with OAr/PAr dating of micas.

2. Geological setting

The Gibraltar arc that surrounds the Alboran Basin comprises the
two belts of the Betic-Rif orogenic system that formed during the con-
vergence of the African and Eurasian plates since the late Mesozoic (e.g.
Jolivet et al., 2003; Vergés and Fernandez, 2012; Faccenna et al., 2014).
The Betic and Rif cordilleras, located in southeast Spain and north
Morocco respectively, consist of stacked sedimentary and metamorphic
units thrusted onto foreland basins. They are classically subdivided in
three main structural domains (Fig. 1, e.g. Chalouan et al., 2008) (i) the
external zone, (ii) the flyschs zone and (iii) the internal zone (or Al-
boran domain, see Michard et al., 1991; Platt et al., 2013). The internal
zone of the Rif includes from top to bottom, the Dorsale calcaire, the
Ghomarides complex and the Sebtides complex which consists of tec-
tonically stacked metamorphic units (Chalouan et al., 2001).

The Ghomarides (equivalent to the Malaguides in the Betic) consists
in a pile of low-grade Paleozoic metamorphic formations overlained by
non-metamorphic Permo-Triassic sedimentary covers. Peak tempera-
tures range from < 300 °C at the top, to almost 500 °C at the bottom of
the structural pile (Negro et al., 2006). Aquitano-Burdigalian deposits
seal the contacts between the units, suggesting that tectonic accretion
of the Malaguides-Ghomarides domain occurred before the Lower
Miocene (e.g. Serrano et al., 2006, 2007; Hlila et al., 2008).

The Sebtides units consists in a stack of high- to low-grade meta-
morphic rocks derived from Paleozoic to Triassic protoliths from the
Alboran plate. There are subdivided into Upper Sebtides (Federico
units) and Lower Sebtides (from top to bottom, the Filali units, the Beni
Bousera units and the Monte Hacho unit). In the northern part of the Rif
belt, the Lower Sebtides is exposed in Cabo Negro and Ceuta areas
(Fig. 1). The Filali units underwent a poly-phased metamorphic
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evolution recording a Variscan ultra-high pressure/high temperature
event (4.3 to 7 GPa and 1100 °C), superimposed with Alpine high-
pressure/high-temperature (750-870°C and 9-13 kbar) then low-
pressure/high-temperature (650-750 °C and 3-5 kbar) conditions (El
Maz and Guiraud, 2001; Haissen et al., 2004; Ruiz Cruz and Sanz de
Galdeano, 2012a, 2012b, 2013; Gueydan et al.,, 2015). The Upper
Sebtides (Federico units) is affected by an Alpine high-pressure/low-
temperature blueschist and eclogite facies metamorphism typical of
subduction zone conditions (Bouybaouene et al., 1995; Goffe et al.,
1996).

The Ceuta peninsula, which represents the main focus area of this
study, exposes the deepest units outcropping in the Rif belt (Kornprobst,
1962, 1974; Durand Delga and Kornprobst, 1963; Sanz de Galdeano
and Ruiz Cruz, 2016) that correspond from East to West (or structurally
from bottom to top):

- the Monte Hacho orthogneiss: a migmatitic meta-granitoid con-
taining restitic enclaves of meta-sedimentary interpreted as protolith.
Metamorphic conditions have been estimated in this unit at about
7 kbar/500 °C for the metamorphic peak, followed by retrogression
under 3-5 kbar/473-490 °C (Ruiz Cruz and Sanz de Galdeano, 2012a;
Ruiz Cruz and Bentabol, 2013).

- a sliver of serpentinized peridotite;

- the Ceuta paragneisses: mostly constituted of granulitic and mig-
matitic paragneisses in which relictual ultra-high pressure and tem-
perature metamorphic minerals (i.e. diamond and coesite) have been
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recently identified in garnet inclusions (Ruiz Cruz and Sanz de
Galdeano, 2012a, 2012b, 2013).

Seldom geochronological data is available in all these units. Only a
whole rock Rb—Sr Permian age (290 = 4 Ma) was obtained in the
Monte Hacho orthogneiss and interpreted as the main metamorphic and
deformation event's age, suggesting that the protolith of the orthogneiss
is Variscan or older (Bernard-Griffith et al., 1977).

3. Structural evolution

In the Ceuta peninsula, based on lithologic, metamorphic and
structural analyses, we identified two units from top to bottom (Appx.
A): (i) the Ceuta Upper Unit (CUU), mainly composed of migmatitic
granulitic metapelites and including hectometric lenses of peridotites at
its base, and (ii) the Monte Hacho Lower Unit (MHLU) composed of
migmatitic orthogneisses with minor leucogranites intrusions. Both
units are separated by a decameter-scale corridor of mylonites (Fig. 2,
Appx. A) namely the Ceuta Shear Zone (CSZ).

Our structural analysis is based on geometric relationships, kine-
matic indicators, and relative chronology of the tectonic fabrics ob-
served at different scales (Fig. 2, Appx. B, Appx. C).

We evidence a polyphased tectonic evolution with three main dis-
tinct deformation phases: (1) an early D1 deformation phase char-
acterized by a S1 foliation only observed in a preserved domain located
at the base of the CUU (Fig. 2A), (2) a main and pervasive D2

108



CHAPITRE III — Evolution structurale, métamorphique, magmatique et géochronologique du domaine d’Alboran dans la
région de Ceuta

E. Homonnay et al

deformation phase leading to the development of a 52 regional folia-
tion, a L2 stretching lineation and F2a to F2b folds cbserved in CUU and
MHLU (Fig. 4, Appx. B, Appx. C), and (3) a late D3 deformation phase
affecting both units, and locally responsible for the development of a §3
planar foliation associated with a L3 stretching lineation (Fig. 5A, B, C,
Appx. C). The whole metamorphic pile of the Ceuta units is also affected
by late open folds (Fig. 2, Appx. B, Appx. D).

3.1. Ceuta upper unit (CUU)

The main D2 deformation phase is characterized by a pervasive NE
striking (N30 to N50) foliation, hereafter referred to S2 foliation, gently
to moderately dipping {20 to 50°) toward the NW (Fig. 2, Fig. 4A, Appx
Q).

In the migmatitic metapelites, the S2 foliation is underlined by the
planar disposition of metamorphic minerals {micas, feldspar, sillima-
nite), and the alternation of centimetric quartzo-feldspatic leucosomes
and mesosomes (Fig. 4A). 52 planes bear a L2 stretching and mineral
lineation, which is well marked by elongate quartzo-feldspathic ag-
gregates and metamorphic minerals such as biotite and sillimanite. The
L2 lineation {Fig. 2, Appx. B, Appx. C) is oriented NE-SW (N30 to N50)
gently dipping to the south (05 to 257). Near the contact with the
peridotite lenses the L2 lineation is approximately oriented E-W {N110
to N120) with a very gentle dip toward the West {Fig. 2). In thin section
biotite-sillimanite layers alternating with quartzo-feldspathic layers
mark the S2 foliation (Fig. 6A). Quartz and feldspar porphyroclasts
present an elongated shape due to dynamic recrystallization under high
temperatures {Fig. 6A). All the kinematic criteria cbserved, such as
asymmetric pressure shadows around garnet and feldspar grains
(Fig. 3E) are consistent with a top-to-the-NE sense of shear.

Folding associated to D2 can be subdivided in two successive in-
crements {(F2a, F2b). F2a correspond to isoclinal folds (Fig. 4B, D) with
axial planes parallel to 52 and axes parallel to L2 stretching lineation.
Locally the S2 is folded by asymmetric folds F2b of decimetric to me-
teric amplitudes {Fig. 3B, C and 4C). F2b folds are verging to the east,
with their axial planes slightly inclined to the west, and their axes
parallel to L2 stretching lineation. F2b folds locally evolve to sheath
folds in response to intense simple shear (Fig. 3D). The roughly coaxial
geometry of the two sets of folds suggests that the two folding events
probably took place as part of a progressive deformation characterized
by shortening and thrusting toward the NE.

The same stretching direction between D2a and D2b supports a
succession of events that are part of a continuum.

We identified two major lenses of peridotites, few hectometers thick
(about 150 m, Fig. 2) separated by interlayered mylonitized metapelites
(Fig. 5D). In the peridotites, the porphyroblastic texture evolves toward
the Ceuta Shear Zone into a mylonitic texture, parallel to the main 52
foliation of the surrounding metapelites {Fig. 5D, E). In the mylonitic
peridotites, olivine and pyroxenes ductile behaviour is evidenced by
dynamic recrystallization textures and significant grain size reduction.
The mylonitic foliation is also well defined by flattening of spinel
crystals frequently wrapped around porphyroclasts of both ortho- and
clinopyroxenes (Fig. 7A). In the latter, undulose extinctions and sub-
grains development are common features.

Within the migmatitic metapelites, low strained D2 domains like
preserved boudins (Fig. 3A) and regions adjacent to the top of the
peridotite lenses, exhibit an early and strongly dipping 51 foliation
plane and contain relics of UHP minerals (Fig. 2). In the S1 foliation,
quartz commonly occurs as large elongate polycrystalline ribbons
(plattenquartz) with typical sutured grain boundaries and relics of
highly recrystallized feldspar {Fig. 7C).

Decimeters- to meter-wide ductile NNW-SSE trending shear zones
(Fig. 5A, B) locally cross-cut the 82 foliation and mark the D3 de-
formation phase. These shear zones produce ultramylonitic bands with
a 53 mylonitic foliation. Within the S3 shear zones, alternating fine-
grained recrystallized quartz- and mica-rich layers mark the mylonitic
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folfation (Fig. 6F). Elongated quartz aggregates consistently dipping
toward the SW outline the L3 stretching lineation. Shear-sense criteria
such as asymmetric rotation of the §2 foliation plane (Fig. 5A) and §/C
planes (Fig. 5B) indicates a top-to-the-SW sense of shear, compatible
with normal ductile shearing. Small discrete shear planes are also ob-
served in the metapelites and highlight a more regional distribution of
the D3 phase {Fig. 2).

3.2. Monte Hacho lower unit (MHLU)

In the Monte Hacho Lower Unit the S2 foliation is slightly to
moderately dipping (10 to 507) with a large azimuthal dispersion
(Fig. 2, Appx. B, Appx. C). Elongated feldspars and stretched quartz
grains, along with the planar disposition of leucosomes in which cor-
dierite blasts are oriented {Fig. 5F) mark a metamorphic layering
symptomatic of the pervasive S2 foliation in the orthogneisses. On the
52 planes elongated aggregates of quartz and feldspar emphasize a
subhorizontal L2 mineral stretching lineation.

In thin section, alternating quartzo-feldspatic and biotite-sillimanite
rich layers mark the S2 foliation {Fig. 8A). Quartz and feldspar com-
monly occur as dynamically recrystallized porphyroclasts, with un-
dulose extinctions and numerous sub-grains {(Fig. 8A).

Orthogneisses are also affected by several NW-SE trending shear
zones associated with the development of a $3 mylonitic foliation. In
these shear zones, S/C planes (Fig. 5C) indicate a top-to-the-SW sense of
shear, related to the D3 phase and compatible with observations in the
CUU. In thin section, alternating fine-grained (um sized) recrystallized
quartz- and white mica-rich layers {Fig. 8D) mark the 53 mylonitic
foliation.

3.3. Ceuta shear zone (CSZ)

A zone of localized deformation, several tens of meters wide and
involving the peridotite lenses, is identified as a major ductile shear
zone at the boundary between the CUU metapelites and the MHLU
orthogneisses. This mylonitic corridor, developed during D2 deforma-
tion event, is parallel to the $2 foliation plane in the CUU. The contact
between the Upper and Lower Units (Fig. 2) displays a slight obliquity
of the 52 in the CUU and the MHLU, probably due to the reactivation of
the CSZ during later events. This zone of intense mylonitisation un-
derlines a deformation gradient marked by a tightening of the mylonitic
foliation planes (Fig. 3E, F). Quartz veinlets, nearly N—S trending and
steeply dipping toward the E, emplaced along antithetic shear bands
developed at high angle from the mylonitic foliation plane {Fig. 3F) and
are consistent with a top-to-the-E sense of shear.

In thin section, dynamic recrystallization of porphyroclasts of quartz
and feldspar evidences the mylonitic foliation. Undulose extinctions,
subgrains and new grains recrystallization at grains or subgrains
boundaries underline quartz grain intracrystalline deformation
(Fig. 6E). Feldspar porphyroclasts present an elongated shape with ty-
pical core-and-mantle structure due to dynamic recrystallization at high
temperature {Fig. 6E).

The orientation of the mylonitic foliation and the stretching mineral
lineations, as well as the numerous shear sense indicators observed in
the shear zone, are consistent with a displacement toward the NE of the
CUU upon the MHLU during D2.

The late D3 phase reactivated the Ceuta Shear Zone and caused the
development of fine-grained mylonites to ultramylonites bands, which
are particularly well developed at the contact between the MHLU or-
thogneisses and the CUU metapelites. Approaching the contact with the
peridotites, orthogneisses exhibit proto-mylonitic to ultra-mylonitic
textures (Fig. 8C, D). Both quartz and feldspar porphyroclasts present
intra-crystalline sub-grains evolving into recrystallized new grains
{Fig. 8C). Aggregates of white mica, biotite and chlorite can be ob-
served along grain boundaries or in pressure-shadows of feldspar pot-
phyroclasts, defining a 5/C fabric (Fig. 8C, D). All shear criteria related
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Fig. 3. Field photographs of different rock types and deformation structures (Ceuta Upper Unit, Ceuta Shear Zone).
A, lenses with relictual S1 foliation plane with high angle to the main $2 mylonitic foliation in the core of the Ceuta Shear Zone.

B, asymetric chevron F2b fold

C, F2b asymetric fold associated to a minor reverse ductile shear zone

D, eyed-structure of F2b sheath folds in a section normal to the L2 stretching lineation
E, mylonitic foliation S2 with asymetric quartzo-feldspatic aggregates

F, 52 mylonitic foliation in the Ceuta Shear Zone with extracted quartz veinlets in antithetic shear plane.

to the D3 phase of deformation indicate a top-to-the-SW sense of shear.

3.4. Relationships between structures and partial melting

Leucosomes show different geometric relationships with respect to
the 52 foliation. Most of the granitic veins lie sub-parallel to the main
foliation (Fig. 4A, B, C). However, migmatites are locally folded,

indicating an early emplacement before folding (Figs. 3B, C, D and 4B,
C). Finally, syn to post-S2 patches of leucosomes highlight a late em-
placement (Fig. 5F). Some cross cutting granitic veins sourced from syn-
$2 leucosomes also indicate late partial melting (Fig. 4D).

Hence field observations support syntectonic emplacement of
granitic melts, which occurred prior to and after the thrusting eventina
compressional regime.
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Fig. 4. Field photographs showing different geometric relationships between partial melting and S2 main foliation (CUU)

A, granitic leucosomes parallel to S2 foliation plane in layered migmatite

B, F2a isoclinal fold with hinges filled by granitic melt

C, F2b asymmetrical fold deforming previous leucosomes

D, Late granitic vein cross-cutting at high angle the F2a folds and S2 foliation.

3.5. Late deformation events

After the D1, D2 and D3 deformation phases, the whole meta-
morphic pile of the Ceuta units and the Ceuta Shear Zone are affected
by two phases of folding that record late deformation events. The first
phase corresponds to N—S to NNE-SSW trending open folds, and is
observed throughout the internal units in the northern part of the Rif
belt (Fig. 18), and is expressed at the scale of the Ceuta peninsula by the
general westward dipping of the main 52 foliation (Fig. 2). The second
phase of folding caused a major reworking of the S2 foliation and the L2
lineation, which underline E-W to WNW-ESE trending open folds
(Fig. 2, Appx. B).

Contoured stereonets of the S2 and S3 fabrics (Appx. C) show a
slight dispersion of 52 and S3 poles concentrated in a WNW-ESE and a
NNE-SSW trends, reflecting respectively the first and the second late
folding events.

4, Metamorphic imprints

In order to precise the metamorphic evolution of the CUU and
MHLU units, as well as the relationships between metamorphism and
deformation, 22 metapelites (Appx. D), 5 peridotites (Appx. E) and 17
orthogneisses samples (Appx. F) have been studied in thin sections.
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4.1. Ceuta Upper Unit (CUU)

4.1.1. Foliated biotite-sillimanite bearing metapelites

Within the metapelites the main S2 foliation is underlined by al-
ternating quartzo-feldspatic and biotite-sillimanite-ilmenite rich levels
(Fig. 6A; e.g. samples CEU12-02, CEU12-07, CEUI12-10, CEUI2-16,
CEU13-09, SEB12-06). The syn-S2 ubiquitous assemblage is: quartz
+ plagioclase + K-feldspar + biotite + sillimanite + ilmenite +
garnet.

Plagioclase occurs as large-sized porphyroclasts and recrystallized
grains. In some porphyroclasts, antiperthite can be observed. Both or-
thoses (dominant) with perthites and microclines (minor) are present.

Two generations of biotite are identified. Syn-S2 biotite underlines
the foliation and is associated with sillimanite. Post-82 biotite occurs as
irregular patches disseminated in the rock, or as irregular pseudo-
morphic patches in feldspars. Titanite, stilpnomelane and prehnite fi-
bers, developed at the expense of biotite grains (mainly along the mica
cleavages), are observed as retrograde products in a restricted number
of samples.

Elongated ilmenite grains are associated with biotite and sillimanite
in the S2 foliation. The latter is clearly underlined by both fibrous and
prismatic sillimanites. Some relics of kyanite porphyroclasts, often
partly destabilized into sillimanite, are present (Fig. 6C; e.g. samples
CEU12-10, CEU12-16, CEU13-09).

