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Le gisement polymétallique de Hajar, situé à une trentaine de kilomètres au sud 

de Marrakech au Maroc, constitue l'un des plus grands gisements d'amas sulfuré en 

Afrique du nord. II a été découvert sous une centaine de mètres de couverture, à 

l'interface de deux unités viséennes appartenant au massif hercynien des Guémassa; 

l'ensemble des roches a subi des déformations durant les orogenèses hercynienne et 

alpine ayant généré un métamorphisme régional du faciès schiste-vert et un plissement 

majeur. 

A partir de la cartographie souterraine et de l'examen de sondages, nous avons 

pu préciser une colonne stratigraphique à l'échelle du gisement. La pétrologie et la 

géochimie de la séquence stratigraphique de Hajar mettent en évidence des roches 

felsiques de composition rhyodacitique, surmontées par des tufs de composition 

andésitique au mur de la minéralisation, suivis de l'amas sulfirré puissant de quatre-vingt 

métres et enfin une formation sédimentaire turbiditique localement carbonatée au toit. 

Les roches constitutives de ces unités ont subi, à différents degrés, les effets de 

l'hydrothermalisme au moment de la mise en place du gisement de Hajar. 

Les premières manifestations stratigraphiques de la minéralisation 

hydrothermale dans le district minier apparaissent sous forme de fines lamines de sulfiires 

associant les tufs volcaniques. Par dessus ces tufs, la minéralisation massive sulfurée de 

Hajar se présente en forme d'un amas concordante à la stratification sédimentaire des 

roches encaissantes et à prédominance pyrrhotitique; par ailleurs, le secteur ouest du 
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gisement est dominé par la pyrite. La texture de la minéralisation est communément 

rubanée, composée essentiellement de lamines de sphalérite, de galène et de chalcopyrite. 

On reconnaît une minéralisation rubanée à pyrrhotite-chalcopyrite par dessus une zone de 

stockwerk, une minéralisation rubanée à sphalérite-galène, représentant le principal 

minerai exploitable; et une minéralisation à pyrrhotite massive sans sphalérite ni galène. 

Une minéralisation de type stockwerk est observée à travers toutes les roches 

sous-jacentes à l'amas. Cette minéralisation est riche en chalcopyrite dans sa partie 

centrale; lorsqu'elle intercepte les rythmites à pyrrhotite, la minéralisation consiste en 

sphalérite. Tout autour du stockwerk, quatre zones d'altération hydrothermale silicatée 

sont dénombrées: de la partie centrale vers la périphérie, on rencontre successivement les 

zones à silice, à séricite, à biotite et enfin à chlorite. 

Notre modèle de mise en place des minéralisations de Hajar envisage le dépôt 

des rythmites à pyrrhotite du mur et du toit à partir de fluides de températures modérées 

par accumulations de sulfures durant les accumulations d'abord volcaniclastiques et 

ensuite sédimentaires. La minéralisation massive semble avoir été déposée à partir de 

fluides nettement plus chauds d'une densité d'environ 0'8 gkc, riches en fer, en zinc, en 

plomb et en cuivre; ces fluides arrivent entre des fluides de températures modérées ayant 

précipité les rythmites à pyrrhotite du mur et du toit. Le fluide chaud riche en Zn-Pb-Cu 

a infiltré les sédiments du toit non consolidés qui ont empêché la dispersion de ce fluide 

minéralisateur. Les isotopes du plomb des galènes de Hajar proposent un mélange d'une 

source profonde (sédiments cambriens) avec des roches volcaniques carbonifères comme 

étant l'origine du plomb et des métaux en général. D'autre part, le soufre proviendrait 

soit de l'eau marine soit, du lessivage des roches volcaniques et sédimentaires viséennes. 



The polyrnetallic Hajar deposit, located 30 km south of Marrakech, represents 

one of the most important north African votcanogenic massive sulfide deposits. It occurs 

at a depth of a hundred metres, at the contact between two Dinantian lithostratigraphic 

units belonging to the Viséan Guemassa massif. The host rocks were deformed during the 

Hercynian and Alpine orogenies, resulting in important folding and a regional 

metarnorphism attaining the green-schist facies. 

From underground mapping and drill holes data, we have refmed the stratigraphic 

column at the deposit scale. Petrologic and geochemicai studies show a rhyodacitic feisic 

lava overlain by andesitic tuffs, succeeded then by massif sulfides, which are in turn 

overiain by hangingwall turbidites and carbonates. Ali of these rocks show the effect of 

hydrothermal alteration afFîüated with the Hajar mineralization. 

The earliest hydrothermal product consists of ~hin pyrhoiitic laminac 

interbedded with tuffs. The massive sulfide minerakation ovcrlying thc tuffs is 

concordant with the sedimentary host-rocks; the eastern portion is predominantly 

pyrrhotitic, whereas the western portion is pyrititic. Mineral textures consist of banded 

larninae of pyrrhotite- chalcopyrite overlying a stockwork zone, banded sphalerite-galena 

rnineralization (economic zones), and massive pyrrhotite without sphalerite or galena. 

Stockwork rnineralization is hosted by in ail rocks underlying the ore body. The 

central part is chalcopyritic and, where it intercepts the pyrrhotitic rythmites, the 

stockwork rnineralization consists of sphaierite. Surrounding the stockwork zone are four 



zones of silicate alteration: a silicic central zone, succeeded outward by serictic, biotitic 

and chloritic zones. 

Our genetic mode1 for the Hajar rnineralization proposes that the pyrrhotitic 

bands of the footwall rythmites and hangingwali turbidites result kom fluids of moderate 

temperatures which exhaled during accumulation of their hosts. The massive suifide 

rnineralization was deposited from a hotter fluid with a density is -0.8 gfcc, carrying iron, 

zinc, lead and copper, injected into the tuffs and turbidites between the lower temperature 

fluids responsible for the pyrrhotitic rythmites. The dispersion of hot low density ore- 

forming fluids by an exhaling plume can be prevented by infiltration into unconsolidated 

sediments. Lead isotopes from Hajar galena suggest the mixing of a fluid from a deep 

source (Cambrian sediments) with a fluid from the Carboniferous volcanic footwali rocks 

Sulfur isotopes indicate a s u h r  source in Viséan seawater or fiom leaching of Viséan 

volcanic and sedimentary units. 
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1.1 PERTINENCE DE L'ÉTUDE 

La présente étude se penche sur la caractérisation d'un important gisement de 

sulfures massifs polymétalliques découvert en 1984 dans la Meseta occidentale au sud de 

la ville de Marrakech au Maroc, il s'agit du gisement de Hajar. Ce gisement prksente une 

réserve estimee a plus de seize millions de tonnes a des teneurs moyennes de 10,596 zinc, 

3.2% plomb, 0,6% cuivre et 60 ppm argent (évaluations de CMG: Compagnie Miniere 

des Guémassa). 

Ce gisement présente des similitudes avec les fameux gisements sulfurés de la 

ceinture ibérique. Ces similitudes apparaissent aussi bien dans la nature des roches-hôtes 

que dans l'âge viséen de ces gisements, malgré la predominance en pyrrhotite des gîtes 

marocains. Dans notre these, nous essayons de commenter ces ressemblances, voire le 

rapprochement existant entre ces deux provinces métailogéniques. 

1.2 SITUATION GÉOGRAPMQUE ET LOCALISATION 

Le gisement de Hajar représente l'un des plus importants gisements polymétalliques 

à zinc-plomb-cuivre en Afrique du Nord. Ii a éte découvert sous une épaisse couverture 

sédimentaire à une trentaine de kilometres & vol d'oiseau de Marrakech (figure 1.1), à la 
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Figure 1.1: Situation geographique du gisement de Hajar. 



base des premiers reliefs du Haut Atlas. La mine, situde à une altitude moyenne de 800 

rnktres, est ahen tée  en eau et en t5lectricité par le barrage de Lalia Takerkoust, construit 

a 6 km à l'ouest. 

Dans la région régne un climat méditerranCen chaud et sec, qui se classe entre un 

climat aride et semi-aride; la pluviosité annuelle est d'environ 350 mm. Les habitants des 

petites agglomérations avoisinantes subsistaient et vivaient de l'agriculture et d'élevage. 

Actuellement les retombées directes et indirectes de la mine font travailler une bonne 

proportion de cette population. 

Contrairement à la majorité des gisements exploités au Maroc, ddcouverts grâce it 

des indices de surface, la découverte du gisement aveugle de Hajar est rendue effective 

par l'utilisation de methodes modernes et aux interpr6tations des donnees géophysiques. 

Depuis les années 30 et apr&s la decouverte du gisement de sulfures massifs de 

Kettara, plusieurs programmes d'exploration ont été lancés dans les Jébilet centrales. 

Leur but était la determination des extensions de Kettara et la découverte de nouveaux 

gisements. Apr6s une intense compagne d'exploration, en 1963 furent d6couverts 

plusieurs indices et gisements sulfurés dont ceux de Draâ Sfar, de Douar Frizem et de 

Douar N'zalat (figure 1.1). 

En 1968, des levés geophysiques aeroportées INPUT, exécutés par la compagnie 

d'exploration géophysique Géoterrex Inc. pour le compte de la Direction de Géologie du 

Ministère de l'Énergie et des Mines du Maroc, mettaieni en evidence plusieurs anomalies 

magnétiques importantes, dont celle de Hajar. La premiere vérification au sol de cette 

anomalie, par des méthodes magn6tométrique et gravimétrique, ne fut ex6cutee qu'en 

1984 (figure 1.2), dans le cadre d'un programme réalisé entre le BRPM (Bureau de 

Recherche et de Prospection Mini&re) du Maroc, le BRGM (Bureau de Recherche 

Géologique et Miniére) de France et la Direction de la Géologie du Minist&re de 

l'Énergie et des Mines. Un sondage verrical HSl fut implanté et le 24 octobre de la 



Figure 1. .2: Anomalies magnétique, gravimetrique et CquipotentielIe au sol, sur 
de Hajar (Bourgeois 1984). 
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même année, une profondeur de 120 m de la surface, la minéralisation sulfureuse fut 

interceptée et ensuite recoupée sur une épaisseur de 118 m. 

Une large compagne de reconnaissance prit la relève. Plusieurs sondages ainsi que 

le puits Pi furent exécutés par le BWM. Au début de 1988, fut alors cree la CMG, dont 

75% des actions appartiennent ii I'ONA (Omnium Nord Africain) et 25% au BRPM qui 

poursuit et supervise l'ensemble des travaux d'exploration, ainsi que les travaux 

d'exploitation. Une usine pilote fut installée sur le site, traitant 300 tonnes de minerais 

par jour, dont le but était de tester la faisabilité des procédés d'extraction. En 1993, fut 

inaugwe la plus grande usine de traitement des métaux de base en Afrique du nord, avec 

une capacité de 2500 tonnes par jour. Apres evduation des réserves, la duree de vie de 

la mine Hajar est ~valuée à une vingtaine d'années d'exploitation. 

La majorité des études r6alisées dans cette partie du Maroc se concentrent 

essentiellement dans les Jébilet dors que rares sont les travaux qui sont effectués dans le 

massif des Guémassa. 

En 1934, D ~ s c h  fut le premier a avoir attribue un âge carboniftxe aux 

affleurements du socle du Haouz occidental. Viennent en 1952, Chazan et Pochitaloff- 

Huvale, qui se sont principalement intéressés aux 6tudes petrographiques et structurales 

des affleurements du socle. Dans l7ann6e 1980, Gaillet a étudie la lithologie et la 

structure des formations sud mésetiennes dont ceux de Jkbilet et des Guémassa. 

Une première cartographie, au 1/10 000, a été effectuée au nord-est des Guémassa 

par Eurly et Lagarde (1982) et a mis en evidence deux types de déformations: une phase 

distensive précoce suivie d'une phase compressive syn-schisteuse. Une année après, 

Gros et Mélesi (1983) ont déterminé plutôt trois phases de deformations, appuyées par 

l'étude de Bornadero (1983). Parmi ces trois phases de déformation, la troisiéme, de 

type cassante, aurait doigné les Jébilet du massif des Guemassa sur une distance de plus 

500 m. 



La lithostratigraphie des Guémassa a été effectuée par Boummane (1987) qui 

subdivise le massif des Guémassa en deux domaines, séparés par la faille m6diane. li 

reconnaît egaiement trois phases de déformations tectoniques. 

La premiére etude géochimique, accompagn6e d'une étude petrographique dans les 

volcanites du massif des Guémassa, a 6té réalisée par El Aouli (1989). En 1991, 

Soulaimani a dressé une carte au 1/20000 du massif des Guémassa et a interprété les 

structures NI20 dms le domaine de N'fs comme étant liées ii la grande structure faillée 

de Lalla Têkerkoust. 

Dans le district minier de Hajar, Maier et al. (1986) ont été les premiers à avoir 

procede à une description pétrologique des roches encaissantes du gisement sulfuré de 

Hajar et avoir présenté une évaluation des réserves. En 1988, Haïmeur a présenté dans 

son memoire une &tude sur l'environnement géologique du gisement de Hajar. Elie s'est 

basée sur I'étude de sondages carottes pour determiner la stratigraphie du gisement ainsi 

que la pétrographie et la g6ochimie des roches-hôtes de la minéralisation. En 1992, 

Genna a exkcuté une première etude structurale Lt Hajar; il arrive à la conclusion que trois 

phases p~cipales  de déformations ont fonctionne: la première aurait engendrt la 

rn6gastructure antiforme du gisement, la deuxii?me aurait genert des plis dt?camétriques 

d'ordre deux et enfin une troisiéme phase aurait genérk un syst&mc de failles conjuguées 

cassantes, causant la dislocation des blocs les uns par rapport aux autrcs. 

Hibti (1993) est le dernier à avoir étudié le gisement. II a cffcctud une compilation 

des descriptions sédimentologiques et texturales antérieures. Sa contribution s'est 

consacrée à l'étude structurale des déformations de la minéralisation et des roches 

encaissantes ainsi que des descriptions pétrographiques de quelques faciès lithologiques. 

Vu le caracière relativement &cent de la découverte du gisement de Hajar, peu 

nombreuses sont les études qui y sont r6alisées. Dans ce contexte, nous proposons 

d'étudier, de point du vue pétrologique, minéralogique et géochimique, aussi bien les 



roches encaissantes que la m i n ~ ~ t i o n  elle-même. Nous nous sommes fixes des 

objectifs, essayant de classer le gisement dans l'une des classifications connues (celle de 

Eckstrand et al. (1996)' par exemple) et de comprendre son mode d'occurrence ainsi que 

le contexte géodynamique de sa formation. Ces informations seraient vraisemblablement 

utiles dans la prospection et la decouverte de nouveaux gisements de même type dans la 

région. 

Pour comprendre la genese d'un tel gisement, plusieurs thèmes B caractères 

scientifiques sont abordés, entre autres l'étude texturale et structurale de la séquence 

lithostratigraphique des roches encaissant le gisement ainsi que l'btude pé trologique et 

minéragraphique des roches encaissantes et de l'amas sulfuré. La géochimie des roches 

encaissant le gisement pourrait fournir des indications sur le cadre géodynamique dans 

lequel le gisement s'est formé, alors que la géochimie d'altération pourrait servir comme 

guide de reconnaissance de sites propices au dépôt de la minéralisation. 

Les caractéristiques chimiques et physiques propres aux fluides hydrothemaux à 

l'origine de la formation du gisement, ainsi que l'environnement de son dépôt, nécessitent 

l'étude de la géochimie de certains minéraux phylliteux et de certains sulfures, en plus de 

l'étude des inclusions fluides sur les grains de quartz. L'identification de sources 

possibles pour les métaux constituant le gisement, ainsi que celie du soufre, sont 

approchees par une étude des isotopes du plomb et du soufre. 

Le but ultime est de présenter un modèle genétique qui intégre l'ensemble de ces 

informations avec une approche comparative h d'autres gisements bien étudies 

particuli&ement les gisements de sulfures massifs de la ceinture ibérique qui ont 

vraisemblablement un contexte gCologique et iin âge de formation semblables. 

Cette modélisation aura pour application la recherche de nouveaux gisements 

analogues à celui de Hajar. En effet, dans la région de la Meseta occidentale, des 

nombreux indices et gisements sulfurés sont répertork2s entre autres les gisements de 

Kettara et de Draâ Sfar et le prospect de Tifenvine. Ces minéralisations ne montrent 

cependant que de faibles teneurs en zinc, plomb et cuivre ne sont pas exploitables. 



Pour atteindre les objectifs f d s ,  les principaux sujets sont traités dans des 

chapitres séparés, organisés dans cette these de la manière suivante: 

1) Dans le premier chapitre, une introduction sur la pertinence et les objectifs de 

notre étude, ainsi qu'un aperçu sur l'ensemble des études ulterieures. 

2) Le deuxi&me chapitre traite de la géologie gdnéraïe du Maroc en plus de la 

géologie de l'ensemble des affleurements dans la partie septentrionale de la 

ch&e hercynienne, puis un bref aperçu de la géologie locale des terrains 

avoisinants le gisement de Hajar. 

3) Le chapitre trois annonce une premi&re approche de la geologie des differentes 

lithologies encaissant le gisement. 

4) Dans le chapitre quatre, la petrologie et la géochimie sont traitées dans le but de 

définir la nature du protolithe. 

5) Dans le chapitre cinq, on presente les différents types d'altérations 

hydrothedes des roches-hôtes et leur zonalite, ainsi qu'une approche de la 

géochimie d'altération. 

6) Dans le chapitre six, on effectue une description du depôt sulfuré lui-même. On 

y présente les diff6rentes categories de minerais observés ainsi que leurs 

dispositions spatiales, les textures et la gdoçhimie des sulfures, les successions 

paragt5néîiques des différents types de minerais et, enfin, la zonalité métallique 

au sein du corps minéralisé. L'analyse des inclusions fluides est egaiernent 

traitée dans ce chapitre afin de déterminer la temperature, la densite ainsi que les 

phases que constituent le fluide mineralisateur. On traite les isotopes du soufre 

et du plomb dans une tentative de determiner les origines aussi bien du soufre 

que des métaux que constitue la minérdisation de Hajar. 

7) Une discussion, presentee dans le chapitre sept, fait part de la problématique de 

mise en place des differents facies lithologiques encaissant la minéralisation ainsi 

qu'un modele de la formation du gisement, pour terminer avec une comparaison 

de gisements connus, cas de la ceinture sulfurée ibérique. 



8) Dans le dernier chapitre (chapitre huit), on présente les principales conclusions 

tirees de notre travail. Après, les références pertinentes de cette étude, on 

retrouve les annexes: 

Annexe 1: géochimie des roches volcaniques. 

Annexe II: ghchirnie des silicates à l'aide de la microsonde. 

Annexe Iik isocon des roches felsiques. 

Annexe IV: géochimie des sulfures. 



CHAPITRE 2 

G - G I E  GEIV&RALE 

Le Maroc pdsente un &enrail très diversifid de structures géologiques. Ii a éte le 

siege de trois cycles oroghiques qui sont l'origine de sa structuration actuelle. Pique 

et Michard (1 989) ont subdivisé le Maroc en quatre domaines structuraux (figure 2. l), 

qui s'organisent du sud vers le nord comme suit: 

(1) Le domaine saharien, reprt?senté par les temains des Reguibats, qui font partie 

du craton ouest africain. Sous une couverture paléozoYque non déformée, constituant le 

bassin de Tindouf, se trouve un socle forme de terrains du protérozoïque inf&ieur, 

stmctur6s et stabilisés depuis l'orogenèse éburnéenne (2'1 A 2,O Ga). 

(2) Le domaine anti-atlasique, est forme d'un socle structur6 depuis l'orogenkse 

panafricaine (Leblanc et Lancelot, 1980). La couverture de ce socle est constituée de 

sédiments infracambriens et paléozoïques modérément déformes par l'orogenkse caledo- 

hercynienne suivie d'une couverture méso- et chozoïque de faible puissance non 

déf onnée. 

(3) Le domaine atlasique ou méseto-atlasique, est un domaine ayant subi les effets 

de deux orogenes, hercynienne (400-250 Ma) d'une part et alpin (250 2 Ma) d'autre part. 



Figure 2.1 : Carte sîructurale du Maroc demontrant les principaux affleurements 
palt5ozoïques (Piqué et Michard 1989). 



Ce domaine est subdivisé en deux, soit: i) le domaine mésetien, défd  comme étant 

une partie de la chaîne hercynienne et caractérisé par une couverture mésozoïque et  

cénozoïque tabulaire, légèrement déformée lors de I'orogen8se alpine et reposant en 

discordance stratigraphique sur du socle ancien; et ii) le domaine atlasique, caractérise 

par la défonnation et la structuration, aussi bien le socle que de la couverture, par 

l'orogene atlasique, permettant ainsi la surrection de terrains pal6ozoïques pour former la 

chaîne des Atlas et la mise en place de nappes de charriages formant la chaîne du Rif. 

(4) Le domaine rifain, domaine où l'orogenese alpine se fait Ie mieux sentir. Il se 

caractérise par le deplacement de grandes nappes de charriages, chevauchant les 

domaines mésetiens. 

La geologie des formations paléozoïques du domaine meseto-atlasique, 

principalement celle des massifs des Rhamna, Jebilet et Guémassa (figure 2.2), a suscité 

beaucoup d'interêt. Ces terrains paléozoïques affleurent sous forme de bouto~i&res 

correspondant ii des fenêtres de terrains anciens dégagees de leur couverture. Dans leur 

partie méridionale, soit le Paléozoïque de Marrakech, plusieurs gisements et indices A 

sulfures massifs ont et6 découverts, entre autres celui de Hajar, Kettara et Draâ Sfar 

(figure 2.2). Choubert (1956) a affirmé que l'ensemble de ces massifs appartiennent à 

une même unité lithostnicturaIe, disloquée au cours d'une phase de déformation 

distensive et que l'âge de ces roches est viséen précisé par des indices fossilifères (des 

entroques et des crinoïdes). Ainsi, le massif des Jébiiet serait le prolongement vers le sud 

au delà du bassin de la Bahira et des Rharnna dors que le massif des Guérnassa 

representerait l'extension m6ridionale au delà du Haouz du massif des Jébilet, Pique 

(1991), dans sa reconstitution paléogéographique, démontre que la Meseta marocaine, 

durant le Carbonifère, constituait avec l'Europe occidentale la plate-forme nord du 

Gondwana; plusieurs auteurs, dont Bornadero (1983) et Matte (1986)' raccordent les 

massifs pak?ozoïques du Maroc avec ceux de la ceinture sud-iberique et ceux presents 

dans les bassins du nord d'Angleterre. Un aperçu sur la pal6ogéographie du Carbonifkre 

marocain est présenté dans la section 7.1 (DISCUSSION). 



Figure 2.2: Esquise g6ologique des fenêtres hercyniennes du 
Maroc centro-méridional, correspondant aux massifs de 
Rharnna, des Jébilet et des Guémassa (Bernard 1988). 



2.2 GÉOLOGIE RÉGIONALE DES MASSIFS DES JÉBILET ET DES 

La sgquence de la stratigraphie genérale du Paiéozoïque des Hercynides marocaines 

est tirée de 17&ude de Cornée et al. (1987) (figure 2.3). Cette séquence, principalement 

d'âge cambro-ordovicien, correspond au socle des terrains Mens de Marrakech. Ces 

derniers, d'environ 1500 m de puissance, sont limités de leur socle par une discordance 

stratigraphique (Beauchamp et al., 1991). 

Dans cette stratigraphie, on rencontre de bas en haut les unités suivantes: 

Les unit& d'âge cambrien présentent une épaisseur d'au moins 7500 m dans les 

Jbbiiet occidentaux. Elles se caracterisent par une séquence monotone fossiiifère 

d'argilites silteuses, avec des intercalations de gres feldspathiques. Au Carnbnen moyen 

apparaissent sporadiquement des laves et des dépôts pyroclastiques de faible puissance, 

melanges à des dépôts sédimentaires. 

Datées par le biais de graptolites, les unités ordoviciennes sont représentées par les 

formations 10 et 11 dans la stratigraphie de Comee et al. (1987). Enes sont constituees 

de grès et des quartzites à la base. Dans la Meseta occidentale, la puissance de 

l'ensemble de la formation est de 500 à 800 m. Le frni-Ordovicien se caract6rise par des 

faciès micro-congIomératiques homogènes. 

Les formations d'âge silurien seraient la formation 12 (membre A) de la 

stratigraphie de Comee et al. (1987). Ce faciès est constitue d'argile et de calcaire, avec 

des intercalations de bancs grkseux. Leur puissance dans l'ensemble de la Meseta varie 

de 30 à 110 m. 

Les formations du Dévonien Uifeneur, correspondant aux membres B et C de la 

formation 12 et B la formation 13, débutent par une unité d'argilite fossilifère à 

graptolites, suivie de dépôts de conglomérats et de grés rouges. Sa puissance ne depasse 

pas les 250 m. 



mètres Formation 13 
(Conglonitrab et mgilites rouges) 

12A (Argila calcaires) 

Formation 1 1  
. . .  . .  . . (QmiAies microconglomtratiques) 

Formaiion6 
(Argilites siliceuses) - -- - 

Devonien 
infdneur 

Silurien 

Drdovicien 
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(Gr& feldspathique) 
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Figure 2.3: Stratigraphie comgee du Paleozoïque des Hercynides 
marocaines, tiree de ComC (1987). F: correspond à des 
indices fossilifères. 



2.2.2. STRATIGRAPH~E DE LA MESETA OCCIDENTALE 

2.2.2.1 GÉOLOGIE DE JEBZLET 

Le massif de Jébiiet est structurellement subdivis6 en trois unités (Huvelin, 1977) 

(figure 2.2). D'est en ouest, on rencontre (1) l'Unit6 orientale, correspondant à un 

ensemble de nappes allochtones, de provenance est; (2) l'Unit6 centrale, correspondant 

aux unith autochtones et caract6ris6es par une sédimentation continue du Cambrien au 

Namurien; une phase tectono-métamorphique d'âge infra-Westphalien a profondément 

stnicturd cette zone; et (3) l'Unité occidentale, qui correspond au môle stable, caract6rise 

par un rkgime de type plate-forme continentale durant le Paléozoïque inf6rieur et moyen, 

suivi d'une émersion au Bvonien moyen. 

C'est uniquement dans l'Unit6 centrale que l'ensemble des indices à minéralisation 

sulfurée ont pu être rencontrés. Pour cette raison, en plus de sa similitude avec le 

domaine de Guemassa, nous proposons une description des fornations de cette unit& A 
travers tout les Jébilet, seul le sommet du Viséen est denudd de sa couverture plio- 

quaternaire. Selon Bornadero (1983), l'Unité centrale correspond à la série de Saghlef, 

qui consiste en une succession de roches volcaniques et de schistes, surmontee de la Série 

de Tdqsim à caractère détritique et dominee par des calcaires bioclastiques. 

Quant à la série de Saghlef elle-même, Bomadero (1983) y reconnaît deux unités: 

(1) une unité basale d'environ 300 m d'tcpaisseur, constituée de shales, des siltstones et 

de tuffites, surmont6e par (2) une série de même puissance, formée de roches volcaniques 

suivies de shales et edm de siltstones très fins. Le volcanisme dans cette série se 

caractérise par une premiere manifestation acide (quartzo-kératophynque), suivie d'une 

deuxiéme phase basique (doléritique) (Rocci et Juteau, 1968); l'ensemble est surmonte 

par des intercalations tuffacees acides dans des horizons calcareux. Ces unités 

témoignent vraisemblablement B la fois de phénomènes effusifs et de la baisse du niveau 

bathymetrique du bassin de sédimentation. 

La série de Téqsim se caractérise rdgionalement par I'apparition de dépôts 



calcareux. On retrouve de bas en haut: (1) un horizon calcaire, représenté par des 

calcaires gdseux, apparaissant sous forme de niveaux discontinus et des barres de 

biocalcarenites intercalées avec des niveaux de tufs et (2) un horizon de schistes 

calcarew, constitué de s h a h  noirs et de manies schisteux avec des intercalations de 

calcaires noirs entroques. 

2.2.2.2 GÉOLOGZE DE GUEMASSA 

Le massif des Guemassa est d'un grand intérêt pour la geologie hercynienne du 

Maroc. En effet, il représente un maillon important entre les grands massifs mesetiens au 

nord et cew du Haut Atlas au sud. Ce massif correspond à la surrection de roches 

paléozoïques au coeur de la plaine du Haouz (figure 2.4). Ce dispositif en boutonnière 

apparaît aussi au nord de la plaine de la Bahira, d' où jaillit le massif de Rhamna (figure 

2.4). 

Le massif des Guemassa a traditionnellement éte inclus dans le domaine rnésetien 

(Michard, 1976)' constitue d'un socle hercynien et recouvert de sddiments tabulaires plio- 

quaternaires, que l'on rattache plus précisément au groupe de demi-horst nord-atlasique. 

Ce dernier est caractkris6 par une limite bordiere nord accidentée (faiUe nomale reprise 

en compression) et une bordure sud (non faillée) correspondant à la limite d'érosion mio- 

pliocène (figure 2.4). 

De point de vue stratigraphique et par analogie aux terrains des Jebilet, le socle du 

massif des Guhassa est d'âge viséen, des fossiies marins spécialement des entroques et 

des crinoïdes ont pu être retrouvés dans les affleurements calcareux d'Aghlig (Bouabdelii, 

1989). Les formations dinantiemes constitutives de ce massif affleurent dans deux 

domaines d'altitude modérée, localement recouvertes de conglomérats et d'alluvions et 

introduites de corps intrusifs de composition felsique. Ces terrains ont éte stmcturds lors 

de l'orogenbse hercynienne, dont plusieurs blocs ont surgi à travers la couverture par des 

mouvements tectoniques ultérieurs, probablement atlasiques. LRs affleurements 

dtAmzough, d'Aghlig, de Tifratine et d'lmarine constituant ce massif sont dispersés et 
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Figure 2.4: Succession de blocs de terrains anciens depuis le Haut-Atlas 
de Marrakech jusqu'aux Rhamna (Huveiin 1972 a). 



discontinus (figure 2.5). Chacun de ces blocs kmergents représente une partie de la série 

lithostratigraphique globaie dans la région. Ensemble, ces blocs permettent de retracer la 

colonne stratigraphique récapitulative des Guémassa. 

Bouabdelli (1989) et Soulaimani (1991) ont subdivisé le massif des Guémassa (s.1) 

en deux domaines structuraux: celui de Tiourar à l'ouest et celui de N'fs à l'est (figure 

2.5). Au delà du domaine de N'fs, on rencontre le domaine de Souktana qui se sépare 

du domaine des Guémassa (s.1) par la faille de Mt Khaled. Sa stratigraphie est décrite ci- 

bas B titre de comparaison. 

STRATIGRAPHIE DU DOMAINE I)E TIOURAR 

Le domaine de Tiourar représente la partie la plus occidentale et la plus étendue du 

massif de Guémassa (figure 2.5). IJ se présente en relief continu sur une longueur d'une 

vingtaine de kilomètres. Il est limité au nord par une faille nord-est; par contre, au sud, il 

s'enfonce en discordance sous la couverture (figure 2.4). Ce domaine est subdivisé en 

trois blocs, sépar6s par un systerne de faille qui, apr&s avoir joué en failles normales, ont 

décalé les blocs central et septentrional vers l'est. L'altitude moyenne du domaine de 

Tiourar ne dépasse pas les 650 m par rapport au niveau de la mer. 

Selon Soulaimani (1991), Eurly et Lagarde (1982) et Hibti (1993), le domaine de 

Tiourar est subdivisé en deux sous-domaines distincts: le domaine nord et le domaine 

sud, sdparés par une zone de failles de direction NE-SW, dite faille médiane (figure 2.5). 

On reconnaît dans le domaine nord cinq unités (Boummane, 1987): (1) les pélites 

de base, constituees de l'alternance de gres et de pélites comportant communement des 

corps lenticulaires carbonates ou à éléments de bréches volcaniques; (2) des flyschs 

gréso-pélitiques, comprenant des niveaux microconglom6ratiques; (3) des ardoises, 

caractérisées par leur aspect blanchâtre et par leur abondance en matii?re organique; (4) 

des bancs grdso-carbonates, alternant avec des schistes ampélitiques et (5) une série 

pélitique, constituée de shales noires legèrement calcareux à la base et d'une alternance 

gréso-pélitique vers le sommet. 





Dans le domaine sud, deux unités distinctes ont pu être reconnues: (1) une unit6 à 

blocs constituee de schistes gréseux communément conglom~ratiques à blocs 

polyg6niques; et (2) une unité plus rythm6e constituee de schistes à bioturbations et à 

intercalations quartzitiques à la base et une série a dominance quartzitique au sommet. 

STRA TZGMPHJE DU DOMAINE DE N'FIS 

Le domaine de N'fs se situe dans la partie orientale du massif des Guémassa 

(figure 2.5). Les formations paEozoïques affleurant à travers le couverture sédimentaire 

sont, d'ouest en est, les blocs: d'Arnzough, d70uMiribane-Aghlig, de Tifratine et 

d'harine, séparés les uns des autres par des dépressions remplies de sédiments tertiaires 

et quaternaires (figure 2.5). Une tectonique distensive, accompagnée de failles 

decrochantes, ayant affecté l'ensemble de la région, a rendu difficile la corr6lation 

stratigraphique dans ce domaine avec les affleurements de Tiourar. 

C'est la base de la stratigraphie du bloc d'Imarine que le gisement de Hajar a pu 

être découvert. 

Au moins trois unites sont reconnues dans ce bloc. L'ensemble de la succession 

lithologique decrit une méga-structure plissée (en synclinal), orientée NW-SE (Hibti, 

1993). On y retrouve, de la base vers le sommet: (1) des schistes argileux passant 

graduekrnent dans les niveaux supérieurs B des schistes intercalés de niveaux gréseux et 

communément des niveaux calcareux; (2) une unité de roches volcaniques de 

composition acide d'une vingtaine de metres d'epaisseur et très alter6e; ces coulées de 

laves montrent une texture vésiculaire, localement dominée par des brèches 

hyalolclastiques, laissant supposer un milieu de d6pôt subaqueux pour ces roches; et enfin 

(3) une unité à calcaires bioclastiques, alternant avec des niveaux gréseux. 



BLOC D 'OUKHRIBANE-AGHM 

Le bloc d'Oukhribane-Aghlig affleure sur une distance de 2,4 km, sous forme de 

trois blocs; sa stratigraphie reste relativement simple. Trois ensembles ont pu être 

identifiés: (1) une série de base, de 200 m d'épaisseur, composée d'une alternance de 

siltstones et de grès et rnontmnt des structures typiquement sédimentaues; (2) des s h a h  

noirs à disséminations sulfurées; vers son sommet, on rencontre des niveaux de calcaires; 

une altération particuli8re en forme de boule (en queue de requin) apparaît au coeur de 

ces s h a h  noirs, probablement due à la superposition d'altération supergéne et de la 

foliation; la puissance de cette unité depasse les 250 m; et (3) un niveau de calcaires 

bioclastiques, d'une 6paisseur qui ne dépasse pas les 50 cm; il correspond B des lentilles 

calcareuses à organismes pris dans des niveaux discontinus de calcaire, l'ensemble 

surmonté par des calcaires gréseux. Le sommet de la série est formé d'une alternance de 

shales noirs et de siits gréseux. 

Le bloc d90ukbribane-Aghlig est stratigraphiquement corrélé avec le bloc 

d'Arnzough. Ils sont séparés l'un de l'autre par un couloir d'une largeur de 1,2 lan 

occupe par Oued N'fis. 

BLOC D 'IMARINE 

Le bloc d'harine correspond A l'affleurement paléozoïque le plus étendu parmi 

tous les blocs et le plus proche de la mine. Sa géologie est Iégerement marquee par une 

phase distensive induisant un paysage en chaînons plus ou moins etroits et linéaires de 

direction nord-ouest, séparés de depressions comblées de dépôts alluvionnaires d'âge 

plio-quaternaire. 

Sa stratigraphie représente le sommet de la série de N'fis. Il s'agit d'une série 

monoclinale de direction NI40 et pendant de 4YN, qui s'&end sur 7 km de long et 1,7 

km de large. Haüneur (1988) décrit cette série comme étant une tuffite mise en place par 

6coulement turbiditique au pied d'un talus, avec B sa base des silts noirs plus ou moins 

carbonates riches en sulfures. Son sommet est caractérisé par un ensemble greso- 



pélitique dominé par des bioturbations, avec des passées de gr& calcareux et calcaire. 

Des niveaux métriques de roches volcaniques s'intercalent localement sur une grande 

extension, correspondant à des niveaux de "pepé&.es'' (décrites dans la section 4.3, 

STRATIGRAPHIE LOCALE). 

2.2.2.3 GÉOLOGZE DU MASSIF DE SOUKTANA 

Ce massif presente des caract6ristiques qui lui sont propres. Son aspect physique 

est diff6rent de celui des Guémassa. Le massif de Souktana appartient au domaine du 

Haut-Atlas démontrant un relief très entaillé, dont la couverture sédimentaire est 

essentiellement constituée de conglomérats, d'âge Villafranchien. 

Des similitudes lithologiques s'observent entre ce massif et celui des Guémassa; 

toutes les uniîés décrites dans les Guémassa ont pu y être retrouvées. Le massif de 

Souktana se sépare de celui de Guémassa par la faille d 'Kt Khaled (figure 2.5), laquelle 

fait la continuité avec la faille transformante de Tizi n'Test (Proust et al., 1977). Cette 

zone de faille aurait fonctionne en decrochernent dextre durant l'orogène hercynienne et 

rejoue en un jeu sénestre post-permien, favorisant la surrection de ces terrains 

(couverture et socle). Des dépôts conglom6ratiques le long de cette zone témoignent de 

la surél6vation de ces terrains, vraisemblablement produite au cours de I'orogène 

atIasique (Proust et al., 1977). 

2.2.3 L I ~ O L O G I E  DE LA COUVERTURE POST-PAL&OZOIQUE 

La couverture sédimentaire à l'échelle des Gukmassa comprend quatre unités. On 

reconnaît de bas en haut: 

1) Silts et des conglomérats roses d'âge mio-pliocène, prdsentant une épaisseur de 

120 m. Ils debutent par une breche de remaniement de socle, surmonttie par une 

alternance de gr& rosâtre puis des marnes. Ils sont suivis par deux sous 

ensembles d'âge quaternaire ancien. 



2) Une unite constituee de conglomérats et de croûtes calcaires d'âge 

Villafranchien. ElIe se constitue d'un ensemble de cailloutis arrondis, composés 

de galets d'âge triasique, suivie par un niveau de calcaire conglomératique; 

l'ensemble présente une épaisseur de quelques mètres. 

3) Des argiles a blocs hét6rométriques. d'une dizaine de métres de puissance, prises 

dans des écaillages et ravinant I'ensemble précédent. 

4) Des alluvions récentes repr6sentkes par des dépats limoneux dans les plaines et 

par des terrasses A galets dans les oueds (rivieres). Deux types de contacts entre 

le socle et sa couverture ont pu être noGs, soit sous forme de discordance 

stratigraphique de la couverture sedimentaire sur le socle, marquée par une 

breche à él6ments de socle observee par exemple prés de Lalla Takerkoust, 

d'Amzough, de Tifratine et de Taguenza; soit sous forme de chevauchement du 

socle sur la couverture, exemple du bloc d'harine où le socle surmonte, sur au 

moins une dizaine de mètres vers le sud, le Mio-Pliocène. 

2.2.4 LES EFFETS OROGENIQUES 

2.2.4.1 STRUCTURE RÉGIONALE 

Les terrains pal6ozoïques de la Meseta Occidentale ont et6 le théâtre de cycles 

orog6niques aussi bien hercyniens qu'atiasiques. Dans le massif des Guémassa, le 

premier de ces orogenes paraît le mieux enregistré. ii réveie la succession d'au moins 

deux phases plicatives engendrant les structures plisdes observées dans le domaine. 

Alors que I'orogène atlasique s'enregistre essentiellement dans les Atlas par ia 

formation et la surrection des chaînes du Moyen et du Haut-Atlas, dans les Guémassa, on 

lui attribue vraisemblablement la deformation fragile marquee par la dislocation localisée 

de blocs et probablement la réorientation de la schistosité (Gaillet, 1986). 



2.2.4.2 M&TAMORPHISME RÉGIONAL DYNAMIQUE 

Dans la Meseta occidentale, la faible profondeur des bassins de sédimentation des 

Jebilet et des Guémassa n'a pu permettre l'établissement de métamorphisme de type 

Barrow (Bernard et ai., 1988). Durant la structuration de la chaihe hercynienne et 

principalement durant sa phase compressive, un métamorphisme dynamique a dû 

entraîner la réorganisation des grains parall6lement à la schistosité, sans qu'aucun litage 

sédimentaire ne soit transposé. 

En effet, Choubert (1956), Bornadero (1983) et Sagon (1984) ont confumé que 

l'ensemble des faciès formant le massif des Guémassa ont subi, à differents degrés, des 

transformations minéralogiques liées aux effets d'un metamo~phisme régional. Tout 

comme la tec tonogenèse hercynienne, le métamorphisme regional est polyphasé. Au 

moins deux épisodes de déformation sont identifies. 

Le calcul de l'indice de cristallinil6 des illites par la methode de Kubler (1967) et 

l'étude des paragen5ses stables (etudiées par Sagon (1984), Boummane (1987) et 

Soulaimani (1991) pour le massif de Guemassa et par Eddebi (1989) pour le massif de 

Souktana) ont dCmontr6 que le climat rnétarnorphique affectant les terrains est de type 

Bpizonal de faible degré dans le domaine occidentale du massif, dors que dans le domaine 

situe il l'extrême est, il est de type diagénétique. 

Le métamorphisme régional rétrograde enregistré dans le massif des Guémassa, ne 

depassant pas le sub-facies à chlorite, est de type dynamique lit? la déformation 

hercynienne. 

Dans le district minier, les affleurements pd6ozoïques apparaissent il moins de trois 

cents mètres du gisement de Hajar. La structure génerale de ces roches est monoclinale, 

pentée vers le nord. 11 s'agit des roches de nature essentiellement sédimentaire, 



présentant un litage plus ou moins discret. La base de cette série se constitue de roches 

noires à grains fins présentant des lamines de pyrrhotite. Une schistositd de type fracture 

y est marquée. 

Cet affleurement correspond au bloc d'Irnarine. Des etudes sédimentoiogiques de 

ces roches démontrent leur appartenance aux flyschs. Hibti (1993) les décrit comme une 

partie de la séquence de Bouma. Des niveaux métriques de roches ignées, décrits comme 

étant des sills, y sont observés. 

Dans le district minier, on se rend compte que les roches appartenant à la série 

d'harine forment le toit de l'amas sulfuré. Le mur de la minéralisation est 

communément repdsenté par des roches de nature volcano-sédimentaire, domine par des 

roches A caractére pyroclastique liges et des laves massives. Cette unit& n'est 

représentée près de la mine que par quelques affleurements, correspondant aux 

affleurements d'0ughnba.e et d' Aghlig (figure 2.5). 

La déformation tectonique qui a affecté les terrains paléozoïques de la Meseta sud 

occidentale aurait été causée par une tectonique compressive fini-orogene hercynienne. 

Cette compression aurait généré deux types de dt5formations, une premiere phase souple 

piicative liée B une contrainte est-ouest, suivie d'une seconde phase fragile cassante dont 

la contrainte maximale serait de direction nord-sud (Gaillet, 1986). L'ensemble de ces 

structures ont été superposées à une déformation synsédimentaire liée à l'instabilité du 

bassin, ayant g6néré des "slumps" et des failles synsédimentaires de direction N30 et 

NI50 vergence est (Boummane, 1987, Soulamimani, 1991 et Hibti, 1993). 

Soulaimani (1991) aurait défini dans le massif des Guémassa deux domaines 

structuraux, différents l'un de l'autre par l'orientation de la schistosite (figure 2.6). Le 

premier situé dans la partie nord-ouest du massif, présente une schistosité de direction 

N90 à N25. Cette direction change grandement B la proximit6 des grandes structures 

faillées (faille de Lalla Takerkoust et la faille des Guémassa) (figure 2.7). Le second 



Figure 2.6: Carte des trajectoires de la schistosite dans les massifs 
hercyniens du Haouz de Marrakech, tuee de Soulaimani (1991). 
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Figure 2.7: Bloc diagramme de la schistosiit? montrant la relation svn-schisteuse - - 

entre les domaines de Gudmassa et de N'fis, en liaison avec les failles 
de Gudmassa et de Lalla Takerkoust. Tiré de Soulaimani (1991). 



domaine de N'~E, situé dans la partie orientaie du massif, montre une schistosité de 

direction majeure NI50 (figure 2.6). Selon Soulaimani (1991), les deux structures de 

directions totalement opposées seraient liées aux mêmes contraintes alors que le 

changement de direction observé du sud-est au nord-ouest pourrait être rattache à des 

mouvements de blocs pris entre les failles de Lalla Tarerkoust au sud et de Guémassa au 

nord. En effet, à l'échelle des Jébilet, la schistosité NI50 représente le principal effet de 

la structure régionale, alors que la schistosité N25 demeure quasi-absente (figure 2.6). 

