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Résumé

Les zones de convergence ont des signatures tectoniques, morphologiques et ther-
miques tres variables. Certains orogenes, comme les Andes Centrales, peuvent avoir un
régime tectonique localement neutre a extensif, tandis que 1’ensemble de la chaine est
en raccourcissement. L’ équilibre entre les forces tectoniques et la flottabilité de la croiite
détermine la dynamique de la marge. Les parametres physiques qui contrdlent 1’évolution
de la marge peuvent étre déduits de la topographie ; pour les Andes, les contraintes en jeu
varient entre 25 MPa et 75 MPa, la force totale impliquée est d’environ 5.10'2 Nm™!, la
viscosité est de I’ordre de 2.10%! Pas. Un modele dynamique de déformation est développé,
en assimilant la lithosphere a une plaque mince visqueuse. Des différences mineures dans
les conditions aux limites permettent de reproduire convenablement I’évolution de marges
actives tres différentes, compressives ou extensives. La contribution motrice de la racine
lithosphérique a la dynamique est également examinée. Les relations génétiques entre dy-
namique et régime thermique impliquent une tres forte variabilité du champ thermique
des marges actives. On distingue les sources de chaleur “statiques” qui incluent le flux de
chaleur mantellique et la production radiogénique crustale, et les sources “dynamiques” qui
dépendent de la cinématique de 1’orogénese, comme la friction a la base de la lithosphere, le
magmatisme, 1’ablation convective de la lithosphere, I’érosion, la sédimentation, etc. Une
étude théorique systématique permet de hiérarchiser les processus thermiques. Un intérét
particulier est accordé aux perturbations induites par les processus superficiels. Ces inves-
tigations sont appliquées aux Andes Centrales, ou les données thermiques sont abondantes.

Dynamics and thermal regime of orogenic belts - Application to the
Central Andes

Convergent zones show highly variable tectonical, morphological and thermal signatures.
Some orogenic belts, like the Central Andes, locally undergo a neutral to extensive tecto-
nic regime, while the whole belt is globally shortening. The balance between tectonic and
buoyancy forces within the crust controls the dynamics of the margin. The physical para-
meters ruling the evolution of the margin can be deduced from topography ; in the Andes,
the involved stresses range between 25 MPa and 75 MPa, the total involved force is 5.10"2
Nm™!, and the viscosity is in the order of 2.10?' Pas. A time-marching strain model is
developped for the lithosphere, on the basis of the thin viscous sheet approximation. Minor
differences in the boundary conditions conveniently explain the evolution of both com-
pressive and extensive active plate margins. The impact of a denser lithospheric root on the
dynamics is also explored. The tectonic evolution of active margins disturbs their thermal
fields. Highly variable thermal signatures within orogenic belts are evidenced. Heat sources
include static sources, i.e., mantle heat flow and radiogenic heat generation, and dynamic
sources, which depend on the kinematics of the orogenic belt, i.e., shear heating at the base
of the lithosphere, magmatism, convective removal of the lithospheric root, erosion, sedi-
mentation, efc. A theoretical approach is carried out in order to estimate the various thermal



contributions and to assess their influences within different morphotectonic units. Particu-
lar attention is paid to surface processes. These investigations are applied to the Central
Andes, where numerous thermal and additional geophysical information is available.

Dinamica y régimen térmico de la orogenesis - Applicacion a los Andes
Centrales.

Las zonas de convergencia presentan caractéristicas tectonicas, morfologicas y térmicas
muy variadas. Ciertas orogénesis, como los Andes Centrales, pueden tener localmente un
régimen tectonico de neutro a extensivo, mientras que el conjunto de la cordillera esta
en compresion. El equilibro entre las fuerzas tectonicas y la flotabilidad de la corteza
determina la dinamica de los limites de placas. Los pardmetros fisicos que controlan la
evolucion del margen de placas pueden deducirse de la topografia; para los Andes, los
esfuerzos varian entre 25 MPa y 75 MPa, la fuerza total implicada es aproximadamente
de 5.10" Nm™1, la viscosidad es del orden de 2.10%! Pas. Un modelo dinamico de de-
formacion es desarollado, asimilando la litosfera a una placa delgada viscosa. Pequefias
variaciones en las condiciones de contorno permiten reproducir convenientemente la evo-
lucién de sistemas activos muy diversos, tanto compresivos como extensivos. Igualmente,
la contribucién motriz de la raiz litosférica a la dindmica es examinada. Las relaciones
genéticas entre dindmica y régimen térmico implican una gran variacion del campo térmico
de los margenes activos. Distinguimos las fuentes de calor “estdticas” que incluyen el flujo
de calor del manto y la produccién radiogénica de la corteza, y las fuentes “dindmicas”
que dependen de la cinemadtica de la orogénesis, como la friccién en la base de la litos-
fera, la erosidn, la sedimentacion, efc. Un estudio tedrico sistematico permite jerarquizar
los procesos téctonicos. Un interés particular es concedido a las perturbaciones inducidas
por los procesos superficiales. El resultado de esta investigaciones es aplicado a los Andes
Centrales, donde los datos térmicos son abundantes.
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INTRODUCTION 11

Les zones de convergence ont des signatures tectoniques, magmatiques et morpholo-
giques tres variables. De la méme maniere, le régime thermique des marges actives est peu
homogene. L’objectif de cette these est de caractériser les processus dynamiques et ther-
miques des zones de convergence, ainsi que leurs relations génétiques. L’ état de contraintes
des plaques peut étre évalué a I’aide des déformations observées (e.g. Zoback, 1992). Les
marges continentales actives montrent des régimes tectoniques tres variables, apparem-
ment indépendants du type de subduction. Les hautes chaines de montagnes sur les marges
peuvent étre localement en extension, comme le Tibet ou les Andes péruviennes, et des
bassins marginaux, comme la mer du Japon, peuvent €tre en compression. La variabilité du

régime tectonique constitue une clef pour la compréhension des zones de convergence.

La dynamique des continents est pilotée par des forces qui s’établissent presque ex-
clusivement en domaine océanique. La traction du panneau plongeant et la poussée de la
ride, moteurs principaux de la tectonique des plaques (e.g Turcotte et Schubert, 1982),
interviennent en domaine continental comme conditions aux limites, responsables de la
dynamique continentale. Afin d’expliquer les observations tectoniques antagonistes en ap-
parence -de la compression a 1’extension des marges continentales actives- un réle mo-
teur du manteau asthénosphérique sur la dynamique des plaques est parfois envisagé (e.g.
Wdowinski et al., 1989 ; Russo et Silver, 1994). De tels modeles parviennent a reproduire
des contextes tectoniques locaux, mais expliquent difficilement un régime tectonique plus
régional. Nous nous proposons d’examiner la dynamique des zones de convergence a 1’aide
d’un modele simple dans lequel les forces tectoniques sont équilibrées par les forces de
flottabilité, liées aux variations latérales de densité. Afin d’isoler les parametres physiques
principaux de la dynamique, 1’approche retenue est celles de I’approximation aux plaques
minces visqueuses (e.g. England et McKenzie, 1982 ; Houseman et England, 1993). Les
données géologiques sur la cinématique de la déformation permettent de calibrer les inves-

tigations théoriques par des exemples réels.

La Terre évacue la chaleur de facon hétérogene. En domaine cratonique, les seules
sources de chaleur sont le flux mantellique et la production radiogénique crustale. La
déformation des plaques redistribue les sources de chaleur. D’une part, les sources perma-
nentes, radioactives, sont remobilisées et, en domaine orogénique, 1’épaississement crus-
tal accroit considérablement la densité de flux de chaleur; d’autre part, 1’énergie interne
évacuée par la géodynamique a grande échelle se fait de maniere hétérogene. Les forces

tectoniques liberent de 1’énergie par la déformation des zones de convergence, et cette

INTRODUCTION
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déformation est exothermique. La cinématique orogénétique apparait comme un contrdle
essentiel du régime thermique ; les relations entre dynamique et régime thermique seront
analysées dans cette optique. Les processus géodynamiques ne sont pas toujours exother-
miques, et certains, comme par exemple 1’érosion et la sédimentation (e.g. Carslaw et Jae-
ger, 1954 ; Turcotte et Schubert, 1982), induisent simplement des effets transitoires en ac-

croissant localement le régime thermique pour le diminuer par ailleurs.

En observant la distribution hétérogene des sources de perturbations (e.g. Birch, 1947 ;
Chapman et Rybach, 1985), nous pouvons quantifier les larges variations du régime ther-
mique associé. L’incidence de 1I’évolution tectonique sur le régime thermique peut €tre

appréhendée si I’on connait la dynamique.