Garnet, rich in quartz inclusions, is wrapped by the biotite-
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Fig. 5. Field photographs of different rock types and deformation structures (Ceuta Upper Unit, Monte Hacho Lower Unit).
A, $3 mylonitic foliation plane in a D3 shear zone reworking the S2 foliation plane in the metapelite of the Ceuta Upper Unit
B, normal shear bands $3 at decametric scale cutting the 52 foliation plane in the metapelite of the Ceuta Upper Unit

C, normal shear bands at centimeter scale cutting the S2 foliation plane in the orthogneisses of the Monte Hacho Lower Unit
D, contact between peridotites (upper part) and metapelites (lower part) showing 2 parallel foliation plane

E, 52 foliation in the peridotites at the base of the Ceuta Upper Unit
F, cordierite leucosome in the migmatic orthogneisses of the Monte Hacho Lower Unit.

sillimanite foliation. In most samples garnet rims are in equilibrium
with biotite and sillimanite (Fig. 6B). In a restricted number of samples,
coronas of (i) biotite (e.g. samples CEU12-02, CEU12-07, SEB12-06), or
(ii) cordierite in symplectite with spinel (e.g. sample CEU12-02) or (iii)
white micas are statically developed. No zoning was evidenced in
garnet (see Table 1).

Rare poeciloblasts of cordierite overlying the S2 foliation highlight a

late kinematic growth, while apatite and zircon occur as inclusions into
feldspars, quartz, garnets and biotites.

Post-S2 white micas are recognized (i) in micro-cracks, (i) in radial
aggregates in association with chlorite, quartz or albite, or (iii) as
pseudomorphic patches within feldspar, biotite, sillimanite and cor-
dierite (Fig. 6D; e.g. sample CEU12-07).

Syn-S2 quartzo-feldspatic leucosomes (i.e. parallel to the biotite-
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Fig. 6. Mineralization and deformation relationship structures in Ceuta Upper Unit (polarized light photographs).

A, 82 foliation in a foliated bictite-sillimanite bearing metapelite underlined by alternating quartzo-feldspatic and biotite-sillimanite-ilmenite rich layers.

B, garnet wrapped by the biotite-sillimanite foliation in the CUU metapelite. Garnet rims are in equilibrium with biotite.

C, relics of kyanite porphyroclasts destabilized into sillimanite in a foliated biotite-sillimanite bearing metapelite.

D, white micas as pseudomorphic patches within feldspar, biotite and garnet (metapelite reworked during D3 event).

E. sample of a biotite-sillimanite bearing metapelite showing deformed feldspar and quartz porphyroclasts.

F., mylonitic metapelite with $3 foliation underlined by white micas, quartz and biotite newly formed. Porphyroclasts of K-feldspar and sillimanite have almost disappeared at the expense

of white mica and quartz.

silimanite foliation) are present and are composed of quartz, plagio-
clase, K-feldspar, biotite, and rare fibrous sillimanite (e.g. samples
CEU12-02, CEU12-10, CEU13-09, SEB12-06). They also locally contain
garnet.

4.1.2. Kyanite bearing high-pressure metapelites
Within the low-strained D2 domains where S1 foliation is still pre-
served, the tectono-metamorphic layering is underlined by alternating
plattenquartz + plagioclase and kyanite rich ribbons wrapping por-
phyroclasts of garnet and K-feldspar (Fig. 7C, D; e.g. samples CEU12-19,
CEU13-07). The syn-S1 ubiquitous assemblage is: quartz + K-feldspar
+ plagioclase + kyanite + garnet + rutile.
Centimeter-scale  kyanite  porphyroclasts

present  undulose
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extinctions and intracrystalline deformation with the development of
sub-grains and new grains. They are partially replaced by prismatic
turning into fibrous sillimanite locally associated with biotite,

Two generations of garnets are recognized: (i) large-sized garnets
(up to 7 mm) wrapped by the foliation, and (ii) small-sized garnets
(< 1 mm) within the foliation. Both generations contain numerous
inclusions of rutile, kyanite, quartz, biotite, white mica and zircon.
Zircon, rutile, ilmenite and apatite are often observed in S1 foliation.

Some coronitic textures occur in these rocks. Ilmenite coronas are
common around rutile rims, while symplectites of spinel + cor-
dierite *+ quartz and/or spinel + plagioclase + quartz develop at the
interfaces between garnet and kyanite (Fig. 7D, e.g sample CEU12-19).
Because the coronas are undeformed, their development postdates the
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Fig. 7. Mineralization and deformation relationship structures (Ceuta Upper Unit peridotites and kyanite bearing high-pressure metapelites).

A, peridotite with mylonitic S2 foliation and fine-grained grey kelyphite composed of orthopyroxene and secondary spinel (polarized light photography).
B, peridotites with a coarse-grained porphyroclastic texture (non polarized light photography).

C, plattenquart evolving in a mosaic of neoformed grains in a kyanite bearing high pressure metapelite (pelarized light photography).

D, post-51 symplectites of spinel + cordierite develop at the interfaces between garnet and kyanite in in a kyanite bearing high pressure metapelite (non polarized light photography).

deformation leading to S1 formation.

Leucosome, with typical granoblastic texture, are observed parallel
to S1 foliation planes. They are composed by quartz, K-feldspar, pla-
gioclase, garnet and rare kyanite. Orthoclase and plagioclase present
respectively perthite and antiperthite. Some garnet crystals show cor-
rosion gulfs filled out with quartz, feldspar, biotite or kyanite.

Late chlorite is developed into milimetre-scale cracks in garnet, or
as pseudomorphic patches within biotite.

4.1.3. Metapelites in ductile D3 shear zones

Within the §3 shear zones, the mylonitic foliation is evidenced by
alternating fine-grained recrystallized quartz layers and mica-rich
layers (Fig. 6F). The syn-S3 ubiquitous assemblage is: quartz + plagi-
oclase + biotite + muscovite + titanite + chlorite + ilmenite.

Plagioclase is partly replaced by patches of albite and white mica.
The latter occurs also associated with chlorite in microfractures within
K-feldspar. Garnet appears as fragmented crystals with numerous
micro-fractures filled with crystallizations of white mica and chlorite.
Porphyroclasts of biotite display undulose extinctions and kink-bands.
Fine-grained white micas and chlorite can be observed either in biotite
cleavages, or along grain boundaries. Ilmenite and titanite grains also
underline the $3 foliation.

White mica fishes are common in ultra-mylonites. Porphyroclasts of
garnet, K-feldspar and sillimanite have almost disappeared giving rise
to white mica, chlorite, quartz and titanite. Small sized veinlets made of
quartz, albite, prehnite and rare stilpnomelane, cut the mylonitic fo-
liation.

Veinlets of quartz and chlorite are locally associated to this D3 shear
zones (sample CEU13-10).

The increase of modal proportions of hydrous phases, particularly

chlorite and white-mica (Fig. 6D, F), mainly concentrated in the late D3
shear zones reflects pervasive circulation of H,O-rich fluids during D3
deformation, and the progressive development of late and widespread
greenschist facies conditions.

4.1.4. Peridotites

Ceuta peridotites have been previously recognized as partially ser-
pentinized lherzolites (Kornprobst, 1962, 1974). In the best-preserved
domains, the peridotites display a coarse-grained porphyroclastic tex-
ture and contain olivine (ca. 65%), orthopyroxene (ca.15-10%), clin-
opyroxene (ca. 15-10%) and red Cr-spinel (ca. 10-5%) (Fig. 7B). In one
sample of porphyroclastic lherzolites, two grains of garnet associated
with olivines and pyroxene have been observed. Within the porphyr-
oclastic rocks, large-sized (up to 5mm) clasts of Cr-spinel and clin-
opyroxenes are surrounded by spectacular fine-grained dark to grey
kelyphites composed of orthopyroxene and secondary spinel (Fig. 7A).
In some cases, an outer layer of orthopyroxene + clinopyroxene +
olivine is observed around the kelyphites. Commonly, the early relic
minerals (i.e. Cr-spinel, clinopyroxene, garnet) have almost dis-
appeared at the expense of the kelyphite assemblages.

Nearby the CSZ, the mylonitic peridotites comprise recrystallized
olivine (ca. 75%), pyroxenes (ca. 20%) and spinel (ca. 5%).

In both porphyroclastic and mylonitic peridotites, colorless fibrous
amphibole developed, in association with chlorite, around pyroxenes or
within their cleavages. In some samples, the pyroxenes have almost
disappeared at the expense of patches of chlorite and talc. In serpen-
tinized domains, serpentine minerals are largely developed and contain
minor relics of ortho- and clinopyroxene and/or olivine.

According to our observations the porphyroclastic texture and the
related assemblage olivine + orthopyroxene + clinopyroxene + Cr-
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Fig. 8. Mineralization and deformation relationship structures (Monte Hacho Lower Unit).
A, orthogneiss from the Monte Hacho Lower Unit with the biotite-sillimanite $2 foliation marked by alternating quartzo-feldspatic and biotite-sillimanite rich layers (polarized light

photography).

B, chlorite developed as pseudomorphic patches in biotite in a foliated orthogneiss reworked during D3 event (non polarized light photography).
C, proto-mylonitic orthogneiss with K-feldspar enveloped by the $3 foliation underlined by white micas, chlerite, biotite and quartz newly formed (polarized light photography).
D, ultra-mylonitic orthogneiss from the Ceuta Shear Zone showing S3 foliation underlined by fine-grained recrystallized quartz and white mica (polarized light photography).

spinel = garnet is regarded as the record of an earlier event that
prevailed before the development of the §2 mylonitic foliation, in PT
conditions at the transition between the stability fields of garnet and
spinel peridotites, and under Cr-rich spinel stability conditions (Obata,
1980; O'Neill, 1981; Webb and Wood, 1986; Klemme et al., 2000).
Moreover, the mylonitic deformation of Ceuta peridotites took place
under the stability field of spinel peridotites. After the main D2 de-
formation event, the mantle rocks evolved statically under the stability
fields of first amphibole-chlorite peridotites, then amphibole
+ chlorite + talc peridotites (Jenkins, 1981; Afiri et al., 2011).

4.2, Monte Hacho lower unit (MHLU)

4.2.1. Foliated orthogneisses

In the MHLU, augen-gneisses exhibit a main foliation plane wrap-
ping K-feldspar porphyroclasts. This foliation shows the same features
than the main S2 foliation observed in the CUU. It is here marked by
alternating quartzo-feldspatic and biotite-sillimanite rich layers
(Fig. 8A; e.g. samples CEU13-11, CEU13-17, CEU13-18, M10-32). To-
gether with K-feldspar, mainly orthose with perthites, relics of mag-
matic tourmaline and biotite can be observed, while the ubiquitous syn-
foliation assemblage is: quartz + plagioclase + biotite + sillimanite
+ ilmenite + garnet.

Three generations of biotite are identified with (i) clasts of mag-
matic relics with typical inclusions of zircon surrounded by dark halos,
(ii) elongated biotites associated with prismatic to fibrous sillimanite
and underlining the S2 foliation, (iii) late biotite porphyroblasts,
overlying the foliation and often associated with white micas. Ilmenite
grains are elongated within the foliation plane, while in a restricted
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number of samples, small sized garnet grains (< 1 mm) occur within
biotite-sillimanite rich domains. Minor phases like zircon and apatite
are also present mostly as inclusions within feldspar and biotite.

With respect to the main 52 foliation plane, post-kinematics crys-
tallization of cordierite blasts is observed in 2 samples (e.g. sample
SEB13-03). Moreover, late white mica + chlorite assemblages are de-
veloped as pseudomorphic patches at the expense of feldspar, biotite
(Fig. 8B) and sillimanite.

Post-foliation leucosomes composed of quartz, feldspar and cor-
dierite grains are also present. The latter are mainly pseudomorphosed
by white mica and chlorite aggregates.

4.2.2. Mylonitic orthogneisses in 53 shear zones

In D3 shear bands, white mica is associated with recrystallized
biotite and more rarely with colorless chlorite. The syn-83 ubiquitous
assemblage is: quartz + plagioclase + white mica + biotite +
chlorite (Fig. 8D; e.g. samples CEU12-12, CEU12-27).

In mylonitic ortogneisses, porphyroclasts of K-feldspar, biotite,
prismatic sillimanite and magmatic tourmaline are the main observed
relics. Within dynamically recrystallized ribbons, quartz occurs in tex-
tural equilibrium with recrystallized plagioclase crystals. Post-kine-
matics porphyroblasts of albite, white mica and biotite develop upon
the mylonitic foliation, while late micro-fractures are filled with white
mica, chlorite, stilpnomelane and rare prehnite.

5. P-T conditions coeval with D2 and D3 events (metamorphic
thermobarometry)

Mineral compositions were determined with a Cameca SX100
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Table 1 {continued)

MHLU orthogneiss

MHLU orthogneiss

MHLU orthogneiss

Lithology

CEU13-16

CEU12-27

M10-32

Sample

0.03
0.01
0.35
0.00
0.00
0.00
6.86

0.00
0.03
0.93
0.00
0.00
0.00
7.70

0.15
0.00
0.00
0.00
0.00
0.00
8.02

0.13
0.00
0.00
0.00
0.00
0.00
8.02

0.00
0.03
0.97
0.00
0.00
0.00
7.73

0.00
0.01
0.96
0.01
0.00
0.00
7.72

0.01
0.04
0.85
0.00
0.00
0.00
6.97

0.00
0.06
0.88
0.00
0.00
0.00
7.00

0.00
0.16
0.89
0.00
0.00
0.00
5.05

0.01
0.65
0.38
0.00
0.00
0.00
5.04

0.00
0.03
1.04
0.00
0.00
0.00
7.77

0.00
0.02
0.98
0.00
0.00
0.00
7.70

0.11
0.00
0.00
0.00
0.00
0.00
8.02

Ca

Na

Cr

Ni

Sum

82.31
7.73

83.34
7.07

83.31
8.61
3.79
4.29

4.97
4.99

4.35
5.24

Gro
Spe
Ab

15.24
0.00

62.50

0.96

84.76

36.54

Or

0.76
0.24

0.78
0.22

0.76
0.24

0.79
0.21

0.70
0.30

0.73
0.27

Fe

Mg
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electron microprobe at the University of Montpellier, operating with a
20 kV accelerating voltage and 15nA beam current. Representative
mineral compositions are presented in Table 1. Thermodynamic cal-
culations were made in the simplified model system Na,0-CaQ-K,0O-
FeO-MgO-Al,04-3i05-Hs0, and the amount of water used in the P-T
pseudosection calculations was estimated from a T-M (H,0) pseudo-
section so that the assemblage is just water-saturated below the solidus
at mid-crustal pressure and that free water disappears within 10-20°C
once the solidus is reached {White et al.,, 2002). The database of
Holland and Powell (1998; thermodynamic database of THERMOCALC,
version 3.21) was used, including recent updates (Holland and Powell,
1998; Baldwin et al., 2005; Kelsey et al,, 2005; White et al., 2007).
Rock-specific equilibrium assemblage diagrams were calculated with
the free energy minimization programs THERIAK and DOMINO {de
Capitani and Petrakakis, 2010). Solution models used for computation
are indicated in Table 2. Bulk rock compositions were obtained by ICP-
AES on rock powders at the CRPG Nancy {Table 3). Mineral abbrevia-
tions are from Whitney and Evans (2010). In order to comply with the
migmatitic composition of CUU metapelites and MHLU ortogneisses, in
the thermodynamic modelisations the liquid is present as a phase in
equilibrium with solid phases.

With the aim of constraining the P-T conditions of the D2 event in
CUU and MHLU we selected 3 samples {CEU13-09, CEU13-07 and
CEU13-17, Table 3): one CUU migmatitic metapelite displaying a pre-
served 52 foliation and containing minor mineralogical relics related to
D1 tectono-metamorphic event {(sample CEU13-09), one CUU metape-
lite with a S1 foliation {(sample CEU13-07) to compare with sample
CEU13-09, and one sample of a MHLU orthogneiss with well-developed
52 foliation and minor retromorphic crystallizations (sample CEU13-
17).

For the CUU, calculated equilibrium assemblage diagrams {sample
CEU13-09, Fig. 9A and sample CEU 13-07 Fig. 9B) show that the as-
sociation quartz + garnet + feldspars + biotite + sillimanite + li-
quid, which is typical for the D2 tectono-metamorphic event, is equi-
librated under a temperature range of 77¢ to 850 °C and a pressure
range of 7 to 10 kbar.

For the MHLU, the pseudosection {(Fig. 9C) shows that syn-52 as-
semblage is equilibrated under the stability field of quartz + garnet
+ feldspars + biotite + sillimanite + liquid. A temperature range be-
tween 730 °C and 820 °C and a pressure between 5.5 and 10 kbar are
consistent with granulite facies conditions. The presence of syn- to post-
52 cordierite- and biotite-bearing leucosomes implies a retrograde
evolution within the quartz + feldspars + biotite + cordierite + li-
quid stability field. The proposed P-T path is well constrained by the
lack of garnet in leucosomes, indicating cooling during decompression
(Fig. 9C).

In addition to thermodynamic modelling we also applied garnet-
biotite exchange thermometer (Ferry and Spear, 1978) for syn-52 bio-
tite in equilibrium with garnet rims in four samples of CUU metapelites
{CEU12-01, CEU12-02, CEU12-14 and CEU13-09) and two samples of
MHLU orthogneisses {M10-32 and CEU13-16), all displaying the 52
foliation. A temperature of 771 * 71 °C was calculated for both me-
tapelites and orthogneisses and must be considered as a minimal tem-
perature for the D2 event (Table 4).

Relics of kyanite destabilized into sillimanite {n the CUU metapelites
{Fig. 6C) demonstrate a pressure drop for this unit. The lack of kyanite
in the MHLU orthogneisses points to a different P-T evolution for the
two units prior to the D2 event (Figs.10, 11, 12). The difference in the
maximal pressure recorded by the two units is particularly significant
for the tectonic evolution of the belt.