Hibti (1993) a noté quatre phases de d6fomations dans le domaine de N'fis: une 

deformation synsédirnentire anté-schisteuse, deux déformations syn-schisteuses 

plicatives et une deformation post-schisteuse cassante. À la différence des études 

precedentes, Hibti (1993) note dans ce domaine la présence de deux schistosités et les 

rattache à deux évenements distincts, associés à la compression tardi-hercynienne. 

2.3.3 MÉTAMORPHISME DE CONTACT 

Bien que la présence de roches intrusives n'a pu être mise en évidence dans la 

région, l'idée de l'existence d'un granite cache est émise depuis longtemps par 

Vanderbosh (1971). En principe, l'aureole du métamorphisme de contact constituée de 

minéraux neoformes non orientées, se développe dans l'encaissant immediat de l'intrusion 

sur une frange étroite de quelques mètres. L'influence du flux thermique participe alors à 

la formation de facies corn6 tacheté. Dans son etude pitrographique, Hibti (1993) 

soupçonne la présence de minéraux hyper-alumineux, comme la cordi6nte et l'andalousite 

dont seules des formes i.etromorphosées ont pu être reconnues, dans les roches aux 

alentours du gisement. De plus, Hibti attribue l'existence de la biotite pot5cilitique, aussi 

bien dans le domaine minier que dans le domaine de N'fs 3 une cristallisation liée à un 

métamorphique de contact. Dans certains de nos échantillons (voir section 5.3: 

ALTÉRATION HYDROTHERMALE), la presence d'amphibole est mise en évidence et laisse 

supposer l'influence d'un flux thermique sur des roches hydrothermalis6es. 



Le massif des Guémassa, comme continui~ des terrains paléozoïques des Jébilet, 

est principalement constitué de roches essentiellement sédimentaires avec des 

intercalations de roches ignées. Dans son ensemble, le massif représente une série d'âge 

viséen, épaisse de 1500 m et reposant en discordance sur un socle cambro-ordovicien. 

La sédimentation dans l'ensemble de ces domaines correspond A une séquence de 

type flyschoïde avec passages carbonab%; elle se caractense par une maturité 

sédimentaire grandissante vers le nord-ouest, en accord avec le comblement du bassin. 

ZRS terrains que représente le bloc d'harine sont des dépôts turbiditiques 

caracteristiques de dCpôts de talus (Haïmeur, 1988) alors que ceux occupant le bloc de 

Tiourar sont des dépôts de bassins sédimentaires (Haïmeur, 1988). 

Le métamorphisme régional dans la ceinture mesetienne demeure de type schiste- 

vert inférieur se manifestant durant la tectonogenèse hercynienne. Localement, 

s'ajouterait un m&amorphisme de contact associe vraisemblablement à la mise en place 

d'intnisions tardi-orogéniques. Selon Hibti (1993), des évidences d'un tel 

rn~tarnorphisme sont admises par les fantômes de mineram hyper-alumineux de la 

cordierite et de l'andalousite. 



CHAPITRE 3 

DESCRIPTION GÉNÉRALE DU GISEMENT 

On arrive au point clé de notre etude, soit la description du gisement de Hajar. 

Cette description nous permet dans la suite de notre de travail de ranger la mh6raiisation 

dans l'une des classifications traditionnelles, entre autres celle de Eckstrand et al. (1996). 

Depuis la découverte du gisement en 1984, tous les intervenants confiient la 

nature polymétallique et essentiellement B métaux de base du gisement de Hajar. II 

s'agirait d'un amas lenticulaire et largement stratifonne reposant sur une zone de 

stockwerk et dont les roches encaissantes sont typiquement volcano-sédimentaues. En 

raison de sa similitude avec les dépôts de la ceinture ibérique de l'Espagne et du 

Portugal, le gisement de Hajar sembIe appartenir aux amas sulfurés de type massifs 

volcanogènes (SMV); neanmoins, leur classification parmi les gisements exhalatifs 

sédimentaires (SEDEX) peut aussi être proposée. 

Les études de Tijani (1985), Bernard et al. (1988), Haiineur (1988) ainsi que Hibti 

(1993), precédernment effectuées sur la pétrologie, la minerdogie et les structures des 

roches encaissant le gisement de Hajar, necessitent des corrections ainsi que des 

ajustements, mais font l'unanimité sur le fait que le gisement de Hajar est de type 

polyrn6tallique. 



Au niveau de la mine, les travaux d'exploitation sont assez avancés pou. que l'on 

puisse examiner sous terre aussi bien la rnineralisation que les roches qui l'encaissent. 

Grâce des levés cartographiques souterrains, jumelés à des examens de sondages 

carottés, nous avons pu 6tabIi.r notre propre séquence lithostratigraphique des roches 

encaissant la min6ralisation. Cette 'sdquence est présentée dans la section 4.2 

(DESCRIPTION L~OLOGIQWE).  Cette stratigraphie diffère de façon significative de celles 

proposees par d'autres auteurs. 

Dans cette section. on propose une description g6n6rale du dépôt. Des 

observations présentées dans les chapitres subséquents nous permettent de commenter la 

genèse du gisement de Hajar. 

Le découpage lithostatigraphique de la séquence de Hajar reste grossièrement facile 

à établir, malgré les variations de faciès enregistrées par Haïmeur (1988). En effet, dans 

le district minier, on peut facilement reconnaître deux unités savoir: des roches volcano- 

sédimentaires au mur et des roches sédimentaires detritiques au toit (figure 3.1). Les 

principaux corps min6raiisés occupent une position médiane de la séquence 

lithostratigraphique, se situant à l'interface des unités carbonifères: volcano-sédimentaire 

au mur et sedimentaire detritique au toit. A leur base, l'ensemble de ces unités repose sur 

une epaisse série de roches pélitiques schisM6es, egalement d'âge carbonifère 

(Bornadero. 1983). 

3.2.1 ROCHES EFFUSWES 

Parmi les roches effeusives, Haïmeur (1988) et Hibti (1993) reconnaissent deux 

types de facies dont la composition lithologique demeure similaire; il s'agit des laves 

rhyolitiques et d'une breche autoclastique. Cependant, leurs descriptions se réfèrent à 

des unités totalement distinctes. 



Unité 3: Sédimentaire 
(Série sommi tale) 

Unité 2: Minéralisation massive 

Uni té 1 : Volcanosédimentaire 
(Série de base) 

Socle métasédimentaire 

Couverture 

Péli tes 

Calcaires 
Gres 

Tufs massifs 
Tufs il xénoiites 
Tufs lamin& 

Rythmites à 
pyrrhotite 

Pepéri tes 
Tufs laminés 

Tufs a nodules 

Brkhe volcanique 

Dame rhyodacitique 

Pélites de base 

Figure 3.1 : Sdquence stratigraphique syntht?tique 2 travers le gisement 
de Hajar. 



Les roches effusives correspondent à des roches volcaniques felsiques B texture 

porphyrique. Hibti (1993) les décrit comme &.nt une "lave rhyolitique" de 20 à 50 

mètres de puissance et d'une extension d'ordre hectoméarique. En se basant sur la 

présence de niveaux metriques de roches felsiques situées dans une position médiane de 

la séquence stratigraphique, Hibti (1993) arrive à positionner ces roches l'interface 

d'une unité des 'laves B bulles" et de tufs pyroclastiques. D'ailleurs, Bernard et al. 

(1988), ainsi que Haimeur (1988), ont pu definir un corps massif felsique de forme 

grossièrement giobulaire, sa mise en place s'est vraisemblablement produite sous forme 

de dôme. Quelques sondages verticaux ont permis d'estimer sa puissance ii plus de 200 

metres; cependant, l'extension vers le sud de ce corps n'a pu être déterminé par manque 

de sondages dans ce secteur (figure 3.1). 

Haïmeur (1988) decrit une autre catégorie de roches appartenant à cette même 

unité. Il s'agit d'une brèche volcanique autoclastique dont l'epaisseur depasse les 130 

mètres. La roche se constitue d'élements clastiques non jointifs orientés et cimentés par 

un matériel quartzeux, représentant une brèche volcanique dont la composition 

min~raiogique demeure similaire B la lave rhyolitique. Cette roche n'a pu être observde 

dans les galeries et seuls des sondages ont pu l'intercepter. 

Haïmeur (1988) décrit une roche massive grise tachetée de phénocristaux de 

feldspaths d6rivant du même matériel que la rhyolite et les considère comme étant des 

"couIt2es de laves fluidales". Ce sont des niveaux de quelcps mètres de puissance se 

retrouvant interstratifiés au sein de roches sédimentaires du toit. Ces mêmes roches sont 

décdtes par Hibti (1993) comme étant une brèche volcanique. 

3.2.2 ROCHES VOLCANO-SÉDIMENTAIRES DU MUR 

Les roches volcano-sédimentaires du mur correspondent des volcaniclastites 

reposant sur l'unit6 effusive et dont la puissance globale depasse les 200 metres (figure 

3.1). Plusieurs faciès ont pu etre identifies. 

Haïmeur (1988) reconnaît parmi ces roches un membre tuffacé situe dans une 



position basale, surmonté par un membre superieur constitue de laves, alors que Hibti 

(1993) decrit la partie basale de cette unit6 comme &tant des "coulc?es de laves 

v~siculaires" surmontt5es de tufs laminés. Il décrit un niveau porphyxique de puissance 

métrique au sein de cette unité comme étant des "laves à xénolites". 

3.2.3 ROCHES SÉDIMEAKAIRES DU TOIT 

11 s'agit de l'unité sommitale de la séquence stratigraphique, principalement formée 

de la succession de roches sédimentaires de plus en plus carbonatées et dont la 

granulométrie devient de plus fine en progressant dans la stratigraphie. 

La roche typique de ce faci& dkmontre un aspect massif de couleur sombre, 

caractérisée par un rubanement tri% fin constitué de quartz détritique dans d'une rnaîrice 

chloriteuse. Une description plus en détail est présentee dans la section 4.3 (UNITÉ 

SÉDIMENTAIRE DU TOK). 

3.3 LES EFFETS OROGÉWQUES SUR LES ROCHES-HÔTES À HNA R 

3.3.1 S T R U C ~ E  LOCALE 

Soulaimani (1991), Genna (1992) et Hibti (1993) rcconnaiwn~ trois iypcs de 

deformations sur le site minier: (1) une déformation anté-schistcuw .ym.ddinicnt;rirc. (2) 

une déformation schisteuse plicative, ainsi que (3) une déformation çxs.wn tc wdi vc. Les 

roches appartenant au dôme dans la stratigraphie de Hajar ne rnontren t que rarement les 

effets de la d6formation, alors que dans les unités tuffacées la pyrrhotite ainsi que des 

minéraux de nt?oformation, entre autres la chlorite et la séricite, montrent une orientation 

préférentielle dans le plan de la schistosité. L'empreinte de la deformation s'exprime 

differemment entre les laves rhyolitiques, les tufs et la minéralisation sur les roches. 

L'expression de la &?formation est principalement fonction de la compétence et la 

rheologie des unites lithologiques. 



DÉFORUATION SWS~DIMENTAIRE 

Le premier type de déformation enregistré est lit? aux phénomenes de mise en place 

de la minéraiisation et des roches encaissantes dans le bassin de sédimentation, 

correspondant à la déformation anté-lithifïcation. Hibti (1 993) identifie plusieurs 

structures dans les roches encaissantes, entre autres des structures de glissement en 

"slurnps", des convolutes, des brèches intra-formatio~elles, des f'ailles pennées ou failles 

d'&happement d'eau (voir section 6.2.1 : MINÉRALISATION RYTHMÉE), ainsi que des 

failles synddimentaùes. L'ensemble de ces structures montre une vergence vers le sud- 

est et s'inegre sur un plan régional dans la méga-structure synsédimentaire de direction 

nord-sud (Lagarde et Choukroune, 1982 et Boummane, 1987). 

Dans le secteur minier, une schistosité de direction N25 se matérialise nettement au 

sein des tufs B lamines de sulfures (figure 3.2). Dans le secteur extrême ouest de la mine, 

appmAt une schistosité difftkente orientée N140. La schistosité S2 de direction sub- 

méridienne est de type fracture, montrant un fort pendage vers l'ouest, conduisant à la 

réorientation de sulfures (figure 3.2). L'intensité de la schistosiîé est très variable d'un 

secteur à un autre et depend principalement de la cornpetence des roches ainsi que de la 

nature des roches avoisinantes. Microscopiquement cette schistosité est décrite aussi 

bien par les phyUosillicates (figure 3.3) que par les suîfures. Selon Hibti (1993), la 

schistosité Si reste peu évidente à cause de son orientation confondue A la stratEfication. 

Diverses directions de schistosité peuvent apparaître, n'influençant en rien 

l'orientation des plis (Genna, 1992). Plusieurs hypothhs ont été avancées pour 

expliquer les deux schistosités d'oientations différentes NI50 et N25 (figure 2.6): 

Soulaimani (1991) démontre une virgation de la schistosité NI50 par rotation de blocs 

(figure 2.7)' alors que Hibti (1993) voit deux phases de compression opposées qui 

genèrent ces deux schistosités. 



Figure 3.2: Schistosité marquée par la remobilisation des sulfures dans l'axe 
d'un pli sym6trique. Photographie prise dans le niveau 580. 

Figure 3.3: Schistositd marquee par l'orientation de la sericite. Photomicrographie 
prise dans la roche encaissante au mur de la minéralisation (LP 58X). 



PW~~EMENTMAJEUR 

Représenté régionalement par des structures hectométriques à déversement SW, a 
axe plongeant vers le NW, ces plis se caract&isent par une schistosiîé plan axial. Au 

niveau de la mine, on attribue à ce plissement la structure anticlinale de la mineralisation 

(figure 3.4) accompagnée de plis dissymétriques dont le flanc ouest est peu schistosé, 

alors que le flanc est reste aplati et a une schistosité pénétrative bien developpée (Genna, 

1992). Cette dissymétrie serait en relation avec une composante cisaillante dextre sur 

l'ensemble du gisement (figure 3.4). 

Hibti (1993) qualifie le plissement d'ordre 1 de méga-structure isoclinale dont seul 

le flanc nord portant la rnin6ralisation de Hajar est observé. La schistosité serait de 

direction NI50 et demeure quasi-parallèle à la stratification sédimentaire. L'idee d'une 

structure isoclinale reste hypothétique et seule une étude structurale plus d é W 6 e  

pourrait la conf i e r .  

PUSSEMENT SECONDAIRE 

Ce plissement est de l'ordre métrique it décamétrique, présentant la même 

orientation que le plissement hectom6trique majeur. Ce plissement est plus évident au 

sein de tufs lamines presents dans l'intrados de Ia mega-structure anticlinale que decrit la 

mindralisation. Ce plissement devient plus marqué à proximité des laves felsiques, 

engendrant des plis, dissymétriques d'ordre du decametre à fiancs étires schistifïes et B 

fiancs raccourcis peu schisteux (figure 3.5). Hibti (1993) a decrit un chevauchement à 

pendage vers l'ouest, paralliYe à la schistosité d'ordre 2. Ces plis seraient des plis de 

dyshmonie d'ordre 1 liés à la compression majeure hercynienne (Genna, 1992). 

Latéralement aux abords du dôme intrusif, correspondant à des roches strictement 

compétentes, ces plis d'ordre 2 évoluent en plis rn6triques de même direction, présentant 

une schistosité plan axial (figures 3.3, 3.5). Possiblement ils ont et6 formés par une 

dyshmonie de la déformation entre les laves et les tufs, ou gen6rés lors de la mise en 

place du cryptodôme dans les tufs partiellement limés (Genna, 1992). La mise en place 



Figure 3.4: Carte du niveau 520 démontrant des plis de direction 
N25 et deux failles conjugutes N50 et N150. 



Figure 3.5: Plissement dissym6îrique d6crit par des lamines de sulfures. Photographie 
prise dans le niveau 520 de la mine. 



du cryptodôme dans des roches non lithifiks ne développerait pas de schistosité et qui 

dans notre cas bien évidents au coeur de ces plis. 

Il s'agit d'une tectonique cassante tardi- post-hercynienne succédant aux phases 

plicatives. Eue se manifeste au niveau de la mine par l'apparition de fractures 

d'orientation N50 et NI60 ainsi que par de nombreuses diaclases. Trois réseaux de 

failles ont été répertoriés et mis en évidence par les géologues de la mine. Le premier est 

représente par des déçrochements de direction nord-est montrant un jeu communément 

sénestre; des jeux dextres ont aussi été reconnus (figures 3.4; 3.6). Le pendage est sub- 

vertical et le déplacement vertical est presque nul. L'orientation de ces fractures rappelle 

la compression sub-méridienne (nord-sud) atlasique. 

Le deuxième réseau est représenté par des failles orientées nord ouest-sud est avec 

un pendage moyen de 60 NE. Une composante verticale est enregistrée mais le rejet 

reste B déterminer. Selon Genna (1992), ces failles appartiennent B un système de failles 

conjuguées liées à une compression de direction nord-sud. 

Un troisieme réseau de faille, d'orientation est-ouest, représentée par un 

décrochement dextre à composante inverse apparaît nettement dans les affleurements 

d'harine où le socle chevauche la couverture (Hibti, 1993). 

3.4 MÉTA MORPHISMES 

À l'echeile des Guémassa, Sagon (1984) a demontre la manifestation d'un 

métamorphisme régional évoluant d'6pizona.I schiste-vert, d'est en ouest. Cependant, 

dans le district minier, deux types de métamorphisme ont pu être dernontr&, le premier 

régional est suivi d'un métamorphisme de contact. 

Dans les roches les moins altérées par I'hydrothermalisme du district minier, des 

descriptions pétrographiques ont mis en évidence la présence d'associations 

minéralogiques d'un métamorphisme régionai. La plus commune demeure I'association 



Figure 3.6: Repartition génerale des failles au niveau 580 de la 
mine, tirée de Genna (1992). 



chlorito-quartzeuse et à séricite, indiquant un métamorphisme régional rétrograde de 

faible intensité, de type schiste-vert. 

Les néogenbses orientées caractéristiques de ce métamorphisme sont évidentes 

dans les roches incompétentes (pélites tufs) qui sont recristallisees et transpos6es; les 

néogen&es plus discrètes sont trouvées dans les roches compétentes. Dans les roches 

compétentes (les Iaves, à titre d'exemple), des transfomations minéralogiques dues au 

métamorphisme semblent avoir fonctionnés, mais aucune orientation préférentielle ne 

semble apparaître. Dans les unités tuffacées de la séquence stratigraphique de Hajar, 

correspondant aux termes facilement transformables, les minéraux néoforrnés, 

principalement représentés par la chlorite et la séricite, montrent une orientation dans le 

plan de la schistosité. 

Une brhe description de la chIo& métamorphique s'impose pour la distinguer des 

autres chlorites notamment la chiorite hydrotherrnale. La chlori te mé tamorphique semble 

être abondante dans l'interstice des unites éloignées de stockwerk, présentant une 

granulométrie fine, un plt2ochroïsme jaune-vert. 

Hibti (1993) fait réference B la présence de minéraux hyperalumineux, entre autres 

des taches de cordiérite et des minéraux rétromorphisés d'andalousite, dans le secteur 

oriental du gisement vraisemblablement lies aux effets thermiques sur les roches 

encaissantes. L'id6e de la présence d'un corps intnisif non affleurant dans ce domaine et 

qui développe une auréole de contact a déja était émise par Vanderbosh (1971); 

cependant, ni sondages ni essais géophysiques n'ont été exécutes dans cette zone pour 

évaluer une telle situation. 

3.5.1 MORPHOLOGIE DU GISEMENT 

Les Zimites extemes du gisement de Hajar, au même titre que sa morphologie, ont 

initialement été determinées par Bernard et al. (1988), en examinant plusieurs sondages 



verticaux. Leurs résultats sont amélio& et corriges par les geologues de la mine au 

cours de l'avancement des travaux miniers. Dans l'état actuel de nos connaissances, il 

s'avkre que la lentiUe principale de sulfures massifs se presente sous forme d'une galette 

allongee plissée, dont le grand axe est-ouest est de 300 mètres et penté ii un angle de 45" 

à 60" vers le nord. L'axe nord ouest-sud est s'étend sur 250 mètres B 350 métres. La 

puissance de cette lentille v a e  de 40 rnetres aux extr6mites à 80 mbtres dans sa partie 

centrale (figure 3.1). 

Des études structurales ont démontré que la masse r n i n ~ ~ e  a subi les effets de 

plusieurs phases tectoniques au cours des orogènes hercynien et atlasique. Les effets 

conjugués de ces deux orogeneses se traduisent par l'acquisition de la structure en 

antiforme du gisement, suivi de la fragmentation et la dislocation du gisement en plusieurs 

blocs. La mh6ralisation est limitée dans sa partie occidentale et septentrionale par au 

moins deux systèmes de failles de directions respectives nord est-sud ouest et nord-sud 

(figure 3.4). Dans l'extrémiie sud-est du gisement, de multiples sondages demontrent 

une terminaison de façon plus ou moins continue avec des intercalations de roches 

appartenant ii l'encaissant (figure 3.4). 

3.5.2 MINERALISATIONS PRIMAIRES 

La répartition des sulfures au niveau de Hajar dessinc unc zonalitd qui lui est 

particulière (figure 3.7), discutée dans le chapitre 6 (MINGRALOGIE DU MINEMI). La 

min6ralisation sulfurée de Hajar débute à sa base par la minéralisation rythmée, constituCe 

de l'alternance de sulfures et de sédiments tuffacés (figure 3.8); localement et en faible 

proportion, une min6ralisation du même type se retrouve au toit de la minéralisation. Eïie 

se demarque par la finesse ainsi que la rythmicité dans les litages des sulfures et par 

l'abondance de structures sédimentaires. 

À cette min6raLisation rythmée, se succbde une minéralisation massive il texture 

rubanee (figure 3.9). Elle se présente sous une forme lenticulaire, reposant directement et 

en concordance sur un matériel tufface. Cette lentille sulfurée peut être subdivisée en 



Figure 3.7: Distribution des sulfures, observee à travers le 
niveau 520 du gisement. DBtaüle voir figure 6.1 1. 



pyrrh&te dans une roche tuffacée. ~ h o t o g a ~ h i e  prise dans le niveau 520. 
Figure 3.9: Aspect gdneral de la mineralisation sulfurée massive. Photographie prise dans 

le niveau 520 montrant la sphalénte rubanée dans un liant de pyrrhotite. 



deux domaines: (1) une minéralisation pyrrhotitique massive, localisée dans la partie 

orientale et occupant la plus importante portion du gisement (zone à pyrrhotite); et (2) 

une mui~ralisation pynteuse qui, comparativement au premier domaine, reste moins 

developpée et relativement moins riche en sphalérite-galene (zone à pyrite) occupant la 

partie occidentale du gisement et caractérisée par l'abondance de roches encaissantes 

intercalaires stériles (figure 3.7). 

Au sein de la minéralisation pyrrhotitique et dependemment de la prédominance des 

sulfures, on reconnaît trois categories de minerais (figure 3.7): (1) Zi la base de la lentille 

principale, on retrouve le ''minerai chalcopyrite rubanee" où la chalcopyrite dessine des 

rubans discontinus dans la pymhotite; son extension reste limitée et ne dépasse pas une 

dizaine de mètres, (2) le 4'minerai rubané" repr6sentant le principal minerai exploitable où 

la sphalerite associée à la gaiene fome des rubans relativement continues, dont la 

puissance demeure de l'ordre du centimètre; cette minéralisation occupe essentiellement 

le domaine est du gisement; et (3) un ''minerai ii pyrrhotite massive" se retrouve sous 

forme de lentilles de dix B vingt metres de puissance, intercalées dans le minerai rubané. 

Ce dernier minerai ddmontre une structure massive, de rares grains de chalcopyrite y sont 

observes alors que la sphalerite et la galene y sont quasi-absentes. 

Le domaine ouest, caractérisé par l'apparition de la pyite primaire comprend deux 

lentilles séparees par des roches de l'encaissant (figure 3.7). L'apparition de  la pyrite est 

progressive dans cette mint2ralisation. En effet, B la base de cette min&alisation, la 

pyrrhotite domine sur la pyrite; par contre, en progressant vers le sommet de la lentille, la 

pyrrhotite disparaît en faveur de la pyrite. Le rubanement min6ral que d6crivent la 

sphalérite et la galène demeure discret. 

A la base de la minéralisation de Hajar, une zone de stockwerk est identifiee (figure 

3.10). il s'agit d'une min6ralisation pseudo-brtschifiée riche en chalcopyrite. Elle décrit 

un &seau anastomosé de veinules occup6es par le quartz, la chalcopyrite, la pyrrhotite et 

rarement la sphddrite, la pyrite et la galène. Ces veinules d'ordre centimetrique sont 

encaissées dans une roche visiblement métasomatisée, communément silicifiés. 



Figure 3.10: Zone de stockwerk recoupée de veines de quartz-pyrrhotite-chalcopyrite 
conférant à la roche un aspect bréchique. Photographie prise dans le 
niveau 520 de la mine. 



L'extension de cette minéralisation est peu développée, occupant un espace d'une 

vingtaine de mètres de large. Cette minhlbation entre en contact avec la minéralisation 

massive par l'intermédiaire de la zone B chalcopyrite ruban&. 

En descendant dans la mine, les premiers paliers de la minéralisation massive 

montrent une intense oxydation des sulfures, correspondant à une min&alkation 

supergène. Cette oxydation est probablement liée aux Mltrations météoriques qui ont 

complktement transformé, sur une trentaine de metres, la partie superieure du gisement, 

permettant ainsi une quasi transformation de la pyrrhotite en pyrite. Les roches 

encaissantes démontrent une intense kaolinitisation 0.ù le litage sédimentaire préexistant 

demeure present. Dans cette min6ralXsation, on peut reconnaître une zone de lessivage de 

métaux et une zone de c6mentation nche en cuivre sous plusieurs formes. 

La minéralisation de Hajar correspond à un amas sulfwe massif, communément lite 

et reposant sur un stockwerk peu développé. Cette minéralisation est encaissée et 

developpée dans un environriement volcano-sédimentaire, où les roches encaissantes sont 

affectées par une alteration hydrothermale, normalement associée au passage de fluides 

minéralisateurs ascendants à travers les roches du mur. Il s'agirait de toute apparence 

d'une minéralisation soit de type "sulfures massifs volcanogénes" (SMV) soit de type 

"'sédimentaire exhalatif" (SEDEX), qui correspondent le mieux aux principales 

caraçtéristiques de Hajar. Notre objectifs est de preciser la nature de cette 

mineralisation, en nous basant sur la prédominance et la nature des roches encaissantes 

ainsi que sur la concentration et la distribution de métaux à travers le gisement. 



CHAPITRE 4 

Notre étude lithologique des facies encaissant la min6raiisation de Hajar se base sur 

une description macroscopique effectuee sur des sondages carottes et dans le sous-sol 

ainsi qu'une étude microscopique détaillée. Une séquence stratigraphique a pu être 

etablie au coeur du domaine minier, on y reconnaît trois uniîés stratigraphiques 

distinctes; l'unité 1, correspond à 1 'unité volcano-sédimentaire au mur; l'unit6 2, 

représente la minéralisation sulfurée massive située dans une position intermediaire; et 

l'unit6 3, forme l'unité sédimentaire du toit (figure 3.1). 

L'unité volcano-sédimentaire (unité 1) se rencontre la base stratigraphique de la 

minéralisation, reposant en une lt5g2re discordance sur une unité meta-sédimentaire 

correspondant au socle carbonifère schisto-pdlitique (Bornadero, 1983). Ce socle n'est 

que faiblement représenté au niveau de Ia mine et n'a pu être recoupe que par deux 

sondages verticaux. L' unité volcano-sedimentaire se caractérise par l'association de 

roches à caractères tuffacés et des laves volcaniques; elle est l'unit6 volcanique la mieux 

représentée au niveau du gisement. En effet, l'ensemble des galeries et des sondages 

exécutés la recoupent. La puissance de cette unite, excluant la rhyodacite et les pélites 



de base, serait dans sa totalid d'environ 300 metres (figure 3.1). 

La position médiane demeure occupée par le corps massif min6raIisé dans toutes 

ces varStés (figures 4.1; 4.2). Sa description est présentée dans le chapitre 6. 

L'unité 3, située au toit du gisement, constitue une unité typiquement sédimentaire, 

intercalee avec des depôts de roches carbonatées (figure 3.1). Par dessus cette formation 

repose, en legère discordance angulaire, les series de la couverture sédimentaire. 

La plupart des faciès decrits dans la presente section, ont plus ou moins et6 dejh 

l'objet de descriptions par d'autres auteurs, entre autres Tijani (1985), Bernard et ai. 

(1988), Haïmeur (1988) et Hibti (1993). Il faut signaler que l'ensemble des roches 

décrites dans cette section ont subi les effets d'un m&a.mophisme régional rétrograde de 

type faciés schiste-vert (Sagon, 1984), à travers lequel on doit ddterminer la nature 

originale de la roche primaire. 

À la base de la stratigraphie de Hajar, on reconnaît une série sédimentaire 

appartenant au socle (figures 3.1, 4.1). Il s'agit d'une série sédimcnülire épaisse et 

m6tamorphisée, présentant une monotonie texturale; elle correspond 3 dcs pf liics noires. 

Dans le massif des Jébilets, cette unité est identifiee comme 6mnt dcs pdlitcs d'fige viskn 

de la Serie de Saghlef, dont la puissance est estimée à quelques centaines de rnetres 

(Bornadero, 1983). Au niveau de la mine, seuls quelques sondages verticaux ont pu 

intercepter, au-dessous des roches ignees acides, ces schistes pélitiques. 

Macroscopiquement, il s'agit d'une série sédimentaire de couleur vert sombre, voire 

même noire, avec une texture Me.  Plus en detail, on y observe des lamines blanches de 

quelques rnillimt?tres de puissance, constitues de grains de quartz détritique et pris dans 

un liant aphmitique riche en chlorite (figure 4.3). Plusieurs structures de roches 

sédimentaires sont notkes, dont les "slumps", le granoclassement et la stratocroissance. 





Figure 4.2: Carte geologique du niveau 520, illustrant les differents faciés 
rencontr6s B Hajar. Légende des lithologies est similaire à la 
figure 4.1. 



Figure 4.3: Pdlites de base montrant des lamines de quartz detritique prises dans un 
liant chloriteux (LN 58X). 



Cette série correspond aux shales noirs riches en matibre organique (Bomadero, 1983). 

4.2.2 L ' U N ~ É  1: VOLCANO-SÉDIMENTAIRE 

La description pttrographique qui suit, fait ressortir, au sein de cette unité, deux 

groupes de roches de composition min6raiogique et texturale différentes; le premier 

s'agissant de felsites, comprend le dôme massif, la brkche volcanique et les p6pérites; et 

le second groupe comprenant les dBpÔts pyroclastiques, constituant les differents types 

de tufs (figures 3.1; 4.1). 

4.2.2.1 ROCHES FELSIQUES 

Les roches felsiques abondent uniquement l'echelle du gisement Regionalement, 

ces roches ne paraissent que sporadiquement sous forme de petits "plugs" ou de siils de 

faible puissance. Dans le secteur minier, ces volcanites se présentent sous trois aspects 

differents: en dôme massif, en brtche volcanique et en pt?p&ites. 

DÔME MASSIF 

Le dôme massif se pn5knte sous forme de roches massives, dont la morphologie 

est grossi8rement globulaire (Maier et al., 1986). Son extension vers le sud ainsi que sa 

puissance sont mal connues. Au sein du dôme, trois sous-facies ont pu être identifiés et 

repartis de sa partie centrale vers ses bordures comme suit: un sous-faciés rose, un sous- 

facies vert et un sous-facies sombre (figure 4.4). 

SOUS-FA c ~ E S  ROSE 

Le sous-facies rose constitue la partie centrale du dôme, formant l'essentiel du 

corps pseudo-intrusif. Il est reprdsente par une roche massive peu schistode B cassures 

concoïdales et de couleur claire communément rosâtre. Plus en détail, la roche montre 

une texture aphyrique porphyrique, dans une matrice quartzo-feldspathique, B laquelle 



Mintkdisation sulht5e . Rhyodacite: facies sombre 

Tufs lamines de silice Rbyodacite: faci& vert 

Tufs amygdalaires Rhyodacite: faciès rase 

Figure 4.4: Carte ggologique du niveau 380 montrant 
quelques facies observc5s dans la mine. 



s'ajoutent la séricite ne montrant aucune schistosité apparente. Les phénocristaux de 

quartz et de feldspath potassique ne dépassent pas les 10% (figure 4.5). Les plus 

communs sont les phénocristaux de quartz, présentant une forme sphérique dont les 

dimensions varient de 1 à 5 mm, communément caractérisés parles golfes de corrosion 

(figure 4.6); ceux de feldspaths sont moins abondants et de dimension plus large (-1 cm). 

Ces phénocristaux sont gdnéralement altérés en séricite et calcite et, dans certains cas, ils 

sont complètement remplacés par du quartz granulaire et seule leur morphologie permet 

leur reconnaissance. 

Prés des zones de failles, au sein d'une roche ;tltért?e en chlorite et/ou séricite, 

apparaissent des tablettes bien cristallisées de biotite, auxquelles s'associent des sulfures 

disséminés, principalement de la pyrrhotite. 

SOUS-FACIÈS VERT 

Vers les bordures du dôme, le sous-facies rose passe graduellement à une unité 

intermediaire, correspondant à un sous-faciès de couleur verte qui montre une étendue 

d'une trentaine de mètres environ. La texture de la roche est communément porphyrique 

et montre un debit schisteux moulant les phénocristaux de quartz dont les proportions 

dépassent 30% du volume de la roche. En détail, la matrice de la roche montre une 

texture microgrenue, oir les associations minéralogiques sont riches en chlorite-séricite 

ou en quartz- feldspaths. La séncite paraît se développer aux dépens des mineraux 

feldspathiques (figure 4.7). Les chtaux de quartz montrant une forme ovoïde sont 

craquelés et communément orientés (figue 4.8). Des phénocristaux autres que ceux du 

quartz ont presque totalement disparu, les rares pseudomorphes de phénocristaux 

observables sont tapissés de quartz-séricite, demontrant une forme carrée correspondant 

vraisemblablement A des cristaux de feldspaths altéres occupant une proportion de moins 

de 5% du volume total. 

Dans les zones fortement kctonisées, la chlorite associée à du quartz semble être le 

seul mineral phyllosilicaté de la matrice associe sporadiquement à la pyrrhotite alors que 



Figure 4.5: Sous-facies rose de la rhyodacite montrant du feldspath porphyrique pris 
dans un liant quartzo-felspathique (LP 58X). 

Figure 4.6: Sous-faci& rose de la rhyodacite montrant du quartz porphyrique à golfe 
de corrosion, pris dans un liant B quartz-séricite (LP 58X). 



Figure 4.7: Sous-faciès vert de la rhyodacite montrant des phénocristaux de quartz 
pris dans un liant quartzo-feldspathique (LP 1 1,6X). 

Figure 4.8: Sous-faciès vert de la rhyodacite montrant du quartz en ph6nocristaux de 
forme ovale pris dans un liant chlorito-quartzitique (LP 11,6X). 



la séricite disparaît totalement. 

So US-FACI~S SOMBRE 

Le sous-faciès sombre se retrouve à l'extrême bordure du dôme. Sa puissance ne 

dépasse pas les deux ou trois mètres du contact avec les tufs. Ii s'agit d'une roche 

presque noire de couleur vert sombre, tapissée de quelques cristaux de quartz. 

En detail, la roche s'est presque totaiement transforrnee en chlonte. La chlorite 

occupant 90% du volume se présente en larges cristaux, montrant un pléochro'isme 

marqué et une biréfringence de bleu à violet, témoignant de sa nature femfère. Au sein 

de la mauice sont présents des phénocnstaux de quartz bordures recristallisées (figure 

4.9). Les dimensions de ces cristaux restent relativement moindre comparativement aux 

mêmes cristaux dans les autres sous-faciès; leur abondance demeure à moins de 5%. De 

rares cristaux de zircon, ainsi que des cristaux ailongés d'ilménite, ont pu être notés; leur 

abondance est de moins de 3%. 

BRÈCHE VOLCANZQUE 

Ce faciès a et6 decrit par Haïmeur (1988) comme étant une brèche volcanique 

autoclastique à élements orientés. Par contre, Hibti (1993) n'a pas décrit ce genre de 

facies, la brkche volcanique qu'il décrit correspond plutôt à ce que nous avons appel6 le 

facies ''pépé~itique" (voir plus bas). 

Au niveau de Hajar, la brkche volcanique se localise dans la partie nord du dôme. 

D'ailleurs, elle semble faire la continuité latérale du dôme. Ce faciès est intercepte par 

quelques sondages verticaux sur une large puissance, mais aucun d'entre eux n'a pu la 

recouper entierement. Ainsi, sa puissance demeure indetermin&, pouvant dépasser une 

centaine de mètres, alors que son extension reste limitée au secteur minier. 

Plus en ddtail, on reconnaît au sein de cette br&che des fragments lithiques baignant 

dans une matrice blanchâtre, grandement dominée par le quartz recristallisé, auquel 

s'ajoutent quelques lamelles de chlorite et de &ricite. La roche montre localement un 



Figure 4.9: Sous-faciès sombre de la rhyodacite montrant du quartz 
porphyrique corrode pris dans une chloritite (LP 58X). 



débit schisteux (figure 4.10). 

s f ramnt s  lithiaues: Pris dans une mésostase fmement recristallisée, deux types 

de fragments différents sont rencontrés: le premier représenté par des fragments alIongés 

de couleur sombre complètement transformes en chlorite (figure 4.10), s'agissant 

vraisemblablement de verre volcanique' dévitrifié et le second consistant en une intime 

association de cristaux de quartz, de séncite et de feldspaths de  forme plus ou moins 

effilochée (figure 4.1 l), représentant la phase cristalline de la lave (figure 4.12). Ces 

fragments de dimensions variables, allant de 50 à 200 Pm, sont orientés dans le sens de 

I'6coulement du ddpôt. 

Les vhénocristuux.. Comparativement aux roches constituant le dôme, l'abondance 

des phénocristaux reste plus importante. Les phénocnstaux sont p~cipalement 

représentés par le quartz bleu rhyolitique (figure 4.10), de dimension legèrement plus 

faible et dont certains grains sont fragmentés. La forme generalement ovale de ces 

phénocristaux indique, comme les fragments lithiques, le sens d'écoulement. La 

présence de ces phenocristaux permet d'associer ces roches aux rhyodacites. Certains 

vestiges de feldspaths, bien que rares, ont pu être notes. 

La matrice: La matrice de cette roche est constituee essentieIlernent de quartz en 

grains polygonaux et de chlorite (figures 4.10) ainsi que de quelqucs fines ponctuations 

de micas. Quelques minéraux accessoires s'y rencontrent: dcs crirhmatcs ct des cristaux 

d'apatite, du zircon et du leucoxène. 

À l'approche de la zone de stockwerk, la structure orientée caractéristique de cette 

roche disparaît, les fragments montrant alors des tailles très variées et des contours mal 

d6fiis. Se mettant en petits groupes, l'ensemble est cimenté par de la silice. Des 

sulfures dissémines et en veinules apparaissent; il s'agit essentiellement de la pynhotite et 

de la chalcopyrite. 





- 
(partiellement al&%) pris dans une matrice quartzitique (LP 58X). 



ROCHES PÉPÉRZTZQUES 

Dans le gisement, les roches pépentiques se rencontrent et se développent le long 

des marges du corps rhyodacitique dans le secteur ouest de la mineralisation. Il s'agit 

d'une roche constituée de clastes de composition fekique de dimensions variables, allant 

de quelques milIhi?trt=s plusieurs dizaines de centimetres, dispersés dans un ciment 

siliceux à granulométrie grossière (figure 4.13). Des sondages dans la partie orientale de 

la mine ont intercepte des niveaux métriques de ce même mathiel, encaissé dans les 

roches du toit de la minéralisation. Sa puissance reste peu developpée et ne depasse pas 

les 15 mbtres. A l'extdrieur du secteur minier, dans les affleurements du bloc d'harine, 

on rencontre des bandes de puissance métrique de ce type de roche, dont l'extension 

peut atteindre plusieurs centaines de métres. 

Ces niveaux métriques ont fait l'objet d'innombrables descriptions. Dans la série 

sédimentaire d'Imarine, ces roches sont decrites comme étant des sills doléritiques 

(Maier et al., 1986). Alors que dans le secteur minier, Tijani (1985), en identifiant une 

composante sédimentaire combinée à du mat6riel ignée acide, les a confondues avec les 

k6ratophyres. Haïmeur (1988) les décrit comme une "breche volcanique d'allure 

pseudo-entrecroisée". Hibti (1993) fait de même et les nomme "brèche volcanique". 

À l'échelle de l'échantillon, la roche montre une texture pseudo-brechique (figure 

4.13). Il s'agit d'une roche cohérente et dure à casser, laissant apparaître des fragments 

de forme plus ou moins héguli&re fracturés et injectés de matériel de nature ciifferente. 

La premiére parmi ces deux composantes est de nature felsique à grains frns et de 

couleur gris-blanchâtre, conespondant aux fragments de roches volcaniques, alors que la 

seconde composante de couleur plus sombre, localement blanchâtre, dont la 

granulométrie reste relativement plus grossière, représenterait vraisemblablement une 

composante sédimentaire recristallisée. 

Au microscope, dans un ciment totalement siliceux, des fragments de nature 

felsique, de forme irrégulière, semblent avoir subi une fragmentation sans dispersion 



Figure 4.13: nlustration de la roche pépéritique, montrant le matériel ignd de 
couleur blanchâtre d'apparence fine, cimentée par des sédiments 
d'apparence grossiére. 



(figure 4.14). Dans la roche relativement fraîche, les fragments de la roche intrusive sont 

constitués de feldspaths potassiques, du péncline sous forme d'agglomérats, du quartz 

grossier, de rares rnin6raux accessoires, tels le zircon; la séncite et la chlorite sont 

probablement assocides Zi  l'altération. À certains endroits, le quartz recristallisé 

représentant le liant s'associe localement la calcite. Il semble s'agir de tufs ou 

sédiments environnants, transformés et recristallids en un matériel siticeux ou en chert 

carbonaté, injectés de sills felsiques. À 1' approche de la minéralisation sulfurée, 

apparaissent des disséminations sulfureuses à l'intérieur du liant quartzeux (figure 4.15). 

Ces roches pseudo-fragmentées à Hajar, montrent les mêmes caractéristiques que 

les pépérites décrites par McPhie et al. (1993) et Hanson et Wilson (1993). 

DZSCUSSZON ET CONCLUSION SUR LES ROCHES FELSZQUES 

Les roches de nature acide rencontrdes au niveau du gisement se présentent sous 

trois formes. Eiies sont facilement identifiables par la présence de ph6nocristaux de 

quartz translucide 2i golfes de corrosion, L'analyse géochirnique de ces roches confirme 

leur composition rhyodacitique (voir section 4.3: GEOCHIMIE DU P R O T O L ~ ) .  Nos 

descriptions et observations de l'ensemble de ces roches sur le terrain démontrent des 

variations ainsi qu'un changement latéral de faciès, laissant supposer que lfensembIe de 

ces roches se seraient constituees d'un seul et même événement volcanique. 

La composition felsique et la morphologie grossikrement globulaire de cette unité 

permettent de considérer un mode de mise en place de ce corps sous forme de dôme. La 

b r é ~ ~ c a t i o n  localisée de ce matériel suppose que le dôme est en partie extmsif. 

Le changement de facies, caracté&tnt ce corps massif intrusif, serait probablement 

lié aux échanges thermiques 'avec les roches environnantes. Le changement texturai et 

l'augmentation des phénocristaux dans l'unité intermédiaire peuvent être associés B un 

phhomène de dilution et de concentration Liées au stress thermique lors de la mise en 

place du dôme. Le faciès sombre riche en chlorites, situé à l'extrémité du dôme, 

constituait probablement une carapace h y alocristaiiine du dôme, formée in-situ par un 



Figure 4.14: Fragments du materiel igné pris dans un matériel grossier de la roche 
pépentique, decrivant une texture en peezle (LP 58X). 