Les contrdles du régime thermique interviennent a des longueurs d’onde spatiales tres
variables, et les processus a considérer ne sont pas les mémes selon 1’objet de 1’étude. Les
phénomenes thermiques en domaine orogénique seront donc abordés de deux manieres
complémentaires. Nous nous intéresserons dans un premier temps aux processus ther-
miques régionaux, qui contraignent le champ de température profond, puis nous envisa-
gerons les processus locaux qui interviennent a proximité de la surface; si les proces-
sus superficiels ne contrdlent pas la géodynamique, il est néanmoins important de les
évaluer précisément car la compréhension du régime thermique a faible profondeur a un
double enjeu : intérét économique d’une part, afin de préciser 1’histoire de la maturation
des hydrocarbures dans les bassins sédimentaires, intérét général d’autre part puisque la
détermination directe du régime thermique se fait essentiellement a 1’aide de données de

températures acquises a de faibles profondeurs.

Cette these permet d’appréhender les processus qui contrdlent régime thermique et
dynamique. La rhéologie dépend de la la température. Les relations d’interdépendance du

régime thermique et de la dynamique y sont également appréhendées dans cette optique.

Une application particuliere aux Andes Centrales, pour la thermique comme pour la
dynamique, sera proposée. Cette région constitue une zone privilégiée pour cette étude
pour de multiples raisons. Sa largeur atteint presque 800 km et appartient a un ensemble
orogénique de pres de 7000 km de long, 1’épaisseur crustale dépasse 70 km (James, 1971,
Beck et al., 1996). Sa cinématique est tres rapide : la subduction de la plaque Nazca se
produit a 7.6 cm/an (DeMets et al., 1990), les vitesses de surrection actuelles atteignent
0,3 mm/an (Gregory-Wodzicki, 2000 ; Kennan, 2001), le raccourcissement horizontal est
de 10 cm/an. Le bassin d’avant-pays tres large (~ 150 km) entre 17°S et 22°S en fait une
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zone d’exploration pétrolicre intense, et de nombreuses données thermiques ont ainsi pu
étre synthétisée afin de contraindre les investigations théoriques.

Enfin, les Andes Centrales, de par leur structure unique, bénéficient d’un intérét
académique tres fort. Les données géophysiques sont nombreuses et permettent d’explorer
de nombreuses hypotheses relatives a la structuration d’un relief aussi particulier que 1’ Al-
tiplano (e.g. Froidevaux et Isacks, 1984 ; Isacks, 1988 ; Baby et al., 1997 ; Lamb et Hoke,
1997).
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Chapitre 1

Introduction a la dynamique des chaines

de montagnes

1.1 Introduction
Une simple carte topographique de la Terre révele les traits principaux de la tectonique
des plaques (fig. 1.1.1).
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FIG. 1.1.1 — Topographie et plaques tectoniques.
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On reconnait aisément des zones de convergence, en domaine continental avec par
exemple la chaine alpine des Alpes Occidentales a I’Himalaya, comme en domaine
océanique avec la subduction Pacifique. Dans tous les cas, cela se caractérise par des re-
liefs au dessus de zones de subduction. Parfois, des continents sont impliqués, dans d’autres
cas, uniquement des océans. Dans tous les cas, les moteurs de la convergence sont essen-
tiellement la traction du panneau plongeant et la poussée de la ride. On pourrait alors s’at-
tendre a retrouver les mémes caractéristiques morphologiques, le méme état de contrainte
et le méme régime de déformation. Cependant, en isolant les zones de convergence, des
différences fondamentales ressortent. Ainsi le régime de contraintes est fondamentale-
ment différent d’une zone a une autre (Zoback, 1992a). La réponse topographique varie en
conséquence sensiblement, puisqu’on peut trouver dans une méme zone de convergence

des bassins en extension comme des montagnes en compression.

1.2 Régime tectonique des zones convergentes

Si 'on s’intéresse au régime tectonique, il est bon de clarifier cette expression, qui
integre de facon souvent confuse les notions de contraintes et de déformations. La tec-
tonique des plaques -littéralement leur construction ou leur architecture- signifie en fait
leur évolution dynamique. Si I’on décrit 1’histoire tectonique d’un objet géologique, les
contraintes sont la cause, la déformation est la conséquence. La notion de contraintes est
tres abstraite et il n’existe que peu de méthodes -particulicrement en géologie- permettant
de mesurer les contraintes (hydrofracturation de puits ou mesures a 1’aide d’un vérin plat),
et celles-ci sont particulicrement dispendieuses. La déformation possede 1’avantage de ca-
ractériser des grandeurs mesurables directement, ce qui n’est pas vrai pour les contraintes.
Enfin, si la déformation est le résultat d’un champ de contraintes, 1’inversion du champ
de déformation pour revenir aux contraintes nécessite quelques précautions, car c¢’est une
déformation finie qui peut étre observée, moyennée sur une période de temps variable,
tandis que la théorie fait plutdt intervenir des tenseurs de déformations et de contraintes
instantanés. En outre, la conversion quantitative des déformations en contraintes requiert

une connaissance de la rhéologie.
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1.2.1 Tectonique des plaques, contraintes et déformations

En inversant les observations de déformation, il est possible d’estimer le régime de
contraintes. Ceci pose un probleme dans les zones ou la déformation est faible, et c’est
donc aux frontieres de plaques que le régime de contraintes sera le mieux défini. En ef-
fet, les outils principaux pour caractériser le champ de déformation sont les mécanismes
au foyer des séismes et les données géologiques de déformation cassante (proches de la
surface), qui permettent d’estimer le tenseur des déformations. Mais I’interprétation des
données géologiques requiert une connaissance a priori du mode de déformation. En re-
vanche, les mécanismes au foyer donnent des tenseurs de déformations instantanés, mais
tres locaux. L’extrapolation vers un tenseur des contraintes reste donc délicate. Et ce par-
ticulierement sur une méme verticale. Dans un milieu stratifié, les composantes normales
des contraintes, paralleles a la stratification sont méme discontinues. Dans la lithosphere,
le tenseur des déformations varie avec une longueur d’onde beaucoup plus courte verti-
calement qu’horizontalement. Un exemple illustrera mieux le probleme : dans une chaine
de montagnes, on peut observer des déformations extensives en surface. S’il s’agit d’un
phénomene gravitaire superficiel, ce systeme de contraintes n’est pas représentatif du
régime de contraintes présent dans le reste de la crofite. S’il s’agit d’un effondrement glo-
bal de la chaine, le régime tectonique de la racine crustale reste-t-il le méme que dans la
partie aérienne de I’orogene ? Ainsi, un tenseur des déformations peut €tre extrapolé plus
facilement latéralement que verticalement.

La synthese du World Stress Map Project (fig. 1.2.2, Zoback, 1992a; Mueller et al.,
2000) fournit des indications qualitatives locales du régime de contraintes intraplaque.
Celles-ci sont inversées a partir des données sismiques (essentiellement) et géologiques
disponibles, et doivent donc étre manipulées avec prudence. Comme mentionné plus haut,
le tenseur des contraintes ne peut naturellement pas €tre déduit des données de déformation
1a ou elle est faible. C’est pourquoi I'intérieur des cratons est tres mal documenté, et les
rares données qui s’y trouvent sont bien souvent des effets de la déformation locale (voir
par exemple les données de Zoback, 1992b ou Assumpgao, 1992).

Les informations sur les tenseurs de déformations étant souvent insuffisantes pour pou-
voir prédire le régime de contraintes intraplaque, des modeles globaux y remédient et per-
mettent une approche quantitative des champs de contraintes intraplaque, en intégrant les
moteurs de la déformation (une revue est présentée section 1.2.2). Un consensus semble
découler de ces modeles généraux et de I’inversion des données de déformation : les

continents sont essentiellement en compression (c.f. synthese du World Stress Map Pro-
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indéterminé. L’ orientation donne la direction de contrainte horizontale maximale.

Jject, Zoback, 1992a), hormis sur les zones de rifts. En domaine océanique, les données
de déformation sont beaucoup plus dispersées et permettent difficilement de conclure sur
le régime tectonique, bien que certains auteurs prédisent un régime tres compressif (e.g.
Govers et al., 1992). Le probleme principal rencontré par les modélisations est qu’elles
prédisent des variations a grande longueur d’onde du régime de contraintes, tandis que
les observations varient plus rapidement. Par exemple, le continent nord-américain change
plusieurs fois de régime tectonique d’est en ouest (fig. 1.2.2), depuis les Appalaches com-
pressives au Basin and Range extensif, en passant par le plateau du Colorado, plutdét com-

pressif et la région du Rio Grande, extensive.