In order to define the P-T conditions for the D3 event, a fourth
equilibrium assemblage diagram has been computed from the bulk rock
composition on the metapelite CEU12-07 {Table 3), which was in-
tensively reworked during the D3 tectono-metamorphic event. The
modeled pseudosection {Fig. 9D) suggests that the development of a
quartz + feldspars + biotite + chlorite + phengite association,
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Table 2
Solution models used for computation of equilibrium assemblage diagrams.

Tectonophysics 722 (2018) 507-535

Mineral Abbreviation Reference End-members
Whitney and Evans, 2010
Biotite Bt White et al., 2007 phlogopite, annite2, obiotite, eastonite, thiotite
Phengitic White Mica  Ph Coggon and Holland, 2002  muscovite, celadonite, Fe-celadonite, paragonite
Garnet Grt White et al., 2007 almandine, pyrope, grossular
Cordierite Crd Holland and Powell, 1998 cordierite, Fe-cordierite, Mn-cordierite, hydr-cordierite
Feldspar Fsp Baldwin et al., 2005 sanidine, high-albite, anorthite
Orthopyroxene Opx White et al., 2002 enstatite, ferrosilite, Mg-Tscher.pyx, FM.px, mots
Omphacite Cpx Holland and Powell, 1998 diopside, jadeite, hedenbergite, omphacite
Amphibole Amp Diener and Powell, 2012 tremolite, tschermaklite?, pargasite2, glaucophane?2, grunerite2, acam, beam
Chlorite Chl Holland et al., 1998 Al-free-chlorite, clinochlore, daphnite, amesite, Mn-chlorite
Melt Lig White et al., 2007 silica8.lig, albite.liq, K-feldspar.lig, anorthite lig, sillimanite8.1iq, forsterite8.lig, fayalite8.lig,
H20.lig
Table 3

Bulk rock composition used for the calculation of the P-T pseudosections. Analysed in weight % and converted to the model in mol %.

Sample CEU13-09 CEU13-07 CEU13-17 CEU12-07
Lithology Metapelite (leucosome, 82} Metapelite (82) Orthogneiss (82} Metapelite (S3)
wi%

81028102 73.01 56.28 73.28 60.57
Al203A1203 149 22.09 14.29 20.22
Fe203Fe203 1.08 10.08 118 6.63

MgO 0.44 2.28 0.24 1.97

Ca0 0.9 0.7 0.45 0.27
Na20Na20 1.61 0.84 2.01 0.9
K20K20 6.1 1.97 6.9 4.65
Total 98.03 95.68 88.79 94.69
mol %

5102802 81.79 70.96 82.04 74.28
Al203A1203 9.83 16.42 9.43 14.61
Fe203Fe203 0.46 4.78 0.5 3.06

MgO 0.73 4.28 0.39 3.59

Ca0 1.08 0.94 0.53 0.36
Na20 179 1.03 218 0.46

K20 4.36 1.58 4.93 3.64
Total 100 100 100 100

typical for the D3 event, is possible under a P-T range of 1-5 kbar and
390-550 °C.

In addition and in order to better constrain the pressure for the D3
event, we used the phengite barometer {Massonne and Schreyer, 1987)
based on the pressure-temperature dependence of the composition of
white mica coexisting with K-feldspar, quartz and biotite. We applied
this method to the metapelite sample CEU 12-07. In the latter the
average value for Si** content of white mica is about 3.08 = 0.09.
Hence, for a temperature range of 390-550°C obtained from the
equilibrium assemblage diagram we infer a pressure ranging from 1 to
3 kbar.

Fig. 10 is a schematic P-T diagram summarizing the P-T evolution of
the Ceuta peninsula units. For the D3 tectono-metamorphic event, our
data are consistent with P-T conditions of 390-550 °C and 1-3 kbar. We
propose conditions of about 780-820°C and 7-10 kbar for the D2 tec-
tono-metamorphic event. The UHP conditions inferred from the lit-
erature have been added. The timing of UHP minerals is considering as
Variscan or older by previous authors (Ruiz Cruz and Sanz de Galdeano,
2012a, 2012b). Concerning P-T conditions for D1 tectono-metamorphic
event we used data from Ruiz Cruz and Sanz de Galdeano (2012a,
2012b) and El Maz and Guiraud (2001) that are in agreement with our
petrographic observations.

In summary, the deformation of the CUU metapelites is clearly as-
sociated with metamorphic evolution (Fig. 10, Fig. 11). The syn-S1
metamorphic assemblage is typical for high-pressure granulite facies,
while the syn-S2 ubiquitous assemblage is characteristic of intermediate

521

to low-pressure granulite facies conditions. The mineral association
coeval to the development of S3 mylonitic foliation is stable at the
transition between amphibolite- and greenschist-facies conditions. Fi-
nally, the post-S3 crystallization, i.e. the development of prehnite and
stilpnomelane in association with chlorite and white micas records a
late re-equilibration under the low-pressure domain of the sub-greens-
chist-facies.

In the MHLU, the main foliation plane (i.e. S2) developed under
intermediate-pressure granulite facies conditions. Crystallization of
post 52 cordierite-bearing leucosomes (Fig. 5F) records an evolution
under low-pressure granulite facies, while the mylonitic 53 foliation
developed at the boundary between amphibolite and greenschist facies.
Final cooling of this unit is accomplished under the conditions of sub-
greenschist to prehnite-pumpellyite facies (Fig. 10, Fig. 12).

The drop of P-T conditions observed from D2 to D3 events is a clear
record of the final exhumation of the CUU and MHLU.

6. In situ U-Th-Pb dating
6.1. Analytical method

In order to constrain the age of the D2 tecto-metamorphic event, U-
Th-Pb datings have been performed on four samples. We chose one
leucosome, parallel and stable in the $2 foliation, from MHLU (SEB1 3-

03) with minor retromorphic crystallizations. Monazite (Mnz) grains
analysed in this sample are in equilibrium with quartz and feldspar
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A, a foliated biotite-sillimanite bearing CUU metapelite with S2 foliation and relics of kyanite (sample CEU13-09).

B, a kyanite bearing high pressure CUU metapelite (sample CEU13-07).
C, MHLU orthogneiss with S2 foliation (sample CEU13-17).

D, CUU metapelite retromorphosed into amphibolite to greenschist facies conditions (reworked during D3 event) (sample CEU12-07).

(Fig. 13A). The ages obtained in this mineral will indicate the age of
syn-S2 partial melting. In addition, we chose two samples CEU12-02
and M10-32 coming from CUU metapelites and MHLU orthogneisses
respectively. Monazite and xenotime (Xnt) dated on theses samples
developed within the S2-foliation in equilibrium with biotite and silli-
manite (Fig. 13B, C) corresponding to 780-820 °C and 7-10 kbar P-T
conditions (Fig. 10). It is important to note that sillimanite is partially
retromorphosed to white mica (Fig. 13B). To test the influence of fluid
circulation we chose the sample CEU12-19 coming from CUU kyanite
bearing high-pressure metapelite with a S1 foliation. Zircons and
monazites analysed in this sample were located in inclusion within
fractured garnet or into the matrix in equilibrium with cordierite and
spinel coronas (Fig. 13D). Fluid circulation is evidenced by the filling of
fracture in garnet by chlorite and wite mica (Fig. 13D).

All analyses have been performed in-situ in thick-sections in order
to keep the microstructural context of the analysed minerals. Prior to
LA-ICP-MS in situ U-Th-Pb analyses, minerals were examined with
backscattered electrons (BSE) imaging using a Scanning Electron
Microscope (SEM) from the University of Montpellier. The operating
conditions were of 15 kV accelerating voltage and 1.5 nA beam current.
In addition, cathodoluminescence (CL) images were performed on
monazite and zircon using a SEM from the Institut des Sciences de la

Terre in the University of Pierre and Marie Curie. The operating con-
ditions were of 15 kV accelerating voltage and 20 nA beam current. CL
and BSE images of monazite and xenotime do not show evidence of
important zonation (Fig. 14A, B, C, D and Appx. G1, Appx. G2). CL
images on zircon exhibit zonation showing the presence of a core
(Appx. G3, G4). In situ U/Th-Pb data were acquired 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. Laser spot sizes were 26 pm. The
laser was first fired to clean the sample surface (ten pulses) and then
material was ablated under ultrapure helium in a 15 em®, circular
shaped cell with an energy density of 10 J/cm? at a frequency of 4 Hz
during 30 s. Monazite and xenotime were bracketed by analyses of the
Manangotry monazite standard (Poitrasson et al., 2000) whereas zircon
was calibrated against the well-characterized G91500 reference mate-
rial (Wiedenbeck et al., 1995). Repeated analyses of these reference
minerals 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 5) correspond to measured ratios corrected for back-
ground and mass discrimination (+ elemental fractionation for the
205ph,/238Y ratios). All ages have been calculated using the U and Th
decay constants recommended by Steiger and Jager (1977). Analytical
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Table 4

Garnet-biotite exchange thermometer results, based on Ferry and Spear (1978). Samples
CEU12-01, CEU12-02, CEU12-14 and CEU13-09 are CUU matapelites. Samples M10-32
and CEU13-16 are MHLU orthogneisses. See Table 1 for microprobe analysis of garnet and
biotite.

Sample Mineral  Analysis No. T T T average ("C) T average by
min  max sample ("C)
cQ  cQ

CEU12-01 garnet1 grt33-bt34 705 760 733 £ 39 730 £ 32

£re35-bt36 695 750 723 % 39
garnet 2 grt41-bt42 695 750 723 = 39
garnet 3 gre51-bt52 715 770 743 + 39
CEU12-02 garnet1 grt8-bt7 685 685 685 = 0 753 + 82
garnet 2 grtl1-bt12 790 850 820 = 42
CEU13-09 garnet 1  grt41-bt40 800 860 830 = 42 778 = 54
garnet 2 grt49-bt50 715 770 743 + 39
garnet 3 grt3-bt4 780 840 810 = 42
grt6-bt7 695 750 723 + 39
gre8-bt9 790 850 820 * 42
garnet 4 grt14-bt15 715 770 743 = 39
CEU12-14 garnet 1 grt22-bt23 630 690 660 * 42 806 * 85
garnet 2 grt25-bt24 880 960 920 * 57
gre27-bt28 860 940 900 %= 57
garnet 3 grt37-bt38 725 780 753 = 39
gred0-bt39 780 840 810 % 42
garnet 4 grt43-bt41 790 850 820 + 42
grt44-bt45 800 860 830 = 42
grt47-bt46 725 780 753 £ 39
M10-32 garnet 1 grt33-bt38 620 670 645 + 35 754 = 70
garnet 2 grt36-bt37 725 780 753 = 39
garnet 3 gre40-bt41 780 840 810 = 42
gred2-bt43 725 780 753 % 39
garnet 4  grt48-bt49 780 840 810 %= 42
CEU13-16 garnet 1  grt58-bt59 790 850 820 * 42 803 % 54
£re60-bt61 790 850 820 = 42
garnet 2 grt63-bt62 810 870 840 = 42
grt68-bt67 705 760 733 = 39

data were plotted and ages were calculated using the IsoplotEx program
(Ludwig, 2003). Individual analyses in Table 5 and in concordia plots
are + 1o errors and uncertainties in ages are quoted in the text at the
20 level.

6.2. Results

6.2.1. Ceuta upper unit (CUU)

- Sample CEU12-02: Three monazites (19 spots) and one xenotime
(4 spots) were analysed (see Table 5). Analysed grains are anhedral and
located in the S2 foliation, in equilibrium with biotite and sillimanite
(Fig. 13B). Analyses of monazite and xenotime are plotted together in a
Tera-Wasserburg Concordia diagram and are aligned along a chord
yielding an intercept age of 21.34 = 0.55Ma (MSWD = 0.47)
(Fig. 15A). This age is similar to that provided by the by the 2°°Pb/?*%U
weighted mean (21.9 *= 0.6 Ma) of the monazite and xenotime grains
(Table 5, Fig. 14A, B, C). Given that some data display a slight con-
tribution of commun Pb, we favour the concordia intercept of
21.34 = 0.55 Ma as our best estimate for the crystallization of mon-
azite and xenotime in metapelite CEU12-02.

- Sample CEU12-19: Eleven analyses have been performed on eight
zircon grains with rounded edges (Table 5). In the Concordia diagram
(Fig. 15B) analyses are distributed in a fan-like domain with intercepts
at ca. 20, 600 and 1800 Ma (Fig. 14E, F). The lower value at ca. 20 Ma
is well constrained by one analysis concordant at 21.5 + 1.8 Ma (20)
(Table 5). This analysis is from the outer part of the grain and is in-
terpreted as a metamorphic overgrowth (Fig. 13E). This overgrowth is
characterized by a high Th/U value (0.25), distinctly higher than the
low Th/U (< 0.1) commonly attributed to a metamorphic growth
(Rubatto, 2002). This suggests that the overgrowth probably crystal-
lized in the presence of melt. The central part of the grain is older
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Fig. 10. Summary diagram of D2 (in yellow for CUU metapelites and in pink for MHLU
orthogneisses) and D3 (in red) P-T conditions. D1 P-T conditions for CUU kyanite bearing
HP metapelites are from Ruiz Cruz and Sanz de Galdeano (2012a, 2012b) in orange
circles, and from El Maz and Guiraud (2001) in brown circle. P-T conditions for UHP
relicts in CUU kyanite bearing HP metapelites studied by Ruiz Cruz and Sanz de Galdeano
(2012a, 2012b, 2013) are indicated in blue circles. CUU P-T path is represented in brown
arrow. MHLU P-T path is represented in pink arrow. Prograde MHLU P-T path (pink
arrow) is deduced from structural and petrographic observations. See text for more de-
tails. Abbreviations are: GS, greenschist facies; BS, blueschist facies; EA, epidote amphi-
bolite facies; AMP: amphibolite facies; GR, granulite facies; HGR, high granulite facies;
Grt Pd, garnet peridotite stability field; Spl Pd, spinel peridotite stability field; PI Pd,
plagioclase peridotite stability field from Webb and Wood (1986); Amp Pd, amphibolite
peridotite stability field from Jenkins (1981). (For interpretation of the references to
colour in this figure legend, the reader is referred to the web version of this article.)

(*°°pb/*¥U > 178.8 + 4.8 Ma) and displays a low Th/U ratio, which
suggests partial recrystallization during formation of the ca. 21.5 Ma
overgrowth. The distribution of the remaining points indicates that the
detrital zircons derived from Neoproterozoic to Paleoproterozoic
sources.

In addition six analyses were performed on five anhedral monazite
grains. Similarly to the zircon results, the monazites display very scat-
tered analyses without concordant data points. This resembles complex
patterns of Pb losses and inheritance (Fig. 15C) which have been re-
peatedly reported for monazite in magmatic and metamorphic en-
vironments (e.g. Copeland et al., 1988; Bosch et al., 2002) and which
may reflect partial resetting of the U-Th-Pb system of the monazite as
recently reported by experimental results (Grandhomme et al., 2016).
In the Concordia diagram (Fig. 15C), the youngest grain analysed, al-
though highly discordant, displays a 2°°Pb/?3U age of 23.2 + 2.0 Ma
(Fig. 14D) similar within errors to the age of the zircon metamorphic
overgrowth in this rock and to the monazite from sample CEU12-02.
The least discordant analysis has a 207 p}, /206p}, age of 301 + 90 Ma
supporting the occurrence of a Hercynian component.

To sum up, the distribution of the analyses in the Concordia diagram
is consistent for inherited old grains, overprinted by a metamorphic
Alpine event.
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6.2.2. Monte Hacho lower unit (MHLU)

- Sample M10-32: Reported in the Concordia diagram (Fig. 15D),
analyses yield various degrees of common Pb, but define a discordia
line intersecting the concordia at 21.55 = 0,76 Ma. It is identical to
that of monazite from the metapelite CEU 12-02 (21.34 + 0.55 Ma), as
well as to the age of the zircon metamorphic overgrowth in sample CEU
12-19 (21.5 = 1.8 Ma).

- Sample SEB13-03: In the Concordia diagram (Fig. 15E) monazite
analyses cluster close to concordia at ca. 20 Ma and provide a discordia
age of 20.33 *= 0.65 Ma. Although slightly younger, this age is within
error of the age of monazite from sample M10-32 (21.55 = 0.76 Ma).
One analysis from the central part of the monazite grain gives a sig-
nificantly older 206pp 42381y age of 26.8 + 1.8 Ma (20) (Fig. 13F). This

discrepancy is attributed to the preservation of a first monazite popu-
lation which underwent recrystallization, or was plated by new mon-
azite during a second growth event. It is noteworthy that this age is
reproduced by the monazite analyses, which provide an intercept age of
28.8 = 1.0 Ma.

To summarize, monazite and xenotime from metapelite and or-
thogneiss samples, located into matrix in equilibrium with S2 fabric
give ages scattered between 28.8 + 1.0 Ma and 20.3 + 0.7 Ma. In the
metapelites, zircon and monazite located in inclusion within garnet or
into matrix in equilibrium with cordierite and spinel coronas show
Variscan (301 * 90 Ma), Neoproterozoic (ca. 600Ma) to
Paleoproterozoic (ca. 1800 Ma) ages but have also recorded the
Miocene metamorphic event.
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Fig. 12. Link between metamorphic minerals and
deformation phases in the Monte Hacho Lower
Unit orthogneisses (IP: intermediate pressure).

IPtoLP
Granulite
facies

Magmatic
relicts

Amphibolite
facies

Greenschist

Sub-Greenschist

facies facies

quartz
K-feldspar
plagioclase
garnet
sillimanite
biotite

cordierite -
tourmaline
ilmenite

white mica .

chlorite

prehnite
pumpellyite
stilpnomelane
apatite

zircon

123



CHAPITRE III — Evolution structurale, métamorphique, magmatique et géochronologique du domaine d’Alboran dans la
région de Ceuta

E. Homonnay et al.

Mnz
Qtz + Fsp

pi +Crd
coronna

Tectonophysics 722 (2018) 507-535

Fig. 13. Example of microstructural position for monazites and zircons analysed for U-Th-Pb dating.