Figure 4.15: Prés des zones minéralisées apparition de sulfures dans la roche pépéritique 
(LP 58X). 



phénomène de trempe lors de son émergence. Les effets à la diagenèse auraient 

contribué à la dévitrification de cette carapace. 

Après l'examen de plusieurs sondages, on s'aperçoit que la brèche volcanique n'est 

présente que dans la partie occidentale du domaine minier et qu'elle correspond à 

l'extension septenPionale du dôme pseudo-intrusif. Les fragmenu lithiques de fonne 

irrégulière montrent une composition et une taille variables. Ils sont communément 

angulaires B contours effiochés, ce qui laisse supposer la fragmentation d'un matériel 

visqueux lors de sa mise en place. Il s'agirait d'une brèche autoclastique. L'absence 

d'élements grossiers dans la brèche marque une faible activité expIosive phreatique 

durant le dépôt (Franklin et ai., 1975). La brtkhification de ce matériel et l'orientation 

de ces éléments figurés laissent supposer la mise en place de ce matériel sur un plancher 

ocdanique légèrement penté. 

La description des roches pseudo-brechiques correspond à celle de roches 

pépéritiques. Par définition, ce sont des roches ignees infiltrées de maWels 

sédimentaires non litM& (McPhie et al., 1993). Le principal caractére des pépérites 

reste le mode de fragmentation du matériel intrusif lors de son interaction avec les 

sediments, donnant naissance ii une texture en peezle ii la roche. Cette texture de 

fragmentation demeure conservée aussi bien à une échelle macroscopique qu'à l'échelle 

de la lame mince témoignant d'une fragmentation in situ causée par des phdnoménes de 

trempe du magma dans les sédiments gorgés d'eau (Hanson, 1991). En effet, dans les 

environnements sub-aqueux, des proportions importantes du magmatisme peuvent 

contribuer B la formation d'intrusions synvolcaniques plutôt qu'A des coulées de laves. 

Le magma en mouvement influencé par sa den& et par la pression lithostatique et 

hydrostatique qui s'exercent sur lui, étant plus denses que les roches-hôtes sédimentaires, 

demeure en sub-surface et se presente sous forme des sills plutôt que de coulées 

extrudées (White et Busby-Spera, 1987; McPhie et al., 1993). La présence de roches 

pép6ritiques dans la formation sédimentaire du toit (celle d'harine) nous force à croire 

que le dôme, l'origine de ce matdriel, a continue sa croissance durant le comblement du 



bassin 

En conclusion, trois roches à caractères éruptifs sont rencontrées au niveau de 

Hajar: une roche massive, une breche volcanique et une roche pépéritique. La 

distribution spatiale et la diversité de ces facies à travers la stratigraphie laissent supposer 

que le matériel s'est mis en place sous forme de dame, en partie extrusif et qui aurait 

vraisemblablement continué de croître après le paroxysme volcanique. 

4.2.2.2 UNZTÉS PYROCLASTIQUES 

Dans le secteur minier, on peut identifier trois grands ensembles de projections 

pyroclastiques, s'organisant en une succession définie de bas en haut par les tufs 

amydgalaires, les tufs laminées et enfin les tufs massifs (figures 3.1, 4.1). Les 

observations effectuées dans le sous-sol, ainsi que l'examen de sondages, ne permettent 

d'observer aucune limite entre ces faciès; par ailleurs, ces faciès demeurent continus et 

progressifs, laissant supposer que l'ensemble de ces tufs constitue une seule et epaisse 

unité pyroclastique. Parmi les tufs laminés, trois sous-faciks sont reconnus: les tufs à 

lamines de silice, les tufs silico-chlonteux B lamines de s u k e s  et les tufs à xénolites 

(figures 3.1'4.1). 

TUFS AMYGDALAIRES 

Les tufs amygdalaires ne se rencontrent qu'au mur de la minéralisation; leur 

extension latérale paraît limitée au district minier. Leur puissance, examinée dans 

multiples sondages, reste variable et varie de quelques metres B une centaine de mètres. 

Au delà du massif de Guémassa, dans le massif de Souktana, on rencontre un matériel 

passablement similaire, où des vésicules remplies de quartz sont présentes. L'étude de 

quelques échantillons provenant cette zone ne permet pas de confirmer s'il s'agit du 

même matériel. L'altération supergene poussée a efface toute texture primaire de la 

roche. 

La roche est de couleur gris-verdâtre, passablement dure à casser, montrant une 



forte chloritisation qui nous empêche de distinguer les textures originales de la roche. Sa 

texture extrêmement v6siculaire, l'une des caract6ristiques importantes de ce faciès, 

facilite sa reconnaissance sur le terrain (figure 4.16). En détail, la roche montre une 

texture aphanitique, localement porphyrique et riche en fragments de roches. Aucun 

litage n'a pu être observé. 

s franrnents l i t h i g a :  Les fragments de nature lithique sont localement 

abondants. Ils se retrouvent en plus grand nombre li la base et au sommet de la série. 

Ces fragments présentent une forme effilochEe, ghéralement orientées dztns le plan de 

l'écoulement. Cependant, leur nature est polygénique et de dimension variée. Ils sont 

transformes en séricite-quartz-plagioclase (figure 4.17) ou encore en biotite-plagioclase- 

epidote-chlorite (figure 4. la), permettant de supposer un caractere tuffitique. 

Les cristaux: Les plus communs sont des phénocristaw de plagioclase, ils se 

présentent sous une forme plus ou moins allongée, montrant une bordure de nature 

albitique, par contre leur noyau se transforme en une association de séricite-calcite- 

épidote (figure 4.19). Localement, ces plagioclases sont totalement alerés et seules 

quelques reliques de mâcles persistantes permettent de les identifier. À cenains endroits, 

des fragments de plagioclase se regroupent en agrégats glomérophyriques. La figure 

4.20 montre des pseudomorphes, de forme losangique, remplis de chlorite-smectite ou 

de biotite-chlorite-quartz, qui pourraient correspondre B des fantômes de pyroxhe. De 

rares clivages renfermant de la calcite semblent être conservés. 

Les oxydes de titane (le leucoxène et le rutile) subissent une déstabilisation en 

sphene et ihnénite. La biotite brune en ph6nocristaux à texture poecilitique, sans 

orientation, montre localement des mâcles polysynthdtiques. Eile peut communément 

être reprdsentée par des lattes automorphes, formant par endroits de petits agrégats. 

Quelques cristaux d'apatite se retrouvent dans la mesostase. 

Lrr matrice: La matrice, dont le verre est complètement transformé en chlorite- 

séricite-quartz-plagioclase (figures 4.17; 4.1 a), ne conserve aucune texture originale de 

la roche. Ii s'agit d'une mesostase microcristalline constituee h part egale de chlorite et 



Figure 4.16: Texture vacuolaire des tufs amygdalaires. Des vacuoles de taille variable 
sont cornbl6es de quartz. La photographie est prise dans le niveau 600. 



Figure 4.17: Tufs amygdalaires montrant des fragments de compositions différentes de la 
matrice altérke en chlorite-quartz-biotite (LP 58X). 

Figure 4.18: Dans une matrice chlorito-quartzeuse des tufs arnygdalaires, se trouvent 
des fragments lithiques transformés en quartz-séricite (LP+,,, .,.. 58X). 



-- 

Figure 4.19: Aspect microscopique B fort grossissement des tufs amygdalaires, 
montrant des grains de feldspaths altér6s en epidote-calcite (LP 231X). 

Figure 4.20: Des pseudomorphes losangiques, vraisemblablement de pyroxenes, 
remplis de smectite-biotite dans les tufs arnygddaires (LP 115X). 



de quartz. A certains endioits, des echardes de verre volcanique en forme de V 

recristdlisés, ou encore des rubans filiformes f o m b  de quartz finement cristallisé, 

peuvent être observés, vraisemblablement produits lors de la recnstallisation 

diagénétique (Dagallier, 198 1). 

s amygdules Les arnygdules sont structures g6néralernent sphériques remplies 

de quartz. Leur taille est variable, allant de quelques millimètres ii plus de trois 

centimètres (figure 4.2 1). On n'y a observe aucune structure rayonnante tenioignant 

d'un processus de d6vitnfication des spherolites. Cependant, on peut noter une certaine 

zonation dans la plupart de ces nodules: le noyau se remplit de quartz à grains grossiers 

alors que, dans la bordure, la taille des grains diminue, laissant apparaître une sorte de 

couronne constituée de quartz fin (figure 4.21). Ce genre de zonalité demontre le 

remplissage de vacuoles libres de tout matériel, plutôt qu'une recristalisation de verre. 

Localement, la forme de ces structures devient ovoïde ou aplatie et moulée par une 

schistosité pénétrative, demontrant des zones d'ombre occupées par du quartz et de la 

chlorite recxistallisés (figure 4.2 1). 

CONCLUSIONS SUR DES TUFS AMYGDALAIRES 

Ce facies est ultérieurement décrit comme 6tant des laves vacuolaires (Hibti, 

1993). Cependant, plusieurs structures et observations, favorisent I'hypothbse d'un tuf. 

En effet, la presence de fragments de roches de formes et de compositions diverses au 

sein de ce matériel, la dispersion presqu'homogène des nodules à travers tout le facies, la 

diminution de la taille des nodules vers les niveaux supérieurs, l'absence de bordures 

figees à la base de ce facies et la continuité progressive de ces tufs avec les tufs laminés 

adjacents, militent en faveur de la nature tuffacée de cette unité. 

Il s'agit de roches à texture nodulaire facilement identifiables sur le terrain. Leur 

puissance demeure variable, 'passant de quelques mètres dans le secteur est ii plus de 

quarante mètres dans le secteur ouest, correspondant, comme son nom l'indique, ii des 

tufs vacuolaires. Des assemblages pétrographiques à plagioclase et à pyroxene, dans une 



Figure 4.2 1 : Nodules remplissage quartzitique des tufs amygdalaires, faisant 
ressortir une zonalit6 granulorn&rique du quartz (LP 1 1,6X). 



mesostase chlorito-quartzeuse, représentent une association minéralogique de roches 

intermédiaires (confirmée par analyse géochimique dans une section 4.5: GJ~OCHIMIE). 

TUFS À LAMINES DE SZLJCE 

Les tufs h lamines de silice, occupent deux niveaux de la stratigraphie du gisement. 

On les retrouve immédiatement par-dessus les tufs vacuolaires, sur une puissance d'une 

cinquantaine de metres, et par-dessus les tufs à alternances sulfureuses, faisant la 

continuité avec les tufs à xt5nol.t.e~. Le passage vers les autres faciès adjacents et sous- 

jacents demeure continu et progressif, ne démontrant aucune discordance 

stratigraphique. Dans ce cas, leur puissance est d'une trentaine de métres environ. 

Cependant, un niveau de faible puissance, de moins de 10 mètres, se retrouve encaissé 

entre les tufs vacuolaires et la proh-usion rhyodacitique. 

La roche presente une couleur verdâtre, marquée par un rubanement fin de couleur 

blanchâtre (figure 4.22). Elle consiste en une alternance rythmée de lits quartzeux, de 

quelques millimétres de puissance, avec des bandes sombres riches en chiorite 

(localement en séricite) d'épaisseur plus importante, de l'ordre du centirnetre (figure 

4.23). Haïmeur (1988) a decrit cette unité comme étant des tuffites rythmées. 

Neanmoins, dans notre description, aucune composante détritique n'a pu eut mise en 

hidence; on peut parler plutôt de tufs. 

Le litage dans ces roches est marqué par l'abondance rclativcmcnt variable ainsi 

que par la variation de la granulométrie des grains de quartz, de chlorite et de mica blanc 

qui constituent l'essentiel de la roche. Toutes les études ultérieures admettent et font 

l'unanimité sur la nature sédimentaire de ce litage; en effet, on y rencontre des structures 

sédimentaires, entre autres le granoclassement, la stratodécroissance, des figures de 

charge, ainsi que les plis d'écoulement "slumps". 

Les lamines claires sont principalement constitu6es de quartz en grains irréguliers, 

commun6ment anguleux, décrivant une texture en masque (figure 4.24). Certains 

fragments de feldspaths alti5rds lui sont associ6s. Parmi les midraux accessoires, on 



Figure 4.22: Tufs à lamines de silice, montrant de fines lamines constituées de quartz 
dans une matrice chloritisée. Photographie prise dans le niveau 580. 

Figure 4.23: Aspect microscopique des tufs à lamines de silice. Les lamines de quartz 
montrent une stratodécroissance et un granoclassernent (LP 58X). 



Figure 4.24: Détail des tufs A lamines de silice montrant une texture en mosaïque du 
quartz. Les bandes sombres montrent une granulomètrie fme; quelques 
tablettes de biotite apparaissent (LP 1 15X). 



retrouve des cristaux automorphes de zircon, d'apatite et d'épidote (Zouhry, 1993). La 

chlorite en forme Filamenteuse peut être observée entre les grains de quartz. 

Les bandes sombres sont constituées en grande partie de chlorite fme, associée en 

faible proportion A du quartz (Zouhry, 1993) (figure 4.24). Des cristaux de plagioclases, 

ainsi que des cristaux de biotite neoforrde, tapissant la matrice et ne montrant aucune 

orientation préférentielle, sont communement rencontrés. 

La schistosité dans cette roche demeure peu observable, malgré que Hibti (1 993) 

ait défini une schistosité SI, confondue aux plans de la stratification. 

CONCLUSIONS SUR LES TUFS À LAMINES DE SILICE 

Les tufs à lamines de silice d'une trentaine de métres de puissance, se caractérisent 

par l'abondance de lamines de quartz qui demontrent des structures spécifiques aux 

roches sédimentaires. La nature des constituants ainsi que la structure de la roche 

permettent de qualifier cette unité de tufs. Haïmeur (1988)' a qualifie cette unité de 

b'tuffites"' en se basant sur la présence de carbonates. Cependant, les carbonates, dans 

ces lithologies, apparaissent principalement à l'approche du minerai et résulterait d'une 

carbonatation liée à l'activite hydrothemale et non A un phénomhe de sédimentation. 

La classification de ces roches comme tuffites ne paraît donc pas justifiée. La rythmicite 

notée dans ces roches aurait apparemment et6 caude par une ségrégation liée à la 

densité, dans un milieu aqueux, de mineraux en suspension d'un "debris fiow" (Fiske et 

Matsuda, 1964); aucune composante détritique n'a pu être observée. La continuité avec 

les autres faciks qui l'encadrent laisse supposer que l'ensemble de ces tufs constituent un 

seul 6venement explosif. Le mode de formation de ce genre de matériel est discuté dans 

la section 7.3 (GENÈSE DES LITHOLOGES DE HAJAR). 

(1) Les tufJites sont des roches constiluées d'un mélange de tufs (en prédominance) associés h 
du matériel détritique. 



MINERALISATION DE TYPE RYTUMÉ 

La minéralisation de type rythmée se caractérise par l'apparition de lits fuis de 

sulfures pris dans du materiel tufface, donnant l'aspect rythme à ce faciès (figure 4.25). 

Une telle distribution organisée et rythmée suggère un mode de formation sédimentaire. 

Une description plus détaiUee de cette roche est presentée dans la section 6.2 

(MI&RALISATION DE TYPE RYTHMÉ. 

Cette série tuffade présente une puissance d'une soixantaine de m b e s  environ et 

se retrouve prise entre de& unités de tufs A lamines de silice (decrite ci-haut), leur 

extension demeure très importante et dépasse le cadre du gisement. Un plissement 

spectaculaire, de l'ordre métrique à décamétrique, est nettement observé, entraînant une 

schistosité évidente (figure 3.5). 

La minéralogie de ces tufs reste similaire celle des tufs siliceux, mais se distingue 

de ceux-ci par l'abondance de sulfures p~cipalement la pyrrhotite; un matenel quartzo- 

chloriteux sert de support aux sulfures. Les sulfures se présentent sous forme de bandes 

rniilimBtriques de couleur rouill6e (figure 4.25) ou en grains dissémines, communBrnent 

orientés parallèlement à la schistosité (figure 3.2). Plusieurs structures à caractere 

sédimentaire sont enregistrees dans ces roches, entre autres les convolutes (figure 4.26) 

ainsi que des failles d'échappement d'eau (figure 4.25). L'épaisseur ainsi que 

l'abondance des lits augmentent progressivement vers la base de la minéralisation. En 

plus, l'étude détaiUee des sulfures fait ressortir une succession paragenetique ordonde 

(voir section 6.2: MINÉRALISATION TYPE RYTHMÊ). 

Les tufs & xénolites forment une série d'une vingtaine de mètres de puissance, 

localisée à la base de la mineralkation massive. Cette série repdsente le matériel qui 

succede aux tufs laminés, avec lesquels elle est en continuité. Aucune limite apparente 

n'a pu être observée entre ces deux &ries. Son extension en profondeur reste litnit&, 

elle ne se rencontre en effet que dans les niveaux supérieurs de la mine. 



Figure 4.25: Tufs à lamines de sulfures montrant I'aiiure g6nerale de ce faciès 
qui consiste en l'alternance de rubans de sulfures et du materiel 
tuffacé. Une fracture d'échappement d'eau apparaît au centre de la 
photographie. 



Figure 4.26: Tufs à lamines de sulfures montrant des bandes de pyrrhotite qui 
montrent des convolutes. 



Ii s'agit d'une roche de couleur @-sombre à grains fm, distinguk des autres 

faciès par l'apparition de taches blanches présentant une fome plus ou moins régulière 

que l'on interprète comme xénolites (figure 4.27). La taille de ces taches est variable, 

allant de quelques millimétres li la base de ce faciès, un ou deux centirnétres dans les 

niveaux supérieurs, marquant ainsi un granoclassement normal. Lorsque abondantes, ces 

taches s'accolent les unes aux autres, s'organisant en rubans alignés de moins de 1 cm 

d'épaisseur qui soulignent la stratification sédimentaire (figure 4.27). Communt?rnent, 

des lamines blanches constituées de quartz apparaissent dans la roche B entre lesquels 

sont dispersées les taches blanchâtres (figure 4.28). Ces lamines de silice montrent 

localement des structures entrecroisées entrainant certaines de ces taches (figure 4.29). 

Les xénolites ont une composition différente de celle de la matrice qui les porte. 

Leur forme est assez réguliére communément hexagonale, rarement arrondie, de taille 

allant de 1 mm à 2 cm, ce qui suggére des phénocristaux de feldspaths. 

En détail, ces taches se constituent de quartz-albite (figure 4.30); certaines sont 

transformés (pseudomorphosées) en un assemblage de calcite-quartz-chlonte-épidote 

(figure 4.31). La plupart de ces xénolites sont constitués majoritairement de quartz 

cimentant les rares restes de feldspaths. D'autres phases minérales, entre autres la 

biotite, la chlorite, la calcite et le leucoxéne, se retrouvent en proportions variables dans 

ces pseudomorphes. 

Pr& des zones de stockwerk, ces xholites se transforment en sulfures tout en 

conservant leur forme initiale (figure 4.32). Certains de ces xénolites sulfurés gardent un 

noyau quartzeux. 

La matrice: Sur le plan minéralogie, la chlorite et le quartz ainsi que quelques 

disséminations de sulfures et d'oxydes sont les principales phases formant la matrice des 

xénolites. Elle montre une texture microgrenue sans schistosité. Le faciès où s'inscrit 

cette unité montre communément une texture massive; localement, une texture laminée 

similaire aux tufs à lamines de silice peut être observée formant une alternance 

d'horizons quartzo-feldspathiques avec des horizons sombres <i chlorite, quartz et biotite 



Figure 4.27: Échantillon de tufs à xénolites montrant des taches de forme octaédrique 
de taille variable. Quelques taches sont accolées les unes autres alors que 
d'autres sont dispersées. 

Figure 4.28: Aspect macroscopique des tufs à x6nolites limité de part et d'autre par 
des tufs laminds. Photographie prise dans le niveau 520. 



Figure 4.29: Des structures entrecroisees apparaissent dans les tufs B xenolites. 
La taille des xénoiites varie de quelques miiïimétres à 1,s cm. 



Figure 4.30: Pseudomorphe automorphe du tuf iî xénolites, à l'intérieur duquel 
apparaissent des vertiges de feldspath (LP 1 1,6X). 

Figure 4.3 1: Xholites altérés en calcite-quartz à proximité d'une lamine de silice (LP 
1 1,6X). 



Figure 4.32: Xénolites recristallisees en pyrrhotite B l'approche de la zone min6ralisée. 
La pynhotite se retrouve 6galement dissémin6e dans la matrice 
chlontis6e. 



(figure 4.28). Les horizons quartzo-feispathiques, tout comme les tufs laminés, sont 

d'une 6paissew relativement moindre que les horizons sombres. La rythmicité, ainsi que 

les textures de roches &dimentaires, suggkrent une accumulation sédimentaire de ce 

faciès. 

D I S C U S S I ~ ~ ~  ET CONCLUSION SUR LES TUFS A XENOLITES 

Haiineu (1988) a interpreté les xénolites comme étant des tests de radiolaires 

recristallisés, en se basant sur leur forme grossierement ovoïde et décrit les tufs comme 

des tuffites il nodules, alors que Hibti (1993) les a confondues à des laves basiques à 

xenolites, malgré l'absence de bordures figees et la presence de lamines siliceuses. 

Les observations effectuées sur cette unité, entre autres la stratification 

entrecroide du matériel portant les xénolites, la dispersion et le granoclassement des 

xénolites aimi que le manque de bordures figées B la base de cette unité, portent B croire 

que ce materiel serait déposé sous forme d'accumulations pyroclastiques. 

La description mentionnée établit la nature tuffacée de cette unite. Quant à 

l'origine de ces xenolites, plusieurs hypotheses peuvent être envisagées. Les xénolites 

pourrait être interprétees comme des fragments de la rhyodacite ou être reliée à la zone 

de stockwerk qui aurait subi une fragmentation et deferlé lors du fluage. Cependant, il 

ne peut s'agir de fragments du stockwerk, puisque les xénolites transformés en pyrrhotite 

dans la zone de stockwerk temoignent de l'anteriorite des xénolites par rapport 

l'hydrothermalisme. Par ailleurs, nous avons examiné la forme des xénolites sur un bon 

nombre d't5chantillons et s'avere que la plupart montrent une forme régulière, cubique à. 

hexagonale, qui laisse supposer qu'il s'agit de phénocristaux plutôt que de fragments de 

roches. La composition quartzo-feldspathique du remplissage de ces pseudomorphes 

suggere des phénocristaux de feldspaths transformés lors de l'hydrothermalisme et/ou du 

métamorphisme. Les alterations les plus évidentes restent la pyrrhotitisation ainsi que la 

carbonatation des xénolites. 



TUFS MASSIFS 

Les tufs massifs montrent texture massive à grains fin où la stratification est 

quasiment absente. Ce faciès ne montre aucune limite apparente avec les unités sous- 

jacentes, il constitue la partie sommitale de l'ensemble des projections pyroclastiques. Sa 

puissance est limitée et serait de l'ordre d'une vingtaine de m8tres. 

En détail, on observe des grains de quartz de taille moyenne environ 50 p, 

dispersés dans une matrice complètement cNoriti& sans aucune structure (figure 4.33); 

localement des lattes de biotite sont observées. 

La fine granulométrie et la texture massive de la roche laissent supposer que ce 

depôt représente probablement la dernière phase d'un "debris flow", déposé par densid 

dans un milieu marin. 

4.2.3 L ' UNITÉ 2: MINEUISATION MASSIVE SULFURÉE 

La minéralisation massive sulfurée est à dominance pyrrhotitique, plusieurs types 

de min6ralisations ont pu être identifi6s. Cette minéralisation repose en contact normal 

sur les tufs sous-jacents, en rapport avec une minéralisation de type stockwerk. Cette 

unité est decrite plus en detail dans la section 6.3 (MN~RALISATION MASSIVE). 

4.2.4 L ' UNITÉ 3: UNITÉ SÉDIMENTAIRE DU TOIT 

Cette formation représente l'équivalent de la série de Téqsim décrite dans les 

travaux de Bomadero (1983) comme étant une séquence detritique, localement 

carbonatée. On rencontre de base en haut les unités gréseuses, les calcaires intercalaires, 

les pélites et les biocalcar&iîes. 

UMTÉ GRÉSEUSE 

L'unité greseuse, d'une trentaine de mètres, se rencontre immédiatement au dessus 



Figure 4.33: Tuf massive à grains fins, montrant une intense altération en biotite. 
Photomicrographie prise en LP 1 15X. 



de la rnin6ralisation. Il s'agit d'une unité gréseuse à granoclassement normal, se 

constituée principalement de quartz et de feldspaths potassiques, pris dans une trame 

riche en minéraux phylliteux (figure 4.34). Le zircon, le sphéne et l'apatite sont présents 

comme minéraux accessoires. Une altération en séricite confire à cette roche une 

couleur verdâtre et un aspect tendre au toucher. L'altération s' attdnue progressivement 

vers le sommet traduisant sans doute par la decroissance de l'hydrothermalisrne. Les 

cristaux de séricite se retrouvent ainsi orientés dans les plans de la schistosité (figure 

4.34). 

UNITÉ DE CALCAIRES INTERCALAIRES 

L'unité de caicaires intercalaires se présente comme des niveaux de calcaires de 

quelques metres de puissance qui s'intercalent au sein de l'unité greseuse. Ces 

intercalaires se caractérisent par la présence de fossiles essentiellement des C M O ~ ~ ~ S  

(Hibti, 1993). En détail, ces intercalaires montrent un fond carbonaté constitué de 

calcite maclee groupee en agrégats polycristallins (figure 4.35). Les espaces interstitiels 

sont comblés de quartz clastique, de chlorite et de séricite ainsi que des sulfures, 

s'allongeant communement dans les plans de la schistosité (figure 4.35). 

UNITÉ PÉLITIQUE 

L'unité pdlitique représente la principale unité sommitale dans la mine. Sa 

puissance ne peut être ddteminée puisqu'elle depasse le cadre de la mine, elle constitue 

le bloc d'harine. Cette unité est dominee par du matériel silteux, dans lequel 

s'intercalent de petites bandes greseuses oh s'observent des structures sédimentaires, 

entre autres le granoclassement et des structures entrecroisées. La roche se présente 

sous forme d'une succession de lits mW6ûiques blancs constitués de quartz, alternant 

avec des bandes sombres relativement plus 6paisses de l'ordre du centimètre, dont le 



Figure 4.34: L'unit6 gréseuse montrant du quartz et  du feldspath pris dans une 
matrice séricitisee et schistosée (LP 73X). 

Figure 4.35: L'unité calcaire montrant la calcite maclée en agrégats polycristallins. La 
chlorite apparaît entre les cristaux de calcite (LP 58X). 



pxincipal constituant demeure la chlorite (figure 4.36). 

Le matériel silteux est majoritairement constitue de minéraux phyiiiteux auxquels 

s'ajoutent des grains de quartz detritique (figure 4.37). Le zircon et l'apatite ainsi que le 

leucoxene représentent les mineraux accessoires. Dans les niveaux gréseux, une matrice 

très fine est formée de chlorite, de quartz et de séricite. 

L'unité de biacalcarénite se présente sous forme de bancs de 2 à 3 m de puissance, 

de couleur grise et d'une texture massive, identüiee dans les affleurements d9Aghlig. Il 

s'agit d'une roche A eléments varies, provenant principalement des siltstones sous-jacents 

et des calcaires gréseux encaissant (Hibti, 1993). Sous microscope, la roche montre des 

bioclastes (peu evidents) noy& dans un ciment microsparitique. Localement, les 

bioclastes sont fragment& formant une texture bréchique. 

L'unit6 sédimentaire, constituant le toit de Hajar, fome la majeure partie des 

affleurements de N'fis. Eue est décrite comme étant des dt5pôi.s flyschoïdes formés sur 

un talus (Hiiimeur, 1988). Les différentes structures sédimentaires, dont le 

granoclassement et les structures entrecroisées observees dans les affleurernena 

d'Imarine, militent en faveur d'un depôt détritique sur la bordure d'un bassin. Dans le 

contact superieur avec la mineralisation, la série carbonaite nc monm quc dc rares 

indices fossiliféres, alors que dans les affleurements d'Aghlig. qui  correspond est 

vraisemblablement au même niveau stratigraphique, des crinoïdes ont permis de lui 

accorder un âge viséen. 

4.3 IDENTIFKA TION GÉOCHIMIE DU PROTOLITHE VOLCANIQUE 

Afin de determiner la nature des roches encaissant le gisement et le cadre 

géodynamique dans lequel un tel gisement s'est déposé, I'etude géochimique des roches- 

hôtes nous paraît un outil essentiel. En effet, le cadre tectonique des dBpÔts anciens peut 

être deduit de la comparaison avec des dépôts composition similaire des bassins 



Figure 4.36: WLiteci noires montrant une structure laminée h caractkre sedimentaire 
(LP 11,6X). 

Figure 4.37: Succession de lamines de quartz d&ritique et des niveaux chloriteux dans 
les pélites du toit (LN 58X). 



océaniques modernes. Selon Stolz (1995), les etudes des dépôts de sulfures massifs 

modernes e t  les roches volcaniques qui l e u  sont associées, apportent beaucoup 

d'informations dans la comprehension des relations entre les sulfures massifs anciens et 

les séquences volcaniques qui les encaissent. 

Néanmoins, l'interprétation géochimique de roches volcaniques anciennes doit être 

traitée avec beaucoup d'attention, principalement celles mises en place dans des milieux 

sub-aquatiques et ayant subséquemment subi un quelconque métasomatisrne. Selon Hart 

et al. (1974), les roches volcaniques modernes, ayant réagi avec I'eau marine lors de la 

d.iagdn&e, enregistrent une mobilisation des alcalis, du calcium et de la silice. À ce 

transfert d'élements s'ajoute le rééquilibre min6ralogique et chimique subséquent lié au 

métamorphisme régional. En plus, si des solutions hydrotherrnales ont affecté ces roches, 

leurs effets vont s'additionner aux changements géochirniques préexistants. 

Des Cvidences stratigraphiques et texturales ont démontré que les roches 

appartenant au massif des Guemassa se sont mises en place dans un milieu sous-maxin et 

ont par la suite subi un métamorphisme régional de type faciès sub-schiste-vert. En plus 

de ces altdrations au niveau du district minier, un halo d'altération hydrothermal qui 

semble avoir affecté l'ensemble des roches du mur du gisement. De ce fait, dans un tel 

environnement, la détermination de la nature des roches originales est davantage plus 

compliquée. Certes, l'utilisation d'élemen ts inertes serait un outil d'identification du 

protolithe, mais reste conditionnée par la possibilité de determiner si de tels elernents ont 

subi ou non une mobilisation durant ces differentes transformations. 

Les echantillons sélectionnés pour analyse géochimique sont prelev6s presque tous 

dans le sous-sol à différents niveaux de la mine; ils sont au nombre de trente et 

représentent l'ensemble de I'unite volcano-sédimentaire de base. Deux échantillons de 

roches subvolcaniques provenant de surface sont également analysés; il s'agit de 

spécimens des péperites et du "plug" d'harine. Puisque les roches constitutives du toit 

sont aisément reconnues comme sédimentaires, majoritairement detritiques, elies ne sont 

ni analysées ni prises en considération. 



Selon leur nature lithologique, les roches considérées pour analyses sont 

subdivisées en deux groupes. On retrouve dans le premier groupe le dôme, des pep&ites, 

que de la brèche rhyodacitique) et, dans le second, on rencontre les tufs dans toutes ses 

variétés (les tufs amygdalaires, les tufs laminés et les tufs à xénolites). 

Les données d'analyses des élements majeurs et mineurs, ainsi que les terres rares 

des différentes iithologies, sont rapportées en annexe 1. Les analyses des majeurs et 

mineurs furent effectuees par absorption atomique dans les laboratoires de géochimie de 

1'Universite McGill, alors que les terres rares furent analysées est effectuée par activation 

neutronique dans les laboratoires du Génie énerg6tique de l'École Polytechnique de 

Montréal. 

4.3.1 MOBILITÉ DES ÉLÉMENTS CHIMIQUES 

8.3.1.1 ÉLÉMENTSMAJEURS ETENTRACES 

La mobilité des composantes chimiques dans les roches volcaniques, ayant subi un 

faible métamorphisme regional et/ou de l'hydrotherrnalisme, est une phénomhe bien 

etudié (Wood et al., 1976, Maclean et Kranidiotis, 1987, Gemmell et Large, 1992). En 

effet, nombreuses sont les études effectuees sur des roches métarnorphisées associées aux 

gisements de sulfures massifs qui demontrent la mobilité de plusieurs 6lérnents majeurs et 

en trace. Ces déments ne peuvent être utilisés dans l'identification et la classification de 

la roche originale, encore moins dans l'utilisation de la classification basée sur la teneur 

des roches en SiO2. 

Néanmoins, certains élements, comme l'Al, Ti, Zr, Y, Nb et les terres rares (TR) 

lourdes, restent normalement immobiies dans les roches sujettes à un faible 

métamorphisme et/ou aux altkrations hydrothermales (Pearce et Cam, 1973, Winchester 

et Floyd, 1977). Ces éléments, dans différentes combinaisons, peuvent être utilisés dans 

l'identification et la caractérisation de l'affinité géochimique de la roche primaire. Parmi 

ces éléments, ceux en traces se concentrent dans les minéraux chimiquement très 



résistants, principalement dans l'apatite, le zircon et le rutile, qui ne montrent d'ailleurs 

que uès peu d'gvidences de dissolution ou de précipitation durant les transformations 

metasomatiques ou rnétarnorphiques. Finlow-Bates et Large (1981) et Larson (1984) ont 

souligne la mobilite de ces 6léments sous des conditions de haut métamorphisme. Afin de 

vérifier l'immobili~ de ces elements, on les rapportent par paires sur des diagrammes 

binaires. Les éléments sont considérés immobiles s'ils montrent une tendance linéaire 

passant par l'origine du diagramme (Maclean et Barrett., 1993). 

Sur le diagramme Ti02 vs &O3 (figure 4.38a), la dispersion des points definit trois 

tendances h6aires passant par l'origine. Ces tendances confirment l'immobilité de 

I'aluminium et du titanium. Les roches identifiées pktrographiquement comme des 

rhyodacites se groupent dans la partie inferieure du diagramme, alors que les roches 

classées comme les tufs maliques se trouvent dans sa partie supérieure. Parmi ces tufs, 

deux sous-groupes se distinguent, les tufs massifs à nodules montrent une forte pente 

dors que les tufs laminés affichent une pente relativement moins accentué. 

Les variations du Ti02 vs Zr (figure 4.38b) montrent des tendances relativement 

comparables à celle du Ti02 vs N2O3 (figure 4.38a). La première tendance montre une 

droite faiblement pentée passant par l'origine regroupant les roches caractéri&es 

texturalement comme étant des laves et ses dérivées. La deuxieme tendance, qui montre 

une pente plus accentuée se projetant B l'origine, regroupe les tufs B arnygdules. La 

troisième tendance, de pente légerement moins accentuke que ceiie des tufs à amygdules, 

correspond aux tufs laminés, B silice, à sulfures et à xholites. Ce diagramme, en plus de 

confïmer l'immobilité du zirconium et du titanium, distingue facilement entre une 

lithologie tuffacee et une lithologie contituée de laves et de bréches. 

Les variations du TiOz vs Cr203 et de Ti02 vs V (figures 4.38c, 4.38d) affichent 

des tendances linéaires plus ou moins discrètes et permettent de distinguer les tufs massifs 

amydalaires des autres unités lithologiques. 

Le diagramme Nb vs Y (figure 4.39) de la totalite des roches analysées montre des 





Figure 4.39: Diagramme binaire montrant la variation de l'Y en 
fonction du Nb. 



tendances relativement linéaires pour les tufs amygdalaires et pour les roches 

rhyodacitiques. La iigne des tufs amygdalaires passe par l'origine. Les tufs laminés 

montrent, pour leur part, un nuage de points dispersés sans corxélation apparente. Le 

diagramme Nb vs Y suggère une immobilité du Nb et de Y et permet de distinguer 

géochimiquement entre les tufs à amygdules et les tufs laminés. 

4.3.1.2 MOB~TÉ DES TERRES RARES 

Pour plusieurs auteurs, les terres rares (TR) semblent immobiles durant des 

altérations faibles à modérées (Ludden et al., 1982, Michard et Albarede, 1986). Leurs 

profils ne montrent aucun changement dans la pente, mais une translation verticale des 

p ro f i  peut être enregistrée, due vraisemblablement B des processus de dilution ou 

d'e~chissement résiduels. Par contre, une mobilité limitée des terres rares a pu être 

rapportée par Humphris et al, (1978b) et Whitford et al. (1988) dans les roches 

volcaniques intensément altérdes et même dans le verre volcanique de roches 

modérément altér6es. Ludden et Thompson (1978) ont demontrt? une légere mobilité des 

TR dans les basaltes altérés des fonds oc6aniques. Campbell et al. (1984) et Maclean 

(1988) ont souligne que, dans les environnements avoisinant les amas sulfurés, une 

mobilité croissante des TR lourdes (e.g., La) vers TR legères (e.g., Lu) peut être 

enregistrée. Les terres rares légeres montrent une Idgère mobilité alors que les terres 

rares lourdes demeurent immobiles. 

Afin de quantifier le degré de mobilité des TR, on se doit de porter des corrections 

Mes aux changements de masse (Maclean, 1988). Les données des TR des roches de 

Hajar, norrnalis6es au chondrite, sont B nouveau normalisées au Lu, (le lutécium est 

considére comme l'élément le plus inerte parmi les terres rares (Maclean et Hoy, 1991)). 

L'ensemble des profils, que ce soit pour les roches felsiques ou intermédiaires, montrent 

une série de courbes legerement divergentes (figure 4.40). Les TR IBgkres montrent un 

faible changement et, par conséquent, ont plus ou moins été mobilisees. 

Rapportées sur des diagrammes binaires, les terres rares versus un éldment 
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Figure 4.40: Profils des terres rares normalisCes au lutt?cium (a) pour 
les roches ryhodacitiques et (b) pour les roches tuffacees. 



immobile et incompatible comme le Zr (ou le Hf) laissent apparaître de bonnes 

corrélations démontrees par les lignes de régression (figure 4.41). L'ensemble des TR, 

aussi bien lourdes que légères, ne montrent qu'une faible mobilité durant le 

métasomatisme. On peut considérer que l'ensemble des terres rares sont inertes durant 

les différents types d'altération (Maclean, 1 988). 

4.3.2 IDENTIFICATION DE L4 ROCHE MÈRE DU MUR 

L'investigation pétrographique a precédernment permis d'identifier deux groupes 

de roches texturalement distinctes, dont l'apparence actuelle reflète les effets combin6s de 

l'hydroihemalisme et du rnétarnorphisme. Le premier groupe lithologique, riche en 

phénocristaux de quartz, est représenté par le cryptodôme, la brèche volcanique et les 

roches pépéritiques, alors que le deuxiéme groupe rassemble toutes les roches tuffacées, 

que ce soit les tufs à amydules de quartz, à lamines de silice, à lamine de sulfures, A 

xknolites ou les tufs massifs, décrits dans la section 4.2 (DESCRIPTION LITHOLOGIQUE). 

En terme d'affinité géochirnique primaire, le diagramme des éléments majeurs 

(AFM) de la plupart des roches encaissant la min&alisation de Hajar suggere un caractère 

tholeütique (figure 4.42). Cependant, les profils des TR montrent un rapport ( L ~ / Y ~ ) N  

d'environ 5 qui correspond une série alcaline, égalemefit vérifiée par la pente des TR 

(Lesher et al., 1986). Cette ambiguïte, entre les éléments majeurs et TR, a et6 soulevée 

dans les roches volcaniques de la Meseta nord-occidentale; arnbiguïte, vraisemblablement 

due à la mobilité des élernents majeurs lors du métamorphisme regionai (Kharbouch et 

al., 1985). 

Certaines unith appartenant la série stratigraphique de Hajar démontrent des 

textures porphyriques avec une relative abondance de plagioclases et des relliques de 

phénocristaux de pyroxène (principalement les tufs andesitiques), représentant l'une des 

caracü5ristiques typiques des suites calco-alcalines. Donc, elle pourrait être mieux décrite 

comme une suite calc-alcaline riche en potassium, similaire aux roches volcaniques des 









Figure 4.42: Position des roches volcaniques et sub-volcaniques du gisement de 
Haj ar dans le diagramme ternaire AFM (Na20+K~O-Fe203-MgO). 



marges continentales modernes, se caracterisée par la quasi-absence de basdtes et de 

roches sub-aicaline (Winchester et Floyd, 1977)- avec une composition g6ochimique 

relativement deficiente en SiO2, une faible abondance d'éléments comme le Ti et Nb et un 

e~chissernent en Zr et en TR légères (Whitford et al., 1988). Contrairement aux roches 

calco-alcalines modernes, les roches de 'Hajar montrent une abondance élevée en métaux 

de îransition tels le Cr et le Ni (Taylor, 1969) qui occupent dans les roches andt?sitiques 

modernes moins de 10 et 20 ppm respectivement dors qu'a Hajar, ils sont de 80 et 60 

ppm. L'enrichissement local en Cr est probablement due à un ajout secondaire des 

roches altérees en sericite. 

4.3.2.1 U T I U S A T ~ ~ ~ ~  DES EL~MENTS MAJEURS ET EN TRACE 

La valeur du rapport TÿZr est utilisee comme guide de reconnaissance dans les 

roches affectées par les altérations m6tamorphiques, hydrothermale et supergene, 

transformations qui empêchent l'utilisation des crit&res pétrographiques ou de la 

g6ochirnie des el6ments majeurs. Ces deux t?lhents se caracterisent par leur divergence 

de concentrations durant la differentiation magmatique et par leur immobilité durant des 

altérations faibles moderées (Pearce et Cann, 1973, Winchester et Floyd, 1977). 

Sur un diagramme compose d'élements immobiles, dont les rapports inter-elements 

ne sont nullement affectés par le changement de masses, tel le diagramme Zr/TiOa vs 

NbrY (Winchester et Floyd, 19771, sont rapportées toutes les roches de l'unit6 basale du 

gisement (figure 4.43). Sur ce diagramme, les roches se ditribuent en deux champs soit le 

champ des rhyodacitiques, soit le champ des andésites; ces resultats confhment les 

descriptions et les désignations pétrographiques antérieures. 

4.3.2.2 PROFILS DES TERRES RARES 

Les profils ghchimiques des terres rares des roches de Hajar ont des allures et des 

rapports (LafYb)~ assez comparables, montrant un rapport variant de 2 à 5 pour les laves 
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et de 5 à 10 pour les tufs (figure 4.44). Les terres rares des roches volcaniques sont 

communément utilisées dans la discrimination entre les roches d'affmité tholeïitique et 

celles calco-alcalines (MacGeehan et Maclean, 1980, Lesher et al., 1986). Généralement, 

les roches dont les profils montrent un rapport (LafYb)~ inférieur à 2,0 sont consid6rées 

tholeïitiques et celles de plus de 4,O sont'd'affinité calco-alcaline. 

Entre les deux types de lithologies (tufs et laves) précédemment idenmees, une 

ciifference se demarque par la translation verticale des profils. Les volcaniclastites montre 

des valeurs relativement supérieures, comparées aux laves volcaniques (figure 4.44); cette 

différence est vraisemblablement due à la dilution des TR légéres, dors que leurs ratios 

demeurent constants par rapport aux TR lourdes. 

Dans de nombreuses etudes une anomalie negative de l'Eu est notée, les roches 

associees au gisement de Hajar ne fait pas exception et cette anomalie est normalement 

Liée à la destruction des plagioclases. L'europium, communement en substitution au Ca 

dans les plagioclases, est liber6 de sa structure; d'ailleurs, c'est le seul element parmi les 

TR qui possède une charge divalente facile mettre en solution. 

4.4 CONCLUSIONS GÉNÉRALEs 

Les séries volcaniques encaissant le gîte de Hajar reposent en légère discordance 

sur des métasédiments constituant le socle ancien des hercynides de Marrakech. La 

pétroiogie et la géochimie des volcanites nous permettent de distinguer deux entites de 

nature différente: une formation volcano-sédimentaire au mur de la minéraikation et une 

formation sédîmentaire détritique à son toit. 

Le volcanisme dans le district de Hajar serait de type bimodal, d'aff~nité calco- 

alcaline, similaire au volcanisme de type arriere arc. Parmi ces volcmites, on peut 

identifier deux groupes de roches de textures et de compositions minéralogiques et 

géochirniques différentes. Le premier comprenant des roches de composition 

rhyodacitique, incluant le cryptodôme, les pépérites ainsi qu'une une brèche volcanique. 
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Figure 4.44: Profiles des terres rares pour l'ensemble des faciès de 
Majar, normalisés il la chondxite. 
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Le second groupe est de composition andesitique et comprend l'ensemble des tufs aussi 

bien ceux B texture arnygdalaire que les tufs lamines et les tufs massifs. 