Dans la section suivante, nous nous attacherons a préciser quels phénomenes peuvent
étre responsables du champ de contraintes, de la tectonique des plaques, et du champ de
déformation observé. Examinons les mécanismes globaux de la géodynamique de maniére

a limiter le champ d’investigation et a mieux cerner le régime de contraintes intraplaque.
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1.2.2 Les moteurs de la tectonique des plaques

La tectonique des plaques résulte des interactions entre le manteau et la lithosphere.
Les plaques ont parfois été considérées comme des radeaux interagissant, dérivant sur un
manteau peu visqueux, ce manteau pouvant lui méme et de facon indépendante, étre animé
par une convection de type Rayleigh-Bénard. Cette vision simpliste a été remplacée par un
modele ou les plaques constituent une couche limite thermique intégrée dans le processus
de convection (e.g. Turcotte et Oxburgh, 1967 ; Davies et Richards, 1992 ; Lémery et al.,
2000). Les plaques rigides sont mobiles au dessus de 1’asthénosphere et en sont détachées.
C’est dans cette optique que nous décrirons les processus dynamiques dans les paragraphes
suivants ; cependant, le découplage de la lithosphere d’avec 1’asthénosphere sus-jacente est
parfois discutée. Par exemple, VanDecar et al. (1995) estiment, par la présence éventuelle
d’un panache fossile sous le Parand potentiellement li€é au magmatisme de Tristan da
Cunha, que le couplage de la plaque sud-américaine avec le manteau sus-jacent a pu étre
préservé au cours du temps. Toutefois, si la présence d’une anomalie de vitesse sismique est
tres probable, les implications sur la dynamique restent discutables puisque les arguments
méme permettant d’établir une relation génétique avec le magmatisme du point chaud de
Tristan da Cunha restent maigres, et que les implications géodynamiques sont extrémement
difficiles a justifier dans les limites de la convection terrestre telle qu’elle est comprise jus-
qu’a présent. La subduction est le moyen le plus efficace pour refroidir le manteau, et les
dorsales (ou plutdt le plancher océanique) évacuent efficacement la chaleur. Si I’on cherche
a isoler schématiquement les forces agissant sur la lithosphere, la tectonique des plaques
semble animée principalement par la traction du panneau plongeant et la poussée de la
dorsale, et le déplacement des plaques s’oppose au frottement sur le manteau.

La tectonique des plaques est pilotée par les variations latérales de densité. Celles-ci
peuvent étre dues a des variations lithologiques, comme les variations d’épaisseur crustale,
ou thermiques, comme dans le cas de la subduction. Forsyth et Uyeda (1975) puis Chapple
et Tullis (1977) ont tres tot répertorié les acteurs principaux de la tectonique des plaques
(fig. 1.2.3). Nous parlerons de forces par commodité mais sur une Terre sphérique, il serait
plus rigoureux de parler de moment des forces. Les forces a considérer peuvent étre mo-
trices (poussée de la dorsale, traction du panneau plongeant efc), ou résistantes (résistance
au déplacement horizontal, a I’enfoncement du panneau plongeant etc).

Plusieurs approches permettent de déterminer les forces responsables de la tecto-
nique des plaques. Les observations du régime tectonique (e.g. Zoback, 1992) peuvent

contraindre les modeles. Une autre approche consiste a estimer les moments totaux de
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FIG. 1.2.3 — Schéma des forces principales agissant sur une zone de subduction. RP :
poussée depuis la ride. SP : traction du panneau plongeant, ol (olivine), sp (spinelle) et
pv + mw (perowskite+magnétowiisite) sont les phases (et les densités) du panneau plon-
geant. D : la friction a la base de la lithosphere. Elle peut étre motrice (d) ou résistante
(r), RE : résistance de I’asthénosphere a la pénétration du panneau plongeant. IP est la
[riction interplaque, c’est-a-dire la force transmise a la plaque chevauchante (d’aprés For-
syth et Uyeda, 1975, Chapple et Tullis, 1977). Les "ballons de plage indiquent le régime
tectonique présumé selon la convention habituelle.

forces. Si une plaque est a 1I’équilibre, ¢’est-a-dire que son accélération est nulle (nous ver-
rons ci-apres que c’est toujours le cas), la somme des moments des forces doit étre nulle.
Mais plusieurs combinaisons de forces peuvent produire le méme résultat et prédire un
mouvement des plaques ressemblant a celui décrit dans le référentiel des points chauds.
Le probleme est contourné en comparant les régimes de contraintes induits et observés.
La encore, le probleme reste litigieux puisque Richardson (1992) prédit une tectonique
essentiellement pilotée par la poussée de la ride, tandis que Stephanick et Jurdy (1992)
suggerent une prépondérance de la traction du panneau plongeant et de la résistance entre
la lithosphere et 1’asthénosphere. Enfin, il est envisageable de quantifier directement les

intensités des différents acteurs de la tectonique.

La poussée de la dorsale (ridge push)

La poussée depuis la dorsale a malencontreusement conservé un nom inadéquat (ridge
push RP, fig. 1.2.3) pour la désigner. Il ne s’agit pas d’une force de poussée s’exercant en
limite de plaque, au niveau de la ride. C’est une force de volume qui agit sur I’ensemble de
la plaque océanique, correspondant a la diminution de I’altitude avec la distance a la ride.
En se refroidissant, depuis leur formation au niveau des dorsales, les plaques deviennent

plus denses, et par conséquent s’enfoncent par isostasie. Les variations latérales de densité
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qui en découlent induisent un gradient de pression entre le sommet de la ride et le bassin.

<« Yo

_> <_

—

F2 <«
© F1
©

—> i : 2

yL Lithosphere g ’
£, ~——

F1G. 1.2.4 — “Ridge push”, équilibre des forces sur la lithosphere océanique (d’apres
Turcotte et Schubert, 1982). La dorsale, plus chaude et plus élevée, induit une différence
latérale de pression qui exerce une force dirigée vers le bassin. F1 est la force exercée par
I’asthénosphere sur la lithosphéere, F2 la force exercée par I’eau sur la lithosphére, et F3
la force horizontale due a la pression lithostatique.

L’équilibre des forces (fig. 1.2.4) s’écrit :
Frp = F1— F2— F3, (1.2.1)

ou Frp est la force due a la poussée de la ride, F1 est la force exercée par I’asthénosphere
sur la lithosphere, F2 1a force exercée par I’eau sur la lithosphere, et F3 la force horizontale
due a la pression lithostatique. En supposant I’équilibre, en intégrant la pression lithosta-
tique sur la verticale, ces trois forces sont telles que F'1 = f0w+yL Pm gy dy, ol p,, est la
densité du manteau asthénosphérique, F'2 = fow Pw 9y dy, ol p,, est la densité de 1’eau
de mer, et F3 = p, gw + ¥ p gydy, ot py, est la densité de la lithosphére. La re-
lation entre la température moyenne de la lithosphere et la topographie est connue si la
lithosphere est en équilibre isostatique, de méme que la relation qui relie la température a
1I’age, et qui fait intervenir la fonction erreur, erf. Quelques calculs simples montrent qu’il

est possible d’évaluer la poussée de la dorsale Fizp soit :

gpma(Tm - TO)) o

1.2.2
™ (pm - pw) ( )

Frp = gpma(Tm - TO) <1 +

ou « est le coefficient de dilatation thermique, « la diffusivité, 7}, la température du man-
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teau, T; la température en surface, et ¢ ’age de la lithosphere étudiée. Le seul parametre
variant significativement est 1’age de la lithosphere. Celui-ci est un contrdle prépondérant
pour la poussée de la dorsale, et I’intensité de celui-ci varie donc d’un bassin océanique a
un autre. Turcotte et Schubert (1982), pour une lithosphere océanique de 100 Ma, et Fowler
(1990) ’estiment a 2-4.10*2 Nm~!. On remarque que pp n’est pas localisée a la dorsale,

ni pres de la dorsale, et est parfaitement répartie sur toute la plaque océanique.

La traction du panneau plongeant (slab pull)

Lorsque le panneau plongeant pénétre dans 1’asthénosphere, il est en déséquilibre ther-
mique. Il est plus froid que 1’asthénosphere avoisinante, et ce déficit thermique se traduit
par un exces de densité (cf. fig. 1.2.3). Cette variation latérale de densité produit de la méme
maniere que précédemment des forces de volumes qui tendent a entrainer le panneau en

subduction, et a tirer la plaque en surface (slab pull SP, fig. 1.2.3).