A, syn-S2 monazite in equilibrium with quartz and feldspar in the MHLU orthogneiss leucosome SEB13-3.

B, monazite in equilibrium with syn-S2 biotite, sillimanite and ilmenite in the foliated biotite-sillimanite bearing CUU metapelite CEU12-02.

C, monazite in equilibrium with syn-S2 biotite and sillimanite in the MHLU orthogneiss M10-32.

D, zircons located in reactional corona around garnet and in inclusion into syn-S1 garnet in kyanite bearing high pressure CUU metapelite CEU12-19.
E, SEM image showing the metamorphic overgrowth on a zircon in kyanite bearing high pressure CUU metapelite CEU12-19.

F. zoom on monazite in the MHLU orthogneiss leucosome SEB13-3 with 206Pb/238U apparent ages.

7. Ar/Ar dating
7.1. Analytical method

Samples were crushed and sieved and selected grain size for the
crystals was in the order of 100-200 pm. Crystals were concentrated by
using a Frantz magnetic separator. Muscovite and biotite were finally
selected under a binocular microscope. Samples were packed in alu-
minium foil for irradiation in the core of the Triga Mark 11 nuclear re-
actor of Pavia (Italia) with several aliquots of the Taylor Creek sanidine
standard (28.34 + 0.08 Ma; Renne et al., 1998) as flux monitor. Argon
isotopic interferences on K and Ca were determined by irradiation of KF
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and CaF2 pure salts from which the following correction factors were
obtained: (“°Ar/*°ArK = 0.00969 + 0.00038, (*%Ar/*Ar)
K = 0.01297 + 0.00045, (*Ar/Ar)Ca = 0.0007474 = 0.000021
and (*°*Ar/*’Ar)Ca = 0.000288 + 0.000016. Argon analyses were
performed at Géosciences Montpellier (France). The gaz extraction and
purification line consists of: (a) an IR-CO2 laser of 100 kHz used at
3-15% power to heat samples during 60 s, (b) a lenses system for beam
focusing, (c) a steel chamber, maintained at 10-8-10-9 bar, with a
copper holder in which 2 mm-diameter blind holes were milled, (d) two
Zr—Al getters for purification of gases. Two different mass spectro-
meters were used: a MAP 215-50 noble gas mass spectrometer and a
multi-collector mass spectrometer (Argus VI from Thermo-Fisher).
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23.142.4 Ma

Fig. 14. BSE images and U-Pb isotope data for monazite grains (in red) and zircon grains (in blue). All ages are 2°*Pb/?U discordant ages, with errors quoted at the 20 level.

A, monazite in equilibrium with syn-82 mineral assemblages in a foliated biotite-sillimanite bearing CUU metapelite (sample CEU12-02).

B, xenotime in equilibrium with syn-S2 mineral assemblages in a foliated biotite-sillimanite bearing CUU metapelite (sample CEU12-02).

C, monazite in equilibrium with syn-S2 mineral assemblages in a foliated biotite-sillimanite bearing CUU metapelite (sample CEU12-02.)

D. monazites in inclusion into garnet in a CUU kyanite bearing high pressure CUU metapelite (sample CEU12-19).

E. zircon located in spinel and cordierite symplectite in a CUU kyanite bearing high pressure CUU metapelite (sample CEU12-19).

F, zicon in inclusion into garnet in a CUU kyanite bearing high pressure CUU metapelite (sample CEU12-19). (For interpretation of the references to colour in this figure legend, the reader

is referred to the web version of this article.)

Aliquots of forty to fifty grains of biotite and white micas were
distributed five to ten grain deep in one and two holes of the copper
holder, respectively, and were step heated. Blank analysis were per-
formed every three sample analyses. Raw data of each step and blank
were processed and ages were calculated using the ArArCALC-software
(Koppers, 2002). The criteria for defining plateau ages are: (1) plateau
steps should contain at least 70% of released 39Ar, (2) there should be at
least three successive steps in the plateau and (3) the integrated age of
the plateau should agree with each apparent age of the plateau within a
20 confidence interval. All the subsequent quote uncertainties are at the

20 level including the error on the irradiation factor J. With the MAP
spectrometer the atmospheric contribution was difficult to determine
precisely because of a high **Ar background on blanks. Thus, errors on
individual ages are large (up to 5%) but we choose to present these
results because they are complementary to those obtained on the Argus.
Data are reported in Table 6.

7.2. Results

In the CUU, biotites underlining the 52 foliation from two samples
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Table 5
U-Th-Pb data for monazite, xenotime and zircon from samples CEU12-02, CEU12-19, M10-32 and SEB13-03.

Analysis # Apparent age (Ma)
Pb* Th u Th/ 208Pb/  207Pb/ 5 207Pb/ + 206Pb/ i Rho  206Pb/ o 207Pb/ e
(ppm)  (ppm} (ppm} U 206Pb  206Pb (1 s} 235U (1) 238U (1) 238U (1) 206Pb  (1s)

Metapelite CEU12-02

Monazite
#1-1 79 12,560 1819 65.91 23 0.0574 0.0062 0.0261 0.0027 0.0033 0.0001 032 21.2 0.7 507 223
#1-2 167 26,652 4210 6.33 2.0 0.0579 0.0043 0.0255 0.0018 0.0032 0.0001 041 20.6 0.6 525 155
#1-3 132 20,888 3253 6.42 21 0.0584 0.0040 0.0268 0.0018 0.0033 0.0001 037 21.4 0.5 545 144
#1-4 119 18,057 2931 6.16 21 0.0589 0.0041 0.0271 0.0018 0.0033 0.0001 036 21.5 0.5 562 144
#1-5 42 5273 990 5.32 2.0 0.1124 0.0119 0.0548 0.0053 0.0035 0.0002 047 22.8 1.0 1839 180
#1-6 127 20,104 2998 6.70 23 0.0567 0.0044 0.0255 0.0019 0.0033 0.0001 033 21.0 0.5 478 164
#1-7 67 11,263 1183 9.52 31 0.0619 0.0061 0.0287 0.0027 0.0034 0.0001 035 21.7 0.7 669 197
#2-1 107 16,909 2150 7.87 2.6 0.0664 0.0058 0.0314 0.0026 0.0034 0.0001 0.35 220 0.6 819 172
#2-2 119 20,200 1724 11.72 3.8 0.0843 0.0075 0.0415 0.0035 0.0056 0.0001 037 23.0 0.7 1300 163
#2-3 105 19,132 1434 1334 39 0.1106 0.0084 0.0545 0.0038 0.0036 0.0001 049 230 0.8 1809 133
#3-1 151 22,549 3875 5.82 1.9 0.0539 0.0042 0.0254 0.0019 0.0034 0.0001 031 22.0 0.5 365 167
#3-2 100 14,634 2375 6.16 2.0 0.0827 0.0064 0.0396 0.0029 0.0055 0.0001 040 22.4 0.6 1262 144
#3-3 133 19,251 3584 5.37 1.8 0.0537 0.0043 0.0252 0.0019 0.0034 0.0001 031 21.9 0.5 357 171
#3-4 120 18,733 3019 6.21 2.0 0.0548 0.0050 0.0261 0.0023 0.0035 0.0001 030 222 0.6 402 192
#3-5 137 19,765 3026 6.53 2.2 0.0863 0.0055 0.0421 0.0025 0.0035 0.0001 0.43 22.8 0.6 1345 119
#3-6 137 23,761 3110 7.64 25 0.0577 0.0051 0.0267 0.0023 0.0034 0.0001 0.32 21.6 0.6 517 183
#3-7 150 24,310 3641 6.68 22 0.0543 0.0045 0.0252 0.0020 0.0034 0.0001 0.34 21.6 0.6 382 175
#3-8 146 24,390 3423 7.13 2.2 0.0603 0.0049 0.0284 0.0022 0.0034 0.0001 034 220 0.6 616 167
#3-9 142 21,661 3707 5.84 1.9 0.0645 0.0047 0.0307 0.0021 0.0035 0.0001 038 222 0.6 757 147
Kenotime
#1-1 15 195 402 0.49 0.8 0.0758 0.0095 0.0358 0.0042 0.0034 0.0002 040 221 1.0 1089 233
#1-2 10 226 501 0.45 0.2 0.0599 0.0099 0.0278 0.0044 0.0034 0.0002 030 21.7 1.1 601 322
#1-3 15 275 619 0.44 0.6 0.0795 0.0129 0.0393 0.0060 0.0036 0.0002 0.33 23.1 1.2 1185 290
#1-4 25 425 734 0.58 0.9 0.0817 0.0102 0.0386 0.0045 0.0034 0.0002 0.37 22.0 0.9 1239 227
Metapelite CEU12-19
Monazite
#1-1 61 11,340 358 3166 56 0.1296 0.0092 0.1157 0.0072 0.0065 0.0002 054 41.6 1.4 2093 120
#2-1 744 11,488 1083 10.61 3.2 0.0523 0.0010 0.2989 0.0052 0.0414 0.0004 058 261.6 2.6 301 45
#3-1 451 23,820 1731 13.76 3.3 0.0546 0.0015 0.1254 0.0031 0.0167 0.0002 049 106.5 1.3 397 59
#3-2 1405 29,296 1592 18.40 5.4 0.0525 0.0011 0.2441 0.0047 0.0337 0.0004 055 213.9 e 306 48
#4-1 864 22,330 502 44,49 15.6 0.0619 0.0023 0.2028 0.0071 0.0238 0.0004 043 151.3 2.3 672 79
#5-1 93 24,131 427 5645 14.8 0.1033 0.0121 0.0513 0.0056 0.0036 0.0002 041 23.2 1.0 1685 202
Zircon
#1-1 15 212 203 1.05 0.3 0.0604 0.0017 0.4883 0.0123 0.0586 0.0007 0.47 367.2 4.2 619 59
#1-2 13 122 172 0.71 0.2 0.0603 0.0018 05585 0.0155 0.0672 0.0009 046 418.9 5.1 616 64
#2-1 4 106 353 0.30 0.2 0.0582 0.0038 0.0819 0.0052 0.0102 0.0002 0.30 655 1.2 536 138
#2-2 1 40 228 0.17 0.0 0.0525 0.0128 0.0314 0.0075 0.0043 0.0002 054 279 1.3 307 476
#3-1 49 109 615 0.18 0.1 0.0823 0.0017 0.7625 0.0134 0.0672 0.0007 058 419.5 4.2 1252 39
#4-1 1 75 308 0.25 0.1 0.0478 0.0119 0.0220 0.0054 0.0033 0.0001 017 215 0.9 87 506
#4-2 8 35 386 0.09 0.3 0.0616 0.0019 0.2350 0.0069 0.0281 0.0004 047 1788 2.4 661 66
#5-1 55 124 787 0.16 0.1 0.1054 0.0022 1.1728 0.0219 0.0807 0.0009 058 500.1 5.2 1722 38
#6-1 2 27 142 0.19 0.2 0.0800 0.0053 01935 0.0122 0.0175 0.0004 036 112.0 2.6 1198 126
#7-1 11 15 196 0.07 0.2 0.0657 0.0021 0.4008 0.0119 0.0442 0.0006 0.48 279.0 3.9 797 66
#8-1 3 124 97 1.28 0.2 0.0964 0.0068 0.3051 0.0197 0.0230 0.0007 0.44 146.2 4.2 1556 126
Orthogneiss M10-32
Monazite
#1-1 240 29,422 2005 14.7 1.6 0.2808 0.0094 0.1894 0.0079 0.0049 0.0001 049 315 0.8 3367 51
#2-1 238 20,420 2705 7.6 1.9 0.1796 0.0091 01056 0.0064 0.0043 0.0001 038 27.4 0.9 2650 82
#2-2 199 21,263 3715 5.7 1.8 0.1853 0.0076 0.0999 0.0048 0.0039 0.0001 053 252 0.7 2701 66
#2-3 138 19,156 2326 8.2 16 0.1861 0.0074 01019 0.0048 0.0040 0.0001 053 256 0.6 2708 64
#3-1 146 10,372 1888 55 1.8 0.4521 0.0128 0.4137 0.0150 0.0066 0.0002 0.84 42.7 1.0 4092 41
#4-1 206 41,853 4274 9.8 2.6 0.0598 0.0050 0.0271 0.0024 0.0033 0.0001 0.34 21.2 0.7 596 172
#5-1 334 25,398 4566 5.6 1.7 0.3901 0.0084 0.3209 0.0087 0.0060 0.0001 061 38.4 0.6 3871 32
Leucosome Orthogneiss
SEB13-03
Monazite
#1-1 198 35,921 6434 5.58 1.4 0.0723 0.0033 0.0331 0.0014 0.0033 0.0001 044 21.1 0.2 1037 52
#1-2 161 32,122 5569 5.77 1.3 0.0550 0.0032 0.0249 0.0014 0.0033 0.0001 039 20.8 0.2 431 46
#1-3 185 29,185 7337 3.98 0.9 0.0522 0.0044 0.0238 0.0019 0.0033 0.0001 038 222 0.3 384 57
#1-4 192 40,191 6248 6.43 1.6 0.0501 0.0054 0.0221 0.0022 0.0032 0.0001 0.38 19.7 0.2 455 54
#1-5 230 35,618 7563 4.71 0.9 0.0481 0.0023 0.0277 0.0012 0.0042 0.0001 038 26.8 0.9 120 53
#1-6 123 24,630 5403 4.56 0.9 0.0522 0.0035 0.0220 0.0014 0.0031 0.0001 0.36 194 0.2 283 56
#1-7 199 43,905 5514 7.96 19 0.0536 0.0036 0.0238 0.0015 0.0032 0.0001 0.34 20.6 0.2 416 67
#2-1 73 364 367 0.99 1.1 0.5951 0.0168 1.5390 0.0865 0.0188 0.0009 0.87 119.8 3 4496 40
#2-2 44 1378 781 1.77 0.7 0.3275 0.0166 0.3289 0.0199 0.0073 0.0002 054 46.8 2 3606 76
#2-3 193 28,595 8099 3.53 0.9 0.0599 0.0034 0.0266 0.0014 0.0032 0.0001 041 20.9 0.2 543 53
#3-1 11 516 186 2.78 21 0.1026 0.0177 0.0664 0.0119 0.0047 0.0002 027 30.2 1 1672 289
#3-2 14 561 319 1.76 1.2 0.0928 0.0081 0.0627 0.0058 0.0049 0.0001 0.32 315 1 1484 158

{continuied on next page)
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Table 5 (continued)

Apparent age (Ma)

Analysis_#
Pb* Th U Th/ 208Pb/  207Pb/ % 207Pb/ = 206Pb/ = Rho  206Pb/ =+ 207Pb/
(ppm)  (ppm) (ppm) U 206Pb 206Ph 1s) 235U (1s) 238U (1s) 238U (1s) 206Pb (1s)
#3-3 26 305 305 1.00 3.4 0.1005  0.0082 0.0671 0.0063 0.0048 0.0002 049 31.2 1 1634 144
#3-4 23 685 371 1.85 25 0.0503 0.0073 0.0311 0.0046 0.0045 0.0001 021 288 1 207 306
#3-5 18 878 331 2.65 1.9 0.0937 0.0101 0.0608 0.0069 0.0047 0.0002 030 303 1 1502 191
A 0.16 data-point eror crosses are 1o B data-point error ellipses are 68.3% conf.
i = - N
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Fig. 15. Tera Wasserburg diagrams for the geochronological data

A, on monazites (in yellow) and xenotime (in red) from CUU foliated biotite-sillimanite bearing metapelites CEU12-02.

B. on monazites from sample CUU CEU12-19 (kyanite bearing high pressure metapelite).

C, on zircons from sample CUU CEU12-19 (kyanite bearing high pressure metapelite).

D, on monazites from MHLU foliated biotite-sillimanite bearing orthogneiss (sample M10-32).

E, on monazites from MHLU leucosome SEB13-03. (For interpretation of the references to colour in this figure legend, the reader is referred to the web version of this article.)
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Ar 3 Ar results obtained in the Ceuta Upper Unit, Ceuta Shear Zone and Monte Hacho Lower Unit.

Samples Lithology Analysed Total fusion age Plateau age (207 %39Ar MSWD Inverse isochron age (40Ar/36Ar) (20) MSWD
mineral (20} (20}

CEUTA upper unit

CEU12-10 Paragnelss Biotite 21.07 = 0.09 21.26 + 0.10 73.9 1.68 21.44 = 0.15 248.1 + 34.3 1.25

SEB12-06 Paragneiss Biotite 21.39 £ 0.21 21.54 +£ 0.23 98.41 0.6 21.63 £ 0.27 2828 + 21.5 0.37

CEU13-10 {dup 1) Paragneiss Biotite 20.90 + 0.15 21.42 + 0.18 38.08 0.75 21.12 + 0.21 2909 + 9.9 6.07

CEU13-10 (dup 2} Paragneiss Biotite 20.90 = 0.18 21.26 + 0.25 57.36 2.3 21.05 = 0.26 2924 + 7.1 4.28

CEUL3-10 (dup 1 and 2 Paragneiss Biotite 2090 = 0.14 21.35 = 0.17 42.15 1.65 21.15 £ 0.2 2916 * 5.7 3.64
combined}

CEU13-10 Paragneiss Muscovite 21.90 = 0.25 21.09 = 0.21 64.34 1.13 20.62 = 0.53 340.0 = 44.9 0.36

CEUl2-16 Paragnelss Muscovite 20.86 = 1.03 2111 + 0.76 99.8 0.7 20.85 = 1.25 3344 + 1485 0.79

CEUTA shear zone

CEU12-12 Mylonite Muscovite 22,29 + 1.38 21.87 + 1.1 98.7 0.55 20.74 £ 3.18 380.3 + 227.8 0.49

MONTE Hacho lower unit

M10-32 Orthognelss Biotite 20.78 = 0.19 20.66 + 0.19 99.8 1.96 20.54 = 0.20 322.7 £ 16.5 0.14

CEU13-11 Orthogneiss Muscovite 21.37 £ 0.16 20.79 = 0.16 75.6 1.86 20.60 = 0.23 306.2 + 10.1 1.21

CEU13-18 Orthogneiss Muscovite 21.47 = 0.17 2111 + 0.14 82.9 1.14 21.05 = 0.28 2989 + 13.2 1.37

CEU12-27 53 shear band Muscovite 20.21 = 1.43 21.55 = 1.2 98.7 0.58 19.56 = 2.46 351.7 + 117.8 0.35

of foliated biotite-sillimanite bearing metapelites (CEU12-10 and
SEB12-06) were analysed. Then, biotites as well as muscovites from a
late- to post-52 leucosome {CEU13-10) were analysed. Finally, syn-D3
muscovites from one foliated biotite-sillimanite bearing meatapelites
with kyanite relics (CEU12-16) were also analysed.