Les zones d'altération hydrothemale, développées autour des gisements 

polymétalliques, constituent l'une des p~c ipa les  évidences attestant du passage de 

fluides minéralisateurs au sein d'un district donné (Franklin, 1990). L'utilisation de ces 

zones à des fuis de prospection minérale s'impose en tant que principale alternative de 

recherche. Outre leur intérêt explorationnel, les etudes minéralogique et géwhimique des 

zones d'altération permettent de décrire les processus physico-chimiques des fluides A 

l'origine de la formation des gîtes polymétalliques ainsi que 116tablissement des relations 

existantes entre ces zones et la genese du corps minéralisé (Gemme11 et Large, 1992). 

Les roches encaissant le gisement de Hajar, dont les lithologies primaires sont 

phcipalement dominees par des volcanites caract6re pyroçlastique et brechique, 

semblent avoir et6 la cible de l'hydrothermalisme. Dans ce chapitre, on precise la nature 

de cette altération apparente, d'abord par une analyse minéralogique de l'ensemble de 

roches avoisinant le stockwerk lesquelles etaient vraisemblablement touchées par 

l'hydrothermalisme, ensuite par une approche g6ochimique de ces roches où des 

transferts ainsi qu'une mobilité d'6léments chimiques semblent avoir agi. 



11 est à noter que la plupart des gisements anciens de type volcanogène, il 

l'exception des gisements type Kuroko d'âge tertiaire, ont subi les effets d'un 

métamorphisme régional de differents grades. Dans les terrains faiblement 

métamorphisés, les transformations minéralogiques demeurent négligeables sinon 

inexistantes. Les textures et les structures liées à l'hyârothemaiisme sont conservées 

même après le métamorphisme régional qui se superpose aux effets hydrothermaux 

(Eastoe et al., 1987; Ashley et al., 1988). Dans le cas du gisement de Hajar, compte tenu 

de la faible intensité du métamorphisme (faci& schiste-vert), les temperatures atteintes 

étaient relativement faibles, sinon dans le meilleur des cas similaires à celles liées au 

passage des fluides min6ralisateurs. En con&quence, le degré de recristallisation et de 

reconstitution métamorphique demeure faible et les minéraux ainsi que les textures 

produites lors de I'hydrothermaiisme ont pu être pr6servées. 

Kbti (1993) souligne, sans pour autant donner de détails, la manifestation de deux 

types d'altérations hydrothermales associées la mise en place de la minéralisation de 

Hajm. La plus importante demeure la chloritisation, rencontrée aussi bien au mur de la 

minéralisation qu'au sein de la minéralisation elle-même. La seconde algration, 

représentee par la séricitisation, domine surtout les roches du toit. 

Nos observations, effectuees sur la mineralisation ainsi que sur les roches encaissant 

la minéralisation de Hajar, révèlent I'existence de différentes associations minhlogiques 

décrivant une zonalité organisée autour de la zone de stockwerk au mur de la 

minéralisation ainsi qu'A son toit (figure 5.1). Ces associations correspondraient 

probablement à l'action du métasomatisme hydrothermai sur les roches encaissant le 

gisement de Hajar. En plus de la chlotitisation et de la séricitisation d6crites par Hibti 

(1993) comme etant des altérations hydrothermales, nous avons pu identifier deux autres 

altérations liées au même évdnement; il s'agit de la biotitisation et de la sificification. 



Figure 5.1: Zonalité des facies dtalt&ation au sein des roches encaissantes 
et distribution des minkraux de gangue au sein de la minéralisation 
sulfurée (niveau 520). 



L'hyclrothermalisme s'individualise dans les roches du mur de Hajar en quatre 

zones démontrant une répartition spatiale plus ou moins symétrique. Ces zones sont 

successivement, depuis la périphdrie jusqu'au coeur du stockwerk, la zone B chlorite, la 

zone à biotite, la zone à séricite et la zone à silice (figure 5.1). 

La zone à silice se concentre essentiellement au coeur de la zone d'altération. La 

zone à chlorite g6n6ralisée B l'ensemble des lithologies du district minier est qualifiée 

d'extensive. La zone à biotite, de faible extension, se cantonne sur une trentaine de 

mètres directement à la base de la minéralisation. Les zones B séricite se trouvent à la 

base de la min6ralisation mais dominent principalement les roches intercalées au sein de la 

minéralisation et les roches du toit du secteur ouest du gisement. Dans le secteur est du 

Hajar, les roches immédiates du toit sont limitees de la min6ralisation massive par des 

failles N150° (figure 3.4). Ces roches ne montrent aucun effet d'hydrothemalisme; elles 

ont, vraisemblablement, été depassées vers le nord par ce système de failles. 

Dans Ia section qui suit, nous prdsentons une description minéralogique de chacune 

des zones ci-haut mentionnées, commençant par les zones les plus eloignées jusqu'à celle 

sise au coeur de la zone d'altération. Des niveaux de chloritites et des biotitites sont 

traitées dans cette section; ils differents des zones hydrothemalement chIontisées etlou 

biotitisées par les proportions en chlorite ou en biotite. 

La chlorite est le principal m i n h l  phyfiteux B la mine. Les aspects 

macroscopiques des roches à chlorite appartenant au gisement de Majar permettent de 

reconnaître trois catégories de chlorite: la prerniere "extensive", la dewciéme de type 

"fractures" et la troisième de type "rubané". 



CH~RITISATION EXTENSIVE 

La chloritisation extensive affecte toutes les unités lithologiques du gisement En 

effet, à son plus haut degr& l'altération en chlorite a transformé la rhyodacitique 

porphyrique en chloritite. L'examen détaillé de la roche chloritisée montre une texture 

microlithique, aussi bien dans la rhyodacite que dans les tufs. La chlonte représente la 

principale phase, englobant dans ses mailles les phénocnstaux de quartz (figure 5.2) et les 

nodules quartzeux (figure 5.3). 

Dans la zone décrite comme stochverk ainsi qu'au sein de la min6ralisation 

sulfurée, la chlorite se retrouve sous forme de plages monominérales ou en larges cristaux 

associés au quartz et/ou aux sulfures. Dans les zones éloignées du stockwerk, ce type de 

chlorite peut facilement être confondu ii celui du métamorphisme decrit dans la section 

3.3.3. Son abondance, de plus en plus appréciable B l'approche de la zone de stockwerk, 

ainsi que sa composition ferrifére (voir plus bas) permettent de qualifier cette chlorite 

d' hydrothermale, comparable à la chloritisation h y drothemale décrite dans plusieurs 

dépôts de sulfures massifs dont la mise en place est imput& B la circulation des fluides 

minéralisateurs. Selon Sangster (1 972) et Franklin (1 990) cette altération, reliee au 

stockwerk, reprdsente une caractéristique des amas sulfurés volcanogènes. 

CHLORITE DE FRACTURE 

La chlonte de fracture se manifeste sous forme de remplissage de fractures de 

quelques centimétres à plus d'un mètre. Eile marque la transition vers la zone du 

stockwerk. Le produit de remplissage, de type monominéralique, constitue 

presqu'excliisivement de chlorite donne à la roche une couleur vert sombre. Il n'en 

demeure pas moins qu'un petit volume soit occupe d'ilménite (MIS%), de forme allongee 

dont la taille des grains peut atteindre les 20 pm (figure 5.4). Quelques sulfures, entre 

autres la chalcopyrite (-1%) et la pyrrhotite (-2%), ainsi que des cristaux de zircon 

peuvent être observés localement. La presence du zircon, dans ce matériel, laisse croire 

la transformation de la roche encaissante plutôt qu'à une précipitation dans les fractures. 



Figure 5.2: Chloritisation extensive observée dans la rh yodacite. Quelques bio tites 
sont aussi observbes. Photomicrographie prise en LP 176X. 

Figure 5.3: Chloritisation extensive enregistrée dans les tufs à nodules de quartz (LN 
29X) 



Figure 5.4: ChIorite de type fracture rencontrée au sein des sulfures massifs, 
montrant également des cristaux allongés d'ilménite (LR 115x1. 



Selon toute vraisemblance, ces zones représenteraient le site d'altération hydrotherrnale 

de haute température. 

La chlorite rubanée se matérialise par l'individualisation de petits niveaux d'ordre 

centimétrique, exclusivement constitués de chiorite s'intercalés au sein de la 

minéralisation sulfurée (figure 5.5). Ce type de chlorite domine essentiellement à la base 

de la minéralisation quoiqu'il puisse se rencontrer sporadiquement au coeur du corps 

minéralisé. 

Au microscope, deux catégories de chlorite rubanée sont identifides. La prerniere 

se présente sous forme de lamelles orientées et intercalées à l'intérieur des subres 

formant une sorte de litage dans la pynhotite qui demeure paralliYe au rubanement 

minéral des suIfures (figure 5.6). La deuxiéme categorie est représentée par une chlorite 

fine formant de plages lenticulaires monomidraliques au sein de la min6ralisation (figures 

5.5). En fonction de leur habitus, deux genkrations de cette chlorite sont identifiées: une 

chlorite sous forme de lamelles allongees à l'interstice des sulfures montrant une teinte de 

biréfringence virant au bleuâtre (figure 5.7) et une chlorite en tablettes automorphes (à 

biréfringence marron) remplaçant localement la biotite (figure 5.8). La texture de cette 

dernière chlorite permet de la qualifier comme chlorite rétrograde. 

Ces faibles niveaux de chlorites mbanées, intimement associ6s aux sulfures, sont, en 

toute vraisemblance, un produit des fluides hydrothermaux. 

GÉOCHIMIE DES CHLORITES 

Plusieurs échantillons de chlorite, provenant aussi bien des zones à chlorite 

extensive qu'au sein de la minéralisation sulfuree, ont fait l'objet d'analyses. Au moins 

une dizaine de points par échantillon ont pu être analysés il l'aide de la microsonde 

électronique. Leur chimie permet de déterminer leurs zonalites le contrôle Lithologique 



Figure 5.5: Minhlisation massive à pyrrhotite montrant la chlorite ruban&, associée 
à la chalcopyrite. 

Figure 5.6: Chlorite rubanke, allongée sous forme de fdarnents dkcrivant des rubans 
plissés dans la minéralisation à sphalérite-galène-pyrrhotite (LR 58X). 



Figure 5.7: Chlorite fine massive dans l'interstice de la min6ralisation pyriteuse du 
secteur ouest (LN 73X). 

Figure 5.8: Chlorite en lamelles plus ou moins automorphes, aitérees en biotite 
occupant l'espace intergranulaire de la pyrite (LN 73X). 



sur la composition en plus de fournir des informations sur d'utiliser leur potentiel 

géothermométnque utile dans la determination de la temperature de mise en place. 

La classification et la nomenclature des chlorites est établie en fonction de leur 

teneur en Si et du rapport Fe/(Fe+Mg) (Hey, 1954). Quelques dizaines de grains sont 

analysés, leur composition montre une variation substantielle de la concentration en 

éléments majeurs qui marquent l'hetérogénéité chimique des chlorites de Hajar. Elles 

varient du champ des ripidolites celui des sheridanites, avec de rares analyses tombant 

dans les champ des brunsvigites et des pycnochlorites (figure 5.9). 

Au microscope, ces variations de composition se traduisent par un pleochroïsme et 

des teintes de biréfringence clifferentes. Les chlorites riches en magnésium présentent un 

faible pléochroïsme (tons vert pâle) et une teinte de birkfringence verdâtre, alors que les 

chlorites ferrif'ères montrent des teintes de biréfringence plus foncées dans les tons 

bleuâtres. 

La chlorite des roches encaissantes montre une composition femfere similaire à 

celle de la zone du stockwerk, alors que les chlorites rubanees rencontrées au sein du 

minerai massif, ont des compositions plus magnésiennes (figure 5.9). Dans le minerai 

massif deux gdnkrations de chlonte de compositions differentes sont à distinguer: une 

chlorite ferrifere correspondant à la chlorite prograde et une chlorîte magnésienne 

comspondant à la chlorite rétrograde. 

La composition chimique des chiori?.es de Hajar affiche un enrichissement en fer 

vers les zones de stockwerk, changement qui serait imputé B l'hydrothemalisme et qui 

consiste en la substitution du silicium par l'aluminium et du magnésium par le fer. 

McDoweel et Elders (1980) ont noté une augmentation appréciable de la teneur en 

fer des chlorites, accompagnée d'une legkre diminution de l'Ah (octaedrique) en fonction 

de la température de formation, entraînant la baisse du rapport AV(Al+Fe+Mg). 

Cathelineau et Nieva (1985) ont demontre une forte corr6lation entre ALv (tétraédrique) 
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Figure 5.9: Chlorites de Hajar dans le diagramme de Hey (1954). 



et la temperature de formation dans le système geothermal de Los Azufres au Mexique et 

ils ont émis la fomulation suivante: T T  = 106,2 Aliv + 17,5 (*2S0C). 

L'augmentation de l'duminium s'est effectuée par le remplacement et la 

substitution du silicium dans les chlorites saturées. Elle est non seulement fonction de la 

temperature. mais aussi fonction du rapport Fe/(Fe+Mg) (Cathelineau et Nieva., 1985). 

Lors de la substitution de l'aluminium. l'Ah (tetraédrique) voit sa teneur augmenter avec 

un enrichissement en Fe alors que Al~ i  (octaédrique) montre une légère baisse, sinon reste 

constante. 

Selon Kranidiotis et Maclean (1987), la detemination de la temperature de 

formation des chlorites partir de leur chimie est plus efficace dans les terrains faiblement 

m6tamorphids. Pa. contre, dans les terrains fortement rn&amorphids, l'influence de la 

pression sur cette substitution AI-Si merite certaines clarifications. En plus, pour utiliser 

leur gBothermom6trie, il faut apporter une correction de 1'Aliv par rapport au ratio 

Fe/Fe+Mg : 

Si Fe/Fe+Mg c 0,3, ALv (=aTige) = Ah (édiaotillon) + 0'88 [Fe/(Fe+Mg) - 0,343 et 

si Fe/Fe+Mg > 0,3, AL" (=migo = Ah ( C ~ ~ O M O ~ )  - 0,823 [Fe/(Fe+Mg) - 0,341. 

L'application de cette formule aux chlorites de Hajar montre des temperatures 

variant de 190 B 240°C dans les chlorites issues des zones éloignees de la mineralisation 

correspondant aux produits d'altération et des températures variant de 240 à 360°C pour 

les chlorites de fracture et les chloritites rubades (voir annexe 11). 

5.2.1.2 ZONE À BZOTZTE 

La zone A biotite se presente localement sous forme de poches le long de la zone du 

stockwerk et sous forme de strates a la base du minerai massif (figure 5.1). Son 

extension spatiale demeure limitée A la base de la minéralisation, occupant ainsi un espace 

relativement restreint, comparativement la zone A chlorite. Sur la base de leurs origines, 

deux g6n6rations de biotite sont distinguees: une biotite de type altérite et une biotite de 

type prdcipitation. 



B~OTYTE DE TYPE ALTÉRITE 

Selon leurs textures et leur distance de la zone du stockwerk, trois sous-types de 

biotite type alîkrite sont identifiés. LR premier correspondant à un mica noir qui marque 

le début de la biotitisation. Son abondance est relativement faible (-5%) et son 

appa&.ion s'effectue aux dépens des cristaux de plagioclases et de la chlorite. Cette 

biotite se présente en phénocristaux à texture poécilitique, dispersés dans la trame 

chloriteuse. Des grains de quartz parsemés dans cette trame donne à la roche une texture 

porphyrique (figure 5.10). La biotite presen te une texture poécili tique, un pldochroïsme 

vert clair et une biréfringence variant du violet au vert et ses dimensions peuvent atteindre 

les 0,2 mm, (figure 5.1 1). À certains endroits de la cheminee d' al teration hydrothermale, 

on rencontre la biotite de type altérite en fines tablettes, dont la taille de moins de 40 Fm, 

baignent dans la matrice tuffacée localement séricitisée. 

Le deuxi&me sous-type de biotite altérite se retrouve proche de la masse 

minéralisée. Cette biotite constitue des horizons qui conservent le litage sédimentaire 

original de la roche. EUe serait généree par le remplacement de niveaux tuffaces (figure 

5.12). Au plus haut degr6 de l'altération hydrothermale, la biotite envahit toute la roche 

formant des horizons de biotite (figure 5.13). La biotite s'y prt?sentc sous forme de 

tablettes automorphes de dimensions atteignant les 100 pm ct miintani un pl6trchroïsmc 

verdâtre, le long du clivage peut apparaître une altération en chloriic. IL chringcment dc 

l'abondance et de la taille de ces biotites, en relation vraisemblrihlcmcnt avec la proximitt 

de la minéralisation, suggère que sa formation est reliée au remplacement de silicates 

préexistants. 

Dans la zone du stockwerk, on rencontre le troisième sous-type, représenté par une 

biotite en petits cristaux s'associ~e au quartz et B la séricite (figure 5.14) formant le 

ciment des sulfures. 

Ces trois biotites démontrent des textures de remplacement de minéraux 

préexistants, communement la chlonte, En se déplaçant vers la zone du stockwerk, 

l'abondance de ces biotites augmente, leurs compositions chimiques et leurs textures 





Figure 5.12: Texture laminee conservee dans les tufs affectes par l'altération en biotite 
(LP 29X). 

Figure 5.13: Faciès biotitisé montrant une quasi-transformation de la roche (LP 29X). 



Figure 5.14: Stockwerk montrant l'alt6ration en biotite et silice cimentant des suifures 
(LP 58X). 



varient. Ces biotites ne laissent apparaître aucune orientation préft?rentielle, laissant 

supposer que les phylütes qui les contiennent n'ont pas subi de dt5formation et qu'elles se 

sont formées aux dépens d'autres minéraux. 

Ce type de biotite se retrouve essentiellement dans l'interstice des sulfures de la 

minéralisation massive. Les biotites se présentent soit sous forme de tablettes de 20 A 60 

pm de taille, soit sous forme de filaments dispersés au sein d'une trame chloriteuse 

(figure 5.8). On les retrouve communément en bordure des cristaux cubiques de pyrite. 

Cette biotite présente un pleochroïsme maron-vert et une teinte de bidfringence dans les 

tons maron-bleuâtres du troisième ordre. Certaines d'entre eues sont chloritisées sur 

leurs bordures, d'autres montrent des mâcles polysynthétiques. 

Les deux types de biotites sont chimiquement analysés à la microsonde (voir annexe 

II). La gdochimie des biotites qualifï&s d'aitérites, tout comme les chlorites 

hydrothemales, montre une augmentation de leur teneur en fer à l'approche de la zone 

de minéralisation, leurs rapports Fe/(Fe+Mg) passent de 0'69 à 0'8 1. Quelques analyses 

de biotites rencontrées au sein des sulfures massifs montrent un rapport Fe/(Fe+Mg) 

d'environ 0'2 correspondant B une phlogopite. 

5.2.1.3 ZONE À SÉRICITE 

II s'agit vraisemblablement de la principale transformation hydrothermale affectant 

les roches du toit. Au mur de la min&alisation, ce type d'altération est peu ktendu et 

demeure étroitement associé au stockwerk à sphal6rite. Des roches encaissantes, 

intercalees au sein de la lentille pyriteuse du secteur ouest, sont kgalement affectées par la 

séricitisation (figure 5.1). 

D'après leurs textures, deux catégories de micas blancs ont pu être répertoriés. Le 



premier sous-type est représenté par de fines lattes de séricite dispersées dans la roche et 

ne montrant aucun effet de tectonisme. Il semble remplacer des mineraux feldspathiques 

(figure 5.15). Un deux2me sous type se retrouve comme remplissage interstitiel des 

sulfures au sein de l'amas. Ii forme des aiguilles de séricite ou des tablettes de muscovite 

(figure 5.16). Un autre type de dricite'caractérist5 par l'orientation des lattes (figure 3.3) 

est formé par recristallisation de matériel preexistant. Ce type de séricitisation demeure 

en toute vraisemblance syntectonique. 

La classification des altérations en séricite a pu être effectuée en fonction des 

associations min6ralogiques. Deux zones d'alt6ration micacée ont ainsi pu être 

reconnues, une zone à sericite dominante et une zone à séricite-quartz. 

ZONE À SÉRICITE DOMINANTE 

La zone à &ricite dominante arrive uniquement dans les faciès à caractere tufface 

où la transformation massive de la roche entraîne la destruction totale des textures 

originales des roches meres. L'assemblage min6ra.I Li dominance séricitique abonde dans 

les zones de stockwerk à sphalérite (figure 5.17). On peut egalement le retrouver à la 

base immediate de la minéralisation du secteur est, de même que dans les roches 

intercalées de la lentille sulfurée ainsi que dans les roches du toit. Les roches ainsi 

altérees sont completement transformées en une roche presque monominéraie constituee 

de séricite massive et finement granulaire, à laquelle s'ajoutent en quantités mineures de 

la sphalerite, de la pyrrhotite, du quartz, de la chlonte et des carbonates. 

ZONE À SERICITE-QUARIZ 

La zone à séricite-quartz est essentiellement associde aux roches rhyodacitiques. 

]Les phénornenes d'alteration aboutissant à la formation d'une telle association sont de 

faible intensité, dans la mesure où les textures primaires des roches affectées sont 

conservées (figure 5.15). 



Figure 5.15: Séricitisation se developpant dans la matrice vraisemblablement aux 
dépens des feldspaths dans la ryhodacite (LP 73X). 



Figure 5.16: Séricite en aiguilles développée B l'intérieur des sulfures (LN 73X). 
Figure 5.17: Skricitisation massive de la roche près du stockwerk à sphaiérite (LP 

29x1. 



Dans les roches volcaniclastiques, ce type d'altération se manifeste par la 

transformation de la mésostase en un assemblage mineralogique constitut? de fines lattes 

de séricite, de quartz et de calcite (figures 4.7, 5.15). Les rares phénocristaux de 

feldspaths sont partiellement, voire complètement, transformés en dricite. Les suifures y 

sont rarement observés sous forme de disséminations. 

Ce faciès, montrant l'altération de minéraux préexistants, peut être lié soit ii la mise 

en place de roches altérées soit B l'hydrothennalisme. La fine granulometrie de la sericite 

rend difficile l'analyse Li la microsonde. Les rares analyses obtenues ne permettent pas de 

visualiser une zonalit6 chimique. 

5.2.1.4 ZONE À SILICE 

La silicification est une altération étroitement iiée à la zone de stockwerk. Elle 

s'&end sur moins de deux metres de part et d'autre des parois de veines de quartz- 

sulfures. La roche-hate, intensément silicifiée et d'apparence pseudobr&hique, montre 

une couleur blanche où toute texture primaire a et6 oblitérées. Comparativement aux 

gisements classiques de type amas sulfurds, tels les gisements de Neves Corvo ou du 

Kuroko, la zone de silice demeure peu developpée dans le gisement de Hajar. 

Au microscope, le quartz à granulométrie fine présente une texture en mosaïque, 

vraisemblablement due une recristdlisation hydrothermale massive de la roche (figure 

5.18). Quelques disséminations de pyrrhotite-chalcopynte lui sont communément 

associées. Des cnstawt de biotite dparpiilés sont observés ainsi que des veinules de 

chlorite et de séncite. 

La zone de stockwerk, sur laquelle repose le gisement de Hajar, est peu 

developpée. La rareté des veines de quartz-sulfures dans ce stockwerk suggère une 

pression hydrostatique relativement modérée (en moyenne 1500 rn de profondeur), 



Figure 5.18: Intense silicincation de la roche proche du stockwerk, associde il de la 
pyrrhotite (LP 58X). 



empêchant I'6bullition et l'extension de la zone de stockwerk (Large, 1992). Dans 

l'enveloppe d'alteration hydrothermale reliée au stockwerk, apparaît une succession de 

facies produits par l'hydratation et l'ajout et/ou la perte d'cléments chimiques de la roche. 

Ces transformations surviennent lors de la précipitation du minerai, due B l'interaction des 

fluides hydrothemaux avec les roches-hôtes (Cattalani et Chartrand, 1988). 

Des altérations en chIorite, en séricite, en biotite et en siliçe (et rarement en 

tourmaline) constituent une particularité commune à l'ensemble des gîtes de type amas 

sulfur6s volcanog~nes. Selon Maclean et al. (1987), la zone A chlorite, omnipresente, 

reste la plus typique dans les gisements volcanogi?nes; comme eue constitue une 

composante essentielle des roches spilitisées et/ou métamorphisees. 

Selon Cattalani et ai. (1988), dans les systemes hydrothermaux, les chlorites se 

forment aux dépens des feldspaths et du verre volcanique principalement par l'addition de 

l'alumine, du fer, du magnésium et par la perte du calcium et du sodium. Urabe et ai. 

(1983) ont demontré que le ratio Fe/(Fe+Mg) des chlorites pourrait être utilisé comme 

paramètre quantifiant le degré d'altération hydrothermale des roches volcaniques 

associées aux amas sulfim5s. Génhiement, ce ratio augmente en direction de la zone du 

stockwerk (Costa et al., 1983). La même tendance est aussi décrite dans les gisements 

du Japon et de l'Amérique du nord par Shirouzou (1974). Eastoe et al. (1987) ont note 

un effet contraire dans le gisement de Hercule en Australie où on assiste à une diminution 

du fer en direction de la zone de décharge. 

McLeod et al. (1984) ont attribut5 l'augmentation de la teneur en magnésium des 

silicates dans les roches métarnorphiques à une augmentation de la fugacité du soufre; 

Bryndzia et Scott (1987) rajoutent, en plus du soufre, l'influence de l'oxygène sur 

l'augmentation du magnesium. Selon eux, les échanges cationiques dans le milieu sont 

grandement amplfi6s en absence d'oxygene, conduisant à une augmentation du fer dans 

la solution et à un enrichissement des minéraux neoformes en magnesium. 

Les chlorites recueillies à la base de la mineralisation montrent des compositions 

chimiques diffdrentes, suggdrant des solutions chloritisantes dont la composition varie en 



fonction du milieu de depôt. Memes les chlontes dchantillonnées à l'intérieur des suIfures 

pyriteux du secteur ouest montrent une large variation de teneur en fer. En effet, les 

chlorites de remplissage d'interstice, considérées comme étant précoces, semblent être 

plus riches en fer. Les autres chlorites, rencontrées sous forme d'amas 

monomint?raliques, de composition magnésienne, sont l'expression de cidorites tardives. 

Le changement de la composition chimique des chlorites précipitdes serait causé 

par la perte ou le gain de silicium, de fer et de magnésium. Ce changement serait 

intimement Zié aux modifications chimiques de la solution minéralisante, suggCrant un 

fluide hydrothermal initiaiement riche en fer mais qui aurait perdu du fer en faveur du 

magnésium au cours de son Bvolution (Maclean et Kranidiotis, 1987, Osterberg et al., 

1987). Une baisse de la teneur du fer des chlorites des zones stériles vers la zone 

minéralisée est mise en hidence. Cette variation serait imputée au changement de 

composition du fluide altérant, en fonction du degré d'échanges entre l'eau marine 

magnésienne et les solutions hydrothemales femRres, pauvres en magnésium 

(Kranidiotis et Maclean., 1987). Par ailleurs, aucun lien avec la nature lithologique de la 

roche n'a pu être établi. 

Dans les zones à biotite et à séicite, les mineraux chloriteux disparaissent presque 

totalement. Localement, on assiste i~ la transformation de la chlorite en biotite, 

correspondant vraisemblablement h une é tape rétrograde de l'hy drothermalisme. La 

variation du ratio Fe/(Fe+Mg) dans les biotites hydrotherrnales serait en relation directe 

avec le comportement et l'interaction des fluides hydrothennaux avec les roches 

environnantes; les fluides se comportent différemment d'un milieu à l'autre; dans le 

minerai sulfureux, tout le fer de la solution contribue d'abord à la formation des sulfures 

et ensuite à celle des biotites pauvres en fer mais riches en magnésium. Ces biotites sont 

à leur tour transformées en chlorite. 

Dans sa description pétrographique, Hbti (1993) dCcrit une biotite hydrothermale à 

texture potkilitique, occupant des zones faiblement schistosées, comme etant une biotite 

de type métamorphique. Cependant, cette biotite se concentre essentiellement prks de la 



zone de stockwerk et montre un élargissement de sa taille en direction du stockwerk, 

excluant ainsi un processus metamorphique. En plus, à certains niveaux de la mine, on 

rencontre de fines couches de biotite alternant avec des couches de quartz, oii la biotite 

remplace presque totalement la chlorite. Ces niveaux d'altérités sont considérés par Hibti 

comme des exhalites précipitées directement de fluides hydrothermaux. 

Dans la zone du stockwerk, confimee sous le minerai à dominance pyriteuse, des 

mineraux d'amphibole apparaissent dans un matériel à quartz, biotite, séricite et chlorite 

(figure 5.19). Selon Trottier (1987) les amphiboles peuvent naître des effets d'un 

mdtarnorphisme thermique sur une zone préalablement appauvrie en sodium et en calcium 

telle un stockwerk. L'apparition de I'amphibole au sein du minerai propose sa 

postériorité par rapport à la mise en place du minerai (figure 5.20). Des roches similaires, 

B cordiente-anthophyllite-biotik, d6rivées de l'action du métamorphisme de contact sur 

une cheminée chloritisée, sont décrites dans les gisements cupro-zincifères de la rdgion de 

Rouyn-Noranda (de Rosen-Spence, 1969). 

La silicification hydrothermaie au niveau de Hajar est nettement peu ddveloppée et 

étroitement lide a la cheminee d'altération. L'étude géochimique des roches encaissant la 

mineralisation démontre que la silice n'a subi qu'une 16g&re mobilité durant les diff6rentes 

altérations. La solubilite de la silice est principalement fonction de la temperature, de la 

pression et de la salinité alors que normalement le pH demeure peu signifiant (Fournier et 

al., 1983). Par conséquent, la faible precipitation de silice dans la zone du stockwerk 

serait probablement liée au taux de refroidissement en association avec le melange des 

solutions hydrothermales avec l'eau de mer (Garry, 1992). 

A Hajar, quelques &hantillons provenant de différentes zones altérées sont 

analysées. En les comparant aux roches les moins aitérees et de même nature, on peut 

quantifier les transferts d'6lements et leur mobilité lors du m6tasomatisme hydrothermal. 



Figure 5.19: Pyrite en atoll associee l'anthophyllite developpee dans une roche 
silicifiée sous la lenale pyriteuse du secteur ouest (LP 58X). 

Figure 5.20: Gerbes d'anthophyllite recoupant la min6ralisation massive (LR 58X). 



Il est généralement considéré que les zones altérées par l'hydrotherrnalisme 

débordent au dela des limites des gisements. La g6ochimie des roches affectées par cet 

événement pourrait permettre la reconnaissance de sites de décharges de fluides 

hydrothermaux et la découverte de possibles accumulations metalliques. 

5.3.1 MOBILITÉ oES ÉLEMENTS MAJEURS 

La mobilité des éléments chimiques durant les altérations hydrotherrnales peut être 

envisagde par les examens pétrographique et géochimique. S'il est accepté que certains 

éléments majeurs demeurent immobiles durant les diverses altèra tions, la plupart affichent 

une importante mobilité. Les élements mobiles peuvent être identifiés par leurs variations 

en fonction avec un élément immobile. Dans un diagramme binaire un élément considéré 

mobile montre un nuage de points dispersés, contrairement à une tendance linéaire 

passant par l'origine pour un élément immobile (Maclean, 1988). 

Pour évaluer les effets de l'altération hydrothermale sur les roches-hôtes de Hajar. 

les eléments majeurs (Si, Fe, Mn, Mg, Ca, Na, K et P) sont présentées en fonction d'un 

élément immobile qui est dans ce cas le Ti, en les comparant à la tendance de 

fractionnation d'un magma de roches modernes évoluant d'une andesite 3 une rhyolite 

dans des conditions de faibles pressions (figure 5.21) (Ewart. 1 979 1. 

Malgre que l'apparence des roches suggère une impiman~c si1 ici ficüijon, Ic 

diagramme Si& vs Ti02 ne montre pas d'evidences nettes d'ajou~ ou dc pertc de silice 

dans la pile volcanique; la silice semble avoir subi plutôt une remobilisation locatisée. Par 

contre, le Fe semble avoir été rajouté au système; il se rencontre dans toute la sequence 

stratigraphique sous forme de disséminations de sulfures sinon en abondance dans Ies 

chlorites. Le Mg montre clairement des &idences de remobilisation. Pour l'ensemble 

des roches, un e~chissement est enregistré particulièrement dans ies zones riches en 

chlorite. 

Le P ne montre presque aucune mobiliti?, en compatibilite avec le comportement 

normal de cet &?ment (Pearce et Cam, 1973). Le Na et le Ca ont un Comportement 



Mn0 % Mg0 % 
Figure 5.22: Variations des elements majeurs en fonction du titane. Les ellipses en tiretes 

representent la tendance de fractionnement du magma d1apr6s Ewart (1979). 
Les cercles: tufs amygdalaires, triangles vides: rhyodacite dans la mine, triangles 
pleins: rhyodacite d11ma.rine et les canés: tufs lamines. 





assez semblable, montrant une perte exprimée minéralogiquement par la destruction des 

plagioclases dans Ia m6sostase et dans les ph6nocristaux. Le K a aussi subi une perte 

durant I'altération hydrothermale, mais cette perte qui est relativement inferieure à celie 

marquée par le calcium et le sodium. 

Plusieurs échantillons montrent iin enrichissement en Mn. Cet enrichissement 

semble être en liaison avec la prdsence de carbonates. Une telie anomaiie en Mn est 

decrite par Brathwaite (1974) et Green et al. (1981) autour du gisement de Rosebery et 

dans les sulfures massifs en général par Gair et Slack (1980). 

La presque totaiité des roches entourant le gisement de Hajar sont atteintes à 

diffërents degres par l'altération hydrothermale. L'utilisation de l'indice d'alteration (JA) 

d'khikawa et al.,(1976) permet de determiner le degré de cette altération et d'identifier 

par la même occasion la roche la moins altérée. Cet indice a initialement et6 défini pour 

caractériser le changement des altérations hydrothermales des roches felsiques 

appartenant au gisement de Kuroko. Gemmeil et Large. (1992) étendent l'application de 

cet indice aux roches intermédiaires et mêmes mafiques. Cet indice correspond 9: 

IA = [(fi0 + MgO) / (K20 + Na20 + Ca0 + MgO)] x 100. 

Plus cet indice est élevt5, plus les effets de l'alteration sont importants. Appliqué 

aux roches de Hajar, les analyses 93-520-b9 et 93-600-b1, montrant des IA éleves, 

semblent reprdsenter les roches les moins alterdes parmi les anddsites et l'analyse 95- 

RHY-1, la roche la moins ait&& parmi les ryhodacites. 

La plus rigoureuse evaluation des échanges d'6lCments durant l'altération 

hydrothermale des roches-hôtes est déterminée par la méthode de Gresens (1967), 

laquelle peut quantifier les gains et les pertes de masses nécessaires Zi la production de 

nouveaux assemblages stables sous les conditions du métasomatirne hydrothemai. 

Cette méthode a étd modifiée par Grant (1986) a f h  de simplifier la lecture des 

graphiques. 



Pour 1'6valuation des effets g6ochimiques dus B l'hydrothermalisrne à Hajar, les 

roches appartenant aux tufs andésitiques semblent plus reprt2sentatives. LRs effets de 

I'alü?ration sont plus evidents et i'échantillomage est mieux réparti. Sept échantillons 

sont pris en considération, provenant de distances de plus en plus éloignées de la zone du 

stockwerk et montrant des valeurs IA de plus en plus faibles. Nous reportons les données 

relatives aux roches volcaniclastiques dans le figure 5.22, dans l'ordre des roches les 

moins algr6es vers les roches les plus alterées. Pour les roches rhyodacitiques, des 

doutes subsistent encore quant à la nature des transformations min6ralogiques observées. 

Ces transformations se confondent avec celles enregistrées lors de la mise en place de ces 

roches et ne peuvent donc être prises en considt?ration. L'bvaluation des transformations 

observt?es est presentée en annexe Dï. 

À partir de ces diagrammes d'isocons (figure 5.22), les Blements qui semblent avoir 

subi un transfert de masse notable sont le Ca, Sr, K, Fe, Ce, Mn, Cr et Na. Les autres 

6léments chimiques ne montrent qu'une légère sinon pas de mobilité. 

Le Ca montre un gain progressif qui passe de 20 à 80 puis 150% dans les roches le 

moins altérée (roches 1 et 2), pour ensuite subir une perte progressive passant de 5% à 

55% dans la roche la plus altérée (roche 5). Le Sr, comme le Ca, affiche une 

augmentation appréciable dans la roche la moins altérée (roche 1 ) variant de 75 à 100%. 

pour ensuite être lessive et subir une perte d'environ 80% dc .w conccnuiition dans la 

roche la plus altérée (roche 5). 

Le K affiche un ajout dans les zones les moins altérées (roche 1) dans des 

proportions de 50 à 75%, alors que dans les zones de plus en plus alîkrées (roches 4 et 

5), il montre des pertes respectives de 10 à 15%. Le Fe semble avoir subi une importante 

mobilité. Contrairement à la tendance du K, le fer montre une perte entre 20 et 60%, 

dans les roches les moins altérées (roches 1, 2 et 3), pour ensuite enregistrer un ajout de 

10 et 15% dans les zones les plus altérées (roches 4 et 5). 
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Figure 5.22: Representation graphique des transferts d'dldments sur des diagrammes d'isocons. 
L1alt6ration s'accentue de la roche 1 vers la roche 5. La ligne, dans les diagrammes, 
sdpare le champ des gains de celui des pertes. 

m 7 

roche 3 
.7Sr 

Ce 

roche 4 a 





Le Na montre une perte continuelle à travers tous les faciès d'altération. Dans le 

faci& le moins alîéré (roche I), il affiche une perte de 15%, pour disparaZre presque 

totalement dans le facies le plus altérd (roche 5). 

Le Cr montre une perte qui ne dépasse pas les 25%. Le Mn montre, quant à lui, 

une légère perte dans les roches moiris alti5rdes (roches 2 et 3) et un enrichissement 

progressif dans les roches les plus altérées (roches 4 et 5), mais ne dépasse pas les 15%. 

L'altération hydrothermale a entraîne le métasornatisme des roches entourant le 

stockwerk. lï en résulte des roches particuli&ement altérées dont l'intensité de 

transformation augmente vers la zone du stockwerk. Quatre zones d'altérations 

hydrothermales ont pu être reconnues; la plus etendue reste la zone chlorite, suivie de la 

zone à biotite, puis de la zone à séricite et finalement de la zone à silice. 

Parmi les chlorites hydrothemales, deux groupes ont pu être identifids: le premier 

résultant du remplacement de mineraux pr6existants, donne naissance à la chlorite 

extensive et A la chlorite de fractures. Le second groupe est formé vraisemblablement en 

association aux sulfures et forme la chlorite de type mban6. La géochimie des chlorites 

de remplacement a mis en evidence une zonalité chimique consistant en l'augmentation 

des teneurs en fer en direction du coeur du stockwerk, sans qu'aucun contrôle 

lithologique ne soit mis en evidence. La gt?othermométrie appliquée aux chlorites montre 

des températures variant de 240 à 360°C pour les chlori,tes dans Ies sulfures et de 190 à 

240°C pour les chlorites des zones plus eloignées. 

La biotitisation ii proximité de Hajar serait hydrothermale, confiit5e par son 

abondance grandissante en direction du stockwerk. Deux types de biotites sont 

reconnus, un biotite résultant de la transformation de minéraux de la roche encaissante et 

une biotite rencontrde dans le minerai et correspondant Zt une biotitisation hydrothermale 

vraisemblablement par remplacement rétrograde de la chlorite. 

La sericitisation se rencontre aussi bien dans le mur et les intercalaires que dans le 



toit du minerai. Au mur, la séricitisation s'associe communément au stockwerk B 

sphalérite. Dans la série sédimentaire du toit, la séricitisation des roches suggère leur 

antériorité par rapport à 1' hydrothemdisrne. 

La silicincation hydrothermale reste limitée à la zone du stockwerk transformant la 

roche quartzeuse. Quant l'apparition d'amphibole sous la lentille pyriteuse du secteur 

ouest du gisement, elle peut être expliquée par l'influence thermique sur une zone 

déficiente en alcalis. 

La chimie des roches de Hajar révele, par comparaison à la diff6rentiation 

magmatique, que ni la silice ni le phosphore n'ont été ni rajoutes ni soustraits du système. 

Le fer, le magnésium et le manganèse demontrent un ajout alors que le calcium, le sodium 

et le potassium enregistrent une perte du systeme. L'etude du transfert d'éléments lié à 

l'altération hydrothermale d d l e  que certains Bléments n'ont pas éte mobilises, les plus 

importants sont le zirconium, le titanium, le niobium et l'ytterbium. D'un faciès à un 

autre, les éléments qui semblent avoir subi une mobilitd sont le fer, le sodium, le calcium, 

le potassium, le strontium, le rubidium et le chrome. 



CHAPITRE 6 

MINÉRALOGZE ET G É O C ~ I E  DU MINERAI 

Dans le gisement de Hajar, la pyrrhotite, la sphaIt?rite, la pyrite, la gaiene et la 

chaîcopyrite sont, par ordre d'abondance décroissant, les principaux sulfures qui 

constitue le corps minéralise. Des proportions mineures d'autres sulfures, comme 

l'arsénopyrite, la marcassite, la cobaltite ainsi que des mineraux de gangue comme les 

carbonates, la chlorite, la biotite, la muscovite et le quartz sont sporadiquement 

rencontrés. D'une zone B l'autre, la proportion des sulfures change considerablement, 

caract6iisant les divers types de minerais. Chacune des zones montre une mineraiogie d e  

gangue distincte. 

Dans la section qui suit, nous definissons les caractéristiques propres au gisement. 

Nous commençons par une description des différents types de minéralisations incluant la 

geochimie de leurs sulfures, leurs séquences paragenétiques et la zonalité métallique à 

travers le gisement. Cette dtude permet d'identifier le type de mineralisations auquel 

appartient le gîte de Hajar et d'expliquer son appartenance à un depôt soit de type sulfure 

massif volcanogène ( S W ) ,  soit de type sédimentaire exhalatif (SEDEX), soit de type 

mixte. 

Une description sommaire du gisement de Hajar, presentée dans la section 3.5, met 



Une description sommaire du gisement de Najar, présentee dans la section 3.5, met 

en évidence la forme lenticulaire ainsi qu'un aperçu de la diversité des phases sulfurées 

constitutives de l'amas. Selon les associations minérales (sulfures et gangue), une 

premi&re classification peut être avancee, idenmant trois sinon quatre (si l'on compte le 

minerai supergène) types de mineraiisations (figure 3.9): (1) une minéralisation rythmée, 

consistant en une succession de f ies  lamines de sulfures et de matériel tufface, (2) une 

rnineralisation massive constituée à plus de 95% de sulfures, formant l'essentiel du 

gisement de Hajar, (3) une mineralisation de type stockwerk, recoupant les 

mh&alisations (1) et (2), elle forme un reseau anastomosé de veinules de quartz et de 

sulfures et (4) une minéralisation supergene occupant les parties superieures de la mine, 

où l'oxydation m4tkorique a permis, sur une trentaine de m&tres de puissance, la 

transformation quasi totale de la pyrrholite en pyrite. La zone supergene n'est pas prise 

en considération dans cette h d e  qui concerne principalement la genese des sulfures 

primaires. 

Dans une seconde classification basée sur le mode de formation des sulfures, on 

identifie trois types de minéralisations (voir section 6.5: SUCCESSIONS PARAGENC~QUES). 

6.2 MINERALISATION DE TYPE RYTHMÉ 

Cette min6ralisation, appelee aussi ?ythmite", montre une extension considerable 

au delà du district minier; elle se rencontre en surface dans les affleurements d'Aghlig Lt 

plus de 1 km de la mine. Au niveau de Hajar, cette mineralisation se rencontre pour 

l'essentiel B la base du gisement (figure 6.1); n'en demeure pas moins qu'on puisse le 

retrouver B son toit (figure 6.2). Une description mégascopique sommaire de cette 

minbralisation est presentée dans la section 3.5.2 (MMRALISATION PRIMAIRE). 

La puissance cumulée de l'ensemble du faciés dépasse une soixantaine de metres, 

alors que son extension latérale depasserait les 1500 m. La rnineralisation de type 

rythmé, se presente sous forme d'alternances de bandes de sulfures et du matériel tufface 

occupant plus de 80% du volume de la roche. La puissance moyenne des niveaux à 



Figure 6.1: Mure genérale des rythmites la base stratigraphique de la minéralisation 
(niveau 520), montrant l'alternance de lamines de sulfures et des bandes 
tuffacées. 