La force due a ce déficit thermique Fsp s’écrit :

Fgp = /pogaATdv, (1.2.3)
%

ou pgy est la densité de 1’asthénosphere, o le coefficient de dilatation thermique et AT
la différence de température entre I’asthénosphere et un élément du panneau. Turcotte et
Schubert (1982) évaluent la traction du panneau plongeant de 10'* Nm—123,3.10* Nm!,
soit pres de 10 fois plus que la poussée de la dorsale.

Cette premicre approximation ne prend pas en compte les changements de densité
associés aux changements de phases, essentiellement vers 400 km (olvine-spinelle) et a
670 km (spinelle-perovskite+magnétowiistite). Le premier changement de phase produit
un exces de densité tandis que le second, au contraire, génere un déficit de densité (e.g.
Bina, 1996, Matas, 1999). Ces changements de phase affectent donc les effets purement
thermiques de la subduction sur les forces en présence, en augmentant (olivine-spinelle)
ou en diminuant respectivement la flottabilit¢ du panneau plongeant. Turcotte et Schu-
bert (1982) estiment que la poussée due a la transition de phase olivine-spinelle a 400 km
est de 1,6.10'3 Nm™!; cependant, la transition spinelle-perovskite+magnétowiistite & 670
km induit une force du méme ordre de grandeur dans le sens opposé. C’est la somme de
ces composantes (minéralogiques et thermiques) qui donne la traction efficace du panneau

plongeant en surface.
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L’entrainement par le manteau en convection

Une troisieme force motrice est parfois mentionnée pour expliquer la tectonique des
plaque : I’entrainement par le manteau en convection (D, fig. 1.2.3). Il est difficile d’ex-
clure catégoriquement une participation motrice des hétérogénéités internes du manteau
sur le mouvement des plaques. Des courants de convection variables sous les plaques pour-
raient induire un cisaillement a la base de la lithosphere capable d’entrainer localement
la lithosphere sus-jacente de maniere significative. Par exemple a une échelle relativement
locale, un retour de la convection sous la forme de corner flow est parfois proposé pour
expliquer la déformation en bord de plaque (e.g. Wdowinski et al., 1989). Néanmoins, un
argument assez fort, qui suggere que le manteau n’est pas un moteur de la tectonique, est
donné par I’anisotropie sismique. Des travaux récents suggerent un flux local du manteau
asthénosphérique depuis des zones de surpression vers des zones de moindre pression,
avec une faible corrélation avec le déplacement des plaques (e.g. Tommasi et al., 1996
Barruol et Hoffman, 1999). Ceci suggere que la lithosphere et 1’asthénosphere peuvent
étre découplées puisque leurs déplacements sont décorrélés. En revanche, 1’anisotropie du
manteau est souvent parallele aux structures d’échelle lithosphérique, ce qui laisse certains
auteurs présumer d’un contrdle du flux mantellique sur la déformation (e.g. Russo et Sil-
ver, 1994 ; Barruol et al., 1997). Enfin, la somme des forces appliquées sur les plaques doit
étre nulle. La poussée de la dorsale et la traction du panneau plongeant fournissent des
forces motrices importantes. Seule la friction entre plaques et aux interfaces lithosphere/
asthénosphere s’y opposent. En moyenne, la force résistante due a la friction a la base
de la lithosphere est donc nécessairement égale aux forces motrices. En bilan, il apparait
donc raisonnable d’écarter de maniere générale les effets moteurs du couplage entre la

lithosphere et 1’asthénosphere.

Forces résistantes

Ont été jusqu’a présent considérées uniquement les forces motrices liées aux hétéro-
généités de densité. Cependant d’autres forces, résistantes cette fois-ci, s’appliquent aux
limites des plaques. Lorsqu’une plaque est en mouvement, elle doit se déplacer par rapport
au matériau environnant : I’asthénosphere visqueuse dans laquelle le panneau plongeant
pénetre, qui lui impose une résistance en retour (RE, fig. 1.2.3), et 1a plaque chevauchante,
qui frotte contre la plaque en subduction (/P fig. 1.2.3). L’écoulement est tres lent en

raison de la forte viscosité (d’ou les approximations usuelles en géophysique de Re ~ 0 et
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Pr~ o0), donc d’une part I’énergie cinétique des plaques est tres faible (par exemple celle
de la plaque indo-australienne se mouvant a 10 cm/an est comparable a celle d’une voiture
roulant a 20 km/h), d’autre part I’accélération est négligeable. Ce dernier constat implique
que I’équilibre des forces doit étre nul. Les forces résistantes équilibrent donc les forces

motrices.

On a écarté précédemment les effets moteurs du couplage entre 1’asthénosphere et la
lithosphere. Mais le cisaillement d’origine visqueuse 7z, résistant cette fois-ci, s’ applique
sur I’ensemble de la plaque en déplacement. Il dépend de la viscosité de 1’asthénosphere,
de la vitesse relative de la plaque par rapport a son environnement, et de la surface de la
plaque. Une partie s’établit sur la partie plongeante, et diminue les effets de la traction du
panneau plongeant, peut-Etre significativement si la viscosité augmente avec la profondeur
(Ricard et al., 1984), tandis qu’une autre partie est la résistance au déplacement horizontal.
Dans le premier cas, cette résistance dépend de la vitesse de la convection la ol le panneau
plongeant pénetre ; dans le second cas, elle dépend du flux mantellique sous-jacent, puisque
des courants de circulation asthénosphérique sont décrits (e.g. Doglioni et al., 1991, Vin-
nik et al., 1992). Le couplage entre I’asthénosphere et la lithosphere étant inconnu, il est

difficile d’évaluer cette force F'rg qui peut s’écrire :

FRE = /TRE dS, (124)
S

ou 7 est le cisaillement sur une surface élémentaire de la plaque. Enfin, la friction avec la
plaque chevauchante (I P, fig. 1.2.3) diminue encore la traction du panneau plongeant. De

la méme maniere que précédemment, cette force passive s’écrit Frp = f 71p dS. Fowler
S
(1990) I’évalue a 10*2 Nm!. Dans le chapitre 2, la friction interplaque est déduite pour

les Andes a partir de la topographie, ot elle est de 1’ordre de 50 a 75 MPa. En intégrant les
contraintes cisaillantes sur la longueur de friction, on estime la force totale de friction, tres
constante pour les segments matures des Andes, de I’ordre de 6,5.10'2 Nm !, et de 2.10*2
Nm ! pour le sud du Chili.

La friction au niveau des failles transformantes peut également constituer une force
significative. Richards et Lithgow-Bertelloni (1996) expliquent le réarrangement global de
la tectonique Pacifique il y a 43 Ma (dont I’illustration la plus caractéristique est la courbure
de la chaine Hawai-Empereur) par la modification des frontieres transformantes autour

de la plaque Pacifique. Sur ces fronticres s’appliquent de faibles contraintes cisaillantes
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mais de fortes contraintes normales, et celles-ci guideraient le déplacement des plaques
(Richards et Engebretson, 1994).

La résistance a la flexion du panneau plongeant peut constituer une résistance significa-
tive. Becker et al. (1999) ou Conrad et Hager (1999) estiment qu’elle peut contrebalancer
la traction du panneau plongeant jusqu’a 60%. Notons que cette estimation dépend de la
rhéologie. Si celle-ci est visqueuse, une part significative de la traction est retenue par la
résistance a la flexion du slab. Si la subduction est rapide, une contribution élastique est a
prendre en considération, et la résistance a la flexion est moindre, puisque des lors que la
plaque est courbée, le bilan énergétique est nul, I’énergie €élastique nécéssaire a courber la
partie de la plaque qui entre en subduction étant compensée par 1’énergie élastique libérée
lors de son dépliage en profondeur. Watts et al. (1995) privilégient -probablement abusi-
vement, mais nous n’entreront pas ici dans le détail- une rhéologie enticrement élastique
pour quantifier les processus agissant sur les zones de convergence.

S’il est difficile de quantifier les forces de friction, on notera néanmoins que la force
résistante sur les limites de plaques doit é&tre du méme ordre de grandeur que les forces
motrices, elle constitue le principal au déplacement des plaques et que 1’accélération des

plaques est nulle.

Bilan des forces agissant sur les plaques

Si toutes ces forces ne sont pas aisées a quantifier, il est possible d’en écarter certaines.
On retiendra comme force motrice la traction du panneau plongeant et la poussée de la
ride comme forces actives au premier ordre, ainsi que la résistance de 1’asthénosphere au
déplacement de la lithosphere comme force passive. En revanche, le couplage moteur de la
lithosphere avec 1’asthénosphere en mouvement semble n’avoir qu’un effet mineur.