In the MHLU, biotites underlining 82 from one foliated orthogneiss
(M10-32) as well as syn-D3 muscovites from two retromorphosed or-
thogneisses {(CEU13-11 and CEU13-18) were analysed. Muscovites from
one proto-mylonitic orthogneiss in a S3 D3 shear zone (CEU12-27) were
also analysed.

In the CSZ, muscovites from the $3 ultra-mylenitic orthogneiss
{CEU12-12) exhibiting D3 tectonics overprint were analysed.

7.2.1. Ceuta upper unit (CUL)

- Sample CEU 12-10: a biotite micropopulation yields a plateau age
(Fig. 16A) at 21.26 *+ 0.10 Ma corresponding to 74% of *°Ar released
and to three steps only. The inverse isochron for the plateau steps gives
a slightly older but concordant age at 21.44 = G.15Ma
(MSWD = 1.25; initial *®Ar/**Ar ratio of 248.1 + 34.3) (not pre-
sented). The value of the initial *°Ar/3®Ar ratio is lower than the at-
mospheric ratio (295.5) because initial heating steps were not included
in this calculation. The plateau-age at 21.26 + 0.10 Ma is considered
as the best age estimate.

- Sample SEB 12-06: a biotite micropopulation yields a plateau age
at 21.54 + 0.23 Ma corresponding to 98% of °Ar released (Fig. 16B)
and a concordant inverse isochron age at 21.63 0.27 Ma
(MSWD = 0.37) with an initial *°Ar/*®Ar ratio of 282.8 + 21.5, si-
milar to the atmospheric ratio {not presented). The plateau-age at
21.54 * 0.23 Ma is retained as the best age estimate.

- Sample CEU13-10: two biotite micropopulations replicates from a
leucosome were analysed and did not yield well defined plateau-ages
but only “mini-plateau” ages of 21.42 + (.18 Ma {not presented) and
21.26 * 0.25Ma (Fig. 16C) corresponding to 38.8% and 57.36% of
29Ar released, respectively. Inverse isochron, calculated with more steps
than the mini-plateaus, yield ages of 21.12 + 0.21 Ma {MSWD = 6.07;
initial *°Ar/*®Ar ratic of 290.86 + 9.88) and of 21.05 * 0.26 Ma
(MSWD = 4.28; initial “°Ar/*®Ar ratio of 292.36 + 7.14). The com-
bination of duplicate analyses yields an inverse isochron age of
21.15 + 0.2Ma (MSWD = 3.64) with an initial **Ar/®Ar ratioc of
291.59 + 5.65 indistinguishable from the atmospheric ratio {not pre-
sented). All these ages are concordant at the 2o level and we retain the
combined inverse isochron age at 21.15 + 0.2 Ma.)

A muscovite micropopulation from the same sample yields a plateau
age at 21.09 + 0.21 Ma corresponding to 64.34% of *°Ar released
(Fig. 16C) and an inverse {sochron age, calculated for plateau steps

e
o+
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only, ar 20.62 = 0.53 Ma (MSWD = 0.36) with an initial *°Ar/3SAr
ratio of 340.0¢ * 44.9 {not presented). This high error on calculated age
comes from the location of all points near the abscissa axis (®%Ar/*°Ar)
of the inverse isochron diagram. The plateau age at 21.09 + 0.21 Ma
is retained as the best estimate.

- Sample CEU12-16: a muscovite micropopulation yields a plateau
age at 21.11 + 0.76 Ma corresponding to 99.8% of *°Ar released
(Fig. 16D) and an inverse isochron age of 20.85 * 1.25Ma
(MSWD = 0.79) with an initial “°Ar/**Ar ratio of 334.4 + 148.5 (not
presented). The plateau age at 21.11 + 0.76 Ma is retained as the best
estimate.

7.2.2. Ceutu shear zone (CSZ)

- Sample CEU12-12: a muscovite micropopulation from the main D3
shear zone yields a plateau age at 21.87 = 1.1 Ma corresponding to
98.7% of %°Ar released (Fig. 16E) and an inverse isochron age at
20.74 + 3.18 Ma (MSWD = 0.46) with an initial *°Ar/**Ar ratio of
380.3 = 227.8 {not presented). This ill-defined initial “Oar/20Ar ratio is
related to the concentration of points near the abscissa axis of the in-
verse isochron diagram. Consequently, the plateau age at
21.87 + 1.1 Ma is retained.

7.2.3. Monte Hacho lower unit (MHLL)

- Sample M10-32: a biotite micropopulation yields a plateau-age at
20.66 + 0.19 Ma corresponding to 99.8% of *°Ar released (Fig. 16F)
and an inverse isochron age at 20.54 *+ 0.20 Ma (MSWD = (0.14) with
an initial *°Ar/2®Ar ratio of 322.7 + 16.5 {not presented). The plateau-
age 20.66 = 0.19 Ma is considered as the best possible estimate.

- Sample CEU13-18: a muscovite micropopulation yields a plateau-
age at 21.11 + 0.14 Ma corresponding to 82.9% of **Ar released
(Fizg. 16G) and an inverse isochron age at 21.05 * 0.28 Ma
{MSWD = 1.37) with an initial *°Ar/**Ar ratio of 298.9 + 13.2 in-
distinguishable from the atmospheric ratio {not presented). We retain
the plateau-age at 21.11 + 0.14 Ma.

- Sample CEU13-11: a muscovite micropopulation yields a plateau-
age at 20.79 + 0.16 Ma corresponding to 75.6% of *°Ar released
(Fig. 16H) and an inverse isochron age at 20.60 * 0.23Ma
(MSWD = 1.21) with an initial *°Ar/3°Ar ratio of 306.2 *+ 10.1 si-
milar to the atmospheric ratio {not presented). The plateau age at
20.79 =+ 0.16 Ma is considered as the best estimate.

- Sample CEU12-27: a muscovite micropopulation from an D3 shear
zone within the orthogneiss yields a plateau age at 20.55 = 1.2 Ma
corresponding to 100% of **Ar released (Fig. 16I) and an inverse iso-
chron age at 19.56 * 2.46Ma (MSWD = (.35) with an initial
Oar/ S Arratio of 351.7 + 117.8 (not presented). This ill-defined initial
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Fig. 16. 40Ar-39Ar plateau ages obtained from the Ceuta Upper Unit (A to D), on a muscovite micropopulation from the Ceuta Shear Zone (E) and from the Monte Hacho Lower Unit (E to

H). Black and white plateaus correspond to biotite and muscovite samples, respectively.

“OAr/38Ar ratio is related to the concentration of points near the ab-
scissa axis of the inverse isochron diagram. The plateau age at
20.55 = 1.2 Ma Ma is retained.

7.3. Synthesis of results

Within the CUU, all analysed biotites, underlining S2 or occurring in
a late- to post-S2 leucosome yield concordant ages. The calculated
weighted mean age is 20.89 = 0.15Ma and is retained as the best
estimate for syn-D2 biotites in this unit. Within the late- to post-52
leucosome, muscovites and biotites surprisingly vield concordant ages
as well as retromorphic muscovites within the CUU metapelites. Indeed,
the weighted mean age of syn-D3 muscovites from the CUU is
21.1 = 0.5 Ma.

within the MHLU, only one biotite sample, underlining $2, was
analysed and yield an age at 20.66 *+ 0.19 Ma that is concordant with
that of syn-D2 biotites within the CUU. The weighted mean age for
retromorphic syn-D3 and syn-S3 muscovites from MHLU yield an age at
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21.42 + 0.5 Ma that is concordant with that of muscovite from the
CUU but also from the CSZ (21.87 += 1.1 Ma).

To conclude, it appears that syn-D3 muscovites yield an age at ca
21.1 Ma in the whole studied area. Syn D2-biotites yield concordant
ages with those obtained on syn-D3 muscovites. These muscovite and
biotite ages are nearly coincident with the monazite ages.

8. Discussion
8.1. Tectono- metamorphic evolution

Our new structural and petrological observations of metamorphic
units of the Ceuta Peninsula highlight that relics of kyanite, as well as
boudins containing syn-S1 metamorphic assemblage, are present only
in CUU metapelites attesting that this unit has preserved higher meta-
morphic conditions (high-pressure granulite facies conditions) than
MHLU orthogneisses prior to the D2 event (intermediate to low-pres-
sure granulite facies conditions). Based on this critical data, we
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interpret the CSZ as a thrust, which transported rocks bearing HP relics
over those free of such relics.

P-T conditions for D1 tectono-metamorphic event estimated in
granulites from Ceuta (Ruiz Cruz and Sanz de Galdeano, 2012a, 2012b;
Fig. 10 orange circles) and from Beni Bousera (El Maz and Guiraud,
2001; Fig. 10 brown circle) are in agreement with our petrological
observations. The proposed P-T path for the CUU {(Fig. 10) starts po-
tentially with HP-HT conditions {D1) then evolves to MP-HT conditions
{D2). UHP relics found in kyanite-bearing metapelites are not taken into
account in the retrograde P-T path, since they are considered as Var-
iscan or older (Ruiz Cruz and Sanz de Galdeano, 2012a, 201 2b). For the
MHLU, we propose a prograde path in accordance with the overlying of
the higher grade CUU above this lower grade unit (Fig. 10).

The main D2 metamorphic and tectonic imprints, responsible to the
regional development of a pervasive foliation {§2) and a mineral
stretching lineation (L2) under intermediate-pressure granulite facies
conditions (Fig. 10), are concordant in both CUU and MHLU as well as
the Ceuta Shear Zone, attesting that the juxtaposition of these meta-
morphic units is contemporaneous with this D2 event. The contact
between both tectonic units corresponds to a high temperature ductile
shear zone {D2) consistent with a thrusting toward the NE. The CUU
and the MHLU were tectonically coupled at a depth of 20-30 km under
high temperature conditions {770 "C-820 °C, Fig. 10).

Within the CUU, several spinel bearing peridotite slivers, located at
the base of this unit, enhance mylonitic structures consistent with the
D2 finite deformation pattern, showing that both crustal and mantle
rocks underwent the D2 deformation event {Fig. 10). Thus, in the stu-
died area the coupling between mantle and crustal metamorphic rocks
clearly occurred before the D3 extensional event. This conclusion dif-
fers from interpretations proposed for other domains of the Lower
Sebtides within the Rif orogeny, particularly the model proposed for
Beni Bousera by several authors (e.g. Alvarez-Valero et al., 2014; Frets
er al., 2014; Gueydan et al., 2015), in which the peridotites were em-
placed within a thinned crust during extensional tectonics related to
back-arc extension and opening of the Alboran domain during the Late
Oligocene-Early Miocene.

The CUU and the MHLU underwent a third tectono-metamorphic
event {D3) developed at the boundary between amphibolite and
greenschist facies conditions (400-550°C and 1-3 kbar, Fig. 10) and
producing localized 53 foliation in narrow ductile shear zones. The late
D3 phase develops mylonitic bands with shear criteria and S/C planes
{Fig. 5A, B, C) indicative of a normal sense of shear toward the SW. The
opposite sense of shear during D3, comparative to D2, reflects a late
reactivation of the thrust plane during extension. This ductile to brittle
extension developed under high thermal regime is described for the first
time in Ceuta. The same retrograde evolution is recorded in all meta-
morphic units as static recrystallisations.

8.2. Interpretation of geoclronological data

The new U-Pb and Ar*°/Ar*® geochronological analyses in the Ceuta
Peninsula highlights mainly alpine ages, except for the kyanite-bearing
metapelites of CUU {sample CEU 12-19). In this latter sample, inherited
zircon and monazite (Fig. 15B, C) suggest a polyphased evolution with
ages scattered from Variscan {c. 300 Ma) to Lower Proterozoic (c.
1750 Ma), which most likely reflect the ages of the rocks that sourced
these detrital minerals. A Variscan age of 290 = 4 Ma (Rb/Sr whole
rock dating) has been previously gathered in the MHLU orthogneisses
and interpreted as corresponding to partial melting or HT mylonitisa-
tion (Bernard-Griffith et al., 1977). Since we obtained Alpine ages for
the HT-MP metamorphism in the MHLU orthogneisses, this variscan age
could correspond to an early magmatic episode. A contemporanecus
Variscan event, dated around 300 Ma, is well documented in the in-
ternal Rif within the Beni Bousera metamorphic units and is related to
anatectic magmatism and metamorphism during Variscan collision (e.g.
Montel et al., 2000; Rossetti et al., 2010; Gueydan et al., 2015).
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A main episode related to the Alpine orogeny is clearly documented
by (i) U-Pb ages obtained on zircon, monazite and xenotime at ca.
21 Ma and {ii) by Opr %Ay ages obtained on muscovite and biotite at
ca. 21.1 Ma. It is particularly striking that five thermochronological
systems yield concordant ages for all units, with the notable exception
of some older monazite U-Pb ages (ca. 26 to 29 Ma) in sample SEB13-
03. It is also noteworthy that most of the minerals texturally in equi-
librium with S2 fabrics yield ages perfectly concordant with syrn-D3
muscovites. Such concordant ages for various thermochronometers may
be explained by either a very rapid cooling during exhumation {e.g.
Esteban et al., 2004), or a resetting of thermochronometers related to
syn-metamorphic fluid circulation that promoted mineral
crystallizations associated with losses and/or gains of mobile chemical
elements (e.g. Rossetti et al., 2010; Didier et al.,, 2013 and reference
therein).

The U-Th-Pb chronometer of monazite is generally considered to
provide high-temperature absolute time constraints as it is commonly
observed in equilibrium with prograde or peak crystallized mineral
(e.g. Foster et al., 2000). The classically accepted closure temperature
for Pb in monazite (=725 = 25°C after Copeland et al., 1988) and
numetrous studies (e.g. Cherniak et al., 2004; Dewolf et al., 1996; Kalt
et al., 2000) have demonstrated the robustness of the U-Pb system in
this mineral up to 800-950 "C. However, previous works on metapelitic
rocks have also revealed that monazite is often complex and can also
date retrograde events, taking place under relatively low P-T condi-
tions, even on a single sample {e.g. Bosch et al.,, 2002; Gibson et al.,
2004; Bollinger and Janots, 2006; Stipska et al., 2015; Turlin et al,
2016). This is peculiarly true when fluid circulation occurred during
deformation processes {e.g. Harlov et al., 2011).

The Ar-Ar chronometers of muscovite and biotite are considered to
provide medium- to low-temperature {< 500 °C) absolute time con-
straints. The estimated closure temperatures for Ar in muscovite and
biotite are in the range of 405-425 °C (e.g. Harrison et al., 2009) and of
280-335 °C {e.g. Harrison et al., 1985), respectively. However, mica
closure temperatures are influenced by several parameters such as
mineral chemistry, cooling rate, grain size and recrystallization in
presence of fluids {synthesis in McDougall and Harrison, 1999). In ad-
dition, pervasive fluid circulations have been shown to be responsible
for partial to total recrystallizations of micas and resetting of the micas
chronometers {e.g. Putnis, 2009).

In samples CEU12-02, M10-32 and SEB13-03, monazite and xeno-
time are texturally in equilibrium with S2 fabric, but provide different
ages (intercept age of 21.3 = 0.6Ma in sample CEU12-02,
21.6 *+ 0.8 Ma in sample M10-32, 20.3 * 0.7 Maand 28.8 = 1.0 Ma
in sample SEB13-03; Fig. 15A, D, E). This reflects total or partial re-
crystallization (heterogeneous recrystallization) of these minerals
during the D3 extensional event that we dated at ca. 21 Ma by Ar/Ar
method on neoformed muscovite grains. This phenomenon of partial
recrystallization is also documented in sample SEB13-03 where a
monazite grain yields different ages (21.0 + 0.4 Ma in monazite rim
and 26.8 * 1.8 Ma in monazite core Fig. 13F and Table 5). In this case,
monazite and xenotime growth at ca. 21 Ma may be related to late stage
fluid circulation, producing local or total recrystallization of these mi-
nerals associated with the D3 extensional event. Late fluids overprint,
producing recrystallization and Pb loss in monazites, was already de-
picted in a similar context in the internal Rif {(Janots et al., 2006;
Rossetti et al, 2010; Gueydan et al., 2015) and the internal Betic
(Acosta-Vigil et al., 2014).

Biotites in textural equilibrium with S2 fabric yield Ar-Ar ages be-
tween 20.66 + 0.19 Ma and 21.1 + 0.5 Ma, concordant with syn-D3
muscovites. In these rocks, fluids circulation is evidenced by the sig-
nificant growth of hydrous minerals within the D3 extensional shear
zones as well as replacement of syn-S2 minerals with similar hydrous
phases. These observations support a biotite chronometer resetting
enhanced by the presence of fluids. Moreover, in a temperature range of
400-550 °C {i.e. compatible with the D3 extensional event) a thermal

re-
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resetting of micas, coupled with fluid effects, has to be also envisaged.

If we accept the hypothesis of ages resetting in relation with fluid
circulations, possibly enhanced by a thermal effect for micas, this
preclude the conventional use of thermochronological data as markers
of cooling rates.