Figure 6.2: Rythmites du toit de la minéralisation massive, prise dans le niveau 620, 
montrant des lamines de sulfures alternant avec une roche kaolinitisée. 



sulfures est communément de l'ordre du millimètre et peut atteindre localement de deux à 

vingt centimètres (figure 6.3). La déformation est nettement visible dans cette 

minéralisation marquee par l'étirement et le fluage des sulfures dans les plans d'une 

schistosité plan axial des structures plissées (figure 3.2). Parmi ces bandes, les plus 

épaisses montrent un boudinage lie à la defornation tectonique, transformant les bandes 

de sulfures en plusieurs petites lentilles discontinues de dimension decim&ique (figure 

6.4). 

Des textures sédimentaires sont à noter, entre autres la stratodécroissance, les 

figures de charges (y compris les "slumps"), les convolutes (figure 4.26)' ainsi que des 

fissures d'échappement d'eau (figure 4.25). Au contact avec la minéralisation massive, la 

stratodCcroissance ainsi que des structures en "slump" sont nettement visibles (figure 

6.5). Deux unités composent ces rythmites. La premiere se constituant de sulfures, 

principalement des sulfures de fer (la pyrrhotite et/ou la pyrite), rarement de sphalérite, de 

galene et de chalcopyrite, minéraux communCrnent associés à la silice en forme de larges 

plages xénomorphes. La seconde est formée par les éléments volcaniques riches en 

chlorite. La pyrrhotite demeure la principale phase sulfurée au mur alors que la majorité 

des rythmites du toit sont dominées par la pyrite. 

Examinées plus en d&d, les lamines de phase s u l f u ~ u . ~  dc la min~rdisation 

rythmee sont géneralement minces, communkment moins de 1 mm (ligure 6.6). Elles 

sont majoritairement formées de pyrrhotite (-80%) associ6c h du quartz auxquels 

s'ajoutent, en proportions variables, de la sphalérite, de la chalcopyrite et de la pyrite. 

Les plus épaisses d'entre elles, atteignant 20 cm, montrent une abondance en sphalkrite, 

en galène et en cuivre. Dans les lamines relativement épaisses, la sphaiérite, la galSne et 

la chaicopyrite sont abondantes. Ces sulfures se présentent en fines couches de pyrrhotite 

remplacée par la sphal6rite-galène (figure 6.7), communément recoupees par la 

chalcopyrite. 

La pyrrhotite se présente sous forme de cristaux allong& distribués parailelement 

au plan de la stratification (figures 4.25, 6.6). Elie montre localement des mâcles 



Figure 6.3: Rythmites montrant des bandes sulfurées d'ordre centimétriques, 
surmontées par une bande d'environ 30 cm (niveau 580). 

Figure 6.4: Min6ralition rythmee montrant les sulfures sous forme de petites lentilles 
allongées, boudinées par la ddformation (niveau 580). 



Figure 6.5 Contact de la mindralisation ryhtmée avec la mineralisation 
sumr6e massive montrant des structures sédimentaires. La 
photographie est prise dans le niveau 520. 



Figure 6.6: Aspect microscopique de la min6ralisation rythmée montrant la succession 
de niveaux sulfureux et de niveaux tuffaces silicates (LN 58X). 

Figure 6.7: Rythmites montrant la succession des differents sulfures au sein d'une 
lamine sulfurée (LR 58X). 



polysynthétiques. La sphalérite, de faible abondance (<IO%), se présente sous forme de 

grains de forme idguiière (figure 6.8). Eiie montre une teinte orangée claire, indiquant 

de faibles teneurs en fer. Localement, la chalcopyrite apparaît sous forme de couronne 

autour des grains de la sphalénte. Jk quartz se présente sous forme de cristaux 

xénomorphes isolés ou en masses podifomes d'aspect cherteux occupant le reste du 

volume de ces bandes sulfureuses. 

Dans cette minéralisation rythmée, deux catégories de pyrite ont pu être identiFiées: 

une premiere, rencontrée dans les zones tectonisées, correspond à la transformation de la 

pyrrhotite en pyrite; la roche qui l'encaisse est riche en chlorite et/ou en &cite et montre 

un debit schisteux. Localement, cette pyite se présente en larges cristaux euhédraux 

formant une texture porphyroblastique ou en petites lentilles orientées dans le plan de la 

schistosite (figures 6.8, 6.9) ou encore en petits agrégats cimentant les grains de 

pyrrhotite. Une seconde gCnération de pyrite appar& sous forme de transformation de la 

pyrrhotite en un assemblage plus ou moins automorphe de pflte-marcassite-goethite. 

Les niveaux tuffaces, intercal& aux lamines et bandes à sulfures d6crits ci-haut ont 

des épaisseurs variables, dant  de moins d'un millirnktre ii quelques dizaines de 

centimètres (figure 6.6). Ii s'agit d'un matériel tuffacé, dont la minéralogie est 

principalement constituée de chlorite, de biotite, de quartz, de sériciîe et de magnétite. 

La chlorite, communement la principale phase alumino-silicatee de ce matériel, 

dépasse les 50%. Entre ses mailles, les grains de quartz, en quantite variable de IO B 

30%, se présentent sous une forme plus ou moins automorphe et une granulométrie de 

moins de 30 pm (figure 6.10). Cependant, dans les zones tectonisées, la séricite en une 

matrice finement granulaire oii des lattes de séricite s'orientent dans le plan de la 

schistosité domine la roche dépassant en abondance les 50% (figure 6.9). 

Quelques cristaux de magnétite automorphe et de dimension vanable (10 200 

pn), se retrouvent au sein de ce matériel avec des cristaux de zircon formant une aureole 

radioactive (figure 6.9) et du rutile comme sous produit d'altération de l'ilménite. 





~igure 6.9: Des grains de pyrite en petits amas orientés 2 i  l'intérieur d'une matrice 
séricitisé et schistosé (LP 58X). 

Figure 6.10: Pyrrhotite associée B la sphalérite appartenant ii la min6ralisation rythmke 
associde A un niveau tuffacé altéree en chlorite et en biotite (LN 11,6X). 



La minéralisation suifurée de Hajar forme une epaisse lentille massive, dont la 

nature des sulfures et des minéraux de gangue change d'est en ouest. En effet, toute la 

partie est du gisement, occupant plus des deux-tiers du volume du total, est dominée par 

la pyrrhorite, alors que dans la partie ouest, la minéralisation est essentiellement dominée 

par la pyrite. Les assemblages mineralogiques demeurent simples et invariablement 

composés de pyrrhotite ou de pyrite. Des quantités variables de sphalérite, de 

chalcopyrite, de galene et d'arsénopy&e+ sont aussi présents que les minéraux de gangue 

comme la chlorite, la biotite, la sericite, le quartz et les carbonates. Les sulfures decrivent 

commun6ment une texture litée oir la sphalfite-(galène) et la chalcopyrite forment des 

lamines millimétriques, cimentees soit par la pymhotite soit par la pyrite. L'épaisseur des 

lamines est en moyenne de moins d'un centimetre et leur extension latérale demeure plus 

ou moins continue sur quelques mètres. 

A l'extrême ouest de la lentille sulfurte, apparaît une rnineralisation à dominance 

pyriteuse (horizon 1). Le passage de la mineralisation pyrrhotitique & celie pyriteuse 

s'effectue de façon progressive; vers son sommet et elle est séparee d'une deuxième 

lentiUe pyriteuse (horizon 2) il sphalérite-galéne nibanee par une roche séricitisee. Un 

pseudo-contrôle stratigraphique semble avoir conditionnd la distribution des sulfures dans 

le gisement de Hajar, en effet, la minéralisation essentiellement pyriteuse s'enracine dans 

l'unité arénacée, calcareuse et altérée en sericite; les carbonates, la sericite, la chlorite et 

la biotite sont les principaux mineraux de gangue alors que la mineralisation il pyrrhotite 

semble demeurer à l'interface de l'unité volcanique et de l'unit6 detritique du toit; la 

chlorite, la biotite et le quartz forment les mineraux de gangue. Le contact inférieur de la 

minéralisation massive avec les tufs massifs est marque par l'apparition, sur une puissance 

I On parle de minéralisation massive lorsque le volutne total en sulfure dépasse les 75%, même si 
localement une structure lamihie est présenre. 



ne dépassant pas les deux metres, d'une minéralisation litée et frnement laminée (figure 

6.5). Dans chacune des lamines apparaît une succession stratigraphique ordonnée de 

sulfures: Ci la base, la galene, suivie de la sphaldnte et enfin de la chalcopyrite, I'ensemble 

cimenté par la pyrrhotite (figure 6.7). 

En se basant sur la nature des sulfures dominants et sur les relations texturaies entre 

les différentes phases, on peut diviser la mineralisation massive en cinq sous-groupes, 

chacun occupant une position particulière dans le gisement (figure 6.1 1). D'est en ouest 

on rencontre: (1) une min6ralisation rubanée à sphal6rite-galène occupant le plus 

important volume du gisement, (2) une minéralisation massive à pyrrhotite, (3) une 

minéralisation à rubans de chalcopynte, (4) une minéralisation rubanée à pyrrhotite- 

pyrite-sphalerite-galène et enfin (5) une minéralisation pyriteuse rubanée sphd&ite- 

galéne-c halcopyri te. 

6.3.1 PETROLOGIE DE LA LENTILLE MASSIVE DU SECTEUR EST 

Ce type de mint?ralisation, représentant la partie orientaie du gisement, est dominé 

par la pyrrhotite (figure 6.1 1). La minéralisation s'y présente communément sous forme 

de rubans à sphalérite-gdhe et à chalcopynte ou sous forme de mineralisation 

pyrrhotitique massive. La chlorite, le quartz et la biotite, dans des proportions variables, 

sont omniprésents. 

Dans la lentille massive du secteur est, on rencontre schématiquement de la base 

vers le sommet trois types de minéralisations (figure 6.11) qui sont, A leur tour, recoupees 

par un quatrième de texture nettement plus différente: 

MZNERALZSA TZON RUBANÉE À CHA LCOPYRITE 

La mindralisation rubanee à chacopyrite est une lentille d'une quinzaine de metres 

de puissance, localisee la base du gisement et surmontant la zone du stockwerk (figure 

6.11). Elle correspond à une zone de transition entre la zone de stockwerk et la 



Figure 6.11: Minéralisation du niveau 520 demontrant les differents types de 
minerais de la lentille massive ainsi que du stockwerk. La surface 
encadrée en pointille est la projection de l'aire &hantillonnée pour 
analyses chimiques du niveau 580, correspondant à la figure 6.70. 



minéralisation massive riche en métaux de base. Cette minéralisation est representée par 

un minerai riche en chalcopyite à texture pseudo-rubanée. La chalcopyrite se retrouve 

en fuies bandes alternant avec d'autres relativement plus larges de pyrrhotite (figure 

6.12). La sphalérite et la galène y sont presque totalement absentes. 

Cette mineralisation est exprim6e'Zi l'interface stockwerk et minéralisation massive 

dans la taille 5204; son extension latérale reste Limitée aiors que sa puissance dépasse 

Egerement les quinze mètres. Dans ce minerai, la chalcopyrite décrit un litage fin de 

moins d'environ un centimktre d'épaisseur, plus ou moins continu, mais généraiement 

paralléle & la stratification sédimentaire des roches encaissantes. 

En détail, Ia chalcopyrite rt?vi?le une texture anastomosée associée à la chlorite 

(figure 6.13) ou sous forme de petites Ientilles allongées de 1 à 3 cm, installées sur un 

support pyrrhotitique (figure 6.14). La chalcopyrite semble être de remplacement, 

cimentant d'autres sulfures dont elle porte des inclusions, communément celles de 

sphaiérite, de galène et de pyrrhotite (figure 6.14). Les sulfures de ce minerai montrent, 

des évidences de déformation (voir section 6.2.2.3: TEXTURES DE DEFORMATION). 

MIN&RA LISA TION RUBAN&E À SPHA LÉRITE-GA LÈNE 

La minéralisation à sphalérite-gaiène est volumétriquement la plus importante 

Hajar. Cette minéralisation prhente une texture rubanée ob la sphal6rite-galène et 

communément la chdcopyrite en fines bandes, alternent avec d'autres bandes plus larges 

de pyrrhotite (figure 6.15). La chalcopyrite disséminée est omniprésente, mais en 

quantite plus faible que dans la zone à chalcopyrite rubanée. 

En détail, le rubanement minéral est delimité aussi bien par les sulfures (notamment 

les grains allongés de sphalérite et galène; figure 6.16) que par des silicates 

(communément les aiguiUes orientées de chlorite). La sphalérite compose de 20 à 30% 

des sulfures; la galene est relativement moins abondante (-5%) alors que la chalcopyrite, 

formant localement des couronnes de remplacement de la gaI&ne, occupe moins de 3%. 

Entre les rubans de sphdérite-galène, la pymhotite constitue la principale phase sulfurée. 



Figure 6.12: Aspect ghéral de la minéralisation rubanée à chaicopyrite, montrant des 
lamines plus ou moins continues de chalcopyrite cimentees par la 
pyrrhotite. Photographie prise dans le niveau 520. 



Figure 6.13: Minerai ruban6 à chalcopyrite montrant la chalcopyrite en lentilles 
associée à la chlorite et cimentant la pyrrhotite (LR 58X). 

Figure 6.14: Minerai ruban6 2 chalcopyrite montrant des inclusions de sphal6rite, de 
galène et de pyrrhotite dans la chalcopyrite (LR 58X). 



Figure 6.15: Minerai ruban6 typique de Hajar, montrant un rubanement de sphaI6rite- 
galène et de chalcopyrite. Échantillon du niveau 520. 

Figure 6.16: Aspect microscopique de la min6rdisation rubanée, montrant des rubans 
de la sphalérite-gaiene et de la chalcopyrite (LR 58X). 



Certains phénocristaux automorphe de pyrite peuvent localement y apparaître (figure 

6-17). L'arsénopynte, en cristaux losangiques de petite dimension, forme localement de 

petites poches au sein de la pyrrhotite (figue 6.18), eile occupe moins de 2% du volume 

total. Dans l'interstice de ces sulfures, les minéraux de gangue sont la chlonte, la biotite, 

le quartz et rarement la muscovite. L'ensemble des silicates occupe environ 15% de la 

roche. 

MINÉRALISA TION MASSIVE À PYRRWOTITE 

La minéralisation massive & pyrrhotite forme une bande d'une trentaine de métres à 

l'intérieur de la lentille principale, entre des zones à sphalerite rubanee. Il s'agit d'une 

minéralisation massive, essentiellement à pyrrhotite (-90% du volume) et relativement 

pauvre en sphalérite et en galène. La chaicopyrite, omniprésente, se retrouve 

commun6ment sous forme de petites lentilles de 1 à 3 cm de long, orientdes dans le plan 

de la foliation (figure 6.19). 

Au microscope, la texture de la roche est typiquement massive. La chlorite, en 

faibles proportions (moins de 2%), reste la seule phase silicatée observée. La fabrique de 

la pyrrhotite se caractérise par 1a forme polygonale et equi-dimensionnelle des grains 

d6crivant des jonctions triples (figure 6.20); certains grains affichent des mâcles 

polysynthétiques. La chalcopyrite se rencontre soit sous forme de plages massives 

décrivant des structures lenticulaires supportées par la pyrrhotite (figure 6.2 1 ), soit sous 

forme de remplissage interstitiel (figure 6.22) et sous forme d'inclusions dans les 

jonctions triples de la pyrrhotite. 

MINERA LISA TION MASSIVE A CHALCOPYRITE, SPHALÉRITE ET GALÈNE 

La rnh6ralisation massive ?i chalcopyrite, sphalérite et galkne est représentée par 

des sulfures à grains grossiers où la sphal&ite, la galbne, la chalcopyrite et la pyrrhotite 

sont entremêl6es. Ces sulfures se présentent commun6rnent en phénocristaux larges de 



Figure 6.17: Pyrite en larges cristaux automorphes apparaissant localement dans du 
minerai ruban6 à sphal6nte-g&ne (LR 58X). 

Figure 6.18: Des cristaux automorphes d'arsénopyrite de faibles dimensions, 
rencontrés dans le minerai ruban6 à sphal6riî.e-galène (LR 1 15X). 



Figure 6.19: Minerai massif à pyrrhotite montrant des lentilles centimétriques 
orientees. Échantillon provient du niveau 520. 

Figure 6.20: Pyrrhotite massive démontrant des jonctions triples (LR 58X). 



Figure 6.21: Chalcopyrite sous forme de lentilles de remplacement. 
Photomicrographie prise dans le minerai massif à pyrrhotite (LR 58X). 

Figure 6.22: Chaicopyrite paraissant comme remplissage interstitiel dans le minerai 
massif à pyrrhotite (LR 58X). 



quelques cent imhx (figure 6.23). La sphalerite est assez large pour permettre 

d'identifier, B 190eiI nu, des mâcles polysynthétiques. Cette mineralisation se rencontre le 

long d'un couloir de faille large d'une vingtaine de mètres de direction N2S0; et qui 

recoupe tout autre type de minéralisation. Vue la granulométrie des sulfures, des sections 

polies ne sont pas obligatoires; on conState que la sphaldrite est localement recoupée de 

galène. La chalcopyrite semble la dernibre à avoir cristallisé recoupant sphaI&tte, galène 

et pyrrhotite. Cette mineralisation serait formée lors d'une recristallisation diagénétique 

ou d'une recristallisation dynamo-m~tamorphique. 

MINERAGRAPHIE ET CHIMIE DE LA LENTIUE EST 

La min6ralogie et la géochimie des sulfures ne tiennent pas compte de la nature du 

minerai. Les analyses chimiques sont effectuees & l'aide de la microsonde électronique, 

dont la limite de détection reste généralement inférieure à la concentration des él6ments 

en traces analyses. 

La pyrrhotite, principale phase sulfurde, procure au giscrncnl unc signature 

magnétique caractwstique. Au microscope, cette pyrrhoti tc .w p r k n t c  sr iu fomc dc 

grains allonges, communément à mâcles polysynthétiques. h I'ormc automorphc dcs 

grains ne s'observe que dans les zones tectonisées où dcs structures dc recuit 

apparaissent. Quant à la taille des grains, eile reste conditionnée par la prdsence des 

autres sulfures. Dans les zones B sphal&ite-galène la granulométrie varie de 20 à 50 Pm 

dors que dans les zones à pyrrhotite seule, la granulom6uie peut dépasser les 100 W. 

La nature cristallographique de Ia pyrrhotite est d6tennin6e au moyen de trois 

méthodes. Une dizaine d'echantillons pris dans differentes parties du gisement sont 

broyés et passes au diffractomètre aux rayons-X. Un double pic (408, 408) c o n f i e  la 

nature monoclinique de la pyrrhotite. La pr6sence de pyrrhotite hexagonale aurait laissé 

apparaître un seul pic (102) dans la même position. Dans notre situation, le pic (102) 



Figure 6.23: Min6ralisation massive de type syntectonique provenant du niveau 580. 
La sphalénte, la galene, la chalcopyrite et la pyrrhotite montrent une 
granulométrie grossihre. 



pourrait être masqué par l'ampleur du double pic de la pyrrhotite monoclinique. On peut 

également distinguer chimiquement la pyrrhotite hexagonale (plus riche en fer: -47,3 

atomes %) de la pyrrhotite monoclinique (<46,5 atomes %) (Kelly, 1984, Lusk et al., 

1993). Sur une cinquantaine d'analyses présentées en annexe IV, la presque totalité des 

pyrrhotites de Hajar ont des valeurs en fer inf6rieures B 46 atomes %, donc de type 

monodinique. Seules deux analyses affichent des valeurs legerement supérieures à 47 

atomes % de fer, correspondant vraisemblablement à une pyrrhotite hexagonale. 

Sous microscope et grâce à leur nature magndtique, on peut distinguer entre les 

deux pyrrhotites. Certaines de nos sections polies sont recouvertes d'une mince pellicule 

d'un colloïde magnetique (procédure de Scott (1974)). La pyrrhotite monoclinique 

magnétique fixe le colloïde, alors que ceUe hexagonale, peu ou non magnétique, reste 

iibre. Comme résultat, il s'avère que la grande majorité des pymhotites dans nos 

échantillons sont magnetiques et de type monoclinique. De rares pyrrhotites hexagonales 

sont observées, localement abritées dans les zones d'ombre de la chalcopyrite ou comme 

inclusions dans la sphalérite ou la galene du minerai ruban6 (figure 6.24). 

LA SPHALÉRZTE 

La sphale~ite est le plus important minéral utile et exploitable dans la mine. 

Volumétriquement, elle se situe en deuxième position apr& la pyrrhotite. Elle occupe de 

25 à 30% du volume total du gisement et peut depasser 80% du volume dans les zones 

localement plus riches. La sphaMriie montre des proportions variables iî travers le 

gisement, caractérisant ainsi les differents types de mineralisations. 

Au microscope, la sphaiérite montre une forme xénomorphe communément en 

grains allongés. Leurs dimensions varient de 30 à 200 pm dans les structures rubanées 

(figure 6.25), comme elle peut depasser les 3 cm de diametre, dans le minerai 

syntectonique (figure 6.23) discute dans la section 6.7 (~ÉQUENCE P A R A C É ~ T I Q ~ ) .  Des 



Figure 6.24: Pyrrhotite massive couverte de colloïde magnétique, faisant ressortir la 
pyrrhotite monoclinique de la pyrrhotite hexagonale (LR 115X). 

Figure 6.25: Sphalente en grains plus ou moins allonges, associés Zt des grains de 
galène pris dans la pyrrhotite du minerai ruban6 (LR 115X). 



textures en "chalcopyrite disease"' sont identifiées (figure 6.26). La sphalerite présente 

communément une réflexion intenie de couleur rouge-brun à maron-mielleux, signalant 

normalement une composition pauvre en fer. Dans le but de déterminer la présence ou 

non de zonalités chimiques dans les sphaléntes de Hajar et pour ressortir les possibles 

variations en composition interne, plusieurs grains sont exposes l'hydroxyde 

d'hydrogène & 25% (H202), alors que d'autres grains sont analysés pour les eléments 

majeurs et pour les cléments mineurs à l'aide de la microsonde électronique (voir 

l'annexe IV). La composition en métaux majeurs (Zn et Fe) l'interieur du même grain 

ne montre aucune zonaliü! chimique, alors que d'un type de minerai à un autre de 16geres 

diffdrences sont obsendes. En effet, dans le minerai massif pyriteux du secteur ouest, les 

teneurs en fer des sphaiérites varient de 6 & 8 atomes %, avec une moyenne de 7,25 %, 

alors que dans le minerai massif & pyrrhotite du secteur est, leurs teneurs varient entre 10 

et 15 atomes %, avec une moyenne de 12,5 %. 

Les élements en traces analysés sont le manganése, le cadmium, le cuivre, le gallium 

et le nickel. À l'exception du manganese et localement du cuivre, la presque totalité de 

ces élements sont nettement inférieurs aux seuils de détectabilité. Le manganese semble 

ornniprdsent dans les sphal&ites, variant de 0,02 à 0,7 atome %, avec une moyenne de 

0,3 atome %. Une certaine corrélation semble exister entre le fer et le manganese, 

laissant supposer la substitution du fer par le manganèse. Ni le gallium ni le nickel n'ont 

pu être détectés. 

Selon Barton et Bathke (1987), des analyses de la sphdéite en équilibre avec la 

pymhotite et la pyrite peuvent fournir des informations sur le degré de pression qui aurait 

régnd lors de la recnstallisation du minerai. 

(1) La "chalcopyrite diseuse" se présente sous f o m  d'inclusions organisées à l'intérieur des 
grains de sphalérire. Cette chalcopyrite résulte vraisemblablement du remplacement sélectif 
de la sphalén'te (Barron et Bathke, 1987). 



Figure 6.26: "Chalcopyrite dîsease" correspondant une texture de remplacement 
dans la sphalérite, observée dans la minéralisation rubanee li sphal6riî.e- 
galène (LR 1 15X). 



De forme losangique, les cristaux automorphes d'arsénopyrite ne sont presents 

qu'en trace au sein de la minéralisation massive et ils occupent moins de 1% du volume 

total. On la rencontre comrnunt!ment soit en petits agrégats associes il la sphalérite 

(figure 6.27), soit en petits cristaux disperses dans la pyrrhotite et la chakopyrite (figure 

6.28). Leur taille reste relativement reduite, ne dépassant pas les 15 p. 

Pour Hajar, des analyses gcbchimiques sont effectuees sur des cristaux 

d'arsénopy~ite, en inclusions dans la sphal6rite ou dans la pyrrhotite. Sur chaque cristal, 

plusieurs points d'analyses sont pris en consid&-ation. Les résultats obtenus (voir annexe 

IV) soulignent leur caractère relativement homogene et déficient en soufre. Ces 

arsénopyrites ne montrent pas de variations de composition à l'intérieur du même cristal, 

traduisant l'absence des zonalités chimiques communément décrites dans les 

ars6nopyrites7 faisant des arsénopyrites de Hajar un cas particulier. À ce propos, les 

teneurs en fer varient entre 31,2 à 33,8 atomes %, celles de l'arsenic entre 30,8 à 32,l 

atomes %. Quant aux teneurs en soufre, elles varient entre 33 à 35 atomes %. La teneur 

de fer dans l'arsénopyrite est iddalement de 33,3 atomes %, alors que Kretschmar et 

Scott (1976) trouvent que les arsenopyrites naturelles en sont relativement déficientes de 

1 atome %. Quant aux éléments en trace dans l'arsénopyrite (Co, Ni, Cd, Zn, Bi et Sb), 

ils sont presents à des quantités infdrieures aux seuils de détection. 

Les compositions des arsénopyrites de Hajar, reportees sur le diagramme ternaire 

Fe-As-S, (figure 6.29), démontrent les possibles variations de la composition de ce 

sulfure. Sur ce diagramme sont compilees les donnees de Sharp et al. (1985) ob peuvent 

se distinguer les arsknopyrites associees à la pyrite seule, de celles associées à la 

pyrrhotite seule et enfin de celles avec la pyrite-pyrrhotite. Les champs des arsénopyrites 

de Hajar coïncident compositionnellement avec les champs de la pyrite seule et de la 

pyrite-pyrrhotite, en accord avec nos observations microscopiques. 

Dans une association minéralogique appropriée, la présence de 17ars~nopyrite peut être 

utilisee en tant que géothermométre (Kretschmar et Scott, 1976) et, par la même 



Figure 6.27: Cristaux d'arsenopyrite de petites tailles dispers6s en petits amas dans la 
pyrrhotite et dans la sphalérite (LR 58X). 

Figure 6.28: Cristaux d'ars&opyrite assocMs A la galene, dispersés et cimen& par la 
pyrrhotite-chalcopyrite (LR 58X). 



Figure 6.29: Diagramme ternaire S-Fe-As montrant la variation des 
arsénopyrites de Hajar, ainsi que les champs de la composition 
générale de l'arsénopyrite coéxistant avec la pyrite, la pyrrhotite 
et la pyrrhotite-pyrite compilée de Sharp et al. (1985). 



occasion, pour deduire la fugacité du soufre dans le système. 

PYRITE 

La pyrite dans cette partie du gisement n'est que facultative. Elle pataît 

communément dans la minéralisation de iransition vers la minéralisation massive 

pyriteuse. Cette pyrite se presente sous forme de larges cristaux subautomorphes (figure 

6.30) cimenîée par la pyrrhotite, leur taille est d'environ 100 Pm. Localement, cette 

pyrite montre une forme losangique (figure 6.17), resultant vraisemblablement d'une 

recristiùlisation discutée dans la section ci-bas. Une pyrite secondaire, associee à la 

marcassite, apparaît Egalement dans ce minerai, demontrant une oxydation superghe de 

la pyrrhotite (figure 6.30). 

LA CHALCOPYRITE 

La chalcopyrite se retrouve à des proportions diffdrentes dans tous le types de 

minerais à Hajar. Elle paraît remplacer toutes les autres phases. On la rencontre sous 

forme de remplacement massive de la pyrrhotite (figure 6.21) et de la sphal6rite (figure 

6.31), comme on la retrouve dans les jonctions triples de la pyrrhotite. Son analyse 

chimique montre des teneurs assez variables en zinc, allant de 0,05 5 atomes % (voir 

annexe IV); cependant, aucune com6lation avec le fer, ou un autre élement, n'a pu être 

mise en évidence. 

LA GALÈNE 

La gaIène se trouve sous fome de grains allongés, accompagnant communément les 

grains de sphalérite (figure 6.16), ou pidgée entre Ies grains de pyrrhotite et de sph&rite. 

Les galènes de Hajar ont été sommairement analysées il la microsonde et semblent 

contenir des teneurs appréciables en argent. 



Figure 6.30: Cristaux automorphes de pyrite cimentes par la pynhotite, qui eue, 
montre une altération superg6ne en pyrite-marcassite (LR 23 lx). 

Figure 6.31: Chaicopyrite sous forme de couronne de remplacement autour des 
grains de sphaierite (LR 58X). 



L'ILMÉNITE 

Toute l'ilrnénite remontde se retrouve dans le minerai A dominance pynhotitique 

du secteur ouest. Elle forme des cristaux automorphes, isoles, de dimension moyenne de 

50 pm (figure 5.4) dispersés au sein de la chlorite qui forme des poches millim6triques à 

l'intérieur de la pyrrhotite. 

6.3.2 PETROLOGIE DES LENTILLES DU SECTEUR OUEST 

La minéralisation dans le secteur ouest se caractérise par l'apparition massive de la 

pyrite (figure 6.32). Dans ce secteur, deux horizons pyriteux sont prdsents: le premier 

(Hl) continue de la Lentille pyrrhotite du secteur est (figure 6.1 l), alors que le deuxième 

horizon (Hz), stratigraphiquement plus haut, est limite de part et d'autre par des faiiles. Il 

est séparé du premier horizon par une roche stérile séricitisée d'une quinzaine de metres 

de puissance. Ces deux horizons se distinguent l'un de l'autre par leurs rapports 

pyrite/pyrrhotite qui dans fe Hl est d'environ 113, passant à 2011 dans le HZ. 

Dans Hl, la pyrrhotite se représente comme hôte des cristaux de pyrite (figure 

6.33); son abondance diminue vers le sommet de Ia lentille en faveur de la pyrite et de la 

sphalCrite. Dans le Hz, la pyrrhotite est nettement peu abondante; elle se présente 

localement sous forme de remplissage interstitiel (figure 6.32). 

La pyrite dans le Hz occupe en moyenne 60% des sulfures, pouvant localement 

constituer jusqu'à 90% du volume (figure 6.34). Par ordre d'abondance décroissante 

des sulfures, on rencontre: pyrite (-60%), sphalérite, (-15%) galene (-5%) et la 

chalcopyrite (-3%). En plus, mais en faible quantité, on rencontre de la pyrrhotite, de 

l'arsénopyrite et de la marcassite. Le minerai démontre une structure rubanee, présentée 

par la succession de lamines de sphal&ite et de galene cimentant des grains de pyrite 

(figure 6.32). Le rubanement minéral demeure plus discret et la taille granulometrique 

des sulfures plus fine dans ce secteur comparativement au secteur est. 



Fig re 6.32: Minerai massif à pyrite appartenant 2i la zone ouest du niveau 520 
(horizon 2), démontrant un mbanement minéral discret, décrit par des 
lamines de sphalérite et de carbonates dans une matrice pyriteuxe. 



i b  
Figure 6.33: 

Figure 6.34: 

Pyrite porphyrique fragmentée, cimentee par la pyrrhotiFet la sphalérite . 
de Hl (LR 58X). 
Texture massive de la pyrite de H2. La pyrite présente une granulométrie 
fine, son interstice est occup6 par des carbonates et la chalcopyrite 
localement associée à la pynhotite-sphalérite (LR 58X). 



Parmi les minéraux de gangue, on rencontre en proportions vanables des 

carbonates, de la séricite, de la chlorite, du feldspath et rarement de la muscoviîe et de 

l'anthophylik (figures 6.35,6.36). 

Dans ce minerai, plusieurs textures de pyrite ont pu être identifiées, permettant de 

distinguer entre une pyrite primaire et une pyrite secondaire (voir ci-bas). 

LES MZCROCRZSTALLZTES ET LA TEXTURE COLLOFORME 

Au niveau de Hajar, la pyrite en microcristallites se rencontre essentiellement dans 

le HZ. Les microcr i s~ tes  se constituent de pyrite claire, rhistantes A l'attaque de 

l'acide nitrique. Elles se presentent sous forme de grains automorphes, formant des 

grains euhédraux à subeuhédraux dont la taille reste moyennement inférieure à 40 Pm. 

Ces grains de pyrite, à habitus Qui-dimensionnel, ne montrent aucune orientation 

preférentielle, disposés en grains isolés au sein de la sphalerik (figure 6.37 ) et rarement 

dans la pyrrhotite. Leur abondance occupe localement jusquT8 70% des sulfures. 

De rares textures colloformes sont decrites par la pyrite. Ces texture se rencontrent 

pour l'essentiel dans le minerai cimente par la pyrrhotite (figure 6.38). Eues s'organisent 

en hemisphères autour de la sphalente et leur dimension est de l'ordre dc 200 h 300 Pm. 

Elles sont l'une des caractéristiques des dbpôts exhalatifs enuc aums. 

LES PHÉNOCRZSTA ux 
Les phenocfistaux de pyrite se rencontrent principalement dans le minerai de 

transition entre les lentilles massives est et ouest. B l'interface du minerai pyriteux et du 

minerai à pyrrhotite. Il s'agit de pyrite d'environ 0,3 mm de taille, à idiomorphisme bien 

exprimé, dispersée au sein de la sphalénte (figure 6.39) ou organisee en petits amas 

cimentés par la sphalérite et de la galbe, l'ensemble supporté par la pyrrhotite (figure 

6.40). Cette pyrite ne montre aucune aurgole reactiomelle avec la pyrrhotite; cependant, 

de rares inclusions de pyrrhotite peuvent y être notees. Localement, ces phénocristaux 



Figure 6.35: Cristaux de carbonates représentant la gangue de la minmation- 
massive a pyrite du secteur ouest (LN 115X). 

Figure 6.36: La chlorite, la biotite et le feldspath correspondant aux minéraux de 
gangue de la minéralisation pyriteuse du secteur ouest (LP 115X). 



Figure 6.37: Microcristallites de pyrite prises dans la sphalérite, correspondant à des 
cristaux cubiques de taille variant de 10 30 pm (LR 231X). 

Figure 6.38: Pyrite montrant la texture en colloforme, cimentée par la pynhotite, la 
sphalérite et la chlorite (LR S8X). 



Figure 6.39: Pyrites primaires en phénocristaux automorphes, cimentées par la 
sphalérite et affectées par la cataclase (LR 115X). 

Figure 6.40: Pyrite euhédrale cimentée par la sphal8nte montrant, aprks attaque à 
l'acide nitrique (50%)' de rares croissances diagénétiques (LR 58X). 



sont fragmentes et seule une partie du cristal est observée. 

Certains dchantiiions, attaqués à l'acide sulhuique 50% pour souligner leurs 

structures internes, montrent une zonalit6 interne (figure 6.40). 

Les porphyroblastes forment des agrégats de pyrite partiellement idioblastique, de 

taille variant de 0,2 à 2 mm (figure 6.41). Apres attaque à l'acide nitrique (50%), il 

s'avere que ces porphyroblastes sont formés de la jonction d'un petit nombre de grains de 

pyrite (figure 6.42). De fines inclusions de galhe et de pyrrhotite observées dans le 

coeur de certains porphyroblastes (figure 6.41) tdmoignent de leur antériorité par rapport 

B cette recristaliisation qui serait d'origine métamorphique. 

LA PYRITE EN ATOLL, 

La pydte en atoll est observee particulierement dans des roches de la zone ouest du 

gisement. Elle est communément dispersée dans une mahice séricito-quartzeuse où Hibti 

(1993) a observe des minéraux hyperalumineux correspondant & des taches de cordiérite 

et des pseudomorphes d'andalousite. Cette pyrite est structurée sous forme cubique, 

renfermant dans son centre un noyau composé de pyrrhotite et des mineraux silicatés 

(figure 6.43). Dans d'autres cas, elle se forme autour d'un assemblage quartz-séricite 

(figure 6.44). Ces cristaux presentent des dimensions depassant les 250 pm; les min6raux 

de gangue sont representés communement par le quartz, la sencite, la chiorite et la biotite 

en plus à des gerbes d'anthophyllite (figure 6.44). 

PYRITE D'OXYDATION 

Cette pyrite apparaît communément près des zones de failles. L'oxydation attaque 

progressivement les bordures de la pyrrhotite générant une association de pyrite- 

marcassite (figure 6.45). Un etat d'oxydation plus avancé donne naissance B la texture 

squelettique (figure 6.46). Il en r6sulî.e des grains grossiers partiellement automorphes, 



Figure 6.41: Pyrite porphyroblastique, cimentée par Ia pyrrhotite-sphalérite, montrant 
des inclusions de gaiene et de pyrrhotite (LR 58X). 

Figure 6.42: Porphyroblaste de pyrite attaque à l'acide nitrique (50%), montrant 
l'agencement de plusieurs grains de pyrite (LR 58X). 



Figure 6.43: Cristaux de pyrite stmctur6s en atoll, montrant en leurs noyaux 
pyrrhotite et silicates (LR 58X). 

Figure 6.44: Pyrite en atoll montrant il leur centre de la séricite. La gangue est 
reprdsentée par un assemblage & quartz-chlorite-séricite auquel 
s'ajoutent des gerbes d'anthophyllite (LP 58X). 



Figure 6.45: Pyrrhotite partiellement oxydee montrant vers ses bordures la formation 
de la pyrite-marcassite comme phase de remplacement (LR 463x1. 

Figure 6.46: Pyrite secondaire partiellement automorphe, oh se developpent des 
oxydes de fer formant une structure squelettique (LR 115X). 



dans lesquels apparaissent la goethite en fines aiguilles et la pyrite. 

GEOCHIMIE DES PYRITES 

Les différentes pyrites de Hajar ont fait l'objet d'analyses chimiques pour les 

6léments majeurs (fer et soufre) ainsi que pour le cuivre, zinc, plomb, cobalt, or et nickel. 

Les résultats obtenus à l'aide de la microsonde sont rapportés en annexe IV. La totalité 

des pyrites montrent la présence de zinc et de cuivre en faibles proportions; aucune 

variation notable entre les differents types de pyrite n'a pu être demontrée. Certaines 

analyses affichent des valeurs erratiques et élevées en cuivre, zinc, arsenic et plomb. Les 

autres éléments en traces comme le cobalt, nickel ou l'arsenic n'ont pu être détectés. 

6.3.3 TEXTURES DE DEFORMATION DES MINERAIS 

Au cours de l'orogenese hercynienne, le gisement de Hajar a subi un plissement 

majeur aboutissant à la structure en antiforme actuelle (Bernard et al., 1988). Le 

gisement est limité sur ses bordures nord et ouest par un réseau de fractures subverticales 

qui ont affaissé une importante partie de son extension latérale vers le nord (figure 3.4). 

Le jeu de ces fractures a entraîne des iambeaux de roches stériles, Ge moins d'un mètre 

dans le minerai massive. 

Les études stnicturales, entre autres celies de Genna (1992) et de Hibti (1993), 

decrivent un style de plissement en trois phases, dont deux à caractères ductiles 

engendrant des plissements precoces, superposees par une troisikme phase tardive de 

type fragile. Genna (1992) a estimé une vingtaine de rnBtres l'epaisseur initiale de 

l'horizon rnin&alise original qui aurait subi un bourrage et un 6paississement tectonique 

pour atteindre sa puissance actuelle d'environ 80 m. 

Ainsi, la fabrique primaire, aussi bien des roches encaissantes que de la 

mineralisation à Hajar, fut transformee par le tectonisme. Selon White (1977), dans une 

fabrique de grains dynamiquement recristallisés, les grains formes de cette déformation ne 



sont pas déformés, sinon lég&rernent, alors que les minéraux pr6existants sont sujets 3 une 

modification intense. Dans cette section, on essaye de cerner les caractères texturaux 

enregistrés dans les sulfures, principalement les textures liees au tectonisme. 

L'examen microscopique de l'ensemble des sulfures constituant la masse 

minéralisée, entre autre la pyrrhotite, la sphalérite, la chalcopyrite ainsi que la galène et la 

pyrite, montrent clairement des évidences de déformation ductile. Des évidences de 

deformation fragile sont reconnues essentiellement dans la pyrite et rarement dans la 

pynhotite, evidences qui se manifestent principalement par des textures de cataclase. 

LES TEXTURE DE RECUIT OU "FOAM TEXTURE " 

À la mine de Hajar, les textures de recuits ("foam textures") sont omnipr6sent.e~ 

dans la pyrrhotite. Les grains se joignent pour former des jonctions triples avec les angles 

d'environ 120" (figure 6.47). Ces textures demeurent nettement plus abondantes dans la 

pyrrhotite du minerai pauvre en sphalérite-gaiene. La pyrrhotite se presente en grains de 

dimension appréciable (0,2 mm) et de forme polygonale équidimensionnelle. 

Dans la sphalérite, de telles textures sont presentes, bien que peu abondantes 

(figure 6.48). Dans l'interstice, des grains d'autres sulfures, communément de la 

chalcopyrite, dont la taille est nettement plus réduite, apparaissent sous forme de grains à 

trois côtés qui ont tendance ti disparaître en faveur de la croissance de la sphalérite 

(figure 6.48). Les textures de recuit se trouvent en moindre abondance dans les zones B 

pyrite. 

Les textures de recuit se traduisent par la recristallisation de grains, permettant la 

formation de jonctions triples et 1'Clargissement de la taille des grains. Le recuit est un 

processus par lequel l'énergie des contraintes internes, générées par la déformation 

plastique Li l'interieur du grain, est réduite par la migration de ses bordures, afin de 

permettre la croissance du grain (Craig et Vaughan, 1981). Le principal effet de cette 

recristallisation est de minimiser la surface totale des grains et donc de diminuer la tension 

interfaciale. Selon Craig et Vaughan (1981), les textures de recuit enregistrées dans les 



Figure 6.47: Pyrrhotite massive montrant les textures de recuit, démontrées par les 
jonctions triples entre les grains (LR 1 15X). 

Figure 6.48: Textures de recuit dans la sphalérite massive. Des grains de pyrrhotite et 
de chalcopyrite se retrouvent piègés entre les sphalérites (LR 1 15X). 



sulfures se forment par un refroidissement lent après dépôt à haute température ou par un 

réchauffement et un refroidissement lent durant le métamorphisme rétrograde. 

A Hajar, ces textures seraient le résultat d'une croissance et d'une recristallisation 

des grains sous des conditions de déformations il hautes températures, aboutissant à h 

formation de cristaux porphyroblastiques automorphes et à l'homogbnéisation de toute 

zonalité chimique primaire. 

Les mâcles polysynth6tiques sont identifrées principalement dans la pyrrhotite 

(figure 6.49), rarement dans la sphalérite (figure 6.50) et la chalcopyrite. Elies sont 

nettement plus abondantes dans le minerai massif que dans le minerai mbané. Ii s'agit de 

mâcles étroites, par endroits fluctueuses, montrant une même orientation qui demeure 

perpendiculaire à la déformation regionale. Dans la sphal6rite, des mâcles 

polysynthétiques sont observées autant à l'echelle microscopique que macroscopique. 

Sur un échantillon provenant de la minéralisation de remplacement prise dans un couloir 

de failles au coeur de la lentille principale (niveau 5805), discutée plus bas, des mâcles 

sont visibles il l'oeil nu. À l'échelle microscopique quelques sections polies, exposées à 

l'H202 à 25%, montrent des mâcles polysynthétiques dans la sphalérite (figure 6.50). Ii 

s'agit de macles polysynthétiques étroites et discontinues. Leur abondance reste 

nettement moindre que dans les grains de pyrrhotite. Ces mâcles se développent 

principalement dans les grains de sphalérite bordant la pyrrhotite, vraisemblablement en 

réponse au contraste de stress entre les deux types de sulfures. 

D'apres la classification proposée par Richards (1966), Frater (1985b) et Cox 

(1987), ces mâcles polysynthétiques, étroites, discontinues communément courbées et 

limitées à des grains isolés, observées dms la pyrrhotite et la sphalénte de Hajar sont de 

type tectonique. La formation des mâcles tectoniques dans la pyrrhotite débute par le 

changement de la structure cristalline lorsqu'elles sont en forme de lamelles lenticulaires. 

Selon Clark et Kelly (1973), ces mâcles confument la manifestation de plans de 



Figure -6.49: Pyrrhotite montrant les macles polysynthétiques observées sous 
polariseurs croisés (LR 115X). 