La poussée de la ride met la plaque en compression. Son intensité dépend de 1’age de
la plaque (cf. relation 1.2.2). Si celle-ci est récente, elle est peu efficace, et inversement.
La traction du panneau plongeant comme force dominante devrait mettre I’ensemble de la
plaque en extension. Cependant, cette force est due au volume du panneau (et donc a sa
longueur). Lors des changements de phase, ce régime de contraintes peut s’amplifier (exces
de densité due a la pente de Clapeyron -0P/0T- de la transition olivine-spinelle) ou dimi-
nuer (déficit de densité a la transition spinelle-perovskite+magnétowiistite) localement. Le
cisaillement résistant a la limite avec 1’asthénosphere, lui, agit sur le panneau plongeant
comme sur la partie océanique.

Entre la dorsale et la fosse de subduction, il existe donc un point ot le régime tectonique
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s’inverse, d’une dominante compressive liée a la poussée de la ride, vers une dominante
extensive due a la traction du panneau plongeant. La localisation de ce point dépend de
la longueur du panneau plongeant et de 1’age du plancher océanique (fig. 1.2.3). Enfin,
le type de marge qui entoure une plaque contrdle son régime tectonique. Ainsi la plaque
sud-américaine subducte tres peu (uniquement au nord et au sud, ou sont les subductions

Caraibe et Scotia) tandis que sa marge orientale est la dorsale médio-atlantique.

Les continents subissent pareillement les forces de traction des panneaux plongeants et
de poussée des rides en leurs marges passives, mais I’introduction d’une crofite continentale
modifie le bilan des forces. Les forces de flottabilité associées (par exemple au niveau
d’une chaine de montagnes) induisent des contraintes extensives -ou plus exactement de
moins en moins compressives- a mesure que I’épaisseur crustale augmente. Cette source de
contraintes permet d’expliquer partiellement 1’extension observée dans les hauts plateaux
(Tibet, Altiplano, Rocheuses). La physique est tres proche de celle de la poussée de la
ride (relation 1.2.2). Un intérét particulier est accordé a ces contraintes dans le chapitre 2.
De nombreux travaux (e.g. Ricard et al., 1984 ; Froidevaux et Isacks, 1984) caractérisent
la relation entre le moment et 1’état de contrainte. On peut montrer (chapitre 2) que les

contraintes verticales moyennées sur la lithosphere o, égalent :

gM

I (1.2.5)

Ozz =

ou M est le moment, g I’accélération de la pesanteur, et L 1I’épaisseur de la lithosphere. Le

moment s’écrit M = [Ap(z)z dz et varie donc en 2 pour une crolite homogene, Ap(z)
L

étant la variation de densité entre la crofte et le manteau.

Les variations d’altitude du géoide N sont données par N = @ (Turcotte et Schu-
bert, 1982), ou (G est la constante de gravitation universelle. Le rapport des variations des

contraintes verticales sur les variations du géoide est donc une constante telle que :

— 2
022 _ 9

N  2xGL’

(1.2.6)

Chambat et Valette (comm. pers.) inversent le probleme et calculent les variations du
déviateur des contraintes, qui sont dues aux effets cumulés des variations d’épaisseur crus-
tale et des variations diffuses de densité, a partir du champ de gravité. On retrouve dans leur
modele la relation (1.2.6) qui relie 1’altitude et le régime tectonique (plus la topographie

est élevée, moins les contraintes prédites sont compressives). Leur modele met en exergue
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I’importance des effets stabilisateurs de la crofite (par stabilisateur on entend caractériser la
tendance du moment crustal a résister a la formation de reliefs, par opposition au moment
lithosphérique).

Les continents sont relativement stables dans le temps. Or, nous venons de mention-
ner la propension de la crofite a s’effondrer sous son propre poids. Une approche clas-
sique -depuis Argand, 1922- de la mécanique en domaine orogénique décrit un équilibre
des forces entre les forces tectoniques (induites par la friction interplaque en général), et
les forces induites par les variations d’épaisseur crustale. Les marges passives sont alors
systématiquement en extension puisqu’elles ne sont en apparence soumises qu’aux effets
de la crofite et que 1’épaisseur crustale diminue brutalement au passage du talus conti-
nental. C’est donc qu’une contrainte déviatorique supplémentaire équilibre la variation
latérale de densité au niveau de la marge (cf. chapitre 2). Cette source supplémentaire
est due a la lithosphere. Le manteau est plus froid sous les continents, la lithosphere est
donc plus épaisse. Celle-ci est donc plus dense que 1’asthénosphere, ce qui induit une flot-
tabilité négative. Cette derniere contrebalance les effets de la croiite (e.g. Bai et al., 1992).
Cette contrainte maintient donc 1’équilibre des marges et permet a une €paisseur crustale
de I’ordre de 30-35 km d’étre préservée (fig. 1.2.5).

Manteau lithosphérique

FI1G. 1.2.5 — Bilan des flottabilités crustales et lithosphériques a l’échelle du continent. La
racine lithosphérique épaissie des continents a une flottabilité négative qui maintient la
crolite continentale, dont la flottabilité est positive, et qui tend a s’effondrer.

Lorsque la fosse de subduction recule, la marge passe en extension; le saut dans les
contraintes déviatoriques de part et d’autre de la marge n’est plus supporté. Cette baisse
des contraintes au niveau de la marge contrdle parfois le régime tectonique local a I’aplomb
d’une zone de subduction. Encore une fois, la force responsable de ces contraintes ne peut
pas €tre mesurée directement. Mais les observations cinématiques nous informent en retour,
et on peut estimer que la contrainte déviatorique normale s’écrit approximativement 7' =
4n+; (¢f section 3.2.1), soit -10/-15 MPa dans le cas de la mer Egée, (1.10'% a 1,5.10"
Nm™!); 7 estla viscosité de la lithosphere, et At le temps caractéristique de 1’ouverture du

bassin. Pour empécher 1’effondrement d’une crofite épaisse de 35 km (soit environ 22 km
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de plus que la crolite océanique), une contrainte normale de 1’ordre de 20 MPa (cf. section
2.2.2) doit étre appliquée a la marge continentale. Dans le cas de la mer Egée, la contrainte
normale réelle n’est donc plus que de 1’ordre 5 MPa lors de 1’extension. !

La contrainte normale qui maintient la crofite en équilibre est probablement induite par
la flottabilité négative du manteau lithosphérique. Les effets du manteau lithosphérique sur

la dynamique de la lithosphere sont détaillés dans la section 3.4.3.

Etat de contrainte au niveau des zones de subduction

Au niveau des zones de subduction, les observations de déformation sont plus nom-
breuses, mais sont également plus disparates. On pourrait s’attendre a une signature tec-
tonique caractéristique selon qu’il s’agisse d’une subduction type ‘“Mariannes” (océan-
océan) ou type “Chili” (océan-continent) ou encore d’une subduction continentale. Mais
les déformations ne sont pas corrélées au type de subduction. Tous les types de régime tec-
tonique sont décrits pour tous les types de marges. En étendant aux subductions continen-
tales, on citera le Moyen Himalaya, compressif, qui jouxte la Haute Chaine himalayenne
et le plateau tibétain (fig. 1.2.6a), décrochants a extensifs (Armijo et al., 1986). Les conver-
gences océan/continent montrent une déformation qui peut étre compressive comme dans
les Andes (en général, fig. 1.2.6b), décrochante comme en Californie et extensive comme
dans le Basin and Range (fig. 1.2.2). La convergence océan-continent peut également se ca-
ractériser par de I’extension tres significative dans la plaque supérieure. Ce sont les bassins
arricre-arc, comme la mer Egée. Enfin, en domaine purement océanique, la déformation
est extensive, comme dans les Tongas (fig. 1.2.6c) ou les Aléoutiennes. La figure 1.2.6d
met en évidence un probleme liés a I’interprétation des tenseurs de déformation sur une
verticale, puisque les déformations compressives (en bleu) semblent dominer. Cette signa-
ture est celle des séismes au contact entre les deux plaques, et ce sont les déformations
décrochantes et extensives (en vert et rouge) qui caractérisent le régime tectonique de la
plaque supérieure.