In the Ceuta Peninsula we show that all geochronological systems
applied either on syn-D2 or syn-D3 minerals yield an age of ca. 21 Ma,
which correspond to the development of ductile structures in an ex-
tensional regime. Older U-Pb ages, up to 28 Ma, obtained on minerals
texturally in equilibrium with D2 may correspond to monazite growth
during D2 thrusting event. However, these older ages can only be re-
tained as a minimum age as we cannot ascertain that these minerals did
not undergo partial reequilibration. This may suggest that the tectonic
inversion took place between 28 and 21 Ma but no information about
the details of the Alpine orogenic event itself has been preserved in the
CUU and the MHLU metamorphic units.

8.3. Geodynamic implication

Our structural, petrological and geochronological investigations in
the Ceuta Peninsula are compatible with thrust tectonics leading the
emplacement of the CUU over the MHLU under high-temperature-in-
termediate pressure conditions during Alpine orogeny. Alpine ages
have already been evidenced in the internal units of the Rif, in the Beni
Mzala and in Beni Bousera units located west and south of Ceuta re-
spectively (Fig. 17 and reference therein), and are also very common in
the Alpujarides units particularly near the Ronda peridotite massif in
the Betic (Fig. 17 and reference therein). However, the significance of
these ages and their associated tectonic context are still debated, al-
though mostly associated to a phase of late extension (e.g. Platt et al.,
2003b; Platt et al., 2013; Gueydan et al., 2015). In the Ceuta Peninsula,
we argue based on our new observations and data that the tectonic
event (D2) took place until at least the Upper Oligocene. The global
geometry of the Rif belt is marked, especially in its northern part
(Fig. 18), by a fan structure with opposite vergence of folds and thrust
systems (Durand Delga and Kornprobst, 1963; Chalouan et al., 2008). In
this regional tectonic context, the westward dipping of the Ceuta Shear
Zone toward the foreland is coherent with geometry of an orogenic
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wedge. A similar accretionary wedge was described in the eastern Betic
Cordillera of southern Spain with backthrusting at the Internal/External
zones boundary during early to middle Miocene times (e.g. Lonergan
et al.,, 1994; Platt et al.,, 2013). In our interpretation MP-HT meta-
morphism and partial melting recorded in both units are associated to
thrusting related to shortening and crustal thickening during the first
stages of plate convergence (D2 event). Ongoing thrusting and asso-
ciated erosion, drove partial exhumation of the Ceuta metamorphic
units during Oligocene in an overall compressive tectonic setting. The
late extensional event (D3) likely contributed to the final exhumation of
the metamorphic units during Early Miocene, synchronous to the de-
velopment of Late Oligocene to Early Miocene sedimentary basins. In
the basins of the northern Rif, the Fnideq and Sidi Abdeslam formations
(e.g. Serrano et al., 2007) unconformably overlay the metamorphic
basement, attesting that the latter units have already reached the sur-
face and were exposed at that time (Michard et al., 2006). We interpret
D3 ages (e.i., ca. 21 Ma) as reflecting the terminal stages of the well-
documented HT-LP metamorphic event (see reviews in Michard et al.,
2006; Platt et al., 2013), which affected the entire Sebtides-Alpujarrides
nappe-stack and the bottom of the Ghomarides-Malaguides pile
(Chalouan and Michard, 1990; Negro et al., 2006).

In this regional framework, the tectonic evolution of Ceuta units is
consistent with thickening and partial melting of the a supra-subductive
plate during an Early Oligocene compressional event, followed by a
progressive slab retreat and back-arc Alboran basin opening associated
with a Late Oligocene-Early Miocene extensional event (e.g. Jolivet
et al., 2008).

Concerning the coupling between crustal rocks and peridotites, our
data clearly shows that it occurred before the Early Miocene, whatever
the mechanism considered (see Platt et al., 2013; Gueydan et al., 2015),
In this case, the coupling might happen during the Paleogene (see Tubia
et al., 2013), during the Jurassic (see Sdnchez-Rodriguez and Gebauer,
2000), or during or even before the Paleozoic (see Kornprobst, 1974;
Montel et al., 2000). We propose that exhumation of peridotites and
crustal rocks of the Ceuta Peninsula might have occurred during Oli-
gocene thickening in a subduction context during slab advance (e.g.
Vanderhaeghe and Duchéne, 2010) (Fig. 19A). Their ultimate ex-
humation is accommodated by normal faults during extension related

Fig. 17. Summary of previous geochronological
data for the Sebtites (Rif) and Alpujarrides
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(Betics) units.
(1) K/Ar and Ar/Ar on phengite and muscovite;
Michard et al., 1983; Saddiqi, 1995, (2) U-Th-Pb
monazite ages; Janots et al., 2006, (3) Rb-Sr
whole rock; Polvé, 1983, (4) *°Ar—?Ar on plagi-
oclase from kinzigite; Pearson et al., 1993, (5)
|] “Ar/*Ar on biotite from granulite; Michard
et al.,, 2006, (6) zircon U/Pb en granulite; Platt
et al., 2003a, (7) Lu/Hf in garnet-bearing peri-
15 dotites and pyroxenite; Blichert-Toft et al., 1999,
D Pearson and Nowell, 2004), (8) Sm/Nd garnet-
clinopyroxen isochrons in the pyroxenites; Polvé,
1983; "°Ar-*°Ar on plagioclase from kinzigite;
Pearson and Nowell, 2004, (9) U-Pb on zircon
and monazite, and “’Ar/*°Ar ages on granitic
dikes; Rossetti et al., 2010, (10) in situ U-Th-Pb
dating of monazite from migmatitic gneiss and
micaschists; Gueydan et al., 2015, (11) Ar/Ar on
phengite, Monié et al., 1991, (12) whole-rock Rb-
sr, "Ar/*°Ar on muscovite and biotite, K-Ar on
biotite; Zeck et al., 1992, (13) **Ar/*°Ar on am-
phibole, muscovite, biotite and feldspar; Monié
et al., 1994, (14) U-Pb zircon from gneisses; Platt

and Whitehouse, 1999, (15) Rossetti et al., 2010,
(16) U-Pb on zircon in metasediments; Zeck and

Williams, 2001; Zeck and Whitehouse, 2002; Esteban et al., 2011, (17) ion microprobe dating of zircon from eclogite; Sianchez-Rodriguez and Gebauer, 2000, (18) zircon on leucocratic
dikes; Tubia et al., 1997; Sanchez-Rodriguez and Gebauer, 2000; Cuevas et al., 2006; Esteban et al., 2011, (19) ion microprobe dating zircon from granulite; Plate et al., 2003a, 2003b,
(20) electron microprobe U-Pb dan‘ng of monazites; Massonne, 2014, (21) sediments; Serrano et al., 2006; Serranc et al., 2007.
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Fig. 18. Simplified cross section in the Northern Rif Internal Zone (adapted from Chalouan et al., 2008).

Location in Fig. 1B.
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Fig. 19. Schematic cross section illustrating the geodynamic scenario for the emplacement of Ceuta units.
Orientations are proposed in present date coordinates. Black circle represents the position of CUU peridotites. In light pink: continental crust, in dark green: oceanic crust. in green:

lithospheric mantle, in light green: asthenospheric mantle.

A, Oligocene subduction and lithosphere thickening with development of high pressure metamorphism (Janots et al.. 2006) at the base of the accretionary wedge, coeval to the thrust of
CUU metapelites and peridotites over MHLU orthogneisses, and HT metamorphism (D2 tectono-metamorphic event).
B, Oligo-Micoene slab roll-back with back-arc extension developing normal fault (D3 tectono-metamorphic event). (For interpretation of the references to colour in this figure legend, the

reader is referred to the web version of this article.)

to Oligo-Miocene slab roll-back (Fig. 19B).

9. Conclusion

Metamorphic P-T paths, superimposed finite strain patterns, kine-
matic regimes and timing for the main deformation episodes (i.e. D2
and D3 events) evidenced in the Geuta Peninsula allow us to refine the
geodynamic evolution of the Internal Rif units in the regional frame-
work of the Gibraltar arc and the Alboran basin formation.

Thrust tectonics played a key role in the geology of the Ceuta
Peninsula during the Alpine orogeny. We propose that the Ceuta Shear
Zone acted as a back-thrust during the D2 compressive event, which
occurred under high temperature-intermediate pressure conditions
prior ca. 28 Ma. Such pattern could reflect the formation of an orogenic
wedge located in the upper plate, in a backward position, of the alpine
subduction zone driving the geodynamic evolution of the Alboran do-
main.

The D3 extensive event occurred under intermediate temperature-
low pressure conditions in association with a major thermal event and
significant fluid circulations, responsible for total or partial re-
crystalization of minerals that provided ages around 21 Ma regardless
of the thermochronometer used (i.e. U-Th-Pb on monazite and xeno-
time, Ar-Ar on biotite and muscovite). This alpine episode of crustal
thinning could be related to the opening of the Alboran basin in a back-
arc position at ca. 21 Ma.

Last but not least, the coupling between mantle peridotites and
crustal metamorphic rocks occurred at a minimum depth of 20-30 km
under high temperature conditions during crustal thickening, before the
D3 extensional event, and thus cannot be related to the back-arc
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Supplementary data to this article can be found online at https://
doi.org/10.1016/j.tecto.2017.11.028.
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Appendix A: Panorama of the contact between the Upper and Lower units in the Ceuta Peninsula.
In yellow: metapelites, in green: peridotites, in pink: orthogneisses.
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Appendix B:
1- S2 foliation trajectories map
2- L2 lineation and P2 fold axis trajectories map
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Appendix C: Lower hemisphere equal area stereographic projections
1-S2 and S3 foliation planes
2- L2 and L3 stretching lineations
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MAG: 947 x MAG: 947 x

Appendix G : Example of BSE and cathodoluminescence (CL) images of dated minerals. Analyses were
performed in the Institut des Sciences de la Terre in the University of Pierre and Marie Curie. The operating
conditions were of 15 kV accelerating voltage and 20 nA beam current.

1, BSE image of monazite.

2, CL image of monazite showing a thin rim zonation.

3, BSE image of zircon.

4, CL image of zircon showing zonation.
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II1.5. ANALYSE STRUCTURALE DES CONTACTS ENTRE LES
PRINCIPALES UNITES

IIL1.5.1. Zone de cisaillement ductile entre les unités des Sebtides supérieures

Au niveau du contact entre 1’unité de Beni Mezala supérieure (BM2) et 'unité de
Boquete de Anjeras (BA) deux zones de cisaillement ont pu étre identifiés (Figure ITI-2 et
Figure III-16) ; points CEU16-33/CEU17-30 et CEU17-38). Ces zones de quelques métres
d’épaisseur sont localisées dans les niveaux de phyllonites. Ces roches sont caractérisées par
une foliation S2 a quartz, mica blanc et chlorite. La linéation minérale S2 plonge de 30° vers
I’est et elle est marquée par I’allongement du quartz, du mica blanc ainsi que la chlorite. Des
structures S/C indiquent un sens de cisaillement inverse vers le NW ou I’'W le long de la
linéation L2 (Figure I1I-16, Figure III-17A et Figure III-17B). A 1’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 1’unité¢ de Tizgarine (Tz)
des veines de quartz plissées ou sigmoides, ainsi que des bandes S-C indiquent également un
sens de cisaillement vers le NW (Figure III-2 et Figure I1I-16; point CEU16-52 ; Figure
III-17E).

Etant localisées au contact entre des unités des Sebtides supérieures, ces zones de
cisaillement pourraient €tre contemporaines a I’empilement de ces unités. Dans sa position
géométrique actuelle les observations de terrain indiquent un contact chevauchant vers le NW
aWw.

I11.5.2. Zone de contact entre I’unité de Tizgarine et les Ghomarides: un contact majeur

a I’échelle régionale

Au niveau du contact entre I’unité de Tizgarine et des Ghomarides, on observe une zone
mylonitique majeure avec une déformation ductile pénétrative sur plusieurs centaines de metres
¢300 m), impliquant un niveau de méta-conglomérats. Cette zone est principalement visible sur
le flanc est de I’antiforme de Beni Mezala (Figure I11-3, Figure I11-4, Figure I11-6 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 sigmoide, indiquant un
cisaillement vers ’E a NE (Figure III-18A et III-18B). Les galets composant le méta-
conglomérat ont une forme en fuseau avec un trés fort étirement qui définit une linéation
d’étirement orientée N100 a 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 I’E a 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 a un micrométre) et de micas blancs (Figure III-18C et
I1I-18D). Ces minéraux moulent des porphyroclastes de quartz, de feldspaths (plagioclase et
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feldspath potassique) et de calcite (Figure I1I-18C et III-18D). Quelques gros cristaux ¢ 0.3
cm) de quartz a extinction roulante sont déformés dans la foliation et montrent des textures de
sous grains qui €voluent sous forme de bandes de quartz recristallis€ marquant la foliation
mylonitique (température de déformation 400-200°C ( ). Le quartz
est également présent au niveau des queues de cristallisation autour des clastes de quartz ou de
feldspaths (Figure I11-18D).

Les criteres 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 I’antiforme de Beni Mezala, la zone de déformation est plus
difficile a observer (ceci est li¢ a I’acces limité aux affleurements dans la zone de fronticre et
qui restent donc inaccessibles). Proche du contact avec I’unité de Boquete de Anjeras, une zone
cisaillement ductile de quelques métres (~10 m) est visible dans un niveau conglomératique de
I’unité de Tizgarine (Figure III-2 et Figure I1I-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 1’ouest on trouve les unités de Tizgarine d’age permien et
triasique, qui ne sont pas présentes sur le flanc est de ’antiforme (Figure I1I-3). Ces roches
gréseuses ou calcaires ne présentent aucune déformation ductile et aucune cristallisation
métamorphique n’a été observée. De ce coté du flanc de l’antiforme, aucune zone de
déformation n’a été observée entre 1’unité des Ghomarides et 1'unit¢ de Tizgarine. La
localisation de la zone de contact au niveau du flanc ouest de I’antiforme reste encore a préciser.

1I1.5.3. Zones de cisaillement ductile dans I’unité des Sebtides inférieures

Cette partie a fait I’objet d’une description détaillée dans la section I11.4 (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 a la
foliation S2 et a 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 criteres de cisaillement, avec notamment 1’élongation des
quartz et des feldspaths, indiquent un déplacement vers I’E a NE. Cette déformation est
contemporaine a la mise en place des métapélites associées a une écaille de péridotites des
Sebtides inférieures, sur les orthogneiss du Monte Hacho.

Cette zone de cisaillement est ensuite réactivée lors d’un €pisode 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 & muscovite-
biotite-quartz-feldspaths, développée dans des conditions P-T a la limite des faciés des
amphibolites et des schistes verts (400-550 °C and 1-3 kbar). Cet évenement est généralisé a
I’ensemble de la pile métamorphique puisque des zones cisaillement d’ultra-mylonite a jeux
normal vers le SW, sont observables aussi bien dans les métapélites que dans les orthogniess.
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Figure I1I-16 : Carte géologique de la région de Ceuta (d’apres Kornprobst and Durand Delga, 1955a) et données structurales des zones de
cisaillements ductiles. Le sens de cisaillment est indiqué par des fleches, 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
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NW b SEEER

Figure llI-17 : Zone de cisaillement ductile dans les unités des Sebtides supérieures. A. Structure
S/C montrant un cisaillement vers le NW dans | 'unité de BM2, au contact de ['unité de Boquete
de Anjeras (point CEUI17-30). B. Sigmoide montrant un sens de cisaillement vers I'W dans
['unité de Boquete de Anjera au contact de BM2 (point CEUI7-38). 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 I’'W
(lame CEU17-38). E. Veines de quartz déformées montrant un cisaillement vers le NW dans
["unité de Tizgarine (point CEUI16-52).
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| CEU17-50 |

Figure I1I-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 [‘est (CEUI6-
12/CEUI17-07). B. Galets déformés en sigmoide indiquant un déplacement vers le nord-est.
C. A l’échelle microscopique, bandes de S/C’ montrent un déplacement vers [‘est. La
foliation est a quartz (qtz) et mica blanc (mb) (observation en LPNA; CEU16-12). D. A
[’échelle microscopique, bandes de S/C’ indiquant un déplacement vers le nord-est. La

foliation est a 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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I11.6. LES DEFORMATIONS TARDIVES

Deux phases de compression tardives post-Burdigalien par rapport aux phases de
déformation D2 et D3 ont été identifiées :
(1) une phase de compression WNW-ESE, D4, contemporaine de la formation de
I’antiforme de Beni Mezala et associée a des plis d’axe majoritairement NNE-SSW.
(1))  une phase de compression N-S, D5, associée au développent de plis d’axe E-W a
WNW-ESE.

Figure I1I-19 : Plis tardifs correspondant aux phases de compression D4 et/ou D5. A. plis
P4 d’axe NNW-SSE dans 'unité des BM?2. B. plis P5 d’axe E-W dans [’unité de Tizgarine.
C. plis P4 d’axe N-S et plis P5 d’axe E-W créant des structures d’interférence dans [’unité
des Ghomarides.

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 a métriques présentent des axes N-S a NNE-SSW (NO-165) plongeant
faiblement (0-20°) vers le S ou le N. Les plans axiaux de ces plis peuvent étre soit
subhorizontaux, soit ils plongent modérément a fortement (25-75°) vers I’E-SE ou I’'W. Une
schistosité (S4) associée a ces plis peut étre quelque fois observée (Figure III-3). Ces plis
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d'échelle métrique a décamétrique ont la méme direction que les structures synformes et
antiformes d'échelle kilométrique qui fagonnent la région de Ceuta (i.e. antiforme de Beni
Mezala) et pourraient donc étre contemporains a leur formation.