Figure 6.50: Macles polysynthétiques observées dans un grain de sphalérite, après 
attaque à Hz02 (25%) (LR 23 1x1. 



glissement au sein de la pyrrhotite lors de la déformation. 

Dans les grains de chalcopyrite, les mâcles tectoniques, une évidence de la 

déformation par dislocation, n'ont pas bté observées au cours de notre etude, bien 

qu'elles soient decrites par Hibti (1993). 

LES "KINK BANDS" ET LES PLANS DE GLISSEMENT 

Selon Craig et Vaughan (1981), les structures en "kink bands" sont des bandes 

alignees et plissées, montrant une extinction ondulante et qui ont communement un angle 

de 35 à 55" par rapport à la direction de la contrainte principale. Ces textures se forment 

par un système de glissement opérant au sein du mint?raI. Elles représentent une évidence 

du comportement ductile (Atkinson, 1974). Des craquelures se developpent par 

dislocation dans le grain et témoignent du processus de glissement. Ce glissement 

intracristaIlin se produit a une pression totale suffisamment elevée pour empêcher la 

cataclase. 

Dans la min6ralisation de Hajar, seule la pyrrhotite affiche des structures en "kink 

bands". Ces structures se retrouvent associees aux mâcles polysynthétiques, avec qui 

eues peuvent être confondues. On les rencontre sous forme de larges bandes recoupant 

le plan de la schistosité (figure 6.51). Ces textures sont observees près des zones de 

failles. 

Clark et Keliy (1973) demontrent que le plan (0001) des cristaux de pyrrhotite~ 

correspond au principal plan de glissement de ce sulfure. Ces plans de glissement sont 

d'autant plus abondants dans les grains où le plan (0001) est paralMe A la contrainte 

maximale. Cette constatation explique la présence de grains demontrant des '%id 

bands" associés Li d'autres qui en sont exemptés. Certains phénocristaux de pyrite (figure 

6.52), attaques B l'acide nitrique, montrent des évidences de glissement intracristallin, 

essentiellement illustrées par les "etch pits". Ces plans paraissent orient6s dans une ou 

deux directions, témoignant d'une ddformation plastique (Liming et McClay., 1992, 

Marshall et Gilligan., 1993, Cox, 1987). La galbe en grains grossiers et allongés montre 



Figure 6.51: La texture en "kink bands" observée dans des grains de la pyrrhotite, 
sous polariseurs croisés (LR 23 lx). 

Figure 6.52: Les "etch pi&" observés dans un phénocristal de pyrite, après attaque à 
l'acide nitrique (50%) (LR 23 lx). 



des bordures plus ou moins courbees. Des glissements intracristalIins ont probablement 

fonctionné pour procurer une forme allongee aux grains, malgré que des plans de 

glissement ne soient pas absentes. La seule évidence de la déformation de la gaI8ne 

demeure la présence de traces de courbure des clivages, marquées par les triangles 

d'arrachement (figure 6.53). . 

Les subgrains sont observés dans la pyrrhotite, la sphalérite et dans la pyrite. Les 

subgrains se caractérisent par des bordures incomplètes et de rares alignements 

cnstallographiques, conduisant à une fome pseudo-rectangulaire des grains de sphalente 

et de galène. Des subgrains de forme irrbgulière sans terminaison indiquent que la 

recristallisation et la nucleation des grains ont pris place sur les subgrains (figure 6.54). 

La fornation des subgrains est un processus important de recouvrement, lequel semble 

être causé par la dislocation des "climbs" durant une déformation plastique (Atkinson, 

1974), dduisant ainsi l'energie de distorsion du grain. Les limites des subgrains migrent 

facilement et peuvent se grouper à d'autres subgrains de même composition (Poirier et 

Nicolas, 1975). Selon Cox (1987), les subgrains se developpent en réponse à 

l'inhomogénéité de stress local. 

Ce type de recouvrement est rencontre dans la pyrrhotite de la minéralisation 

rubanée, qui accentue le rubanement mineral. 

LA RECRISTALLISA TXON SOUS PRESSION  PRESSURE SOLUTION'? 
Ce type de recrtstaliisation est observé dans presque tous les sulfures, aussi bien la 

pyrrhotite, la sphalerite, la galene que la chalcopyrite, mais principalement dans la pyrite. 

La recristallisation sous pression est enregistrée dans les cristaux de la pyrite par la 

dissolution de portions exposées ii la contrainte maximale et leur prkcipitation dans des 

zones où l'intensite de défornation demeure moindre (figure 6.55). Entre les grains de 

p yrrhotite, d'autres grains identifiés de petite taille à trois facettes (figure 6.56) 



Figure 6.53: Triangles d'arrachement orientes dans des grains de galène, demonirant 
des plans de glissement (LR 1 15X). 

Figure 6.54: Les subgrains observes dans la pyrrhotite, sphalénte et galène demontrés 
par la forme des grains (LR 58X). 



Figure 6.55: Recristallisation dynamique observée dans la pyrite marquBe par kt 
dissolution et recristallisation dans les zones d'ombre (LR 1 15X). 

Figure 6.56: Recristallisation dynamique observée dans la pyrrhotite, marquee par 
I'assimilation des grains occupant l'interstice (LR 115X). 



seraient vraisemblablement le résultat de l'assimilation de grains préexistants entre les 

larges grains formant les jonctions triples. 

Selon Cahn (1966), cette recristallisation, aussi appelée recristallisation dynamique, 

s'initie dans les zones localisees de haut degré de d6formation. La nucleation de 

nouveaux grains débute le long des grains et A la limite des mâcles. 

Quant B la galhne, sous recristallisation dynamique, elle forme des grains allongés 

(figure 6.54). L'allongement de ces grains résulte vraisemblablement de la 

recristallisation et de la croissance durant la deformation. 

La chalcopyrite, sous forme de lentilles orientees dans la schistosité, îémoigne de 

son comportement ductile (Cox et al., 1981) alors que de larges grains allongds avec une 

bordure irrégulière entouree de petits grains recristallisés suggèrent une recristallisation 

dynamique par nucléation et migration de bordures (Pesquera et Vaiasco, 1993). 

LA CATACLASE 

Une déformation ftagile a également pu être enregistrée dans le minerai, 

essentiellement dans les grains de pyrite et rarement dans la pynhotite. Cette 

deformation s'observe surtout dans les grains dont la taille dépuse les 50 Pm. Elle foxme 

des fractures d'extension le long des grains (figure 6.57) ou à lcurs hordurcs (figure 

6.39). Ces fractures sont commun6ment remplies par la chlorilc o u  par la pyrite 

secondaire. Dans les grains fms, cette deformation caiac1;lstiquc nc semble pas avoir 

fonctionne. 

Bien que la pyrrhotite soit considdree comme un minérai à comportement ductile, 

elle montre aussi des textures cataclastiques. Cette cataclase se manifeste par des 

microfissures reliees au d6veloppement des "kïnk bands" (figure 6.51). 

Lianxing et McClay (1992), signalent que la cataclase représente le principal 

mécanisme de deformation affectant les gisements pyriteux. Elle s'exprime mieux dans 

des environnements oir la pression et la température sont moderees. La deformation 

cataclastique permet le rééquilibre et la stabilité mecanique sous les contraintes 



Figure 6.57: Pyrite primaire grossiere montrant des microf~sures causees par la 
cataclase (LR 115X). 



cisaillantes. Elle fonctionne par le glissement des bordures des grains et une mobilité 

rnCcanique B l'échelie microscopique le long de microfissures, permettant la formation de 

fentes d'extension perpendiculaire A la schistosité (Cox, 1987, McClay et Ellis, 1983). 

6.4 ZONE DE STOCKWERK 

La minéralisation de type stockwerk, au niveau de Hajar, se dessine sous forme de 

veinules enchev&rt?es, donnant à la roche un aspect bréchique (figure 3.10). Sa 

minéralogie est dominée par la chalcopydte et la pynhotite, encaissées par une roche 

silico-chloritisee (figure 6.58). Latéralement, il évolue en une zone riche en sphalérite 

formant de fines lamines riches en sphalérite conformes à la stratification et encaissées 

dans une roche séricitisée (figure 6.59). 

6.4.1 M I ' L O G I E  DU STOCKWERK A CHALCOPYRITE 

La zone à chalcopyrite est la plus visible dans les stockwerks du gisement, oh se 

développent des veines de pyrrhotite-chalcopyrite-quartz (figure 6.58). Le stockwerk 

recoupe toute la stratigraphie du mur de Hajar, mais domine principalement la base 

immédiate de la minéralisation massive. La chalcopyrite et la pyrrhotite sont les 

principaux sulfures, se présentant sous forme de remplissage interstitiel (figure 6.60) 

d'une roche hydrotherrnalement altérée. Les proportions des minéraux siiicatés présents 

sont le quartz (-70%), la chlorite (-20%) et la biotite (-10%) (figure 6.61). Quelques 

minéraux accessoires sont aussi présents, tel le zircon, l'apatite et rarement la calcite et 

les minéraux titanif2res (leucoxéne), correspondant vraisemblablement à un assemblage 

minéralogique de haute température. Le quartz a texture en mosaïque (figure 6.61), 

s'associe localement à des tablettes de biotite de texture po6cilitique (figure 5.14). La 

chlorite forme un réseau coalescent englobant dans ses mailles les grains de quartz ahsi 

que de la biotite fine (figures 6.61). 



Figure 6.58: Stockwerk B dominance chalcopyritique, montrant une texture 
enchevétrée de pyrrhotite et de chalcopyrite dans une roche silicifee. 

Figure 6.59: Zone B spha.l&ite associde au stockwerk, montrant la sphalbnte sous 
forme de lamines ou de nids dans une roche verdâtre altérde en séricite. 



- 

Figure 6.60: Stockwerk montrant la chalcopyrite sous forme de poches remplaçant la - 
pyrrhotite. La gangue est reprisentée par du quartz-chlorite (LR 58X). 

Figure 6.61: Stockwerk B chalcopyrite montrant le quartz, la biotite et peu de chlorite 
comme mineraux de gangue (LP58x). 



La rythmite B sphalérite n'est que localement rencontree. Elle correspond à 

l'extension latérale du stockwerk à chalcopyrite. Elle se caractérise par l'abondance de la 

sphderite sous forme de strates de puissance millimétrique, engloMes au sein d'une roche 

de couleur vert pâle (figure 6.59). 

En détail, cette roche se constitue d'un assemblage séncito-quartzeux dont h 

granulom&rie reste fine (figure 6.62). La séricite s'y presente en fines lattes semblant 

remplac6 les minéraux feldspathiques (figure 5.17). Le quartz se retrouve en crisraux 

épars dans la séricite. L'association secondaire quartzo-sériciteuse correspondrait à une 

association paragénétique de moyenne température. 

Dans cette zone, la sphalérite est le minéral metallique dominant, sinon le seul 

present; la pyrrhotite et la chalcopyrite demeurent rares (figure 6.62). Les grains de 

sphalerite se présentent sous deux habitus différents: soit en grains fins, isolés, de couleur 

rouge orangde associés B des grains de quartz granulaire, l'ensemble organisé en fines 

lamelles de moins de 1 mm de puissance (figure 6.59); soit en grains agglomér6s donnant 

naissance des sphères de -3 cm de dimétre (figure 6-59), dans ce cas la granulométrie 

de la sphalérite est cornmun6ment grossière, dépassant les 150 p. 

6.4.3 Zorn COBALTIFÈRES 

Des analyses chimiques systématiques effectuées à diffkrents niveaux de la mine ont 

rkvéle l'existence de certains indices cobaltifires A la base du gisement (Lbouabi, 1994). 

Ces indices se presentent sous forme de fine couches liges prises dans une zone 

fortement cisaillée. I1 s'est avére que les principaux indices sont liés au rkseau de 

fractures de direction N2S0, identiques à celles porteuses du stockwerk. L'association 

spatiale de ces couches cobaltifères avec le réseau des fractures laisse supposer un 

contrôle structural de ce type de min6raiisation. Du point de vue minéralogique, les 

indices à minéraux cobaltifères sont constitués de cobaltite et de glaucodot baignant dans 



Figure 6.62: Minéralisation rythmée montrant des lamines constituées 
rnajoritérement de sphalérite (p yrrho tite) au sein d'une 
matrice séricitisée (LN 11,dX). 



une matrice essentiellement formée de chlorite et de biotite (Lbouabi, 1994). 

Cette partie du gisement regroupe le chapeau de fer, la mineralisation oxydée et la 

zone de cémentation, produits d'évenements postérieurs a la minéralisation primaire qui 

est le sujet principal de notre étude. La roche qui les encaisse a subi, pour sa part, une 

kaolinisation poussée, les structures originelles de la roche sont préservées. Dans cette 

section, on effectue une bréve description de Ia minéralisation oxydée; un sommaire des 

deux autres types est aussi présente. 

CHAPEA u DE FER 

Le chapeau de fer correspond à la zone de minéralisation la plus oxydée du 

gisement. Sous la paleotopographie, il envahit la partie superficielle du gisement sur une 

épaisseur d'environ 10 m. La roche présente une couleur rouge etlou orange par la 

presence d'ocre, de la honite, de la goethite et en petites quantités l'hématite et la 

magnétite. Des analyses chimiques effectuee par le BRPM ont rapporté quelques 

pourcentages de métaux, entre autres le zinc, le plomb et l'argent. 

Au coeur de la roche nettement oxydée et riche en ocre, on retrouve des lentilles de 

roches encaissantes, de couleur blanchâtre, ayant subi un total lessivage et une 

silicification intense. Ces roches montrent une texture bréchique où les fragments sont 

cirnentds et infiltrés d'ocre; il s'agit vraisemblablement de bréches d'effondrement. 

Ce minerai représente la partie oxydée la plus étendue dans le gisement. Ce minerai 

se trouve au dessus de la zone de cementation. Dans certaines portions du minerai 

massif, communt5ment prés des zones de failles, la transformation de la pyrrhotite 

s'enregistre autrement, Sur environ une trentaine de métres de puissance, ce minerai se 



caractérise par la transformation partielle sinon totale de la pyrrhotite en pyrite. La 

nature supergène de cette aleration est démontrée par l'apparition de textures nodulaires 

caractéristiques de cette zone et par une importante porosité du minerai. Sous 

microscope, la principale texture que l'on rencontre dans ce type de minerai est de type 

en "birds-eye" (figure 6.63). Une structure pseudo-rubanée du minerai decrite par des 

lamines de sphal6rite et de g d h e  s'observe localement malgré l'extrême oxydation du 

minerai (figure 6.64). La pyrite et la marcassite se retrouvent associees aux sulf'ures de 

cuivre, de zinc (et de plomb), en plus des silicates et des carbonates qui demontrent des 

textures de remplacement. 

Plusieurs pyrites ont pu être identifiees dans le minerai oxydk. La premiere, 

formant l'architecture concretionnée en "birds-eye", consiste en agrégats finement 

granulaires occupant des volumes hémisphériques (figure 6.63). Les dimensions de ces 

structures varient d'une localite à une autre, allant de 30 pm ii plus de 0,s mm. La 

seconde genération apparaît au coeur des "birds-eyes", il s'agit d'une pynte recristallisee 

montrant une texture massive et un aspect plus clair (figure 6.65)' s'associant à de fines 

impuret& d'oxydes de fer (Zouhry, 1994). Une troisieme génération, intimement 

associée la marcassite, montre une granulométrie relativement plus fine, se d6veloppant 

autour et à travers les "birds-eyes" fissurés, leur texture en peigne montre le remplissage 

d'espaces ouvert. (figure 6.65). 

Des textures de dissolution et de redistribution marquent principalement les sulfures 

de cuivre, de zinc et de plomb. En effet, la chalcopyrite occupe des microfissures et 

l'interstice des structures en "birds-eye" (figure 6.66). À l'intérieur de la chalcopyrite, on 

peut observer de fines inclusions de pyrite d'oxydation, de I'ars&c;pyrite et de la 

pyrrhotite (Zouhry, 1994). La sphalérite et la galène remplissent aussi les interstices des 

"birds-eyes" (figures 6.64,6.66), laissant supposer leur precipitation durant l'oxydation. 

Les mineraux de gangues sont, pour l'essentiel, la chiorite et en faible quantité la sidérite, 

le talc et le quartz. Analysées chimiquement la chlorite et les carbonates sont femferes. 

Du quartz corrode par les mêmes solutions se retrouve dans les interstices. 



Figure 6.63: Minerai oxyde montrant la pyrite en "birds eyes" cimentée par la 
sphaierite et la chalcopyrite (LR 58X). 

Figure 6.64: Minerai oxyde montre la sphalerite et les filaments de chlorite décrivant 
un rubanement minéral (LR 1 15x1. 



Figure 6.65: Pyrite en "birds eyes" associee a une pyrite a texture en peigne (LR 
1450X oil). 

Figure 6.66: La pyrite en "birds eyes" desagrégée et cimentée par la chalcopyriîe et la 
sphaiérite (LR 58X). 



ZONE DE ~ÉMENTATION 

La zone de cémentation se situe à l'interface du minerai oxyde et du minerai sain. 

C'est une zone d'une douzaine de rnetres de puissance où s'accumulent la majorité des 

metaux lessivés des min~ralisations sous-jacentes, soit le chapeau de fer et la 

minéralisation oxydée. Cette zone se caractérise par sa grande abondance de minéraux 

cupriféres. Les teneurs en cuivre sont en moyenne de 25%; des teneurs de 45% sont 

aussi notées. Comme rnin&aux cuprifères, on y trouve de la bornite, de la chalcocite, de 

la covellite et de la chalcopyrite. La sphaIérite et la galène sont aussi présentes et 

l'ensemble de ces sulfures sont cimentés par la pyrite en "birds-eye", rarement par la 

pyrrhotite. Les minéraux de gangue, déterminés par diffractométrie sont, pour l'essentiel, 

des carbonates de fer, de cuivre et de plomb (entre autres, l'ankérite, la malachite, 

l'azurite ainsi que la cérusite), de la silice et de la chlorite en traces. 

La description des min6ralisations de Hajar a, sur le plan génétique, fait ressortir 

quatre types de minéralisations: une minéralisation épigénétique (stockwerk), une 

minéralisation syndiagénétique (la mh6ralisation ruban& h sphalérite), une minéralisation 

tardi-diagénétique (minerai sulfur6 grossier) et une minéralisation syntectonique. 

Les minéralisations syndiagénétiques se caract6risent par une organisation iitée des 

sulfures et regroupent les rythmites et la minéralisation rubanée à sphdérite du minerai 

massif. 

Les minéralisations epigén&iques se réferent à des minéralisations de 

remplacement de roches préexistantes, occasionnant l'apparition des nouvelles 

associations minérales. Les zones de stockwerk sont les plus évidentes, où la roche 

encaissante a subi une totale transformation minérale, laissant apparaître une roche 

silicifïée recoupée par des veines de quartz-sulfures. Dans le minerai massif, la 

rninéraiisation épigénetique appwht dans la zone à chalcopynte rubanée, localisée 



immédiatement par dessus la zone de décharge, Ce rubanement minéral est plus ou 

moins continu, marquant le remplacement de la sphalérite et de la galbne ainsi que des 

minéraux de gangue. 

La min6ralisation tardi-diagénétique se retrouve sous deux aspects à Hajar. Une 

première min6raiisation semble colmater des fissures d'orientation N2S0 qui traversent le 

gisement de part en part. La granulom&rie des sulfures y est particuli&rement grossière, 

de l'ordre centimétrique pour la sphalérite, la galbe et chalcopyrite alors que la 

pyrrhotite est de dimension millirnetrique montrant une couleur beige (figure 6.23). 

La mineralkation syntectonique se rencontre au coeur de la lentille pyrrhotite 

massive, la tectonique y est marquee par la remobilisation de la chalcopyrite sous forme 

de lentilles orientées dans le plan de la schistosité (figure 6.19). 

6.6.1 SUCCESSION PARAGENETIQUE D'ORDRE 1 

Dans cette paragenèse on retrouve les associations et les transformations 

syndiagénétique et diagénetique survenues lors de la mise en place du gisement, aussi 

bien dans le stockwerk que dans les min6ralisations rubanee et massive. 

PARAGEN~SES DANS LE STOCKWERK 

Dans l'ensemble du stockwerk de Hajar, la pyrrhotite, la chalcopyrite ainsi que la 

pyrite dépassent les 80% en volume des sulfures. Trois stades de déposition peuvent 

être identifiés (figure 6.67). .Durant les stades 1 et II de la paragenèse plus de 95% de 

sulfures et des mineraux de gangue du stockwerk se sont déposés. Le stade III se 

demarque essentiellement par la précipitation de la chalcopyrite comme phase de 

remplacement de la sphderite et de la galène, mais principalement par la s f i ~ ~ c a t i o n  

hydro thennale. 

Le stade 1 marque la principale pr6cipitation de la pyrrhotite, ainsi que de la totalité 

de la pyrite. Les mineraux déposes durant ce stade occupent 60% du volume total du 
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Figure 6.67: Representation graphique de la paragcnese dans 
le stockwerk. 



stockwerk. Les minéraux silicatés sont representés par une prerniere génération de 

chlorite, de biotite et de quartz montrant une granulométrie relativement grossiére; ces 

min6rax se présentent comme remplissage intergranulaire et comme inclusions dans la 

pyrrhotite. La seconde g8n6ration montre une granulometrie plus fine, 

vraisemblablement deposée dutant les stades II et III. 

En ce qui concerne les sulfures, dans un liant pyrrhotitique, on rencontre des 

cristaux cubiques de pyrite se présentant communément en petits cristaux de moins de 10 

pm. À certains endroits, la pyrite se presente en cnstaux individuels d'une taille 

dépassant les 0,l mm ou en petits agrégats dispersés dans la pyrrhotite; cette pyrite 

démontre des textures de croissance, une evidence de sa nature primaire. 

Le stade 11 correspond a la periode majeure de précipitation du zinc et du plomb. 

La minerahation de ce stade représente 10% du volume du stockwerk. Dans le 

stockwerk B chalcopyrite, la sphalérite ainsi que la galene montrent des textures de 

remplacement de la pyrrhotite. Ces deux sulfures se présentent sous forme de 

microveinules au sein de la pyrrhotite. Localement, les grains de sphalérite sont 

corrod6s, alors que d'autres sont fractures et remplis de quartz. C'est probablement 

durant ce stade que le stockwerk sphalgrite s'est formé. 

Le stade III correspond B la periode durant laquelle se sont déposées la 

chalcopyrite et la majeure partie du quartz. Le volume des minéraux déposés durant ce 

stade occupe environ 30% des sulfures du stockwerk. Les relations texturales entre le 

quartz et la chalcopyrite suggerent que la majorité de ces mineraux ont pris place après la 

minéralisation de metaux de zinc-plomb. La chalcopyrite se présente sous forme de 

larges plages xénomorphes renfermant toutes les autres phases ou sous forme de 

remplissage interstitiel remplaçant sur son passage la pyrrhotite, la sphalérite et la galène. 

De rares exemples de "chalcopyrite disease" (Barton et Bethke, 1987) sont aussi 

rencontrés; cette texture montre une pr&ipitation anterieure de la sphalérite suivie d'un 

remplacement partiel par la chalcopyrite lors du passage d'une solution riche en cuivre. 



PARAGENÈSE DES SULFURES DANS LES RYTHMZTES 

h majorité des lamines ne montre que la pyrrhotite comme phase sulfureuse. 

Cependant, les quelques lamines de puissance centimetrique affichent d'autres sulfures. 

Dans la succession paragénétique, il semble que la pyrrhotite est la première à avoir 

precipité suivie de sphalerite-galene, l'ensemble est partiellement remplacée par la 

chalcopyrite discutée dans la section 6.2 (MINÉRALISATION DE TYPE RYTHMÊ). 

PARAGENÈSES DANS LA MINÉRA LZSA TION MASSIVE 

Dans la mineralisation massive de Hajar, on distingue trois associations 

paragénétiques distinctes, déterminées sur la base des relations texturales des sulfures. 

Dans la lentille est (à pymhotite dominante), la séquence paragénétique des sulfures 

change graduellement d'une min6ralisation à pynhotite-chalcopyrite, vers une 

minéralisation ti pyrrhotite-sphalérite-galène-arsénopyrite, vers finalement une 

min6ralisation à pyrrhotite-sphalwte-galene. Dans la lentille ouest (3 dominance 

pyriteuse) la séquence paragénétique débute par la formation de la pyrite suivie de la 

sphaiérite-gdhe et finalement de la chalcopyrite. 

Au sein de l'amas sulfuré, la minéralisation primaire subit un remplacement lors de 

la diagénèse, permettant la formation du minerai à chalcopyrite rubanée à cheval sur la 

zone de decharge. Dans cette zone, la paragenèse des sulfures est simple Ct effectuer à 

cause de la faible abondance des phases, seules la pyrrhotite et la chalcopynte sont 

présentes. Dans ce minerai, les textures montrent le remplacement de la pyrrhotite par la 

chalcopyrite. 

PARAGENÈSE DANS LA LENTILLE EST 

Dans le secteur est, la minéralisation à pyrrhotite, sphalérite et galéne annonce trois 

stades de precipitation et de remplacement (figure 6.68). Le stade 1 se caractérise par 

une importante précipitation de la pyrrhotite, foxmant des grains de forme irrégulière; à 

laquelle s'associe à l'arsénopyrite en cristaux individuels, frns, dispersés ou en petits 
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agrégats (figure 6.27). L'arsénopyrite semble appartenir B une premiere phase de 

précipitation. 

Le stade II correspond au stade le plus productif de la minéralisation à zinc-plomb. 

Par ordre d'abondance on retrouve la sphal&ite, la pynhotite, la gaihe, i'arsénopyrite et 

une quantité mineure de chalcopyrite. Ce stade se caracterise par l'abondance de la 

pyrrhotite et la presqu'absence de la pyrite. L'arsénopyrite, nettement moins abondante, 

se retrouve disséminé dans la pyrrhotite. Les relations texturales entre les sulfures 

montrent le remplacement de la pyrrhotite par la sphaiérite, laquelle est remplacée B son 

tour par la galbne (figure 6.25). 

Le stade III represente la principale phase cuprifkre. I1 se caractérise par la 

domination de la chalcopyrite remplaçant toute autre phase sulfureuse, elle forme une 

couronne autour de la sphalerite (figure 6.3 l), ou remplaçant certaines portions de la 

sphalerite formant la "chalcopyrite disease" (figure 6.26). 

PARAGENÈSE DE LA L ~ L L E  OUEST 

Le domaine ouest du gisement, dans lequel la pyrite dépasse en proportion la 

pyrrhotite, la paragentse minerale montre trois stades (figure 6.69). 

Le stade 1 débute vraisemblablement par la formation de la pyrite en cfistaux 

automorphes simultanément avec la pyrrhotite. La sphaiérite et la galène en rubans 

discrets se superposent B la pyrrhotite et la pyrite. Ce stade serait l'équivalent du stade 1 

du secteur est. Les minéraux de gangue à ce stade demeurent la chlorite, la séricite et un 

peu de quartz. 

Pour le stade 11, correspondant mindralogiquement à la phase dominante de la 

paragenbse, la pynte demeure le sulfure de fer prédominant (figure 6.37). La 

granulom6ttie de la pyrite devient alors de plus en plus fme. Elle se présente sous forme 

de cristaux cubiques d'une dimension moyenne de moins de 40 Fm, communément 

dispersés dans la sphal6rite et rarement dans la pyrrhotite; la galène et la chalcopyrite 

sont nettement plus rares. Les relations entre les phases font ressortir que la pyrite 



Pyrrhotite 

Pyrite 

Sphalérite 

Galéne 

Chalcopyrite 
Arsénopyritc 

Chlorite 

Biotite 

Séricite 

Quartz 

Feldspath 

Carbonate 

Paragenèse 
synvolcanique 

Stade 11 Stade 2 1 Stade ; 

Paragenèse 
syntectonique 

Figure 6.69: Représentation graphique des paragenkses dans 
le minerai à pyrite dominante du secteur ouest. 



semble avoir cristallisé en premier, suivie de la sphaldrite et en quantit6s mineures de la 

pyrrhotite. Les carbonates sont les principaux min6rau.x de gangue, peu de &ricite et de 

biotite lui sont associées. 

Au stade III apparaît la chalcopyrite qui recoupe aussi bien les cristaux de pyrite 

que les grains de la sphalérite, démontrant que la chalcopyrite était la derniére phase se 

deposer. 

Les paragenèses subséquentes font référence aux transformations syntectoniques 

(figures 6.68, 6.69). La plus évidente reste la minéralisation le long de failles, oh la 

défornation a bréchifié et recristallisé les sulfures. Un autre aspect de la minéralisation 

syntectonique est reprdsenté par la chalcopyrite lenticulaire onentee par la schistositt? 

(figure 6.19). Dans ce dernier cas, la paragenése demeure simple et seules la 

chalcopyrite et la pyrrhotite sont presentes; on y assiste communément au remplacement 

de la pymhotite par la chalcopynte. Parmi les pyrites du minerai du secteur ouest, on 

observe une pyrite porphyroblastique, des cristaux de pyrite déformés et d'autres 

cataclasés, vraisemblablement sous l'effet de la déformation et de la recristallisation 

dynamique. 

La description présentee dans la section 6.2.3 (VllXTmES DE D~~FORMATION DES 

MINERAIS) fait ressortir l'importance de la recristallisation aussi bien de la sphaléfite de la 

galène que de la pyrrhotite et de la chalcopyrite, vraisemblablement lors de la 

defornation tectonique. La déformation régionale, ayant cause le plissement de l'amas 

sulfur6, s'accompagne dans un premier temps de la conversion cristalline de la pyrrhotite, 

ainsi que de la recristallisation et la réorientation de Xa majorité des sulfures. Cette 

recristallisation aurait entrainé le rééquilibrage des phases sulfurées dans les rubans, 

accentuant ainsi le rubanement minéral sédimentaire préexistant. Parmi les silicates, 

seule la chlorite montre une microstructure plisske lide ii la deformation regionale (figure 

5.6). 



6.7 DISTRIBUTION SPATIALE DES SULFURES DU DOMAINE EST 

L'étude de la zonalit6 des sulfures dans les amas sulfurés permettrait de localiser les 

zones de decharge, les zones proximales et les zones distales; en plus de permettre de 

comprendre le comportement physico-chimique du fluide lors de la formation du minerai. 

La distribution des especes m&alliques à travers le gisement de Hajar ne semble pas 

être homoghe et ceci se manifeste par la diversité de minerais (figure 6.11). Pour tracer 

cette distribution, nous disposons d'environ 2000 analyses chimiques prélevees B la mine, 

etalees sur une superficie d'environ 8000 m2 et qui proviennent de la partie orientale du 

gisement (dominé par la pyrrhotite), du niveau 580 (figure 6.70). Ces échantillons ont 

éte prélevés dans les parois des galeries à l'aide de la foreuse JAMBO puis analysés au 

laboratoire de chimie de la mine; ils ont servi B des fins d'exploitation et au calcul du 

tonnage et des réserves. 

Dans le secteur ouest à dominance de pyrite, 1'6chantillomage à I'aide du JAMBO 

n'a et6 que partiellement effectué et par conséquent cette zone n'est pas prise en 

considération dans notre approche. 

La zonalité chimique des sulfures au sein du gisement pourrait être visualisée par 

des cartes d'isovaleurs des teneurs métal ettou des rapports des métaux, entre autres le 

rapprot cuivre R a  = Cu/(Zn+Pb). 

Afin de tracer les cartes d'isocontours, nous disposons du logiciel W W S I I K ~ .  Le 

krigeage est pond&? par rapport à l'inverse des distances au carrt avcc unc limite de 40 

points avoisinants. Les parameues de la grille qui ont servi de base pour le tracé des 

isovaleurs sont fixes Zi 8OX 160 points pour l'ensemble des cartes pr&sentées. 

Les isovaleurs du rapport cuivre Rû, = Cu/(Zn+Pb) identifient une zone 

exceptionnellement riche en cuivre (>36% en teneur) qui traverse l'aire d'échantillonnage 

(figure 6.71). Cette zone intercepte la lentille d'une manière perpendiculaire B la 

stratigraphie, B cheval sur la zone du stockwerk et coïnçidant avec un couloir de failles de 

direction N25O, vraisemblablement synsédimentaire. Une seconde tendance, relativement 

moins importante que la première, se retrouve dans la position concurrente avec la base 



Figure 6.70: Positionnement des échantillons analysés dans le 
niveau 580 à travers la lentille est (localisation 
voir la figure 6.1 1 )  



Figure 6.71 : Carte d'isovaleurs du ratio bu= Cu/(Zn+Pb)) 
du niveau 580 de Ia lentille est. 



de la minéralisation coincidant avec une zone riche en fer. 

ik zinc et le plomb montrent des distributions similaires et une continuité entre ces 

deux el6rnent.s. Leurs distributions montrent des tendances attribuées principalement à 

deux horizons de hautes concentrations (de 16 et 21% pour le Zn et de 9 a 15% pour le 

Pb). Ces deux horizons présentent une direction est-ouest, le premier se trouvant B la 

base et le second au sommet de la lentille est (figures 6.72, 6.73). En général, le centre 

de la lentille semble peu rninhlké en zinc et en pIornb, montrant des valeurs en fer 

elevées, dépassant localement les 55%. Les zones riches en cuivre décrites ci-haut, 

généralement pauvres en zinc et en plomb, partagent cette aire zinco-plombifère en deux 

domaines. 

Les teneurs en argent il travers la mineralisation de Hajar varient principalement de 

75 à 135 pprn. Les isovaieurs de l'argent (figure 6.74) montrent une tendance similaire à 

celles du plomb, confumant l'affiliation de l'argent au plomb. 

La zone centrale riche en fer, prise entre les deux zones riches en sphalérite-galène, 

pourrait être interprétee comme la conséquence de fluides tardifs ayant permis la 

rernobilisation des sulfures de zinc et de plomb. La zone de cuivre de haute teneur, 

surplombant la zone du stockwerk, montre une distribution qui &happe à la nonne d'une 

accumulation uniquement basale, tels les gisements volcanogéniques mioches du Japon 

ou archéens du Canada. Cette distribution peut être expliquée par l'action des fluides 

cupriferes tardifs ayant circulé travers des failles, probablement synsédimentaires, 

causant une perturbation de la zonalité précoce. La seconde tendance qui se confond à la 

zone de fer pourrait être considMe comme primaire syndiagén6tique; Routhier et al. 

(1980) soulignent la préservation d'une accumulation initiale basale cupifère dans les 

gisements d6formés. 

IR zinc, comme le pIomb, confume l'hypottni?se d'une remobilisation 

syndiaghétique repoussant le zinc et le plomb à des niveaux supérieurs en faveur du fer 

et une remobiIisation tardive par la formation de la zone à hautes teneurs en cuivre. 



Figure 6.72: Carte d'isovaleurs des concentrations en zinc - 
du niveau 580 de la lentille est. 



Figure 6.73: Carte d'isovaleurs des concentrations en plomb 
de la lentille est du niveau 580. 
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Figure 6.74: Carte d'isovaleurs des concentration de l'argent 
du niveau 580 de la lentille est. 



Des etudes thermodynamiques sur la solubilité des métaux (Sato, 1973, Large, 

1977, Ohmoto et Skinner, 1983, Lydon, 1988) ont démontré le conuôIe de la 

température sur la distribution ainsi que la teneur en métaux des dépôts sulfurés. Huston 

et al. (1992) ont utilisé le rapport Cu/(Zn+Pb) dans la d6termination des températures de 

fonnation de minerais. Ils suggkrent des rapports sup6rieurs 0,67 pour des 

temperatures de fonnation inférieures il 240°C et des rapports inférieurs à 0'61 pour des 

températures entre 240 et 300°C. La visualisation de ce rapport A Hajar, révéle deux 

zones de températures élevées qui correspondent aux zones cuprifères, suggérant que la 

zone de rnineralisation grossiere aurait servi de drain pryicipal pour des solutions 

hydrotherrnaies. 

L'étude des inclusions fluides permet de déterminer les conditions de salinité et de 

température des fluides responsables de la fonnation de la minéralisation de Hajar. Les 

inclusions sont etudiees principalement dans des grains de quartz provenant du stockwerk 

a chalcopyrite dans lequel la granulométrie des phases minerales est grossiere et où les 

assemblages minéralogiques demeurent, compares ceux de la min6ralisation massive, 

relativement simples. Dans la séquence paragenétique, le quartz paraît synchrone la 

précipitation des sulfures. Le choix de la zone de stockwerk paraît essentiel, dans la 

mesure où les données des fluides ascendants sont étudiées en dessous du niveau du 

plancher océanique. 

Sept echantillons, provenant de différents niveaux du stockwerk il chalcopyrite, 

sont pris en consideration. Sur chaque échantillon, lorsque la qualité de la section le 

permet, une quinzaine d'inclusions sont étudiées. Les grains de sphalente sont sombres 

et ceux de calcites montrent des clivages qui empêchent de les étudier. Seuls les grains 

de quartz se rkvelent être propices à une telle analyse. 

La microthermométrie des inclusions fluides est effectuée dans le laboratoire de 

l'université McGiii, sur des lames doublement polies de 100 B 300 ym d'épaisseur, en 



utilisant le stage Fluid Inc. Mode1 III monté sur un microscope Leitz avec un objectif à 

grossissement de 50X. Les températures, mesurées par un thennocouple chrome-alumel 

relit' a la platine, s'enregistrent sur un panneau digital. Le taux de rechauffement est 

maintenu & 1"Umi.n. Dans nos manipulations et pour eviter une possible dilatation ou 

décrépitation des inclusions, l'acquisition des donnees est effectuée tout d'abord à basse 

puis SL haute température. 

Dans notre gtude, nous ne nous intéressons qu'aux inclusions primaires. Ces 

inclusions montrent une forme plus ou moins régulière (figures 6.75, 6.76) , rarement en 

forme d'étoile, allongee ou négative. Leur dimension est de 10 à 20 pm et leur nombre 

reste limiü?, comparativement aux inclusions qui risquent d'être secondaires. Aucun 

minerai frLs n'a pu être observe dans ces inclusions. 

Selon les proportions vapeudliquide, deux catégories d'inclusions ont pu être 

identifiées: la première montre une phase vapeur occupant -35% de l'inclusion (figure 

6.75), alors que la seconde catégorie, plus aqueuse dont la phase vapeur occupe -15% 

(figure 6.76). De rares inclusions isolées ayant une seule phase liquide, laissent suggérer 

une capture à des températures de moins de 70°C. 

Ees inclusions à phase vapeur représentent environ 70% des inclusions primaires 

reconnues. Elles pdsentent une forme geométnque assez simple, globuleuse, prismatique 

ou legèrement allongée. Les inclusions plus aqueuses, représentent moins de 10% des 

inclusions primaires. Ces inclusions ont des fomies plus ou moins ailongées, montrant 

communement des phhoménes d'etranglement ("necking"). Selon Roedder (1984), le 

phénoméne d'étranglement perturbe grandement les temperatures et Ia salinité initiales. 

Ces inclusions ne sont pas prises en considération dans cette étude. 

Comme résultat, les températures d'homogenéisation obtenues pour I'ensemble des 

echantillons varient de 200°C et 340°C, avec une moyenne de -280°C (figure 6.77a). 

La salinité est obtenue il partir de la temperature de fusion de la clathrate çTf,iai). 

Cette temperature varie de -3°C h -8"C, en moyenne -5.5OC (figure 6.77b), 

correspondant à une salinite moyenne de 5,8 % poids equivalent NaCI. 



Figure 6.75: 

Figure 6.76: 

Inclusion riche en phase aqueuse (aq) de forme plus ou moins régulière, 
prise dans le quartz du stockwerk (LN 730X). 
Deux variét6s d'inclusions: inclusions riches en phases aqueuses (aq) et 
inclusions riches en phase gazeuse (va) de forme régulière, prises dans le 
quartz du stockwerk (LN 730X). 
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Figure 6.77: Representation graphique des temperatures 
d'homogeneisation des phases aqueuse-gazeuses 
et de fusion de la clathrate dans des grains de 
quartz. 



À temperature ambiante, une seule phase gazeuse est observee dans toutes les 

inclusions; la présence de carbone et methane n'est déduite que des temperatures de 

fusion et d'homogéneisation de la phase gazeuse. Le carbone et le méthane, presents à 

l'état gazeux, se combinent en une phase gazeuse. 

Les Tfm pour I'ensemble de t,chantillons montrent une moyenne est de -57,2OC 

(figure 6.78a). Ces valeurs legérernent inferieures B -56,6"C suggèrent une phase 

additionnelle au CO2 vraisemblablement du méthane. Au cours du rechauffement, le CO2 

homogent?ise en une phase vapeur et à une temperature moyenne de 9,5"C (figure 6.78b). 

Ces deux valeurs font ressortir une concentration moyenne en méthane de 7 moles %. 

6.9 PRÉCISIONS ISOTOPIQUES 

Les isotopes traités dans cette section sont ceux du plomb et du soufre. Les 

isotopes du plomb sont effectues sur la galène du minerai massif de Hajar, ils permettent 

d'obtenir un âge modèle qui, connaissant la stratigraphie du soubassement, aide B retracer 

la source du plomb et donc ceiie des metaux annexes de la minéralisation (Gulson et al. , 

1991). Les isotopes relatifs au soufre sont empruntés à Ouguir (1987) et Haïmeur 

(1988); ils sont r&xarninés à la lumiere des nouvelles donnees bibliographiques. Le but 

est de reconsiderer la source probable du soufre, en plus de déterminer la zonalité du 

soufre au sein du gisement. 

6.9.1 ANALYSE ISOTOPIQUE DU PLOMB 

L'etude des isotopes de plomb permet une meilleure compréhension de la genese 

des gisements métallifères (Carr et al., 1995). Stanton et Russell (1 959) ont reconnu que 

la composition isotopique des minerais exhalatifs pourrait être modelisée, connaissant les 

principes de la d6sintegration radioactive, l'âge de la minéralisation ainsi que la 
238 204 composition initiale de la Terre et la videur de p du reservoir source (p = U/ Pb). 

Stacey et Kramer (1975) ont presenté un modele d'évolution du plomb dans la Terre et 



T. lère fusion 1 N=33 
8 X = -57.2 
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Figure 6.78: Reprdsentation graphique des temp6ratures 
de fusion initiale de la clathrate et d'homo- 
généisation du C a .  



ont ainsi tracé la courbe de croissance. La position des données isotopiques du plomb 

d'une formation relativement B la courbe de croissance donnerait l'âge de la formation du 

minerai (i.e., I'âge modèle). Selon Wood (1987), les isotopes de plomb sont pour 

plusieurs raisons d'excellents traceurs de la provenance des métaux. Le plomb, dans une 

solution hydrothennale, presente un comportement similaire au zinc, à l'argent et au 

cuivre; la détermination de la source du plomb powrait être équivalente à celle de ces 

métaux. 

Le plomb provient soit du lessivage des mineraux feldspathiques dans lesquels il se 

trouve en substitution au K, soit de la désintégration des éléments radioactifs comme 1'U 

et le Th présents dans certains minéraux comme le zircon. Selon Doe et Delevaux. 

(1 972), le lessivage sélectif du plomb des roches du soubassement, favorise l'extraction 

du plomb radiogénique ("'~b et 2 0 6 ~ b  uranogeniques et le 208~b  thorogénique). Ces 

isotopes résident près des sites de l'uranium ou du thorium, grandement endommagés par 

la radioactivité, alors que le plomb présent dans la plupart des minéraux, entre autres les 

feldspaths et les sulfures, tente de persister sur place (Goodwin et al., 1996). L'âge 

obtenu par des analyses isotopiques dépend directement de la nature de ce plomb. S'il 

provient du lessivage des feldspaths, I'âge obtenu serait celui de la cristallisation primaire 

des feldspaths alors que, si des minéraux radioactifs ont participé à produire le plomb, 

l'âge serait beaucoup plus rkcent que celui de la cristallisation; des informations 

supplémentaires seraient indispensables pour déterminer l'âge de cristallisation. 

Dans notre approche, le choix des échantillons est effectué dans une perspective de 

déterminer la présence de changements isotopiques de part et d'autre d'une zone de 

fractures qui semble faire la continuité avec la zone du stockwerk, mais surtout pour 

determiner la source de cet élément. Ainsi, deux types de minerais sont pris en 

considération: le premier représentant le minerai ruban6 pyrrhotitique (quatre 

échantillons) et le deuxième correspondant à un minerai à grains grossiers de type 

syntectonique (deux échantillons). 