Enfin, si des variations latérales du régime de contraintes sur les marges des plaques
sont enregistrées, la géologie documente également des variations tangibles au cours du
temps. Les changements de régime tectonique sont abondamment décrits : I’ Asie du sud-

est, qui a eu une histoire complexe et implique de nombreuses subductions en est certaine-

'A Tinverse, lorsqu’une collision est initiée, une contrainte déviatorique positive supplémentaire peut
s’appliquer au niveau de la fosse. Cette force trouve son origine dans la composante horizontale des autres
forces (poussée de la dorsale et traction du panneau plongeant) dont elle diminue les effets.
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310° 320° 330°

FIG. 1.2.6 — Régime de contraintes sur différentes zones de convergence. a) continent/
continent : SE Asie; b) océan/ continent : Amérique du Sud; c) océan/ continent : mer
Egée; d) océan/océan : Tonga-Kermadec (d’aprés les données de Mueller et al., 2000).
Rouge : failles normales, vert : décrochements, bleu : failles inverses, noir : indéterminé.
L’orientation donne la direction de la contrainte horizontale maximale.
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ment une bonne illustration. La cordillere nord-américaine est passée du stade compressif
de I’orogénese Laramide a I’extension du Basin and Range (Atwater, 1970). La cordillere
andine s’est essentiellement développée sur les 25-30 derniers Ma (e.g. Kennan, 2001).
Mais elle a enregistré les périodes d’extension du Mésozoique et du début du Cénozoique
(e.g. Macellari, 1988 ; Lamb et al., 1997 ; Sempere et al., 1999). La Cordillere Orientale
s’est développée a I’emplacement d’un ancien arricre-arc.

Le régime tectonique a 1’aplomb des zones de subduction varie dans I’espace et dans le
temps, et est en apparence indépendant du type de subduction. Le fait qu’une subduction
puisse passer d’un systeme a un autre reflete la similarité des processus tectoniques ma-
jeurs intervenant au niveau des zones de subduction. Nous nous attacherons a comprendre
comment des mécanismes tres similaires autorisent des variations tectoniques et morpho-

logiques spectaculaires.

1.3 Modéliser une zone de subduction : approximation

aux plaques minces visqueuses

Modéliser le fonctionnement d’une zone de subduction dans son intégralité parait
inconcevable. Pour plusieurs raisons, a commencer par le manque de données pouvant
contraindre les modeles sur ces régions. En effet, les observations sont presque restreintes
a la surface, a I’actuel. Ainsi, il n’existe pas d’exemple significatif d’initiation de la sub-
duction. Un tres grande incertitude réside également sur les parametres rhéologiques.

Il est donc nécessaire de choisir un champ d’investigation. Nous nous proposons ici
d’essayer de prédire le champ de contraintes et la topographie a I’aplomb des zones de sub-
duction. Les forces motrices qui s’appliquent sur la lithosphere de la plaque supérieure sont
restreintes a la friction interplaque. Les connaissances sur la rhéologie ne permettent au-
cunement de quantifier celle-ci directement, mais son ordre de grandeur peut étre estimé a
1’aide des autres forces responsables de la dynamique globale d’une part, mais aussi a 1I’aide
des contraintes et de la cinématique qu’elle induit dans la plaque supérieure. Les forces
résistantes sont la friction a la base de la lithosphere, la résistance en limite de plaque,
qui impose une vitesse nulle a son extrémité (fig. 1.3.7), et les variations de 1’épaisseur
crustale. L’influence de ces dernieres s’écrit sous la forme d’un moment, fonction du carré
de I’épaisseur (cf. ci-apres). Dans les modeles suivants, la topographie est donnée comme

le produit de I’histoire tectonique de la chaine. En conséquence, les variations d’épaisseur
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\
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lithosphére &

océanique

manteau L
lithosphérique P

manteau nm=0
asthénosphérique

F1G. 1.3.7 — Modele conceptuel. S est ’épaisseur crustale, D la longueur d’onde ca-
ractéristique de la déformation, u; est la vitesse, ¥4, est la friction basale, motrice ou
résistante, A\ est la longueur de friction, 1, et p, sont les viscosités et les densités. P
désigne un point fixé, en limite de plaque. Dans la section 2, p;, = pm ;s Mm = 0.

crustale nous renseignent sur les contraintes qui ont été appliquées sur la crofite.

Approximation a une plaque mince visqueuse

Placons-nous dans 1’approximation aux plaques minces (e.g. England et McKenzie,
1982 ; Houseman et England, 1993). Celle-ci suppose que les variations avec la profondeur
des composantes horizontales de la vitesse sont négligeables. Ceci permet d’une part de
considérer un régime tectonique moyen sur la lithosphere, mais également de réduire la for-
mulation mathématique d’une dimension (dans le chapitre 2, le probleme est ainsi restreint
a une seule dimension). L’approximation aux plaques minces est valide pour des faibles
variations latérales du gradient du moment crustal (ici le carré de I’épaisseur crustale), ce
qui est vérifié puisque la décroissance latérale caractéristique de I’épaisseur crustale est
au maximum de 40 kilometres sur plusieurs centaines de kilometres. L’ approximation est
entierement valable lorsque la plaque est entre deux surfaces libres. Dans le cas présent,
des contraintes cisaillantes sont imprimées a la base de la lithosphere. L’asthénosphere
n’est donc pas un fluide parfait. Ces cisaillements se transmettent dans la lithosphere et
I’approximation n’est plus enticrement valide. Wdowinski et al. (1989) calculent pour ce

méme probleme un écart négligeable entre les vitesses moyennes dans 1’approximation aux
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plaques minces et sans 1’approximation. Cet écart est fonction de la longueur d’onde de la
friction basale et de 1’épaisseur de la lithosphere. Il apparait clairement en revanche que

ces conditions ne permettent pas de prédire des phénomenes a courte longueur d’onde.

Rhéologie

Le choix de la rhéologie est également un point fondamental pour modéliser la
déformation. En effet, c’est elle qui permet de localiser la déformation. On considere
généralement que la lithosphere a un comportement visqueux sur de grandes échelles de
temps, alors qu’elle aura un comportement élastique a plus court terme (par exemple, on
travaillera sur le rebond post-glaciaire de la lithosphere en lui attribuant une rhéologie
élastique). Si de telles rhéologies parviennent a reproduire relativement fidelement les ob-
servations, elles ne sont pas non plus entierement satisfaisantes puisque le comportement
visqueux est théoriquement valable pour des échelles de temps infinies, et a 1’inverse,
une rhéologie elasto-plastique (e.g. Chemenda et al., 2000) n’integre pas les temps ca-
ractéristiques de la déformation a I’échelle de I’orogénese.

Afin d’étre plus réalistes, certains auteurs raffinent 1’approche en utilisant des rhéologies
plus complexes, visco-plastiques (e.g. Avouac et Burov, 1996) ou visco-€lastiques (e.g.
Medwedeff et Podladchikov, 1999). Un avantage certain de telles rhéologies est qu’elles
permettent de localiser plus facilement la déformation, ou encore de tenir compte de la
composante flexurale observées dans les avant-pays (e.g. Watts et al., 1995). Néanmoins,
I’état actuel des connaissances ne permet pas de déterminer les rhéologies les plus réalistes,
et les rhéologies plus simples sont dans la barre d’erreur des situations plus sophistiquées.
En outre, des résultats similaires peuvent étre obtenus avec des rhéologies différentes, tan-
dis que les conditions aux limites sont des clefs plus déterminantes. Nous nous placerons
donc dans un premier temps dans le cadre d’une rhéologie newtonienne (cf. discussion
section 3.3.1).

Nous utiliserons alors les approximations classiques de la mécanique des fluides ap-
pliquée a la Terre : d’une part I’approximation de Boussinesq, qui stipule que les variations
de la densité dans le temps sont négligeables, est appliquée ; d’autre part le terme inertiel
peut étre éliminé des équations de la dynamique. La résolution des problemes est effectuée

en différence finies explicites.
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Abstract

The tectonic setting and morphological evolutions of active plate margins frequently
change through time, suggesting that similar processes rule all of these evolutions. We
address the problem by a thin viscous sheet approach, where the governing stresses are
restricted to interplate friction, buoyancy and viscous stresses. Various simple cases are ex-
plored to show the different tectonic settings that can be expected, from pure compression
to pure extension. We also discuss the interplate friction driven model and compare it to a
corner-flow driven model. An application to the Andes is then proposed. From the topogra-
phy we determine the magnitude and profiles of the current stresses beneath the Andes at
various locations. The overall basal friction at the plate margin ranges between 30 and 75
MPa and approximately equals the buoyancy stresses due to crustal thickening ; the diffe-
rence being balanced by deviatoric viscous stresses. This equilibrium in turn implies a low
deviatoric stress of less than 10 MPa and an equivalent viscosity of the Andean lithosphere
as low as 2.10%! Pa s. The maximum compressive deviatoric stress is located in the Eastern
fold and thrust belt of the Andes, which matches geological observations. We find that the
current stress regime is not sufficient to explain the observed elevations. We suggest that
interplate friction was stronger in the past when the Neogene plate motions were faster.