Une phase tardive de plissement P5 d’axe orienté globalement E-W 8 WNW-ESE (N60-
100), faiblement pentés (0-25°) (Figure III-19B) plisse la foliation principale S2 ainsi que les
plis P4 (Figure I1I-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 ¢galement visibles a 1'échelle de la carte géologique (Figure III-3). IIs plissent les grands
contacts tectoniques (Ghomarides/Tizgarine; Filali/Monte Hacho).

52 L2

n=302 n=101

Figure I1I-20 : Diagrammes stéréographiques des plans de la foliation S2 et des linéations
L2 des unités de I’ensemble de la région de Ceuta (Sebtides et Ghomarides). Canevas de
Wulf, projections selon [’hémisphere inférieur, n représente le nombre de mesures.

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 I1I-21) établie a 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 méme tendance (Figure I11-22).
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 II1-22).
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La dispersion observée aussi bien pour les directions de foliation S2 que pour les
directions de linéations L2 suggere que celles-ci soient réorientées pendant plusieurs phases de
déformation postérieures.

Ces phases de plis tardives affectent les formations d’age Oligocéne-Burdigalien

( ) du bassin de Fnideq (Figure III-1 et Figure III-3), ce qui permet
d'envisager un age post-Burdigalien pour ces deux phases compressives.
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Figure III-21 : Carte des trajectoires des foliations S2 sur [’ensemble de la région de Ceuta et axes des plis post D3 déduits.
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Figure I1I-22: Carte des trajectoires des linéations L2 sur [’ensemble de la région de Ceuta axes des plis post D3 déduits.
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I11.7.

MAGMATISME D’ARC CALCO-ALCALIN AU SEIN DES

SEBTIDES INFERIEURES (ARTICLE 2)

Cet article a fait ’objet d’une publication dans Geological Magazine. 11 peut étre trouvé

via ce lien : https://doi.org/10.1017/S0016756818000717

>

>

Cet article documente pour la premiere fois 1’existence de roches magmatiques au sein
de I'unité métapélitique des Sebtides inférieures.

Une étude structurale, pétrographique, géochimique et géochronologique a ét¢ menée
sur ces roches magmatiques.

Ces roches magmatiques micro-dioritiques se présentent sous forme de sills pluri-
centimétriques a métriques, paralleles a la foliation principale (S2) des métapélites
encaissantes.

L’assemblage magmatique primaire de ces roches est composé de feldspaths, de quartz,
de biotite, de pyroxene, 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 a micro-
granulaires qui présentent une association minéralogique magmatique a plagioclase,
amphibole, pyroxéne et quartz.

La signature géochimique de ces micro-diorites est typique des roches d’arc
magmatique calco-alcalines fortement potassiques a shoshonitiques.

Une association minérale secondaire métamorphique a mica blanc, chlorite, quartz,
albite et épidote, se développe aux dépends des minéraux magmatiques primaires et
atteste d'un rééquilibrage métamorphique a 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 [’évenement
métamorphique a lieu aux alentours de 21 Ma.

L’age du métamorphisme secondaire a ca. 21 Ma ainsi que la relation structurale entre
les sills et la foliation principale des roches encaissantes datée précédemment a environ
28 Ma, démontrent que ces sills magmatiques se sont mis en place entre 28 et 21 Ma.
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Abstract

We document the occurrence of micro-diorite magmatic sills, with magmatic enclaves, in the
Ceuta Peninsula within metapelites from the Lower Sebtides units (Internal Rif). All magmatic
rocks show a primary magmatic mineralogy and geochemical signature diagnostic for high-K
calc-alkaline to shoshonitic island arc magmatism. Moreover, these rocks are significantly
affected by secondary metamerphic transformations under greenschist- to amphibolite-facies
conditions, regionally dated at c. 21 Ma. Geometric relationships between the sills and the main
regional foliation, developed under intermediate-pressure granulite-facies conditions at ¢. 28
Ma, demonstrate that the sills emplaced during the late stage of this main tectonic event.
New U-Pb i situ analyses of monazite performed on the micro-diorite sills provide an age
of 20.64 + 0.19 Ma, coherent with this chronological framework and interpreted as the age
of greenschist-facies re-equilibration. The discovery of pre-Miocene high-K calc-alkaline to
shoshenitic arc-related magmatism is clearly consistent with the subduction context proposed
for the Alboran Basin evolution, according to geophysical investigations. In this framework, the
Lower Sebtides units could be considered as part of the upper plate of the subduction system,
while the Upper Sebtides must be regarded as the lower subducted plate.

1. Introduction

Located in the western tip of the Mediterranean, the Gibraltar arc consists of the Alboran Basin
surrounded by the Betic (in Spain) and the Rif (in Morocco) orogenic belts built, since late
Mesozoic time, in the context of Africa and Eurasia plate convergence (Fig. 1). Today, the geo-
dynamic evolution of the internal zone of these cordilleras (ie. the Alboran domain) is considered
to be the result of subduction followed by slab rollback, which produced the opening of aback-arc
basin (e.g. Royden, 1993; Lonergan & White, 1997; Faccenna et al. 2004, 2014; Spakman & Wortel,
2004; Vergés & Fernindez, 2012; Bezada ef al 2013; Van Hinsbergen et al. 2014). Such a scenario
with a retreating slab, migrating behind the orogenic wedge is also assumed in other domains of
the Mediterranean such as the Calabrian arc (e.g. Faccenna ef al. 2001, 2002) or the Aegean arc
(e.g. Jolivet & Brun, 2010; Jolivet et al. 2013).

Numerous geological, petrological, geochemical and geochronological studies were carried
out on the internal zones of the Betic and the Rif belts in order to constrain the geodynamic
evolution of the Alboran domain (e.g. Beccaluva et al 2007; Duggen ef al. 2008; Conticelli
etal. 2009; Lustrino ef al. 2011; Carminatiefal. 2012). However, in spite of these detailed studies,
no expression of arc-related calc-alkaline magmatism has ever been documented so far in the
Internal Rif. In this paper we unravel for the first time the occurrence of subduction-related
magmatism in the Ceuta Peninsula, located in the internal zone of the Rif belt.

2. Geological context

The Rif Cordillera, located in the northern part of Morocco, consists of stacked sedimentary
and metamorphic units thrust onto foreland basins. Classically, three main structural domains
are recognized in this orogenic system (Fig. 1b): (i) the External zone, (ii) the Flysch zone and
(iii) the Internal zone (or Alboran domain, see Michard et al. 1991; Chalouan et al. 2008). The
Internal Rif consists of three units, namely, from top to bottom, the Dorsale calcaire, the
Ghomarides unit and the Sebtides unit (Fig. 1b, e.g. Chalouan et al. 2001). The Sebtides unit
is composed of a stack of high- to low-grade metamorphic rocks, subdivided into the pre-
Permian Lower Sebtides and the Palaeozoic to Triassic Upper Sebtides (Chalouan et al.
2008). In the Ceuta area, two sub-units are distinguished in the Lower Sebtides: the Ceuta
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Fig. 1. {Colouronline) (3} Location of the Gibraltar arc and Alboran Easin in the framework of the Western Mediterranean and peri-Mediterranean orogenic belts {light

green). {b] Structural map of the Gibraltar arc.

Upper Unit {CUU) and the Monte Hacho Lower Unit (MHLU).
The CUU is composed of migmatitic metapelites containing peri-
dotite lenses and boudins of high- to ultra-high-pressure granu-
lites at its base (Kornprobst, 1974; Ruiz-Cruz & De Galdeano,
2012, 2013), overthrust upon the migmatitic orthogneisses of
the MHLU (Fig. 2, Kornprobst, 1974; Homonnay et al. 2018).
Thrust tectonics developed under intermediate-pressure granu-
lite-facies metamorphism before Miocene time, probably during
Oligocene time {Homonnay ef af. 2018). In this domain, three
ductile deformation stages {D1-D3) have been identified, where
§1-83 foliations are associated with distinctive metamorphic
assemblages (Homonnay et al. 2018). In both Lower Sebtides
units, an 82 composite foliation, bearing a well-developed
stretching lineation L2, is the dominant regional fabric whatever
the lithology. In the uppermost unit, pre-D2 fabrics (i.e. D1/51)
are locally preserved in volumes (i.e. lozenge-shaped blocks) that
escaped overprinting by the pervasive S2. In both units, D3 struc-
tures consist of localized normal ductile shear zones associated
with an 83 foliation. Detailed microstructural, mineralogical
and geochronological investigations (Homonnay et al. 2018)
demonstrate that:

{1) D1 was contemporaneous with high-pressure/high-tempera-
ture metamorphic conditions {high-pressure granulite facies)
of unknown age;

{2) D2 developed, contemporaneously with thrust tectonics,
under intermediate-pressure  granulite-facies conditions
{7-10 kbar and 780-820 °C) before 28 Ma;

{3) D3 is characterized by metamorphic re-equilibration at the
boundary between amphibolite- and greenschist-facies

conditions (400-550 °C and 1-3 kbar) during early
Miocene time {ie. ¢ 21 Ma).

In the most western part of the Ceuta area, the Upper Sebtides
{Federico units) underwent an Alpine, probably Oligocene, high-
pressureflow-temperature metamorphism typical of subduction
zone conditions (Bouybaouene et al. 1995 Goffe et al. 1996;
Michard et al. 1997; Janots et al. 2006).

3. Evidence for high-K calc-alkaline magmatism in the
Lower Sebtides

3.a. Field observations

Metapelites from the CUU present a main NE-striking (N30 to
N50) §2 foliation plane, gently to moderately dipping (20 to
50°) towards the NW (Fig. 2). This foliation is marked by the alter-
nation of quartz-feldspars and garnet-biotite-sillimanite-rich lev-
els as well as by the alternation of centimetric quartzo-feldspathic
leucosomes and biotite-sillimanite mesosomes {Fig. 3a). This main
D2 deformation episode, synchronous with partial melting of the
metapelites, is also contemporaneous with the thrusting of the
CUU over the MHLU (Homonnay et al. 2018).

In these metapelites we found several pluricentimetric to pluri-
metric magmatic sills parallel to the main S2 foliation plane (Fig. 3a,
b.c). In these ‘micro-granitoid’ sills we recognized two types of
enclaves: (1) enclaves of migmatitic metapelites {i.e. host rock,
Fig. 4a) and (2) granular to microgranular magmatic enclaves
{Fig. 4b). The cores of the magmatic sills are clearly not deformed
and contain a well-preserved microgranular porphyric texture
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Fig. 2. {Colour online] Geological map showing the location of the magmatic sill within the structural frameworl of the Ceuta Peninsula {modified after Homonnay
ef of. 2018). CUU - Ceuta Upper Unit; MHLU - Monte Hacho Lower Unit; CSZ - Ceuta Shear Zone. See Figure 1k for location.

{Fig. 3d). On the other hand, the edges of the sills display
preferred mineral orientation interpreted as a magmatic flow-fabric
{Fig. 3b,c,e). This interpretation is supported by enclave alignments
parallel to the main foliation of the surrounding rocks (Fig. 3b).
These structural observations are typical for syn- to late-tectonic
{(ie. D2 deformation event) magma emplacement. In such a case,
the magmatic sills were emplaced in thermal equilibrium with the
surrounding metapelites.

3.b. Petrographic observations

The magmatic sills present a microgranular porphyric texture,
while magmatic fluidality is visible in thin-sections from the edges
of the sills (Fig. 5a). The sills contain a primary magmatic assem-
blage essentially composed of feldspars, quartz, biotites and oxides
(ilmenite and magnetite). Feldspars occur as subhedral to anhedral
large-sized grains (1-5 mm) {Fig. 5b) and present a magmatic
zonation. They are predominantly plagioclases (An;-An,.), which
exhibit polysynthetic twinning. K-feldspars (orthoclase, micro-
cline) are observed in minor amounts and orthoclase shows
Carlsbad twinning. Inthe groundmass, xenomorphic quartz grains
show wavy extinctions. Biotite appears as small (< 1 mm) brown,
strongly pleochroic grains in the groundmass or as minute

inclusions in large plagioclase grains (Fig. 5b). In the largest biotite
grains, needle-shaped rutile developed along cleavage planes. In
addition, we frequently observed a ‘ghost’ mineral with a rectan-
gular or rhomboidal shape {around 5 mm), which is totally
replaced by an association of chlorite, muscovite and epidote
{Fig. 5c). Although the nature of this mineral cannot be definitely
determined, the secondary mineral association together with the
mineral shapes strongly suggests a primary magmatic amphibole
or a primary magmatic pyroxene. Indeed, in one thin-section
we recognized one fragment of a rectangular-shaped pyroxene
within the psendomorphic aggregate. Magnetite occurs as more
or less thombohedral isotropic crystals in the groundmass, while
ilmenite is found as elongated dark brown frequently altered
grains. Accessory minerals are titanite, apatite, monazite and
zircon.

This primary mapmatic mineral association of plagioclase
+ quartz + K-feldspar + biotite + Fe-Ti oxide + Fe-Mg-mineral
{amphibole and/or pyroxene) indicates a moderately differentiated
magmatic rock {micro-granodiorite or micro-diorite). The lack of
primary magmatic muscovite or aluminium silicates together with
the presence of amphibole or pyroxene, Fe-Ti oxides and titanite in
the magmatic association is typical for calc-alkaline magmas, ie.
Hybrid Late Orogenic (Hpo) or Hybrid Continental Arc {Hey)
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Fig.3. {Colouronline) Field observations. (@) Decametric sill parallel to the main $2 metapelite foliation plane. {b) Edge of the sill with magmatic fluidalityand enclave
alignments parallel to the main 2 foliation plane. {c] Contact between the micro-diarite sill and the metapelite. {d) Microgranular porphyric texture preserved in the
core of the sill. {e] Magmatic mineral orientation {underlined by white dashed lines| within the micro-diorite sill.

magmatic series in the mineralogical/petrogenetic classification of  patches of albite and white mica. White micas also occur as radial

Barbarin {1999) and thus of mixed (crustal + mantle) origin. agerepates along magmatic grain boundaries. Chlorite forms pseudo-
Most magmatic minerals underwent secondary metamorphic  morphic patches within magmatic phases. In some samples, epidote

transformations {Fig. 5c). Feldspars are partly or totally replaced by~ developed at the expense of primary Fe-Mg magmatic minerals.
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Fig. 4. {Colour online] Enclaves observed within the micro-diorite sill. {a) Metapelite enclave. {b) Magmatic enclave with microgranular texture.

The magmatic enclaves display a magmatic mineral association
of plagioclase, amphibole, pyroxene and minor quartz (Fig. 6).
Plagioclase occurs as lath-shaped crystals that show polysynthetic
twinning. Amphibole is anhedral, green coloured and pleochroic
with, when observable, an extinction angle of about 20°%
Millimetre-sized pyroxene grains occur as anhedral crystals and
are largely replaced by secondary metamorphic minerals. Quartz
grains, with irregular grain boundaries, are scattered in the matrix.
Accessory magmatic minerals include magnetite and/or ilmenite,
titanite and zircon. Secondary metamorphic minerals are well
developed; plagioclases are frequently converted to fine-grained
white mica, while amphibole and pyroxene are partly or com-
pletely psendomorphosed by muscovite, chlorite and epidote.

The development of a secondary metamorphic mineral associ-
ation (ie. white mica+ chlorite + quartz + albite + epidote
assemblage) in the magmatic sills and their enclaves attests to a
severe metamorphic re-equilibration at the boundary between
amphibolite- and greenschist-facies conditions {ie. synchronous
with the D3 tectonic event; see Homonnay ef af 2018 for discus-
sion). Thus, both the magmatic sills and surrounding metapelites
are affected by I3 metamorphism, and consequently, field obser-
vations together with petrographic analysis are compatible with
syn- to late-D2 and pre-D3 magmatic sill emplacement.

3.c. Geochemicol investigations

Because the magmatic sills are significantly affected by D3 meta-
morphist, in order to investigate the geochemical characteristics
of these magmatic rocks we sampled the magmatic rocks only in
the largest and best-preserved sill. In this sill, in view of outcrop
quality, we found only two samples of micro-granitoids with
well-preserved magmatic texture (SEB12-04 and CEU14-05)
and one enclave (CEU17-23E), also very well preserved. These
three samples were selected for major- and trace-element chemi-
cal analyses. Bulk rock compositions were obtained by induc-
tively coupled plasma atomic emission spectrometry {ICP-
AES) and inductively coupled plasma mass spectrometry (ICP-
MS), for major and trace elements, respectively, on rock powders
at the Geochemical and Petrographical Research Centre in Nancy
(SARM laboratory, CNRS-CRPG; Table 1) following the pro-
cedure described in Carignan et al. {2001).

In the total alkalis versus silica classification (i.e. TAS diagram
after Le Maitre et al. 1989), the ‘micro-granitoid” samples are
micro-diorites, while the microgranular enclave is a less differen-
tiated micro-gabbrodiorite (Fig. 7a). Moreover, with respect to
Si0; and K;0 (ie in the classification of Peccerillo & Taylor,
1976}, all these magmatic rocks have a geochemical signature typ-
ical for high-K calc-alkaline magmas (Fig. 7b).

However, the identification of the geochemical characteristics
of magmatic rocks re-equilibrated during regional metamorphism
is still delicate because of the mobility of the chemical elements
during fluid-assisted metamorphism (Bridgwater, 1989; Ferry,
1994). Numerous studies have already shown that major elements
aswell as some trace elements, mainly large ion lithophile elements
{LILE) {e.g. Bb, Cs, Sr, Ba) and light rare earth elements (LREE)
{e.g. La, Ce, Nd), are considered to be the most mobile elements
under greenschist- and amphibolite-facies conditions, whatever
the considered lithology {Bridgwater, 1989; Potdevin et al 1989;
Lawrie, 1992; Ague, 1994, 2003; Roser & Nathan, 1997; Brewer
& Menuge, 1998; Masters & Ague, 2005 Zheng et al 2009).
Therefore, in order to improve the characterization of the geo-
chemical signature of the studied samples, we selected diagrams
suitable for magmatic rocks, using only minor and trace elements
considered immobile during metamorphic processes.