Ces 6chantillons sont broyés, tamisés h moins de 100 mesh, puis bien rincés à l'eau 



distillke puis B l'acétone. Une séparation magnétique grossière à l'aide d'un aimant 

manuel est effectuee afin d7t?Iirniner la majorité de la pyrrhotite, suivie d'une séparation 

magnétique au dparateur de F'KANZ à des arnperages progressivement plus forts. Le 

restant est ensuite examine à la loupe binoculaire et seuls Ies cristaux de galène sont 

prélevés. 

Les analyses isotopiques sont effectuées à l'aide du spectromètre de masse dans les 

laboratoires de GEOTOP de l'Université du Quebec à MontrtM. Pour chaque analyse, 

de 3 a 10 grains de galene sont sélectiomt?~, nettoyes a l'aide de HCl 2N pendant 30 

secondes B l'ultrasonde, puis rincé à l'eau distillée. Après séchage, les échantillons sont 

attaques dans un volume de 0,2 cc de HBr extra pure 8N. L'acide est Bvapore par 

chauffage de la solution à 120°C, ensuite le residu est dissout dans un volume de 0,4 cc 

de HCl 6N. Avant de l'enfermer dans le spectromètre, l7~chantiUon est dépose sur un 

fdament de rhénium avec du gel de silice et de l'acide phosphorique. L'ionisation du 

plomb s'effectue entre 1350 et 1450°C. 

Les rapports isotopiques sont normalisés pour le standard international NBS SRM 

981 par un facteur de correction de 0,09% par AUM (atome unité de masse). Les 

pr6cisions de l'incertitude analytique ( la )  sont de +0,05% par AUM, correspondant à 

des valeurs de +0,1% pour le ratio 206pb/204~b, de +0,15% pour ' " ~ b / ~ ~ p b  et de *0,2% 

pour 2"~b/Z@'~b. 

Les résultats des six analyses isotopiques de plomb de Hajar sont présentés dans le 

tableau 6.1. Les rapports 206~b/2M~b,  2 0 7 ~ b / m ~ b  et 2 0 8 ~ b / 2 M ~ b  montrent des valeurs 

moyennes respectives de 18,183, 15,643 et 38,337. Ces résultats, portés sur les 

diagrammes uranog6nique 207~b/2"~b vs 2 0 6 ~ b / 2 w ~ b  et thorogdnique 2 0 8 ~ b / 2 w ~ b  vs 

206~b/2"~b, laissent apparaître une tendance héaire (figures 6.79a7 6.79b). La position 

de ces donnees au dessus les courbes de croissance de Stracey-Kramer et la courbe 

orogène de Doe-Zartman est revélatnce d'un plomb d'origine essentiellement crustale 

(Doe et Zartrnan, 1979). L'interprétation de ces résultats permet de considérer deux 

avenues: 



Table 6.1: Les rapports isotopiques du plomb des galenes de Hajar et leurs âges 
correspondants. 



Figure 6.79: Composition isotopique du plomb de la minéralisation massive 
de Hajar. La courbe d'évolution du plomb du modèle de Stacey- 
Kramer ainsi que leurs isochrones Pb-Pb primaires à 500,400, 
335 et 250 Ma sont reportés. 20 correspond à l'incertitude analytitique. 



1) que la moyenne des valeurs des rapports isotopiques, en faisant abstraction de la 

tendance rectiligne que l'on peut associer il la fractionnation, donnent un âge 

modèle de 420t24 Ma; dans ce cas la source du plomb aurait un âge de 420 Ma. 

2) que la linéarité des donnees est une conséquence du m6lange de deux sources 

differentes; dans ce cas toutes les roches du soubassement allant du Cambrien 

jusqu'au Viséen peuvent être considérées comme source du plomb. 

La séquence stratigraphique du socle ancien dans la région, décrite dans la section 

2.2 (STRATIGRAPHIE), demeure essentiellement constituée de formations Cambro- 

ordoviciennes. Dans son ensemble, cette séquence de 8000 m de puissance globale est 

typiquement sédimentaire (figure 2.3), cons truite essentiellement de la destruction des 

reliefs situés au sud, probablement du craton ouest-africain. Le Cambrien moyen (550 

Ma) represente à lui seul plus de 7500 m, alors que l'Ordovicien (480 Ma) présenterait 

environ 500 Ci 800 m de puissance (figure 2.3). Le reste de la stratigraphie est represente 

par le Silurien et le Dévonien qui presentent des epaisseurs respectives de 100 et 200 m 

(figure 2.3). La faible repr&entativite de roches à caractkre igné dans le soubassement 

des Guémassa laisse supposer que le plomb analysé dans les grains de galène de Hajar 

serait d'origine radiogénique. Une possible contribution, quoique faible, de plomb 

feldspathique ou provenant de la dissolution de sulfures peuvent être envisagée. 

Si la première hypoth8se est prise en consid6ration. nos dsultats proposeraient un 

âge silurien supérieur qui serait d'environ 90 Ma plus ancien que les roches viséennes 

(335 Ma) (Bouabdelli, 1989) qui encaissent le gisement. La source du plomb est 

différente des volcanites appartenant Ci la stratigraphie du socle immediat de Hajar; efle 

pourtait provenir des terrains anciens qui ont servi d'aquifère aux fluides hydrothennaux. 

Dans la stratigraphie du soubassement, la tranche d'âge 440-400 Ma correspond à 

l'Ordovicien superieur et au Silurien et ne represente qu'une centaine de mètres; en plus, 

aucun evénement geologique notable ayant pu laisser son empreinte n'a pu être enregistré 

durant cette epoque. Les roches reservoirs, d'oh le plomb aurait pu être extrait, seraient 



enfouies plus en profondeur au-dela des roches siluriennes, s'agissant soit des roches 

cambriennes soit des roches pr6cambriennes. 

La seconde hypothh, qui reste la plus probable, envisage Ie mélange de deux 

sources d'âges differents. Vue l'importance des roches cambriennes dans la stratigraphie 

du socle des Jébilet, ces roches peuvent'être considérdes comme première source (source 

A) ayant ett? lessivées; mêlées au plomb provenant d'une seconde source plus jeune 

(source B) probablement les volcanites viséennes encaissant le gisement de Wajar (figure 

6.79b). 

En comparaison avec les sulfures de la ceinture ibenque (figure 6-80), le grand 

nombre d'analyses laisse apparaître un nuage de points dont la moyenne propose un âge 

modèle de 368d6 Ma ainsi qu'une origine crustale du plomb dans un environnement 

géodynamique en distension (Marcoux, 1992). L'âge modele des sulfures proposé pour 

la ceinture iberique serait proche de l'âge stratigraphique Dévonien texminal-Carbonifère 

basal (360 Ma) qui encaisse la minéralisation. k s  minéralisations sulfurées de la ceinture 

iberique auraient vraisemblablenient d6rivé du lessivage des formations volcaniques 

encaissantes (Marcoux et al., l992), contrairement aux déductions recueillies de la 

mindralisation de Hajar, où le plomb serait la consequence du lessivage de roches 

beaucoup plus anciennes (cambriennes) mélangées à des roches plus récentes 

(carbonifères), probablement appartenant il l'encaissant. 

6.9.2 ANALYSE ZSOTûPIQUE DU SOUFRE 

Dans une coprtkipitation non biogenique du soufre oii le fractionnement isotopique 

du soufre est équilibrd, le 6% pyrite > 6 3 4 ~  sphalerite n 6 3 4 ~  pyrrhotite z 6 3 4 ~  

chalcopfite > 6"s galbe (Large, 1983). Selon Ohmoto et Rye (1 979)' en absence 

d'activité bacterienne, le fractionnement du soufre est principalement fonction de la 

tempdrature et le 6 3 4 ~  pourrait alors être utilisé comme géothennomi?t.re. En pratique, la 



Figure 6.80: Compositions isotopiques du plomb des minéralisations 
massives de Hajar et celies de la ceinture ibérique tuées 
de Marcoux (199 1). 



g6othermoméhie isotopique du soufre, bien que plusieurs auteurs dont Huston et ai. 

(1992) l'utilisant, demeure peu recommandée puisqu'il est rare que deux phases sulfurées 

soient en &quilibre, condition indispensable dans son application (Ohmoto, 1 986). 

Le soufre contribuant à la formation des gisements exhalatifs proviendrait soit une 

source magmatique, soit de la réduction des sulfates marins, sinon du lessivage des 

roches en profondeur. Des valeurs de 6 3 4 ~  sont fvées A O%O pour une origine juv6nile et 

entre -40 à +25%0 pour une origine marine, selon le mode de fractionnation (Arnold et 

al., 1977). En effet, le soufre des sulfates marins peut subir soit un fractionnement 

inorganique lors de son parcourt travers la cellule convective, soit un fractionnement 

biogénique par une activité bacterienne dans un milieu aquatique. Sangster (1971) a 

défini un paramètre de AM%o pour différents milieux de fractionnement relatif aux 

sulfates d'eau marine. Ce parametre, dépendant essentiellement du milieu de dépôts est 

d é f i  par la différence entre le rapport isotopique des sulfates du milieu (SSa) et le 

rapport des sulfures de la minéralisation (Smh) par la relation empirique: 

AM%o = 6% S ~ % O  - 6 3 4 ~  

Pour un milieu biogène réducteur non euxénique, ce paramètre est normalement 

pris entre 12 et 14%0; pour un milieu biogene eux6nique, le AM varie entre 45 et 60%0; et 

pour des milieux exhalatifs, le AM aurait une valeur d'environ 17%0. 

Pour Hajar, nous r&%aluons les vingt-deux analyses d6jà traitées par Ouguir (1987) 

et Haïmeur (1988). Parmi ces données, dix-huit analyses sont faites sur la pymhotite et 

deux sur la sphalérite du gisement. Les deux analyses restantes sont faites sur la roche 

totale encaissante appartenant au mur. Sur des cartes et des coupes, nous avons replace 

chacun des 6chantiüons dans sa position par rapport aux diffkrents types de 

min&ralisations. Le résultat, pour I'ensemble des sulfures, est rapporté sur le tableau 6.2 

et sur les figures 6.81, 6.82. 

Les analyses isotopiques présentées par Ouguir (1987) et Haïmeur (1988) n'ont pas 

tenu compte, dans leur traitement de données, du degré de recristallisation ni de l'état 



Table 6.2: Les isotopes de soufre dans la min6raIisation de Hajar et ses roches 

Mineralisation 
rubanee 

Min. massive à po-py. 

Mineralisation à cpy. 

Minéraiisation B py. 

Zone de cémentation 
-- - 

Tufs à lamines de 
sulfures 

Roches encaissan tes 
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Valeurs isotopiques du soufre (&%Y-) 

Figure 6.8 1 : Les compositions isotopiques du soufre 
des sulfures de Hajar. Tirees de Haimeur (1988). 
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Figure 6.82: Variations des isotopes de soufre en fonction des lithologies 
dans le gîte de Hajar (donnees au tableau 6.2). 



d'oxydation de Ia pyrrhotite, ni même les effets d'un m6tamorphisme. Aussi faibles qu'ils 

soient, de tels 6v6nements entraînent des modifications de la composition isotopique du 

soufre. Puisque aussi bien la minéralisation que les roches-hôtes ont subi le même 

m6tamorphisme, les effets d'un rntStamorphisme ne peuvent entraîner de modifications 

differentielles importantes entre les divers types de minéralisations. 

Pour l'ensemble de la mui&alisation, des valeurs isotopiques PS occupent un 

intervalle allant de -1 à 5%0 (figure 6.81)' dont la moyenne est centrde sur une valeur de 

1,3&,2%0, une Iégkre variation de composition est il noter entre les differents types de 

minéralisations (figure 6.82). 

Pour déterminer le milieu de dépôt, nous disposons de la valeur isotopique 

moyenne des pyrrhotites de Hajar ( 6 3 4 ~  = 1,3%0). Connaissant la valeur isotopique des 

sulfates marins viseens ( 634~  = 17,5%0), on peut apprécier la fourchette des valeurs de 

AM (nietal) durant cette epoque qui s'établit h 15%0. Cette valeur correspondrait, selon 

Sangster (1 97 1 ), à un environnement exhalatif. 

Les valeurs les plus élev6es, monttant une moyenne de 3,5%0, se rencontrent dans 

la pyrrhotite de la base du gisement, prédominée par la pyrrhotite et la chalcopyrite et par 

l'absence de la sphalérite et de la galène; la paragenèse démonf.w: rietternent la mise en 

place tardive de la chalcopyrite par rapport à la pyrrhotitc. Dc.s tcxturt's dc rccuit 

observées dans cette association mineralogique sont témoins dc hriutcs icmpt2raturcs. 

La min&alisation riche en sphalérite et en galéne montrc unc vülcur isotopique 

moyenne de 1,5%0, similaire à celle déterminée dans les roches encaissantes. 

Des valeurs de 6 3 4 ~  négatives (-l%o) sont enregistrées dans les zones à pyrite 

secondaire du minerai oxyde. 

La littérature propose trois sources de soufre possibles pour les gisements de 

sulfures massifs volcanogènes subaquatiques: (1) la rdduction des sulfates marins de 

l'époque de la mindrdisation, (2) le lessivage de roches sédimentaires du soubassement et 

(3) une provenance magmatique se manifestant soit par l'emanation directe du gaz d'une 



chambre magmatique, soit sous forme de sulfures dans des roches ignés (Ohmoto et Rey, 

1979, Solomon et al., 1988). 

Sangster (1968, 1971) a mis l'accent sur l'importance de l'eau de mer dans la 

formation des dépôts sulhirés. il a demontré l'existence A travers les temps géologiques 

d'une correlation statistique entre la composition isotopique moyenne du soufre des 

sulfures volcanogi?nes exhalatifs et celle des sulfates des eaux marines contemporaines du 

volcanisme. Les valeurs isotopiques 6% des sulfues sont amoindries de 17,3%0, par 

rapport B celle d'eau maxine de l'époque; valeur qui correspondrait au taux de réduction 

inorganique des sulfates marins à des températures variant entre 300 et 400°C. 

Dans le modele classique des SMV, les eaux marines circulant à travers une pile 

volcanique perdent l e u  sulfate par réchauffement (A une température d'environ 250°C) et 

par réaction avec les phases calciques mischoff et Dickson, 1975). Les sulfates residuels 

subissent B leur tour une reduction progressive par rdactions avec les especes minkrales 

riches en fer ou par un processus de pyritisafion de la pyrrhotite (Solomon et al., 1988, 

Alt et al., 1989). Le résuItat serait une augmentation de la molalite de H2S et/ou de HS- 

jusqu'au point de saturation de sulfures (Shanks et al., 1981). 

Au Carbonifère, âge du gisement de Hajar, les sulfates d'eau marine présentaient 

des valeurs isotopiques 6% allant de 15 à 20%0, avec une moyenne de 17,5%0 (Pilot et 

Harzen, 1972). Si une fractionnation de cette eau survient lors de son parcourt à travers 

le croûte continentale, le fluide devrait avoir une valeur proche de l%o au débouché de la 

cellule convective. 

Cependant, une valeur proche de d r o  pourrait être également d'une provenance 

purement magmatique. La distinction d'une origine marine versus une origine 

magmatique n'est guerre possible. 

Les sulfures disséminiles dans des sédiments d'âge viséen devraient avoir une valeur 

isotopique 6 3 4 ~  de 4%0,  il est donc presqu'impossible de déterminer si le soufre est 

d'origine magmatique (6% -O%O) ou s'il provient du lessivage de substratum volcanique. 

Dans son approche, Haüneur (1988), en se basant sur la relation liant le soufre des 



sulfates marins avec celui des sulfwes des sédiments contemporains de Hajar, annonce 

que le soufre lessivt? du substratum carbonifère serait l'unique source du soufre. La 

formation carbonifi?re dans sa totalite ne dépasse pas les 1500 rn, alors que les volcanites 

dans cette formation ne représentent que moins de 300 m. De plus, les valeurs 

isotopiques des sulfates marins réduits ou celles des suifures dans les sédiments viséens 

devraient être similaires et, dans ce cas, on ne peut distinguer entre ces deux 

environnements. On devrait parler tout simplement de soufre réduit des sulfates marins. 

Dans la section précedente, à l'aide des isotopes de plomb, nous avons pu 

déterminer l'origine possible des métaux de Hajar, elle serait vraisemblablement le 

lessivage de l'immense série sédimentaire cambro-ordovicienne et même carbonifère. 

Pour le soufre, on se doit de vérifier une possible contribution de cette série. Durant le 

Cambrien, le soufre des sulfates marins avait une valeur moyenne de 26%0 (Sangster et 

Scott, 1976); apr& fractionnation, il devrait avoir une valeur moyenne d'environ IO%*, 

valeur clairement différente de celle obtenue dans les sulfures du gisement de Hajar. 

Stanton et Rafter (1966)' Franklin et al. (1981), Shanks et al. (1981) et Lydon 

(1988) ont démontré l'importance du lessivage de métaux des roches du soubassement 

par une cellule convective dans la formation des gisements de types SMV et SEDEX. Si 

la principale source des métaux dans la majorité des gisements sulfurés est considérée 

comme le produit du lessivage, il serait raisonnable de supposer que des proportions de 

soufre dans ces roches soient prises dans le système convectif. À titre d'exemple, 

Solomon et al. (1988) rapportent que les roches volcaniques mafiques contiennent 20 fois 

plus de soufre que les roches felsiques et ils concluent que le soufre dissout de ces roches 

domine principalement les systèmes hydrothermaux associés aux roches mafiques. 

Deux alternatives nous sont offertes sur l'origine ultime du soufre, soit une origine 

magmatique due au lessivage du soufre des roches ignees d'âge cambrien ou carbonifère, 

soit une origine maririe provenant de la réduction des sulfates de l'eau de mer viséeme et 

qui peut s'ajouter aux roches volcaniques durant leur spilitisation, par exemple. 

Quant à la zonalité du soufre à travers le gisement, elle se demarque par la présence 



de valeurs positives dans le minerai riche en chalcopy& B la base du gisement et des 

valeurs n6gatives dans le minerai ii pyrite supergène. Dans le premier cas, si on considhre 

une composition isotopique constante d'un fluide ascendant, lors de la formation et du 

remplacement des sulfures, la dissolution de la pyrrhotite primaire à 6% -3,5%0 

contribue vraisemblablement à un enrichissement du fluide minéralisateur en 6% alors 

que les valeurs en 6% dans la chalcopyrite devraient être egales sinon inferieures aux 

valeurs du fluide. Le fluide enrichi en soufre lourd favorise I'e~chissement de la 

pyrrhotite restante en i?~,  expliquant les valeurs relativement dlevées de cette zone. 

Selon Hoy (1987), une oxydation de 20% du volume de sulfures entraînerait une 

diminution d'environ 5%0 de 6 3 4 ~  dans le reste des sulfures; ceci pouvant expliquer les 

valeurs negatives enregistrées dans le minerai ii pyrite supergène. 

Comme la plupart des gisements volcanogènes proximaux, la rnh&alisation de 

Hajar repose sur une minhlisation de stockwerk qui représente le systeme par lequel des 

solutions hydrothermales ont circulé pour former le gisement. Durant leurs 

cheminements, les solutions hydrothermales transforment les roches encaissantes en un 

assemblage fiche en silice et en phyllites et altèrent toutes textures et structures primaires 

de ces roches. Dans le gisement de Hajar, la zone de stockwerk est etroitement associée 

aux failles N2S0 considérees synvolcaniques et prdsente des dimensions relativement 

restreintes comparée aux gisements classiques type SMV. 

Selon Haas (1971), la pression hydrostatique serait parmi les principaux facteurs 

contrôlant l'ébullition des solutions hydrothermales ascendantes vers le plancher 

océanique; cette ébullition agit directement sur la nature et les dimensions du stockwerk. 

Dans un environnement à salinité modéree, une profondeur de 1000 à 1500 m est 

indispensable pour prévenir I'ébullition des solutions et pour permettre la précipitation 

massive des sulfures l'interface roche-eau (Finlow-Bates et Large, 197 8). Par contre, 



dans des bassins de faibles bathymétries (< 1000 m), l'ébullition des solutions powait se 

produire ii l'int6rieur même des roches encaissantes, engendrant des zones de stockwerk 

développt5es et une min&alisation massive (sur le plancher) relativement restreinte sinon 

inexistante. Selon Large (1992)' la permeabilité des roches encaissantes joue egalement 

un contrôle sur l't'tendue du stockwerk; dans les roches à faible perméabilité, les fluides 

hydrothermaux ne peuvent atteindre le plancher océanique qu'à travers des fractures; les 

fluides sont ainsi focalisés et conduisent à la fonnation d'un stockwerk nettement 

developpe (Green et al., 1983), alors que dans les roches à haute perméabilité, les fluides 

hydrothermaux sont moins focalisés et le stockwerk généré est moins ddveloppe (Morton 

et Franklin, 1987). En conséquence, ii Hajar, une faible bathymétrie et une grande 

permeabfité des roches encaissantes pourraient expliquer la faible extension de Ia zone de 

stockwerk. La zonalité min6ralogique enregistree dans le stockwerk de Hajar 

(chalcopynte au centre et sphalérite dans les extensions latérales) peut s'expliquer par la 

variation du gradient thermique d~croissani vers l'extérieur du stockwerk et par une plus 

importante stabilite du zinc relativement au cuivre dans les solutions hydrothermales. La 

roche séricitisée encaissant le stockwerk il sphalérite ne montre pas de fracturation 

laissant supposer que les fluides ont résidé longtemps avec un faible rapport fluidefroche. 

La précipitation de la sphaldrïte serait contrôlee par la tempdrature des solutions 

hydrothemales qui est fonction du taux d'échange entre la roche encaissante et la 

solution. 

Dans les mêmes structures faillées qu'imprègne le stockwerk ii chalcopyrite, on 

retrouve des minéraux cobaltifères ayant, a priori, un lien genetique avec la 

rnin6ralisation. Marcoux et al. (1996) ont décrit, dans des minéralisations sulfurées de la 

ceinture iberique, des zones de stockwerk riches en cobalt qu'ils associent 

gén6tiquement et spatialement a la mise en place de la minéralisation. 

Au mur du gisement de Hajar, on rencontre des tufs lamines de sulfures qui nous 

rappellent les cherts tuffaces à oxydes de fer décrits aux abords des gisements sulfurés 

japonais correspondant aux tetsusekieis (Kalogeropoulos et Scott, 1983)' se constituant 



de I'alîemance d'exhalites et de matériel clastique. Elles sont facilement identifiables, sur 

le terrain, grâce Ci leur structure rubanee et B leur couIeur rouge rouillée. Les oxydes 

dans les tetsusekieis se repartissent sous forme de fines couches conformes à la 

stratification sédimentaire pouvant couvrir des superficies de deux à six fois sup6rieures à 

d e  du minerai (Kalogeropoulos et Scott, 1983). Ce depôt repdsente la première 

manifestation exhalative sur le plancher océanique (Ridler et Rye, 197 1, Comba, 1975) et 

montre une étroite association, aussi bien spatiale que génCtique, avec les dCpôts sulfurés 

volcanogenes (Kalogeropoulos et Scott, 1983). Selon cet auteur, la précipitation du 

quartz dans les tetsusekieis serait egalement de nature chimique; le melange entre une 

solution ascendante chaude saturée en silice et une eau de mer froide peut permettre la 

rétention de la silice durant la formation des tetsusekieis. Cependant, ii existe une 

difference notable entre les tetsusekieis et les rythmites de Hajar. Les métaux ferrifères à 

Hajar sont représentes essentiellement par des sulfures alors qu'ils sont representes par 

des oxydes dans les tetsusekieis. L'environnement de mise en place serait 

vraisemblablement un facteur responsable de la nature differente des phases ferriféres 

déposées. Les tufs laminés à sulfures presents au toit de la minéralisation de Hajar 

laissent supposer une activité hydrothermale postérieure aux dépôts des séries du toit. 

Leur rythmicité et leurs structures sédimentaires portent à croire soit à l'héritage des 

structures par remplacement de roches (tuffacees) soit à un depôt et une accumulation 

ex halative. 

La minéralisation sulfurée de Hajar montre un enrichissement en soufre d'est en 

ouest, qui se manifeste par l'abondance de la pyrite dans le secteur ouest du gisement. La 

mineralisation decrit géneralement une texture rubanee. Par dessus le stockwerk la 

minéralisation rubanee est B chalcopyrite prédominante alors que vers les zones latérales 

et vers le sommet stratigraphique le rubanement minerai est défini par la sphalérite et la 

galbne. Une zone riche en chalcopyrite à la base des lentilles massives min~ralisees est 

décrite dans bon nombre de gisements volcanog&nes; habituellement, cette zone ne 

dépasse pas quelques mètres de puissance et est considMe comme zone de moyennes à 



hautes températures. 

La minéralisation du secteur est se distingue par la quasi-dominance de la pyrrhotite 

comme sulfure de fer. Differents tests rév8lent la nature monoclinique prédominante. À 

cause de sa composition chimique constante et sa structure cristalline fortement 

ordonnée, la pyrrhotite monoclinique, contrairement B la pyrrhotite hexagonale, demeure 

stable de faibles temperatures (Morimoto et al., 1975). Yund et Kullerud (1966) 

avaient démontré que la pyrrhotite monoclinique peut être formée directement à basses 

temperatures ou par changement de structure cristalline lors du refroidissement. Selon 

Kubler et Lindqvist (1979), la déformation peut faciliter la conversion de la pyrrhotite 

hexagonale en pyrrhotite monoclinique par application de stress anisotropes dans un 

climat metamorphique de faible intensité. Des lentilles sulfurées ayant subi un plissement 

majeur voient la pyrrhotite monoclinique se concentrer dans les flancs des plis (zones 

contraintes maximales) alors que la pyrrhotite hexagonale reste dans les charnières des 

plis. Selon Lusk et al. (1993), un enrichissement en soufre, provenant de l'oxydation de 

la pyrrhotite, peut contribuer a la conversion de la pyn-hotite hexagonaie en pyrrhotite 

monoclinique. 

À Hajar, les rares pynhotites hexagonales abritees laissent supposer qu'une 

pyrrhotite ayant initialement cristallisé sous une forme hexagonale a subi une conversion 

en une structure monoclinique lors de la dCformation tectono-métamorphique. 

La sphaiérite, deuxiéme sulfure après ceux du fer, montre une granulométrie 

relativement plus fine dans le secteur ouest (pyritique) que dans le secteur est 

(pyrrhotitique) qui pourrait être expliquée par la compétence relative de la sphaldrite face 

à la pyrite et à la pyrriiotite lors de la déformation. En effet, durant le tectonisme à une 

température dépassant les 200°C, la sphaiérite est toujours moins compétente que la 

pyrite et elle devient plus compdtente que la pyrrhotite (figure 6.83) (Kelly et Clark, 

1975). Une distribution non homogène d'énergie de déformation dans ces assemblages, 

produirait la recristallisation et une croissance inégalée et donc une réduction de taille des 

minéraux compétents. 
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Figure 6.83: Comparaison de la déformation de la chalcopyrite, la pyrrhotite, 
la sphalérite et la galène, en fonction de la température à une 
pression de 1000 bars (Kelly et Clark 1975). 



Selon Barton et Skinner (1967), Lusk et aI. (1993)' la sphalénte est parmi les 

sulfures les plus réfractaires dans la nature, sa gdochimie assez simple demeure en 

composition d'équilibre durant le refroidissement. Selon Barton et Toulmin (1966), la 

température ne présente qu'un faible effet sur la composition chimique de la sphalérite, 

alors qu'elle est fortement dépendante de la pression totale. Au moyen de calculs 

thermodynamiques, Toulniin et ai. (1991) ont démontre un effet considérable de la 

temperature sur la teneur en fer des sphaléntes et qui devrait être pris en considération 

lors de la determination de la pression. Selon Barton et Toulmin (1966) et Scott et 

Bames (1971)' les effets de la temperature sont presqu'insignifiants à une temperature 

depassant les 660°C, alors que pour des temperatures variant entre 254°C et 550°C, la 

teneur en FeS varie considérablement. En conséquence, aussi bien la pression que la 

température influencent la teneur en fer dans la sphalérite. 

Lorsque la température de recristallisation est d6terminée inddpendamment, la 

quantité de FeS dans la sphalerite en équilibre avec la pyrite et la pymhotite hexagonale 

peut être utilisée comme gc!obaromètre (Scott et Barnes 1971, Cook et al., 1994). Pour 

des environnements métamorphisés, ce géobarom8tre ne peut être utilisé que lorsqu'une 

recristallisation et un réequilibre chimique des sulfures sont assurés (Cook et al., 1994). 

L'application de la g6obarométrie de la sphaldrite de Hajar ne peut être effectuée 

que si l'on considère la conversion de la pyrrhotite hexagonale en pyrrhotite 

monoclinique et que les sphalérites auraient conserve la composition chimique initiale. 

Selon Deb (1980)' la sphalente équilibrée avec la pyrrhotite hexagonale conserve sa 

composition d'équilibre meme après conversion cristallographique de la pyrrhotite. 

Dans une association pyrite-pyrrhotite-sphalérite équilibree, la teneur en fer des 

sphalérites est fiixee à 20,6 moles %, à une pression de 1 kb; cette teneur diminue 

progressivement avec l'augmentation de la pression. À Hajar, les sphal6rites dans le 

minerai à pyrrhotite montrent des valeurs de FeS variant entre 8 et 1 1 mole % FeS (en 

moyenne 9,8 mole %; voir annexe N); cette valeur demeure relativement plus faible que 

la valeur th6orique des sphalérites en équilibre avec la pyrrhotite~-pyrite (Scott et Kissin, 



1973). il semble que les sphalérites de Hajar ne sont pas en Quilibre chimique avec les 

phases sulfureuses qui les portent; leur géobarométrie ne devrait être appliquée qu'avec 

réserves. La pression obtenue de ces valeurs est au delà de 8 kb (figure 6.84), valeur 

exagérée compte tenu de l'intensité du métamorphisme régional (schiste-vert). Selon 

ToSnin et al. (1991), I'application de la g6obarométrie n'est efficace, que dans des 

roches ayant subi un r6gime de pression dépassant les 10 kb et  des températures au delà 

de 550°C; cet environnement correspond à un métamorphisme de haut intensité (faciès 

arnphibolite ou granulitique). 

La présence de cuivre dans les sphalerites n'est pas inhabituelle. Selon Kojima et 

Sugaki (1985), à une température de 300°C, la solubilité de CUS cians la sphalénte est de 

1,6 atomes % Cu; des teneurs supérieures à cette valeur correspondraient à des inclusions 

microscopiques de phases solides. A Hajar, les valeurs faibles et uniformes du cuivre 

dans la sphalérite (en moyenne de 0,3 atome %) seraient dues à la solution solide de CuS 

dans la structure cristalline par substitution du fer, alors que les valeurs erratiques 

atteignant les 2 atomes % correspondraient à des inclusions de la chalcopyrite. Selon 

Kojima et Sugaki (1985), le cuivre est nettement plus commun dans les sphal6rites riches 

en fer; il agit comme remplacement sélectif de bandes ferriferes de la structure cristalline 

de la sphd&ite, domant naissance à la texture en "chalcopyrite disease" (Barton et 

Skinner, 1967). 

L'arsénopyrite, bien qu'en faible abondance, est observée dans le minerai 

pyrrhotitique de Hajar. Dans un assemblage minéralogique équilibre arsénopyrite-pynte- 

pyrrhotite ou arsénopyrite-bismuth-bismithunite, à une fugacité de soufre donnée, les 

variations du rapport As/S sont principalement fonction de la température (Kretschrnar et 

Scott, 1976). La pression ne montre qu'un effet mineur sur ce rapport (Clark, 1960). 

Les arsénopyrites de Hajar montrent une composition en arsenic variant entre 31 et 32 

atom % et de 33 à 35 atom % pour soufre. Le diagramme de Sharp et al. (1985) pour 

ces arsénopyrites montre des temperatures variant de 300 à 400°C et une fugacité du 

soufre variant entre IO-" atm et 10"15 atm (figure 6.85). 
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Figure 6.84: Gt5obarométrie de la sphalérite de Hajar, dans le systéme Fe-Zn-S 
sous une température de 325°C. Tirée de Lusk et al. (1993). 
Comparaison de trois approches: (1) celle Scott et Kissin (1973), (2) 
celle de Browne et Lovering (1973) et (3) celle de Lusk, Scott et 
Ford (1993). 
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Figure 6.85: Wtermination de la temperature en utilisant la 
gt5othermométrie des arsénopyrites de Hajar, sous les 
condition du solvus de pyrite-pyrrhotite. Les chiffres sur 
le diagramme corrépondent la composition en atom. % 
en As dans l1ars6nopynte. Diagramme tir6 de Sharp et al. 
(1985). 



Dans la minéralisation à dominance pyriteuse du secteur ouest, différentes textures 

de pyrite sont décrites dans la section 6.3.2 (PÉTROLOGIE DES LENTILLES DU SECTEUR 

OUEST). Cette pyrite pourrait conserver sa texture primaire à cause de son degr6 de 

cristallinité et de sa nature réfractaire. Lianxing et McClay (1992) considèrent les 

microcristallites comme le h i t  d'une précipitation chimique dans un milieu aquatique ou 

encore comme Ie produit d'une cristdisation bactérienne, sinon comme une précipitation 

rapide lors de l'interaction des solutions hydrothermales avec de l'eau marine. 

Une pyrite en phénocristaux montre localement des structures en surcroissance. 

Spry (1969) explique une telle zonalité par la cristallisation successive de la pyrite à une 

temperature relativement mod6rée, à partir de solutions dont la composition et le taux de 

diffusion sont différents. La présence de phénocristaux fragmentés porte à croire à une 

surcroissance anté-déformation. 

La pyrite en atoll dans le secteur ouest peut être d'origine soit épigénetique soit 

syngenétique. Grondijis et Schouten (1937) optent pour une origine épigénétique; elle 

serait le résultat d'un remplacement sélectif d'un ancien minéral (sulfuré ou non) par un 

nouveau minéral. Ce remplacement débute au coeur du cristal et se propage vers Ies 

bordures. Quant à Croxford et Jephcott (1 972)' ils favorisent l'hypoth&se syngénetique 

et militent pour un processus de sédimentation chimique d'un cristal, suivi de la 

croissance de pyrite durant la diagenese. England et Ostwald (1993) associent la 

formation de ces structures à une étape intermédiaire entre la transformation d'une pyrite 

framboïdale en une pyrite cubique. Les textures en atoll à Hajar, associees à 

l'anthophyilite et, renfermant un noyau de pyrrhotite et/ou des minéraux de gangue dont 

la sérkite et le quartz, laissent envisager une origine secondaire vraisemblablement par 

remplacement et recristallisation thermique. 

Les parties supérieures du gisement ont subi une importante oxydation superghe. 

La presque totalité de la pyrrhotite est transformée en pyrite, par l'imprégnation des eaux 

de surface oxygénées dans l'amas. Le remplacement total de la pyrrhotite par la pyrite et 

la marcassite produirait une augmentation de volume de plus de 20% si la réaction a 



nécessité un ajout de soufre (fer constant), alors qu'une perte de volume d'environ 26% 

est enregistrée si la transformation s'est effectuee à soufre constant. Toutefois, la grande 

porosité à Hajar indique que l'altération est accompagnée d'une remobilisation et perte de 

fer plutôt qu'une addition de soufre. La perte de volume qui en résulte est compensée par 

la mise en place d'oxydes de fer ou de carbonates. 

De point de vue structure, Genna (1992) et Hibti (1993), révhlent qu'au moins trois 

phases de déformation ont affecté le massif des Guémassa. Routhier et al. (1980) ont 

souligné le rôle que joue la compétence des roches encaissant un gisement sur sa 

morphologie finale lors d'une déformation. Lors d'une déformation, les amas sulfurés 

pris dans des roches incompétentes se voient démembrés en plusieurs lentilles plates et 

superposes contrairement à ceux pris entre des roches de compétence élevée qui 

demeurent ramassés et de forme assez simple, le cas de Hajar. 

La déformation tectonique hercynienne s'identifie macroscopiquement dans les 

rythmites de puissance superieure B 10 cm, par le decoupage et le boudinage des bandes 

sulfureuses, alors que dans les bandes relativement plus fines, un plissement isoclinal à 

schistosité plan mial s'accorde avec une remobilisation locale des sulfures. Dans la 

minéralisation massive, la chalcopy&e montre une facilité de remobilisation apparaissant 

sous forme de lentilles allongées et orientées dans le plan la schistosité. 

Les etudes minéralogique et géochimique des roches encaissantes permettent 

d'inscrire le gisement de Hajar dans un modèle de depôt type SMV associe à un 

volcanisme bimodal. La nature polymétallique ainsi que le volcanisme associé au 

gisement laissent paraître grossierement une certaine ressemblance avec les gisements de 

type Kuroko. Cependant, il diffère de Kuroko par la predominance de la pyrrhotite. 

Le gisement de Hajar se presente sous forme plus ou moins lenticulaire, on y 

reconnaît deux categories de minéralisations: la première syndiagenetique et diagénétique 

(consistant en une minéralisation rythmee ainsi que la rninhlisation sulfurée) et une 



mineralisation épigénétique, quand même contemporaine avec la minéralisation 

"synvolcanique" des zones supérieures (correspondant aux zones de stockwerk). La 

diversité des especes minérales dans ces minéralisations reste relativement limitée, 

communement domide par la pyrrhotite, suivie de la pyrite, la sphalérite, la gaiène, la 

chalcopyrite et l'arsénopyrite. Les rnini?ralisations décrivent généralement une structure 

rubanée. Des textures de déformations de recristallisation ont pu être démontrées dans la 

presque totalité de ces sulfures. 

La minéralisation épigenétique se rencontre à la base de l'amas sulfuré. Elle 

représente la zone par laquelle les solutions hydrotherrnales ont ét6 acheminées pour 

former le dépôt. Cette zone reste peu developpée comparativement au gisement 

classique. Il s'agit d'un stockwerk Li chalcopyrite-pyrrhotite? borde latéralement par une 

zone riche en sphalérite. Elle décrit une structure allongde le long d'un couloir d'une 

vingtaine de m8tres de large, legerement en éventail au contact avec la minéralisation 

massive. L'étude des inclusions fluides propose un fluide hydrothemal rninhiisateur 

d'une température moyenne de 280 OC et d'une salinité de 6% poids équivalents. 

La minéralisation rythmCe au niveau de Hajar montre une extension latérale 

depassant le site minier. Cette rnineralisation représente vraisemblablement les premières 

manifestations hydrotherrnales dans le district. Le mode de formation dc cette 

mineralkation témoigne d'un processus de remplacement des rc~hcs  üvoisinantcs (voir 

section 7.3: GENÈSE DES MIN&ALISATIONS DE HAJAR). 

La minéralisation massive sulfureuse, succédant aux rythmites, se divise en deux 

sous-domaines: le premier à dominance pyrrhotitique situé à l'est et le second 

dominance pyriteuse situee dans la partie ouest. La prédominance de la pyrrhotite dans le 

gisement (et dans les min6raiisations de Guémassa en générai) pourrait être liée à un 

fluide minerdisateur déficient en soufre. 

Les isotopes de plomb des galénes de Hajar montrent des rapports 207~b/20>~b 

eleves suggérant une source crustale du plomb. Le plomb ainsi que les métaux en 

g6neral appartenant à la minéralisation de Hajar proviendraient vraisemblablement du 



lessivage d'un socle ancien, probablement cambrien, mêlé à du plomb et des métaux 

lessives de roches carbonifères constituant l'encaissant de Hajar. 

Quant au soufre, la principale source serait les sulfates d'eau marine. Des roches 

d'âge carbonifêre foumissent une faible contribution dans la formation des sulfures. Une 

possible contribution magmatique peuvent aussi être envisagee. 



CHAPZT1ZE 7 

DISCUSSION 

L'ensemble des intervenants ayant approche le gisement sulfure de Hajar sont 

unanimes sur sa nature exhalative et polyrn~taiiique. Cependant, il existe deux types de 

gisements exhalatifs riches en zinc, en plomb et en cuivre, ceux de type SMV et ceux de 

type SEDEX. Nos descriptions précedemment effectuees sur la litholsgie des roches 

encaissantes (CHAPITRE 4), nous procurent une bonne idée sur le cadre, l'environnement 

ainsi que le mode de depôt de ces unites. À partir de ces donndes, nous tentons de 

préciser à quelle classe appartient ce gisement, pour aniver à l'intégrer dans un modèle 

génétique. Une brève comparaison avec les gîtes sulfureux de la ceinture iberique est 

également présentée. 

Pour aniver à modéliser le gisement de Hajar, nous sommes sensés definir le cadre 

dans lequel ce gisement s'est forme: la paleogéographie et le caracthe des bassins 

qu'occupaient le Maroc durant le carbonifere ainsi que le mode de formation des 

lithologies hôtes de Hajar. 

7.1 PALEOGÉOGRAPHIE DU MAROC CARBONIFÈRE 

Gentil (1918) est le premier à avoir démontrd la pr6sence d'une parcelle de la 

chaîne hercynienne au niveau du Maroc, dont la com5lation et le raccordement avec la 



chaîne hercynienne de l'Europe sont, pendant longtemps, restés problématique. Piqué 

(1981) a pu confimer l'existence de bonnes similitudes dans les histoires structurale et 

sédirnentologique des hercynides marocains avec celles de l'Europe occidentale, malgr6 

les grandes modifications engendrées par l'orogc?ne tertiaire bético-rifain; et considère les 

hercynides marocains comme le prolongement méridional, au del& du détroit de Gibraltar, 

de la ceinture hercynienne de l'Europe occidentale. Cependant, leur position se situerait 

plus à l'ouest par rapport leur position actuelle (figure 7.1) (Van der Voo, 1982). 

Pour replacer le Maroc carbonifère dans un contexte paléogkographique et dans un 

cadre géodynamique & l'dchelle des continents, Destombes et al. (1985) et Pique (1991) 

ont démontrd les identités lithologiques et fauniques comparables entre les differents 

domaines de l'Europe occidentale et ceux de l'Afrique de l'ouest. En effet, la ceinture 

pyriteuse sud-ibérique a 6t6 rattachée vers le nord à la Bretagne centrale, l'Ardenne 

(Lecolle et al., 1974) et l'Angleterre (Bard et al., 1971) et vers le sud à la Meseta 

occidentale (Huvelin, 1977, Piqué, 1979, Bornadero et al., 1979). Les similitudes entre 

ces regions, appuyees de donnees paléomagnétiques (Perroud et Van der Voo, 1984). 

conFument la proximité des regions européennes au craton ouest-afiricain pendant le 

Carbonifère. 

Izart (1991) presente une synthèse de nombreux modeles tectoniques et 

paléog6ographiques, dont ceux de Leeder (1982), de Michard et al. (1983) et de Matte 

(1986), expliquant la répartition des bassins carbonifères du Maroc et de l'Europe (figure 

7.2). Ainsi, plusieurs bassins de l'Europe occidentale trouvent leurs correspondants au 

Maroc: le bassin du Nord de l'Angleterre, le bassin rheno-hercynien, la zone 

Moldanubienne et la Montagne noire seraient, respectivement, les équivalents de la 

Meseta centrale et occidentale, de la Meseta centre orientale, de la Meseta orientale et 

des bassins de la bordure nord de la plate-forme saharienne (figure 7.2). 

Au Paleozoïque inférieur, lors de la formation de la chaîne hercynienne, le Maroc 

en continuite, voire même en contiguïté, avec I'Europe occidentale, occupait Ia vaste 

plate-fome septentrionale du Gondwana couverte alors d'une mer épicontinentale (Pique 
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Figure 7.2: Comparaison entre les bassins carbonif2res du nord-ouest de l'Europe et du 
Maioc, tirt?e de Izart (1991). La reconstitution (A) est faite p u  Leeder (1982), 
(B) par Matte (1986) et (c) par Michard (1983). Les coupes AA' et  BB' sont 
rapportees dans la figure 7.1. 



1991). L'Cvolution geodynamique de cette plate-forme propose trois phases: durant le 

Paieozoïque inférieur, une phase en extension ayant permis la fragmentation de la plate- 

forme en deux domaines; suivie, au PaXozoïque moyen, d'une phase en compression 

entraînant la collision de ces deux domaines; et, au Paléozoïque superieur, une phase de 

rotation des blocs de ces domaines suivie de charriages. A la £in du Dévonien, l'essentiel 

des domaines océaniques est fermé et l'évolution carbonifère devient alors 

in tracontinentale. 

À 17&helle du Maroc, deux phases d'ouvertures de bassins ont pu être enregistrt5es 

(Izart, 1991). L'ouverture s'initie au nord, durant le devono-carbonifère, par le bassin 

Sidi Bettache, comble au Tournaisien et au Viséen infhrieur. La deuxi8me phase 

d'ouverture s'effectue plus au sud, au Viséen moyen et supérieur, creant l'ouverture d'un 

nouveau bassin dans la région des Rehamna et des Jebiiet centrales (Aarab et Beaucharnp, 

1987). Ce bassin se caractérise par une tectonique extensive, se traduisant par la 

formation de grandes failles normaies listiques, sans qu'aucune croCite oct?anique ne soit 

mise en Cvidence. Le remplissage du bassin se termine au Vis6en supérieur. 