Due to this gradual decrease in the interplate stresses, the very high and steep segment of
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Central Peru cannot be sustained anymore. The decrease of the interplate friction combined
with the gradual rotation of convergence, from perpendicular to oblique, induces extension
in South Peru. The Altiplano can be explained by a weak lateral variation in the viscosity
supported by the high heat flow and probable convective removal of the lithosphere. This
allows the Altiplano to be reconstructed in 25 to 30 Myr with a first stage when the Western

Cordillera uplifted and a second stage when deformation migrated to the East.

keywords subduction, stress distribution, topography, crustal deformation, fluid dyna-

mics
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2.1 Introduction

Subduction zones display a wide range of tectonic features correlated to different stress
patterns. Although the main characteristics of subductions are similar anywhere with burial
of mainly oceanic material beneath oceanic or continental plates, their surface morphologi-
cal and tectonic expressions vary widely from intensely compressive to extensive through

intermediate settings.

The intraplate stress field has been intensively discussed and is still the focus of many
studies. Although worldwide data have been collected, the data base remains geographi-
cally uneven and of variable quality (Mueller et al., 1997). The stress fields within cratons
are mainly neutral or compressive. But it is fairly common to see combined extensional and
compressional settings in convergent systems (either in collisions or in subductions). The
Aegean sea and the Lau Basin (Tonga-Kermadec trench) display strong extensional pat-
terns, the Japan sea and Italy show coeval extensional and compressional features, while
the Andes mainly undergo compression with some areas of neutral/extensional regimes.
Moreover, changes in the tectonic regime occur through time : for instance the Aegean for-
merly underwent compression (e.g. Jolivet & Faccenna, 2000), and the Basin and Range
evolved from the Laramide compression to the present day fast extension (Atwater, 1970).
This capability of swapping between two tectonic regimes suggests that the physical pro-
cesses ruling deformation only slightly differ from one geodynamic setting to another. As a
consequence, the associated topography can be of various types. In the Andes, the orogenic
belt shows different shapes, including high plateaus. In several cases, extension can occur

next to the trench, leading to back-arc basins (Japan sea, Lau basin, Aegean sea...).

Topography is the consequence of stresses applied to tectonic plates and of their evolu-
tion with time. All stresses in Earth are the consequences of lateral variations in the inter-
nal density. The habit in the geological literature is to interpret loosely the driving forces,
ridge-push and slab pull as boundary forces (Forsyth & Uyeda, 1977 ; Richardson et al.,
1979) although it is well-known that the ridge-push is, for instance, a force distributed all
along the aging lithosphere and not localized at ridges (e.g. Turcotte and Schubert, 1982).
These forces are resisted mostly by a basal shear traction on the mantle. Other forces seem
to be of lower importance although they may locally dominate the stress field. Among
them, interplate friction, trench suction and driving shear from the convecting mantle can

be outlined.

Various models aimed to constrain the magnitude of the global driving forces by ba-
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lancing the net torques applied to each plate. This approach generally points at ridge push
and slab pull as the main driving forces (Stefanick & Jurdy, 1992 ; Richardson, 1992 ; Mei-
jer & Wortel, 1992). Unfortunately, the solution suffers from non-uniqueness as the same
kinematics can be obtained by different combinations of forces. For instance, ridge push
alone or slab pull alone can both explain the motion of a plate away from a spreading ridge
toward subduction. In principle, tectonic stresses should help to discriminate which forces
are acting : ridge push drives a plate in compression while slab pull induces extension.
However stress data is scarce away from plate boundaries where it would have the most
significant discriminating capability.

The role of crustal or lithospheric density variations has been emphasized by many
authors (Artyushkov, 1973 ; England & McKenzie, 1982, 1983 ; Houseman & England,
1993, Fleitout & Froidevaux, 1983 ; Bai Wuming et al., 1992). The importance of the local
density structure has been illustrated by models using the thin viscous sheet approximation
which is valid at long wavelengths.

The thin sheet approximation has been used to model the Andes in Wdowinski et al.
(1989). In their paper, the Andean topography is the consequence of a basal shear induced
by corner-flow circulation while the internal sources of stresses due to crustal thickening
were neglected. In our paper we propose another mechanism for mountain building near
active plate margins where the traction by the subducting plate under the overriding one
is balanced by internal stresses due to crustal thickening. We first address the problem by
using simple cases to decipher which forces can be responsible for various topographic
responses. Then, we use the topography of the Andes to quantify the stresses acting on
the western South American margin, and probe the results by producing a time-marching
model of the Andes.

2.2 The model

2.2.1 Thin viscous sheet approximation

The derivation of the thin viscous sheet model for the lithosphere has been discussed in
details in various papers dealing with continental deformation (e.g. England & McKenzie,
1982, 1983 ; Wdowinski et al., 1989). This approximation has also been used to understand
the coupling between lithosphere and mantle convection (Lémery et al., 2000). It is based

on the vertical integration of the Navier-Stokes equations coupled with mass conservation.
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In this paper, we only briefly discuss the assumptions of this approach.

The lithosphere is stiff enough with respect to the underlying mantle so that the ver-
tical variations of the horizontal velocity can be neglected. The lithosphere is also thin
enough with respect to the scale of the deformations under consideration that the horizon-
tal gradients of the stresses are negligible with respect to the vertical gradients (Fleitout &
Froidevaux, 1982).

In the lithosphere we define 0,5, 7;; and P to be the total stress tensor, the deviatoric
stress tensor and the pressure, respectively (¢ or j stand for x or y as we only derive a
two-dimensional model),

oij = Tij — Pdyj. (2.2.1)

We assume that the lithosphere behaves like an incompressible viscous fluid with

. auz an
Tij =1 <3xj + 3551') , 2.2.2)

where the viscosity 77 can be constant, laterally variable or even some non-linear function
of the stress tensor. The variable u; represents either the horizontal velocity u or the vertical

velocity v.
Within the thin sheet approximations, the vertical equilibrium simply becomes

1(z—L—h)?0% ?
1 9% o (2) = dz. 223
5 L+h a2 C (2) /L+hpg z (2.2.3)

Assuming that Y varies with a long wavelength with respect to the thickness of the lithos-

phere, (2.2.3) can be simplified in the form

0.2(2) = /L N dz, (2.2.4)
+

where p is the density, g the gravitational acceleration and z the depth measured from the
bottom of lithosphere of thickness L. The upper surface topography is at the position L + h
(z< L+ h).

The equation expressing the horizontal equilibrium can be vertically integrated over the
lithosphere thickness. Assuming that the bottom of the lithosphere is subjected to a shear

stress 3 (we choose the convention that ¥ = —o,,(z = 0) so that 3 > 0 on the left margin
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of the plate tends to induce compression) while the upper surface is stress free, one gets

o L+h

— Ogr dz + 2 = 0. (2.2.5)
ox

The horizontal total stress o, can now be replaced by the sum of the deviatoric and vertical

total stresses ; 0,y = Tpz — Tz + 04,. Using (2.2.2) and (2.2.3), we obtain

0 _0u L+h 192
4L 2_——- d dz — ———1I72, 2.2.6
929z T / Z/Hh P % 5 B2 (2.2.6)

which describes the horizontal equilibrium, averaged over the thickness of the lithosphere.

Using the same assumptions as for (2.2.4), it now writes
o 0Ou o L+h z
u—uﬁ+2=——/‘ w/ pg dz'. 2.2.7)
T or 0 L+h

In equation (2.2.7), @ and 77 are vertically averaged quantities over the lithosphere. For

simplicity, we omit the averaging symbol (overline) in the following.

In this model, the influence of the density variations arises only from crustal thickness
variations. Density variations between the lithospheric mantle and asthenosphere are ne-
glected for the moment. We can therefore define the crustal thickness S by the isostatic
rule S = hp,/(pm — pe) which is valid at long wavelengths, where p,, and p, are the
mantle and crust densities, respectively. Notice that we define h with respect to a situation
without crust, i.e., h = 0 when S = 0. A continent with a typical crustal thickness Sy = 35

km corresponds therefore to a topography of 4375 m.

After some algebra (2.2.7) becomes

pe | 0S5?
(1-——)?£; (2.2.8)

86M+E:pw

AL
oz o 2

This equation is the equivalent of the usual horizontal stress balance equation. It couples the
basal shear ¥, the deviatoric stress 7' = —4ndu/0z (T > 0 corresponds to compression),
and the buoyancy forces related to S2. The right hand side of (2.2.8) can also be written
as 1/2 0(p.ghS)/0x, where p.ghS is the product of the weight of the topography times
the compensation depth. The fact that S? (or Sh) rather than S controls the deformation is

sometimes called the density moment rule (Froidevaux & Isacks, 1984).