First, in the Winchester & Floyd {1977) magmatic rock classi-
fication incuding its modification by Pearce (1%96), based on
immobile element ratios such as Zr/Ti versus Nb/Y, the studied
samples range in the field of gabbroic and dioritic rock types
{Fig. 8a). Second, we used the accurate Th-Co diagram proposed
by Hastie et al (2007) for magmatic rocks transformed under
greenschist-facies conditions (Fig. &b) and the Th/Yb versus Ta/
Yb diagram {Fig. 8¢c) from Pearce (1983). In these diagrams, the
three samples are micro-gabbrodiorites and diorites, whereas their
compositions still have a geochemical signature typical for the
high-K to shoshonitic series.

Trace-element discriminant diagrams are often considered an
important way to determine the tectonic environment of magma
formation {Pearce, 1983; Pearce et al 1984). However, trace-
element compositions are also a function of source components
and the crystallization history of the melts (Rollinson, 1993; Frost
etal 2001). Since trace-element diagrams can discriminate various
tectonic settings, the composition of the studied samples was

Downloaded from htopsyAsenw.cambridgesrog/core, 1P address: 176.159.73.33, on 31 Oc 2018 at 18:06:5%, subject to the Cambridge Core terms of use, available at
et ps:ttwenne. cambricge.orgfcoredter ms. httpsaydol.org 10,0 017/5001 6756818000717

157



CHAPITRE III — Evolution structurale, métamorphique, magmatique et géochronologique du domaine d’Alboran dans la
région de Ceuta

E Homonnay ef af

Fig. 5. {Colour online] Thin-section photomicrographs of the micro-diorite sills.
{@a) Magmatic mineral fluidality marked by white dashed lines {plane-polarized
light]. {b) Microgranular porphyric texture {plane-polarized light]. {g] Typical
‘ghost’ mineral totally replaced by muscovite and chlorite + quartz {cross-polarized).
tsp - feldspar; bt - biotite; ox - oxide; gtz - guartz; ms - muscovite; chl - chlorite.

plotted on some of these diagrams (Fig. 9). In the discriminant dia-
grams proposed by Pearce & Cann (1973) and Pearce (1982) (Ti/
Z1/Y in Fig. %a and Cr versus Y in Fig. 9b, respectively), the three
samples plot in the calc-alkaline and voleanic are fields. In the Th/
Hf versus Ta/Hf diagram {Schandl & Gorton, 2002}, samples plot

Fig. 6. (Colowr online] Thin-section photomicrograph of a magmatic enclave {plane-
polarized light]. The micro-porphyric texture is underlined by crystals of amphibole
{amph}, pyroxene {px) and oxides {ox). The domains in white correspond to plagioclase
and minor guartz.

in the active continental margin field (Fig. 9¢). Moreover, the two
micro-diorites typically have an intermediate rock composition.
Consequently, we felt it was also interesting to confront their
chemical signatures with discriminant diagrams established for
granitoids. In the Nb versus Y diagram from (Pearce et al
1984), the two samples plot in the volcanic arc and syn-collisional
granitoid field {Fig. 9d), while using the more accurate Ta versus
Yb diagram proposed by Pearce et al. {1984) to distinguish between
volcanic arc and syn-collisional granitoids, our samples plot in the
volcanic arc granitoid field (Fig. %e).

Altogether, the geochemical characters of the studied sills are
consistent with a high-K calc-alkaline magma formed within a
continental magmatic arc.

4. U-Pb dating
4.a. Analytical method

U-Th-Pb dating was performed on monazites and one xenotime
from the micro-diorite SEBE12-04. Iy situ analyses were achieved on
thin-sections, in order to keep the microstructural context of the
analysed minerals. Prior to LA-ICP-MS in sit U-Th-Pb analyses,
minerals were examined with backscattered electrons {BSE)
(Fig. 10), using a scanning electron microscope (SEM) at the
CRIHEA 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. 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 pm. Before analy-
sis, the laser was first fired to clean the sample surface (ten pulses).
The targeted mineral was subsequently ablated under ultrapure
helium in a 15 em? circular-shaped ablation cell with an energy
density of 12 J/em? ata frequency of 2 Hz during 45 s. A gas blank
was measured during 15s before each analysis. Apalyses of
unknown monazite grains were bracketed by analyses of the
Manangotry monazite standard (Poitrasson ef al  2000).
Repeated analyses of this reference mineral were used to correct
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Table 1. Chemical analyses: major elements {wt %], minor and trace elements (a) B SEB12.04
ppm) B CEUI4-05
= ]5_ @ CEU17-23E
Sample SEB12-04 CEU14-05 CEU17-23E
micro-diorite nicro-diorite encigve
Sig, 55.2 61.1 54.0 =
5]
AbO: 182 7.9 159 £ 104
Fex0s (1) 8.1 7.0 8.0 S
*
Mno 0.1 0.1 0.1 O,
o
Mz 25 2.3 59 Z 54
ca0 13 1.7 7.3
Ma,0 13 1.0 3.1
Ko 23 2.6 2 0 ; . =
Si0, (wi%)
P05 0.0 0.2 0.7 A
(b) 7
Lol 42 4.8 15
TOTAL 100.1 100.3 99.4 6
B2 502.6 402.3 £35.8
o 201 158 263 5
or 1130 97.0 1985 s Shoshonite Series
£ 4] High-K calc-alkaline
Ev 3.2 2.8 ” 2 Series
o
Eu 16 14 _ < 34
Ga 265 238 221 Calc-alkaline
2 4 Series
Hf 58 4.7 3.0
La A47.8 41.5 _ 1
Lu 0.5 0.4 = Tholeiite Series
b 155 14.0 9.2 0 . - T - T T
W 427 253 45 50 55 60 65 70 75
Si0, (wt%
Fb 213 17.1 13.0 S
Pr SR 9.3 _ Fig. 7. {Colour onlingj Rock classification diagrams using major elements. {a) TAS dia-
gram for igneous rocks after Cox ef af. {1979). (b) Rock series discriminant diagram
Rb 1311 147.1 55.9 from Peccerillo & Taylor {L%76).
5e 20.8 2R, 217
Sm 8.2 6.3 _ . o . . ]
{Ludwig, 2003). Individual analyses in Table 2 and in Concordia
ol L e AR plots (Fig. 11) are + 1o errors, and uncertainties in ages are quoted
Ta 12 1.4 0.6 in the text at the 2o level.
Th 10 0.5 _
Th 1549 13.3 8.0 4.b. Results
u 3.1 3.2 = Eighteen monazites and one xenotime were analysed from the
v 156.7 137.2 3128 sample SEB12-04. Under BSE imaging, 11 monazites display a
v o o — homogeneous structure {(Fig. 10a), whereas ‘sevenkshow either a
light grey core surrounded by a dark grey rim (Fig. 10b; mnz3,
ik S & =il mnzl2, mnzl3) or irregular light grey patches (Fig. 10¢; mnz
& 2190 168.8 98.8 2, mnz9, mnzle, mnzlB) suggesting recrystallization of pre-

for inter-element fractionation and for mass bias factor corrections
{see details in Bosch ef af. 2011). Quoted ratios {(see Table 2) cor-
respond to measured ratios corrected for background and mass
discrimination {+ elemental fractionation for the 20Pb/2¥U
ratios). All ages have been calculated using the U and Th decay
constants recommended by Steiger & Jager (1977). Analytical data
were plotted and ages were calculated using the IsoplotEx program

existing minerals {e.g. Bosch et al. 2002). The monazites some-
times contain inclusions {mnzl, 3-6, 15-18; Fig. 10¢) and have
a rounded or elongated shape. The shape of the monazite, and
lack of oscillatory zoning, is not consistent with crystallization
from a melt, as observed for magmatic monazite {e.g. Bruguier
et al. 2009). The xenotime is homogeneous, rounded in shape
with undulant rims. Thirty-nine analyses were performed on
18 monazite grains {see Table 2) and two analyses were per-
formed on the xenotime grain identified in the thin-section.
Despite the observed differences in internal structures, most
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Fig. 8 (Colour online] {a) Zr/Ti versus Nb/Y diagram from Pearce {1536 modified after
Winchester & Floyd {15377). (b} Th-Co discriminant diagram for altered volcanic island
arc rocks, using immobile trace elements, from Hastie ez gl {2007). {¢] Thy¥h versus Tay
Yhb diagram after Pearce {1383).

monazite analyses display a single alignment in the Concordia
diagram and provide an intercept age of 2071019 Ma
{Fig. 11b). The xenotime analysis also plots along this alignment,
suggesting that the monazite and xenotime are coeval. Two grains
{mnz3 and mnz16) are significantly older with apparent ***Ph-
BB ages ranging from 2413488 Ma to 2257+74 Ma
{Table 2; Fig. 11a). It is noteworthy that mnz16 displays a hetero-
geneous age distribution in which Miocene and older domains are
present. The BSE imaging of this grain is not consistent with a

E Homennay ef af

core-like structure but, on the contrary, suggests recrystallization
processes. On that basis, the ¢. 21 Ma age is interpreted as reflect-
ing monazite growth or resetting of the U-Pb system of pre-
existing minerals under metamorphic conditions. Older ages
are interpreted as partial updaring of minerals that were most
likely snatched from deep-seated material by the dioritic magma.

4.c. Age interpretations

Most of the dated minerals yield an age of ¢. 21 Ma. In the Ceuta
Peninsula, this age is now well documented and is associated with
the D3 tectonic event, developed at the boundary between
amphibolite- and greenschist-facies conditions, and which corre-
sponds to the development of ductile extension (Homonnay et al.
2018). Interestingly, in the investigated micro-diorite, the dated
monazites and xenotime are systematically in textural equilib-
rium with the secondary metamorphic phases in the groundmass
as well as in inclusions within magmatic minerals, the latter
being totally replaced by muscovite and chlorite (Fig. 10d).
Consequently, monazite ages at . 21 Ma cannot be interpreted
as the ages of magma crystallization but, on the contrary, are
related to the late-D3 stage of metamorphism characterized by
metamorphic re-equilibration, associated with fluid circulation,
during early Miocene time. Resetting of monazite ages during
greenschist-facies metamorphism and related fluid activity is
clearly demonstrated {e.p. Williams et al 2011; Seydoux-
Guillaume et al. 2012) and was already outlined on metamorphic
rocks from the Internal Rif {Montel et al. 2000; Janots et al. 2006;
Michard et al. 2006; Negro et al. 2006; Chalouan et al. 2008;
Rossetti et al. 2010; Gueydan ef al 2015; Homonnay et al
2018) and also in the Internal Betic {Acosta-Vigil et al. 2014).

5. Geological consequences

We report for the first time the occurrence of cale-alkaline mag-
matic sills in the Ceuta Peninsula (Internal Rif). Sampled micro-
diorites and micro-gabbrodiorites show a primary magmatic
mineralogy and a geochemical signature diagnostic for high-K
calc-alkaline to shoshonitic island arc magmatism. Field obser-
vations based on geometric relationships between the micro-dio-
rite gills and the main regional foliation S2, developed under
intermediate-pressure granulite-facies conditions before 28 Ma
{Homonnay et al. 2018}, demonstrate that the magmatic sills
emplaced during the late stage of the D2 tectonic event
Furthermore, these magmatic rocks are fully metamorphosed
under greenschist-facies metamorphic conditions. The latter,
depicted at the regional scale, is coeval with an early Miocene
D3 extensional tectonic event {Homonnay et al. 2018). Hence,
syn- to late-D2 and pre-D3 magmatic sill emplacement is con-
sistent with the magmatic monazite U-Pb age resetting at ¢
21 Ma.

The significance of this pre-Miocene high-K calc-alkaline mag-
matism must now be envisioned and discussed within the frame-
work of the geodynamic context presently held for the Alboran
domain. Following geophysical investigations, and particularly
tomographic studies {Blanco & Spalkman, 1993; Gutscher ef al
2002; Timoulali ef al. 2014; Villasefior &t al. 2015), the Betic-Rif oro-
gen that surrounds the Alboran Basin is regarded as an emblematic
example of a subduction-controlled orogeny followed by slab roll-
back leading to the opening of the Alboran back-arc basin
{e.g Faccenna et al 2004; Spakman & Wortel, 2004; Vergés &
Fernandez, 2012; Bezada et al 2013; Van Hinsbergen et al. 2014).
In this geodynamic framework, slab rollback of the Tethyan oceanic
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Fig. 9. {Colour online) {a) TifZr/¥ discriminant diagram from Pearce & Cann {1573). A - field of island arc tholeiites; E - field of MORE, arc tholeiites and calc-alkaline
magmas; C - field of calc-slkaline magmas; D - field of within-plate magmas. {(b) Cr versus ¥ discriminant diagram between MORB, voleanic arc basalts (W4B) and
within-plate basalts {(WPE] from Pearce {1332). {c] Th/Hf versus Ta/Hf diagram from Schandl & Gorton (2002). {d] Nb versus ¥ tectonic discriminant diagram for
granitoid rocks {Pearce et af 1984). {e] Ta versus Yb tectonic discriminant diagram for granitoid rocks {Pearce ef af 1384).

lithosphere initiated at ¢ 23-21 Ma, while the timing of the
Alpine subduction is Eocene up to Oligocene. The occurrence of
pre-Miocene high-K calc-alkaline to shoshonitic arc-related mag-
matism is clearly consistent with the nowadays-proposed geody-
namic context and represents the last geological component, so
far unknown, of the Alboran subduction system. In such a frame-
work, the discovery of calc-alkaline magmatic sills allows the mag-
matic ar¢, and thus the upper plate of the subduction system, to be

identified. In the case of the Rif belt, the Lower Sebtides should
correspond to the upper plate of the subduction system. Such a
pattern is consistent with the scenario recently proposed by
Homonnay et al. (2018) for the development of high-tempera-
ture/intermediate- to low-pressure metamorphism within the
lowermost Ceuta units {ie. Lower Sebtides) interpreted as an oro-
genic wedge located, in a backward position, in the upper plate of
the Alboran subduction zone.
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Fig.10. {Colour online] Backscattered electron {ESE) and microscopic images of monazite grains in the micro-diorite sill. Locations of U-Th-Phb analyses are circled in
BSEimages. {a) Homogeneous monazite grain. {b) Monazite grain exhibiting light grey core and dark greyrim. {c) Monazite grain with light grey patches and inclusion.
{d) Microscopic photo of @ monazite (mnz3| surrounded by chlorite {chl) and muscovite {ms).

Our structural and geochronological data reveal that, in
the Ceuta area, high-temperature metamorphism and calc-
alkaline magmatism are, at least in part, synchronous. This is
consistent with the thermal behaviour of supra-subduction
magmatic arcs. Indeed, in numerous examples of active or
extinet arcs, regional metamorphism is coeval with arc building,
and heat input is related to continuous or episodic emplace-
ment of magmatic intrusions (Miyashiro, 1961; Ernst, 1975;
Schiffman ef al. 1984; Aguirre et al. 2000; Willner ef al. 2004;
Willner, 2005). The small volume of magmatic rocks identified
up to now could be the result of a weakly productive magmatic
arc or be the result of a difficulty in identifying these rocks in
the field.

Furthermore, in the northern Rif, the Upper Sebtides located
westward of the Ceuta Peninsula underwent an Oligocene high-
pressure/low-temperature  metamorphism {Bouybaouene et al
1995; Goffe et al 1996; Michard et al. 1997; Janots ef al. 2006)
and thus must be considered as the lower plate subducted beneath

the Lower Sebtides (Fig. 12). The tectonic coupling between
the Upper and Lower Sebtides defines a typical example of
‘paired metamorphic belts’ (Brown, 2010 and references therein).
Indeed, island arc and back-arc regions are recognized as a suitable
tectonic setting for the development of regional high-temperature/
low-pressure metamorphism (Miyashiro, 1961; Oxburgh &
Turcotte, 1970; Ernst, 1973). This metamorphism developed in
the upper plate of the subduction zone is the counterpart of the
high-pressure/low-temperature metamorphism widespread within
the down-going lower plate (Fig. 12).

After the development of the paired metamorphic belts, during
early Miocene time, the Upper Sebtides underwent normal faulting
associated with back-arc extension and opening of the Alboran
Basin (Fig. 12; Comas et al. 1999; Platt et al. 2003; Martinez-Garcia
etal 2017; Homonnay et al. 2018). Post-subduction deformation is
thus observed in the studied area; however, this deformation is not
strong enough to reverse the initial relationships between the
Upper and Lower Sebtides.
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Table 2. Results of the U-Th-Pb LA-ICP-MS analysis of monazite and xenotime from the micro-diorite sill SEB12-04
Apparent ages (Ma)

Pb* Th u Thf  *™Pb/ “Tphf T “oph/ “ephf + pbf (1
Analyses (pem)  (ppm) (ppm)} U 26pp “php +{le) U +(ls) U  +{lc) Rho U (1s) ***Pb c)
Micro-diorite sill SEB12-04
Monazite
hdl mnz 1 81 18190 1811 10.04 2307 0.05664 0.0037 0.0247 0.0015 0.0032 0.0001 042 205 0.5 467.8 1373
hd2 mnzl 78 17056 1837 9.29 2130 0.0664 0.0036 0.0245 0.0014 0.0032 00001 €43 203 05 467.0 1244
hd3 mnzl 95 20688 2256 9.17  2.082 0.0541 0.0032 0.0238 0.0013 0.0032 0.0001 0.40 20.5 0.4 3769 1274
hd4 mnzl 98 21077 2284 923 2.200 0.0590 0.0033 0.0253 0.0013 0.0031 0.0001 ©43 201 04 566.7 117.7
hds mnz2 38 20155 2284 8.82 1.848 0.0623 0.0035 0.0271 0.0014 0.0032 0.0001 049 20.3 0.5 682.7 1154
hdé mnz3 1287 21068 3370 625 1916 0.0632 0.0019 0.2612 0.0086 0.0356 0.0006 