L'ensemble des bassins carbonifères rencontres dans la Meseta marocaine sont 

limités par des decrochements. Deux phases de transtensions et une phase de 

transpression ont pu être notees, permettant de qualifier ces bassins d'hybride entre 

bassins sur decrochement et bassins en extension (Izart, 1991). Par une approche 

géochimique, Kharbouch et al. (1985) a démontré que l'ensemble des volcanismes ayant 

opéré dans les bassins de la Meseta marocaine se sont produits dans un environnement 

d'arrière arc. 

Sur un socle sedimentaire pélitique, les premières manifestations pyroclastiques 

sont accompagndes de la mise en place d'une roche pseudo-intrusive felsique 

(cryptodôme), accompagnée d'une breche volcanique, lesqueIles sont surmontées de 

pyroclastites, massives à la base et laminées vers le sommet. Apr&s les volcanites, des 



roches détritiques carbonatées viennent combler le bassin. 

La modélisation des mui~ralisations de Hajar discutée est presentée ci-bas envisage 

la mise en place de sulfures par retombée durant l'événement pyroclastique pour former 

les rythmites et la mise en place sous un "cap rock". 

Les premières manifestations hydrothermales paraissent stratigraphiquement sous 

forme de hifs sulfurés suivis par la minéralisation sulfurée massive. Une représentation 

schématique de I'ensemble de ces evénements est presentée dans la figure 7.3. 

7.2.1 LES ROCHES FELSIQUES DU MUR 

La pétrologie des lithologies de Hajar a permis de reconnaître trois sous-faci& de 

nature felsiques. Vohmétriquement le plus important demeure le cryptodôrne, suivi 

d'une breche volcanique et enfin une roche pepéritique (figure 7.3). La distribution de 

ces faciès, ii travers la stratigraphie, laisse supposer que la plus grande partie de ces 

roches ignées s'est mise en place sous forme de dôme dans un environnement aquatique; 

une bonne partie de ces intrusions ont atteint le plancher formant la breche volcanique, 

d'autres infiltrent des sédiments et constituent les pépérites. 

De par sa forme globulaire, sa pétrographie ainsi que son ;ts..ociation 3 unc roche 

brechique, la roche massive B Hajar correspond il un cryptoddmc. Cc sont  par definition 

des intrusions de hauts niveaux, dont la composition varie dc fdsique 3 intermédiaire 

(McPhie et al., 1993). Leur mise en place semble être favorisée dans des environnements 

sub-aquatiques mixtes de type volcaniquedsédimentaires. Généralement, ces roches sont 

surmontées par des coulées dc rnasscs ("mm flow") commun6ment resédimentées. 

L'emergence de ces roches peut entraîner le soulkvement des unités sedimentaires sous- 

jacentes et serait vraisemblablement responsable des déformations locales que subissent 

ces roches (McPhie et al., 1993). 

Dans le secteur ouest du gisement, une brèche volcanique succéde au matériel 

massif. Sa composition minéralogique à quartz porphyrique, ainsi que son chimisme 
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Figure 7.3: Representation schdmatique des diffdrentes etapes de 
déposition des lithologies ainsi que la min6raïisation à 
Hajar. 



rhyodacitique, la rapprochent du cryptodôme. Les brèches volcaniques peuvent résulter 

soit d'une auto-bréchification par fracturation d'un magma l'état solide sous l'infiuence 

de cisaillement, soit de stress d'extension lors de son fluage (McPhie et al., 1993), soit 

par la fragmentation sous l'effet de trempe par l'introduction de magma chaud entrant en 

contact avec une eau froide, produisant' une granulation par contraction (Cas et Wright, 

1987). La fragmentation par trempe peut produire de larges volumes de débris 

volcaniques qui dans le passé étaient prises pour des roches pyroclastiques (Cas, 1992), 

la nature non vésiculaire des hyaloclastites permet de les différencier (Honnorez et IKirst, 

1975). Elles sont identifiées dans toute composition de laves sous-marines, aussi bien 

basaltiques (Bailard et al., 1979) que rhyolitiques (de Rosen-Spence et al., 1980). La 

roche se constitue alors de blocs de vexes de taiile variable, communément associés Lt des 

minéraux angulaires et fragmentes. Puisque les magmas acides ne sont presque jamais 

explosifs, la bréche volcanique dans l'environnement de Hajar serait vraisemblablement 

liée aux processus de l'interaction d'un matériel igné felsique chaud avec l'eau marine. 

Son accumulation localisée au nord du dôme suggkre une dépression topographique Lt ce 

niveau, s'accordant avec la présence de failles synsédimentaires de vergence nord-est 

(Hibti, 1993). Cette br&e représente une évidence de proximité à l'extrusion d'un 

magma sur le plancher oceanique. 

Dans la slatigraphie de Hajar, une unité constituee de roches subvolcaniques 

infiltrées de matériel sédimentaire se localise dans les roches du mur et dans les roches du 

toit. Les textures de ces roches montrent leur appartenance aux pépéntes (Cas et Wright, 

1987). Ces roches se forment par l'interaction de magma en contact avec les eaux 

interstitielles de sédiments non consolidés et gorgés d'eau. Selon Fisher et Schmincke 

(1984) et Cas et Wright (1987)' ces roches se forment pour l'essentiel dans des bassins 

oceaniques et dans des bassins d'arcs insulaires, ob le magma entre en concurrence avec 

d'épaisses accumulations sédimentaires. Dans de tels environnements, la pression 

hydrostatique contribue confiner la pression magmatique, lui permettant d'arriver il des 

niveaux supérieurs oii des roches sédimentaires, peu consolidées et moins denses que la 



magma, lui permettent de s'injecter entre les sédiments. La présence de telles roches 

dans la stratigraphie de Hajar c o n f i e  la progression du dôme meme apr&s le 

comblement du bassin. 

Dans la stratigraphie de Hajar, par dessus ces roches felsiques s'accumulent des 

roches volcaniclastiques, parmi lesquelles trois sous-faci& ont pu être identifies (voir 

section 4.2.2: UIW% VOLCANO-~ÉDIMENTAIRE). Le passage d'un sous-faciès à l'autre 

demeure progressif et concordant et aucune limite apparente n'est mise en évidence. 

Des tufs amygdalaires, se retrouvant il la base de la stratigraphie, se demarquent 

des autres tufs par l'abondance des nodules de quartz et par l'abondance de fragments de 

roches de compositions et de tailles vanables. Lorenz (1974) définit les tufs vésiculés 

comme étant des lits de tufs indurés, constitués de cendres fmes et possedant des cavités 

de diarnBtres millimétriques dont la distribution demeure réguliére dans chaque lit Les 

tufs v6siculés se forment vraisemblablement par compaction de matériel a grains fm où 

une phase gazeuse aurait étd piégée (Fisher et Schmincke, 1984). Ces gaz peuvent être 

d'une source juvénile. Alors, les gaz seraient lib6r6s des pyroclastes chauds présents dans 

le matériel pyroclastique, soit de la vapeur générde par l't?bullition de boue accumulée 

rapidement par dessus un milieu poreux, comme les paléosols, généralement riches en 

végétation, soit de l'air pi6gé durant l'écoulement ou par degradation post-dt5positionnelle 

de la mati&re organique. L'abondance des v&iculés dans les maars et dans les dépôts de 

surge pyroclastique a permis à Lorenz (1974), Sheridan (1983) et Moore (1985) 

d'associer ces tufs à une éruption phreatomagmatique. 

À ces tufs à arnygdules, se succédent des tufs lamines caractérisées par un litage 

sédimentaire Bvident et par l'abondance des structures sédimentaires qui temoignent de 

l'instabilité du milieu de dépôt. Fiske et Matsuda (1964) attribuent la succession de 

lamines dans les tufs B une ségrégation gravitaire du matériel volcanique, caude par un 

courant turbulent lors de l'écoulement. De tels depôts peuvent se former à la base des 

surges qui se forment lors de l'effondrement d'une colonne éruptive. 



Au sommet de la séquence volcanique, apparaît un horizon de quelques mhtres de 

puissance correspondant aux tufs xenolites. Ils correspondent B des tufs massifs, 

locdement lamines, caractérisés par l'abondance de phénocristaux organisés en rubans ou 

dispersés et granoclassés. L'organisation de cette uniri? témoigne du même processus de 

depôt des tufs sous-jacents. L'apparition de phénocristawr pemet d'envisager un 

changement dans les conditions physique ou chimique du magma Par dessus viennent 

des tufs f i s  massifs, de quelques mètres de puissance. 

Les facies pyroclastiques décrits dans la stratigraphie de Hajar peuvent être 

attribués un effondrement d'une colonne druptive sub-aquatique, tel que decrit par 

Fiske et Matsuda. (1964) pour expliquer une séquence stratigraphique tertiaire au Japon 

(figure 7.4). Ces auteurs envisagent les premieres précipitations de dépôts pyroclastiques 

sur le plancher oct5anique sous forme de coulées de masse ("mass flow") constituées 

essentiellement de fragments lithiques et des cristaux denses formant l'unité massive 

(figure 7.4). Au paroxysme de l'activité explosive et B partir de petits volumes, des 

coulees turbiditiques intermittentes, constituées de ponces, de lapillis et de cristaux, se 

forment il la base de la colonne éruptive favorisant une accumulation rythmée et la 

formation des tufs lamines (figure 7.4). À la fm de 1'6ruption et lorsque toute activiîé est 

terminée, les particules volcaniques en suspension s'accumulent pour former les tufs 

massifs (figure 7.4). 

7.2.2 SERIES DÉTRITIQUES DU TOIT 

Les formations du toit consistent en un depôt de turbidites B grains fins interdees 

avec des horizons d'argirites noires carbonatées et siliceuses et de chert impures. Les 

argilites se caractérisent par la persistance de litage et de laminations horizontales, 

marquant une periode de sédimentation h6mip6lagique faiblement oxygénée. Les 

turbidites présentent une épaisseur de quelques centimètres jusqu'h plus d'un mètre, 

correspondant à une partie de la séquence de Bouma. 
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À la fm du Viséen, le volcanisme cesse son activité et débute le demanelement des 

appareils volcaniques pour alimenter un bassin de sédimentation plus ou moins subsident. 

La rareté des coulees volcaniques et des niveaux pyroclastiques, dans ces séries 

detritiques, ainsi que leur granulométrie relativement fine, suggikent que les sédiments du 

V i a n  supérieur se sont deposes à des distances relativement éioignees de la source 

d'apport. 

Plusieurs observations présentées ultérieurement dans cette thèse nous permettent 

de proposer une explication génetique assez précise quant ii la formation de la 

minéralisation de Hajar. Trois types de min6ralisations sont identifiés dans le gisement: 

(1) une mineralisation massive à pyrrhotite-pyrite-sphal&ite-galène-ch-, (2) une 

mineralisation rythmée 2 pyrrhotite à la base et au toit du gisement et (3) une 

mineralisation à chalcopynte-pyrrhotite de type stockwerk à la base du gisement 

(1) L'AMAS MASSIF: La minérdisation massive de Hajar, montrant une texture 

communément rubanée, se situe à l'interieur de roches viséennes à l'interface d'une unité 

volcaniclastique au mur et d'une unité détritique à son toit. Cette minéralisation, 

montrant une concordance stratigraphique avec les roches-hôtes, se présente en forme de 

monticule et reposent sur une zone de stockwerk; elle est accompagnee d'une zone 

d'altération sericitique au toit. Ces faits typiques aux SMV ainsi que la prédominance 

des roches volcaniques dans l'environnement du d6pÔt permettent d'apparenter Hajar aux 

gisements SMV. 

Pour nos besoins, il est important d'apprécier les différentes possibilités de 

formation des monticules minéralisés (figure 7.5): (1) la formation et la croissance du 

monticule directement sur le paléoplancher océanique, (2) la formation précoce du 

monticule dans des s6diments non lithifiés et enfin (3) la formation du monticule par 

remplacement de roches déj8 lithifiées. 

Les inclusions fluides sur le quartz du stockwerk de Hajar ont suggére la présence 
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Figure 7.5: Trois environnements de formation des amas de sulfures 
volcanogl?nes. 



d'un fluide min~ralisateur de densig moyenne d'environ 0,8 gkc, relativement plus faible 

que l'eau marine (1'03 glcc) (figure 7.6). L'émergence d'un tel fluide sur le plancher 

océanique aurait permis la foxmation d'une "plume" et la dispersion des solutions 

hydrothermales et de leur précipitation (principalement sous forme de sulfures). Pour 

éviter une trop grande dispersion, il serait mieux d'envisager des fluides minc?ralisateurs 

s'infdfrant, par exemple, dans des sédiments non lim&. Appuyant cette possibiiite, 

nous rappelons que les roches du toit du gisement sont affectées par la séricitisation 

hydrothermale demontrant l'action du fluide sur des sédiments déjà deposés. Selon 

Finlow-Bates et Stumpfel (198 1) et Lydon (1988)' la prdcipitation directe des sulfures 

sur le plancher océanique n'est pas un mécanisme efficace pour la formation de larges 

corps mh6ralisés. Ces observations excluent la possibilité (1) pour notre modele et 

sugghent soit la possibilité (2) ou la possibilite (3) et par la même occasion peuvent 

expliquer la concentration des sulfures dans un site fermé; le gisement de Hajar a 16 Mt 

de minerais. 

La mise en place de la minéralisation, dans l'une des possibilités, (2) et surtout (3)' 

nous force à déterminer l'âge de cette min&alisation, qui devrait être similaire, sinon, plus 

jeune que les roches qui la contiennent. Hajar et l'ensemble des min6ralisations de 

Guémassa (Kettara, Draâ Sfar) se positionnent stratigraphiquement B l'interface de 

roches volcaniques et de roches sddimentaires de la Serie viséenne de Saghlef. Dans la 

série stratigraphiquement sous-jacente (Série de Téqsim), aucune minhlisation sulfur6e 

n'a pu être mise en évidence (Bornadero, 1983). Par ailleurs, ces min6ralisations ont 

toutes et6 affectées par la déformation hercynienne. Donc, ces mindralisations se limitent 

une tranche d'âge datant du Carbonifère inferieur (Viséen) au Permien. 

L'absence de restes de roches-hôtes qui auraient pu être remplacees au sein de 

l'amas massif et l'existence de roches peperitiques au mur et toit de la minéralisation 

(voir section 2.2.2.1: ROCHES FELSIQUES) suggerent que la minéralisation Hajar ne s'est 

pas formée par remplacement de roches liwt5es. Sa formation par remplacement de 

roches non lithifiées (possibilité 2) reste la plus probable. Alors, la minéralisation massive 
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Figure 7.6: Relation de densite et de température du fluide 
de differentes salinités comparkes l'eau de mer, 
Haas (1976). À une temperature moyenne de 280°C 
et une salinité de moyenne de 6 poid% equi.NaC1 
obtenues des inclusions fluides, on obtient une densité 
du fluide minéralisateur d'environ 0,8glcc. 



de Hajar, formée vraisemblablement à partir de fluides moins denses que l'eau marine, se 

serait produite durant le depôt des sédiments détriques du toit qui a servi de couche 

impem6able prévenant les solutions hyrothemales de la dispersion dans l'eau manne. 

Pour former la min6ralisation massive de Hajar, il est nécessaire de proposer un 

"cap rock" ayant empêche la dispersion* des fluides dans la mer (figure 7.6), tout comme 

pour les minéralisations du Bassin de Guayrnas (Edmond et Von D m ,  1983) et Middle 

Valley (Goodfellow et Franklin, 1993). Durant la croissance du monticule, le fluide 

minéralisateur provoque la dissolution des roches et des sulfures sous le "cap rock"; par 

migration des isothermes, il se produit un remplacement et une remobilisation des 

sulfures de basses températures (sphalérite-galène) par ceux de hautes températures 

(chaicopyrite), des zones centrales vers les zones latérales permettant la formation de 

l'amas sulfuré massif zoné. 

A la base de l'amas massif une minéralisation suatiforme il pyrrhotite, zinc, plomb 

et cuivre ( 4 0  cm de puissance) (figure 6.3) associée B la minéralisation rythmée de base 

ne peut encore être interprétee. Cependant, I'idée de l'injection entre les strates du même 

fluide minéralisateur Ci l'origine de l'amas massif reste possible. 

(2) RYTHMITES À PYRRHOTITE: Dans les circonstances de mise en place de la 

mint5ralisation massive de Hajar sous une couche imperméable, comment peut-on 

expliquer la formation des rythmites? À nos jours, la min6ralisation rythmee associée aux 

tufs identifiée aux alentours du gisement aurait un lien spatial et probablement génetique 

avec la mineralisation massive. L'hypothèse d'un fluide hydrotherrnal initial, riche en fer 

et de températures relativement modérées, formant une plume durant. Evénement 

pyroclastique et précipitant les rythmites 2 pyrrhotite dans un bassin, du moins 

partiellement fermé (peut-être confiné), est plausible. La deuxième occurrence de 

rythmites B pynhotite, ceux rencontrées au toit de la minéralisation, pourrait être le 

resultat de l'accumulation de .fluides tardifs de faibles températures chargés seulement de 

fer durant la sédimentation de roches d6tritiques. 

(3) STOÇKWERK: La minéralisation du stockwerk, localisée sous la lentille massive 



correspond au chenal par lequel les fiuides minérdisateurs ont étt5 acheminés des 

profondeurs pour former les diffdrentes minéralisations. Sa nature bréchique témoigne de 

la pression hydraulique qu'a produit le fluide sous la couche piege. Autour de la zone du 

stockwerk, on rencontre plusieurs zones d'altérations hydrothermales (voir CHAPITRE 5: 

AL~ÉRAION HYDROTHERMALES), correspondant vraisemblablement aux zones lessivées ii 

l'extrême de leurs métaux. Cette minéralisation longe des failles synsédirnentaires N25", 

la distribution du cuivre au sein de l'amas (voir section 6.7: DISTRIBUTION DES SULFURES 

DANS LE DOMAINE EST) illustre la remobilisation tardive des sulfures Ie long de ces failles 

et le rejeu de ces failles durant et même aprh le dépôt des sulfures. Là où le stockwerk 

intercepte les rythmites, on observe l'action de 1' altération hydrothermale, p.ex., le 

remplacement la pyrrhotite par la sphalérite (figure 5.59). 

Après cette discussion de la formation des différents types de minéralisations de 

Hajar, on peut apercevoir que cette minéralisation rejoint, du moins en certains points, la 

classification des sulfures exhalatifs stratiformes à métaux de base d'Eckstrand et al. 

(1996). La diversité typologique des mineraïkations li Hajar suggère un dépôt formé il 

partir d'une plume (cas des rythmites) et un dépôt sous un "cap rock" au sein de roches 

sédimentaires (cas de l'amas massif). La classification d'Eckstrand et al. (1996) definit 

les sulfures exhalatifs comme étant des accumulations concordantes, massives ou semi- 

massives et principalement constituées de sulfures de fer et des métaux utiles, se formant 

normalement au dessus du plancher oceanique. Sangster (1972), Hutchinson (1980), 

Franklin (1993) et Eckstrand et al. (1996) reconnaissent une minéralisation suliFurée 

massive volcanogène (SMV), encaissée et liée génetiquement à des roches volcaniques 

(felsiques ou mafiques). Cette min6ralisation pourrait se présenter localement dans des 

roches sédimentaires faisant partie du complexe volcanique. Les amas sulfurés montrent 

une ou plusieurs lentilles successives en forme de dôme, conformes à la stratification 

sédimentaire et communement dominées par la pyrite ou la pyrrhotite. Les lentilles 

massives reposent gdnéralement sur une (ou plusieurs) zone (s) de stockwerk 



discordante (s), à travers laquelle les fluides minéralisateurs ont ét6 guidés des 

profondeurs. Idealement et dans la plupart des cas, les sulfures utiles démontrent une 

zonalit6 qui consiste en la prédominance de chalcopyrite dans la zone du stockwerk et de 

sphalCrite et galène dans les extrémités des amas (Franklin, 1993). 

f ar ailleurs, la mineralogie des sulfures de Hajar (sans magnétite), ainsi que ceile de 

l'ensemble des minéralisations de Guémassa, montrent une nette abondance de la 

pyrrhotite similaire aux monticules des dépôts modernes. L'abondance de la pyrrhotite 

(pyrite) Hajar et la présence de magnétite accompagnée de pyrrhotite dans le prospect 

de Tiferwine (Zouhry, 1993) (figure 7.7) sont vraisemblablement, liées à la déficience en 

soufre du fluide hydrothemal; l'absence des sulfates dans ces min~ralisations le suggkre. 

Selon Koski et al. (1985) et Hannington et al. (1995), Ia stabilité de la pyrrhotite 

audepens de la pyrite est liée à l'etat réduit du fluide hydrothermal, vraisemblablement 

occasionné par l'interaction du fluide avec les séries sédimentaires du soubassement riche 

en matière organique. 

La préservation de la pyrrhotite de l'oxydation marine apres sa formation peut être 

reliée soit aux conditions réductrices du milieu de depôt soit à l'absence de reaction avec 

l'eau marine. Le modèle de barriere propose, empêchant l'interaction de la 

minéralisation (pyrrhotite) avec l'eau marine viséeme, expliquc hien 1 'ahon dancc dc In 

pyrrhotite dans les Guémassa. 

On note que le sc6nario genétique du dkpôt de Hajar débute au Cambrien par 

l'accumulation d'une epaisse sdrie sédimentaire (7500 m) (figure 7.8). Par la suite, au 

Carbonifère inférieur, lors de la phase precoce de l'orogene hercynien, debute une phase 

de distension entraînant la fragmentation en plusieurs compartiments de la plate-forme 

épicontinentale (du nord du Gondwana) (voir section 7.1 : PALI~OG~OGRAPHIE DU WROC 

CARBONFERE) et l'initiation de l'activité volcanique viseenne. Aprks le volcmisme, 

produisant le mur de Hajar (300 m), une periode de dépats détritiques, principalement 

turbiditiques, s'en suit pour produire les unités du toit de Hajar. 
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Figure 7.7: Fugaciü? de l'oxygène en fonction de la fugacit6 du soufre 
montrant la formation des différents sulfures dans le district 
des Guémassa. Dans le bassin des Guémassa on assiste B un 
changement de phases (po-py) iî Hajar en (po-mag) ii Tiferwine, 
en accord avec la fugacité déficiente du soufie du milieu. 
Les conditions pour la rnin6ralisation de Guaymas sont reportees ii 
titre de comparaison. Guaymas est representee dans sa position 
par projection d'une température de 3 15°C. 
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Figure 7.8: Modele schematique de mise en place du gisement de 
Hajar par remplacement des roches hôtes. 
a) étape initiale: formation des rythmites, 
b) etape finale: formation de l'amas massif. 



En générai, les rnineralisations sulfurées dans les Guemassa coïncident avec 

l'activité volcanique viséenne, étant vraisemblablement la manifestation du d6but de 

l'ouverture du bassin des Gu6massa. Dès Jors, le milieu devient marin et favorable à la 

minéralisation des Gudrnassa par des fluides hydrothermaux. Ces fluides, débutant B des 

tempdratures modérées, engendrent d'abord la formation des rythmites pyrrhotitiques du 

mur. Il s'en suit le depôt de la mineralisation massive, sous une couche pi2ge 

turbiditique, à partir de fluides plus chauds capables de lessiver et de transporter les 

métaux utiles tels que le zinc, le plomb et, au maximum de la température, le cuivre. 

Finalement, durant la phase de tempdratures décroissantes, se forment les rythmites à 

pyrrhotite du toit. 

Les isotopes de plomb des galènes de Hajar apportent une precision quant à 

l'origine des metaux (voir section 6.9: PRÉasro~s ISOTOPIQUES). Ces métaux 

proviendraient d'un mélange de deux sources: la premikre correspondant au socle 

cambrien moyen, constitue d'argilites silteuses fossilifères et la seconde correspondant 

aux volcanites viséennes encaissant la minéralisation (metamorp hisées au faciès schiste- 

vert). Ces donnees corroborent notre modèle dans la mesure où l'on considere le 

lessivage des roches sédimentaires cambriennes et des roches volcaniques vi.séennes de 

leurs metaux (Fe, Zn, Pb et Cu) par des fluides de températurcs de plus en plu! dlevdes 

pour ensuite decroître et déposer en sequence les rythmites à pynhotiic du mur. l'amas 

de sulfures massifs et finalement les rythmites il pyrrhotite du [oit. 

Les isotopes du soufre de la minéraIisation massive montrent une valeur moyenne 

de +1,3%0 nettement differente de +15%0 d'une possible provenance du soubassement 

Cambrien (-+28 %O pour l'eau marine cambrienne (Claypool et al., 1980)). Pour la 

minéralisation massive de Hajar, la source du soufre correspondrait: (1) soit au lessivage, 

tout comme pour le plomb, des roches volcaniques et sédimentaires viséennes qui 

devraient donner un 6% d'environ O%O, donnée d'une source a dominance magmatique, 

soit (2) derivée des sulfates marins viséens de 8% - +15%0 et qui aurait donné, aprés 

fractionnation, des valeurs approchant O%O pour le 6% des sulfures (Sangster, 1968) 



(voir section 6.9.2: ANALYSE ISOTOPIQUE DU S o m ) .  Ces résultats appuyent notre 

modèle dans la mesure oh l'on considère la formation de l'amas massif B partir du 

lessivage des roches volcaniques viséemes, Dans le cas des ryihmites, on s'attend 

obtenir des valeurs 6"s - +15 %O, qui correspondraient au lessivage du soubassement 

cambrien. 

La midralisation massive de Hajar serait un depôt de type exhalatif' volcanogene, 

mis en place Ci l'intérieur de roches volcano-sédimentaires d'une plate-forme 

épicontinentale. Au cours de sa formation, à l'abri des eaux marines, la minéralisation 

massive est continuellement alimentée par les fluides hydrothermaux de plus en plus 

chauds, provoquant la migration du front isothermique et la remobilisation des sulfures 

de basses températures (zinc et plomb) des zones centrales vers la périphérie. Le dépôt 

des sulfures de hautes températures (cuivre) apparaît au centre du stockwerk et de l'amas 

massif. 

Enfui, les min&alisations de Hajar ont eté sujettes au métamorphisme rkgional et tt 

la déformation hercynienne, entraînant une redistribution locale des sulfures. Cette 

d6formation a g6n6r6 un plissement majeur conduisant Li l'apparition de la structure 

rubannée de la minéralisation massive et de multiples textures dont les textures de recuit, 

les mâcles polysynth6tiques et la recristallisation sous pression entre autres (voir section 

6.3.3: T E X T ~ E S  DE DÉFORMATION DES MINERAIS). La zone de stockwerk, positionnée 

sur une faille synsédimentaire (voir sections 2.3.2: TEC~ONISME et 3.3.1: S T R U ~  

LOCALE) semble avoir rejoué un rôle important durant la déformation. En effet, l'axe du 

pli de la mégastructure que d6crit la lentille minéralisée co'incide avec cette zone de 

stockwerk. 

i En sens strict, le terme "exhalatif", bien que cité dans de nombreux gisements de même type 
que Hajar, ne me paraît pas approprit! dans le cas où les solutions hydrothemles ne 
s'étendent pas sur le plancher océanique. Le terme n'est employé dans ce travail qu'en 
absence d'un terme alternat@ 



7.4 CUMPARAISON A VEC LA CEINTURE PYRITEUSE IB&RIQUE 

La paleogéographie demontre que la Meseta occidentale du Maroc serait la 

continuitk de la ceinture pyriteuse ib6rique (PB; 'lberian Pyrite Belt") (Bomadero, 

1983). Le tableau 7.1 montre les principales similitudes et diffkrences qui existent entre 

ces deux ceintures. 

La P B  est une province métallogenique parmi les plus grandes au monde, avec des 

concentrations en metaux de base dépassant 1,7 milliard de tonnes. Certains gisemerits 

appartenant B cette ceinture sont connus depuis 1000 av. 3 . C ;  le gîte de Neves-Corvo 

est le dernier avoir été découvert en, 1986. Cette ceinture compte environ 80 amas 

sulfurés, dont dix contiennent de 50 à 250 Mt de minerais. Ces gisements ont été 

exploités initialement pour le cuivre et les métaux precieux alors que le soufre, le fer, le 

zinc, le plomb, l'argent et l'or étaient considérés comme sous-produits. L'une des 

caractéristiques de cette ceinture est l'occurrence de min6ralisations mang~siferes 

alternant avec les métaux de base. Cette ceinture correspond à l'une des unit& 

géotectoniques majeures de la ceinture hercynienne. La déformation hercynienne ayant 

affecté ces terrains est accompagnee par un metamorphisme régional de faible degrt?, 

allant de zéolitique au sud de la ceinture au faciks schiste vert inférieur au nord (tableau 

7.1). 

L'ensemble des dépôts de pyrite se sont mis en place dans la Formation du 

Complexe Volcanique Siliceux. Cette fonnation montre une epaisseur variant de 100 à 

600 m et un âge Famennien-Viséen, s'intercalant entre le Groupe phyllite-quartzite et le 

Groupe C u h .  Les plus anciennes formations du socle, d'âge paléozoïque, correspondent 

à des sédiments d'origine terrigene de type plate-forme. L'activité ignee se manifeste 

exclusivement par un volcanisme sous-mdn feisique et mafique. Ii s'en suit une &rie de 

fiyschs 6pais de quelques kilom2tres. Le volcanisme felsique de nature explosive 

dominant laisse suggérer une profondeur de mise en place modérée sinon faible. Le 

volcanisme mafique est représente par des spilites coussinees et sous forme de tufs. 

Schermerhom (1975) avait interprete l'environnement géodynamique de la ceinture 



Tableau 7.1: Table comparative de la minéralisation de Hajar au Maroc et des 
rnin6ralisations de Rio Tinto et Neves-Corvo de la IPB. Les données 
relatives i~ Hajar sont présentkes dans cette thèse. celles de Rio Tinto 
et Neves-Corvo sont tirees de Ambas (1986) et Lescuyer (1998). 

1 Horizon repère ( Rythmites 1 Horizon de chert exalatif 1 

Ceinture ibérique 
Rio Tinto 1 Neves-Corvo 

Famemien sup. à Viséen sup. 

CompIexe siliceux 

Zéolite à Schiste-vert 

Hercynieme+alphe 

Âge de formation 

Niveau stratigraphique 

Métamorphisme 

Orogènes 

Minéraiisation 
(teneurs %) 

Sulfure dominant 

Maroc 
Hajar 

Viséen 

Saghlef J Teqsim 

Schiste vert 

Hercynieri.+dpline 

Zn-F%-Cu 
(1 1-3-0,7) 

Pyrrhotite (pyrite) 

Taille 

FeS dans la sphalérite 

Isotopes de soufre 

PbPb 
206/204.207/204,208/204 

Cu-&-Pb 
(O,%-0,SO-0,17) 

16 Mt 

Sources des mdraux 

Température, "C 

Cu-Zn-Pb (Sn) 
(1.32- 1,43-0,23-3) 

10 Moles 9% 

1.3 %O 

18,183-15.64-38.34 

Pyri te 

234 Mt 

Melange de roches 
sédi. cambriennes 
+ volcan, viseen 

280 

261 Mt 

1 à 8 Moles % 

3,8 %O 

18.19-15.63-38.217 

Environnement 
cnistd (roches 

3evoni.-du viséen.) 

1.9 %O 

18.23 1-15.656-38.334 

Mélange d'une 
source magmatique 
+ sédimentaire 

150 à 350 



iberique comme t?tant iies a un orogéne intracontinental. Par contre, Dias et Ribeiro 

(1995) proposent une subduction pentée vers le nord-est débutant au Dévonien supérieur, 

suivie d'une collision durant le Farnenien et le Westphalien moyen. La presence de 

roches ultramafiques indique vraisemblablement à des zones de suture. Selon Carvalho et 

al. (1997), le caractère bimodal du volcanisme est lié la fusion partielle de la croûte 

continentale et non ii la fractionnation d'un magma basaltique primitif. 

Les min&alisations sulfurées de la IPB sont des dépôts massifs polymt5talliques A 

pyrite-chaicopynte-sphalente et gaïène, démontrant commundment une texture finement 

laminée, dont la granulométrie des sulfures reste invariablement à grains fins. Les 

minéraux de gangue sont principalement le quartz, les carbonates, la séncite, Ia chlonte et 

la barytine. Dans la plupart des gisements, une zonalité mindrdogique a pu être observée 

et qui consiste en une association à chalcopyrite, chlorite et séricite à leurs bases et une 

association sphalérite, galbe et barytine vers leurs toits et les zones périphdriques. La 

pyrite, l'arsénopynte, le quartz et les carbonates, ne montrent aucune zonalite et sont 

dispersés a travers les gisement.. À Neves-Corvo, l'étain est présent en grande 

abondance et, selon Gaspar (1995), serait paragh9.iquement associé aux sulfures 

précoce et serait une &idence de la contribution d'un fluide magmatique (Carvalho et al. 

, 1997). Dans les dépôts autochtones la barytine est commune. Les gisements qumés 

de proximaux reposent communément sur des stockwerks iî pyrite-chalcopyrite. La 

magnétite et la cobaltite sont également presentes dans un bon nombre de stockwerks 

(Marcoux et al., 1996). 

Les sulfures de la ceinture ibérique affichent des valeurs isotopiques en soufre 

variable allant de -30%0 B +30%0. Une réduction bactérienne du soufre d'origine marine a 

et6 proposée pour expliquer les hautes valeurs négatives (Munha et al., 1980, Yamamoto 

et ai., 1993). L'origine des métaux a pu être déterminée par analyse des isotopes de 

plomb. À l'exception de Neves-Corvo, Marcoux (1998) conclut que le plomb et les 

métaux en genéral dans la IPB proviennent du lessivage des roches volcaniques et 

magmatiques encaissantes ou d'une source profonde commune au plutonisme et au fluide 



hydrothermai. 

B h g a  et ai. Fify(1988), Carvalho et al. (1997) considèrent que les gisements de la 

IPB se sont formés sous le paleo-plancher océanique protégés vraisemblablement soit par 

des roches sédimentaires imperméables (pélitiques) soit par un précurseur de jaspe et de 

chert ayant empeché la dispersion en plume des fluides hydrotherrnaux, produisant ainsi la 

formation des amas sulfurés par remplacement des roches volcaniques encaissantes. 

La ceinture sulfurée mesetienne occidentale du Maroc s'étend s u  une cinquantaine 

de kilomètres et comprend les gisements de Hajar, de Kettata, de Draâ Sfar, de Koudiat 

Taïcha ainsi que des indices rnin6ralisés de Tiferwine, de N'zala, de Frizem et de Ghoula. 

Toutes ces minéralisations se situent au sommet la série viséeme de Saghlef. 

Stratigraphiquement, cette série est divisée en Vois complexes (Maier et El Kakkour, 

1986): le complexe inferieur, constitue de pélites et de tuffites acides et basiques; le 

complexe volcanique acide, constitue de laves acides (et tufs) et des manifestations 

tuffacees basiques; et le complexe supérieur calcareux, caractérisé par l'apparition de 

lentilles et de barres calcareuses intercalées aux tufs. C'est l'interface du complexe 

volcanique acide et du complexe calcareux que l'ensemble des min6ralisations semblent 

être présentes. Au cours de la tectonogenkse hercynienne, les minéralisations et les 

roches-hôtes ont été affectées par un métamorphisme regional rétrograde de type schiste- 

vert. 

Les minéralisations sulfurées rencontrées dans la Meseta marocaine se caractérisent 

par la prédominance de la pyrrhotite. Chacune de ces minéralisations se distingue du 

point de vue min6ralogie et texture. À Kettara, le minéralisation est il pyrrhotite massive 

avec peu de chaicopynte et sans zinc et plomb. À Dra8 Sfar, la minéralisation est massive 

avec de fuies disséminations de sphalerite, de galène et de chalcopyrite. À Hajar, la 

minéralisation est nrbmée et riche en zinc, plomb et cuivre, majoritairement pyrrhotitique 

et localement pyritique. L'indice de Tiferwine se distingue des autres depôts par 

l'abondance de la magnetite et de la pyrrhotite et la presqu'absence de la sphaierite et de 

la galène (Zouhry, 1992). Une association en pyrrhotite-magnétite-chalcopyrite forme 



l'amas minéralisé. Nulle part, dans les depôts de la Meseta marocaine, des sulfates n'ont 

eté rencontrés. 

Bien que la pyrrhotite soit le principal sulfure de fer 8 Hajar, une bonne partie du 

gisement, surtout dans les secteurs distaux, est dominée par la pyrite. Le gisement, 

contrairement aux autres depôts, montre une importante variéît! minéralogique et 

texturale ainsi qu'une zonalit6 des sulfures. Le stockwerk de Hajar montre une zonalité 

lateraie: au centre à dominance de chalcopyrite et latéralement dominance de sphal6rite. 

Les isotopes de soufre de la minéralisation de Hajar ont montré une variation 

limitée (-1 Lt 5%0), vraisemblablement de source marine. Quant aux métaux, ils semblent 

provenir d'un melange d'une source profonde (probablement socle cambrien) et des 

roches volcaniques hôtes. 



Les principales conclusions que nous tirons de cette études sont comme suit: 

1- Sur un plan regional, le gisement de Hajar a été découvert dans les roches 

appartenant au massif de Guémassa. Ce massif est constitué de séries sédimentaires 

intercalées avec des roches volcaniques, il presente un âge viseen et repose en 

discordance sur un socle cambro-ordovicien. La sédimentation correspond une 

séquence de type flyschoïde avec passages carbonates. L'ensemble des terrains 

sont affectés par la tectonogen&se hexynieme ayant géneré un metamorphisme 

regional de type schiste-vert inférieur. 

2- Sur un plan plus local, le gisement de Hajar est encaissé entre une unité 

volcanique et volcanoclastique au mur et une unité sédimentaire detritique à son 

toit. Les roches volcaniques sont divisées en deux groupes: le premier de 

composition rhyodacitique comprend le cryptodôme, les roches péperitiques ainsi 

que la bréche volcanique, le second groupe de composition andésitique regroupe 

l'ensemble des tufs aussi bien ceux il texture amygdalaire et les tufs lamines que les 

tufs massifs. L'ensemble de ces uniiés revi?le un votcanisme type bimodal d'affdté 

calco-alcaline. 

3- La minéralisation de Hajar correspond Zt un amas sulfure massif A pr6dominance 



pyrrhotitique, reposant sur une zone de stockwerk ayant developpé dans les roches 

encaissantes un rnétasomatisme hydrothemai, representé par quatre zones 

d'altérations. Du coeur du stockwerk vers ses bordures on rencontre une zone à 

silice, une zone à biotite, une zone à sericite et finalement une zone à chlorite. 

4- Trois principaux types de mineralisations sont identifies: 

Une minéralisation massive se présente sous forme lenticulaire, subdivisée en 

deux sous domaines: le premier, situé dans la partie est du gisement, est domine 

par la pyrrhotite et le second, situe dans la partie ouest, est dominé par la pyrite. 

Ces minéralisations décrivent en g6n6ra.i une texture rubanee, des textures de 

déformations et de recrisiallisation y sont presentes. Les espèces minerales A 

travers le gisement ne montrent qu'une faible diversité comrnun6ment dominée 

par la pyrrhotite, suivie de la pyrite, la sphalérite, la galhe, la chalcopyrite et 

l'arsénopyrite. L'abondance de ces sulfures change d'une zone à l'autre laissant 

apparaître au sein du gisement une zonalité qui consiste en une zone à 

chalcopyrite-pyrrhotite B la base de la lentille massive et latéralement en une 

zone riche en sphdMte-galène-pyrrhoti~ alors que la partie centrale est 

constituee de la pyrrhotite seulement. 

Une minéralisation rythmee, qui consiste en l'alternance de lamines de 

pyrrhotite et de lamines silicatees, montre une extension laterale qui dépasse le 

site minier. Cette minéralisation associee aux tufs correspond 

stratigraphiquement aux premieres manifestations hydrothermales dans le district 

et pourrait être utilisée comme guide d'exploration. 

Une minéralisation du stockwerk localis6e à la base de Hajar reste peu 

étendue. Eue presente une structure brechique dominée par la chalcopyrite et la 

pyrrhotite s'associant latéralement & des roches séricitisees transformant les 

rythmites B pyrrhotite en m i t e s  à sphaléfite. Cette minerdisation, d&rivant 

une structure allongée d'une vingtaine de métres de large, a vraisemblablement 

emprunte une faille synsedimentaire de direction N25". Des failles syn- 



sédimentaires de cette orientation interceptant des unités tuffacées pourraient 

être prises comme métallotectes. 

5- Les isotopes de plomb des galènes de Hajar laissent suggérer une source crustale 

au plomb. Ces donnees ont démontre un mélange de deux sources: (1) lessivage 

d'un socle ancien (probablement cambrien) et (2) lessivage de roches volcaniques 

carbonifères pour les métaux que forment la rnineralisation. Quant aux isotopes de 

soufre, ils révelent également une double source (1) des sulfates marins et (2) une 

contribution des sulfures des roches volcaniques viséemes. 

6- Quant au mode de mise en place des müieralisations de Hajar, de multiples 

informations, entres autres les inclusions fluides qui envisagent une densité du fluide 

d'environ 0'8 g/cc nettement plus EgCre que l'eau de mer viséeme, ont permis de 

considérer la formation de la minéralisation massive sous une faible couche de 

turbidites qui ont servi de piège à la dispersion et & l'oxydation de la pynhotite. 

Les rythmites riches en fer, quant à elles, semblent avoir précipité à partir de fluides 

de temperatures rnoderees durant la sédimentation des tufs et des depôts 

détritiques. 

7- US minéralisations dans les Guémassa au Maroc semblent avoir été formées dans 

une cadre paléogéographique similaire il celui de IPB. Cependant, une différence 

persiste qui consiste en la prédominance en pyrrhotite des mineralisations des 

Guémassa. En effet, les différentes phases métalliques apparaissant dans les 

minéralisations des Guemassa Iaissent suggérer des fluides de plus en plus déficients 

en soufre, faisant apparaître la pyrrhotite-pyrite à Hajar et la pyrrhotite-magnetitc 

Tiferwine. 
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Annexe 1 

Analyses géochimiques des roches totales. 



ANNEXE I: ANALYSES CIIIMIQUES DES ROC1 IES VOLCANIQUES ET SUD-VOI-CANIQUES DE HNAK. 

Échantillons 







Échantillons 

Ga 
Nb 
Pb 
Rb 
Sr 
TI1 
U 
Y 
Zr 
Cd 
I i i  
Ta 

42 
95,8 
42,2 
8,96 
0,46 
1,34 
7.7 

1.78 
4.43 
O,? 3 



ANNEXE 1: SUITE. 

Éc han Mons 
SiO2 
Ti01 
A1203 

M n 0  
Mg0 
Ca0 
Na20 
K20 
pz05 
Lia0 
Cc 
Co 
Cr203 
Cu 
Ni 
Sc 
v 
Zn 
LOI 
Total 



Échantillons 1 93-6002-3 93320% 19 93-520x 13 



Annexe II 

Analyses géochirniques des certains min6raux à l'aide de la microsonde. 







ANNEXE II: ANALYSES GÉOCHIMIQUES DE LA BIOTITE ET DE LA 
SÉRICITE. 



ANNEXE II: ANALYSES GÉOCHIMIQUES DE L~ANTHOPHYLITE, DE 
LTLMÉNITE ET DES CARBONATES. 



Annexe III 

Diagrammes d'isocon pour les roches subvolcaniques (ryhodacites). 



Concentration de la roche fraiche 

L'effet de l'altt5ration s'accentue de la roche (1) vers la roche (2). 



Annexe IV 

Analyses g6ochimiques des sulfures à l'aide de 1a microsonde. 







1 Échantillons 1 S 1 Fe 1 Zn 1 Cu 1 As 1 Co 1 



Annexe V 

Données obtenues des inclusions fluides. 



Th: Tempdratures d'homogdndisation. 
Tf: temperatures de prernikre fusion. 
Te: températures de demiére fusion. 
Thco2: températures d'homogeneisation du CQ. 



ANNEXE V: DONNÉES .DES INCLUSIONS FLUIDES. 

Th: Températures d'homog8n8isation. 
Tf: temperatures de prerniere fusion. 
Te: temperatures de demiére fusion. 
Thccn: températures d'homog6n6isation du COI. 

Échantillons 
95-520-S 1 

Tf 
-8 

Échantillons 
95-540-S 1 

Te 
-58.20 

Échantillons 
95-540-S 1 

Th CO2 
8 
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