A non-dimensionalization of this equation can be performed (e.g. using the length scale
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L and reference velocity and viscosity, 1o and 7y) which leads to the introduction of the
Argand number (Argand, 1922). This number writes accordingly to England & McKenzie

(1982)
C L2 C
Ap =PIZ (1 Pey, (2.2.9)
2noug Pm

It corresponds to the capability of the lithosphere undergoing buoyancy forces to deform.

However using non-dimensional quantities does not simplify the following discussions and
we keep dimensional values.
Additionaly, for incompressible fluids, the time-dependence of the crustal thickness S
is given by :
gj ng tu gi 0. (2.2.10)
By multiplying (2.2.10) by 25, one obtains the transport equation of the density moment

(Lémery et al., 2000),

052 au 852
+252 ) 2.2.11
ot 5 or oz " Vor =0 ( )

Equations (2.2.8) and (2.2.11) are the governing equations of the model that we will solve
in the following (see also Ellis et al., 1995).

2.2.2 General comments

The previous equations (2.2.10) or (2.2.11) assume local mass conservation. This as-
sumption may be flawed in situations with erosion, sedimentation or magmatic addition
(e.g. Beaumont et al., 1992). Mass transport could be taken into account by a source term
in (2.2.10) to represent net material addition or removal, or by a diffusive term to represent
local transport with erosion and sedimentation. For simplicity purpose we do not discuss
these processes which affect the velocities (2.2.11) but not the stress balance (2.2.8).

In this model, only the lateral variations of density due to changes in crustal thickness
are accounted for. Those due to changes in lithospheric thickness are neglected. The pre-
sence of a dense lithospheric mantle would favor gravitational instabilities. Assuming that
the lithospheric mantle with thickness L — S has a uniform and constant density p;, slightly
larger than the mantle density pj,, the Argand number (2.2.9) should be writen

Ar = gL” (pc(l—pp—c)—i-p (l—p—L)(L;iS)Q-i-?p(l—p—L) (L-5)

2770“’0 m m 2 Pm S
(2.2.12)

CHAPITRE 2. EQUILIBRE DES CONTRAINTES A L’APLOMB D’UNE ZONE DE
SUBDUCTION



2.2. THE MODEL 45

This Argand number now includes the lithosphere and is positive as long as L < 45
(assuming p, = 2800 kg m~3, p,, = 3200 kg m~3 and p;, = 3225 kg m™3). If L <
4S5, the dynamics remains qualitatively similar to that described in this paper although the
stabilizing role of internal loads is less important. If . > 4S5, the lithosphere becomes

unstable. The long term stability of continents suggests that Ar remains positive.

The instantaneous equilibrium equation (2.2.8) can be analytically solved in some
simple situations. The existence of strong crustal variations between two tectonic units
of different crustal thicknesses has to be associated with a jump in deviatoric stresses. In-
deed, the z-integration of (2.2.8) across a discontinuity AS? = S?(07) — S%(07) of the
crustal density moment located at z = 0, implies a jump AT = T — T~ of the deviatoric

stresses,

T - T+ = ‘;‘fu - ;’—C)(sz(m) — 5%(07)), (2.2.13)

(assuming that the two units have similar lithospheric thicknesses L). At a passive mar-
gin, the assymetry in crustal thickness is equivalent to an extensive stress applied at the
continent boundary (~20 MPa for . = 100 km and a continental crust thickness S = 35
km). The extensive stress along the passive margins of South East Asia favors a south-
eastward extrusion all along the collision of India with Asia (Molnar & Tapponnier, 1975).
This overall tendency of thick continents to be under extension may however be partially
counteracted by the presence of a dense lithospheric root that reduces the effective Ar (Bai
Wuming et al., 1992).

By the horizontal integration of (2.2.8) between two tectonic units a¢ and b of same

crustal thicknesses, one gets

b

—L(T* - T = / 3 dx. (2.2.14)
a

This indicates that the change of stress between two tectonic units of same crustal thickness

only depends on the basal friction. For instance, the stress change between the two sides of

a mountain belt does not depend on the topography of the belt itself.

The system of equations (2.2.8) and (2.2.11) have motionless solutions (v = 0 where
u 1is the vertically averaged velocity ; of course the real, local velocity in a lithosphere

containing density variations cannot be zero everywhere). In this case the deviatoric stress
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T is zero and the steady state topography simply verifies :

05?
5 =PI LeyT2 (2.2.15)

2 Pm’ Ox
This means that the basal shear stress imposed below the lithosphere or by lithospheric
mass anomalies below the depth L are exactly resisted by the stresses due to variations
in the crustal structure. In steady state, the stresses at the base of the lithosphere can be

deduced from the surface topography.

The lithosphere of the Earth is often not in steady state and we will in the following
discuss several time-dependent scenarii involving different distributions of stresses. They
include compression/tension 7" at the plate boundary, and friction X at its base, either dri-
ving or resisting. At this stage, no attempt to precisely reproduce a given geological setting

is made.

2.2.3 A few simple cases : Mountain building at plate margin

First we consider situations where the crust has a uniform thickness S, at time ¢ = 0.
We assume that the viscosity is constant to avoid further complexities such as folding
or boudinage that may occur for highly non-linear rheologies (e.g. Ricard & Froidevaux,
1988). To maintain this crust at steady state, an initial deviatoric stress 7 has to be applied
To = peg/(2L)(1 = pc/pm)Sz at z = 0~. The simplest way for deforming the lithosphere
is to apply at the plate margin (z = 07) a deviatoric stress 7 + 7" without any shear below
the lithosphere, ¥(x > 0) = 0. Notice that according to (2.2.13) the deviatoric stress seen
by the plate at z = 07 is

T+ = 6T + ’;Cgu - ;’—C)(Sg — S%(t,zT)). (2.2.16)

The two deviatoric stresses 71 and §7T are identical at ¢ = 0 but then, 7" decreases
with S?(¢, zT). At a distance D away from the free border of the plate, we impose a zero
horizontal plate velocity. Equation (2.2.8) implies that the deviatoric stress is uniform and
according to (2.2.10), the crustal thickness varies in the first time steps as

das T+

<= 477—L dt. (2.2.17)
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Applying a normal stress at a plate boundary (e.g. in a collision situation) does not deform
the plate locally but uniformly. The situation of uniform deformation is unlike most com-
mon life situation where the dynamics is dominated by inertia and where the application
of a normal stress tends to produce a local deformation (when a car is hit in the front, it
deforms in the front). The apparent exponential thickening is misleading and one has to
realize that the applied stress T decreases when S increases. Of course the final height is
reached when 7" = 0.

A situation where 07" = 0 and X is constant might seem appropriate, at least locally,
to simulate a subduction zone. The basal shear > would represent the friction induced by
subduction which pushes the overriding plate toward its hinterland. In this case, in the first

time steps, the deviatoric stress linearly increases with the distance to the trench and

s X

X
— dt. 2.2.18
b7 (2.2.18)

Here again, thickening does not occur near but away from the trench.

This is depicted in Fig. 2.2.1 where we have imposed a constant shear below the li-
thosphere over a distance Ay. The initial crust has a uniform thickness Sy. A topography
is generated (Fig. 2.2.1b) on top of the zone of bottom shear, consisting of a quasi linear
slope according to (2.2.18). Away from this zone, a high plateau develops with a final al-
titude H ~ YAy /(p.9Ss). During the orogeny, the deviatoric stress (Fig. 2.2.1a) evolves
from highly compressive to neutral when the steady state solution is reached (see equation
(2.2.15)). At t = 0 (thick line), the shear stress is transmitted away from the friction zone
as a deviatoric stress XAy /L which pushes the overriding plate at the initial velocity that
can be shown to be equal to XAy (2D — Ay)/(8nL).

To explain a topography at the plate margin, one can exert a basal shear stress in the
direction of the trench. A shear stress induced by a corner-flow has indeed been invoked
for mountain building at plate margins in subduction settings (e.g. Wdowinski et al., 1989).
This situation corresponds to that depicted in Fig. 2.2.2 computed with the same parameters
as Fig. 2.2.1 but with a friction in the opposite direction. This condition of uniform basal
friction toward the trench is of course a highly idealized version of the corner flow effect
which induces a shear stress decreasing as 1/ where z is the distance to the trench (Tur-
cotte and Schubert, 1982). We also impose a zero velocity at the trench which means that
we assume that a deviatoric stress builds up at the plate border and can resist the stresses

induced by the rising topography. Like in the previous simulation, during the formation of
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FIG. 2.2.1 — Deviatoric stress (a) and elevation (b) induced by a uniform basal friction
Y} = 3.5 MPa, toward the hinterland, over the length Ay, = 300 km. Four time steps have
been chosen. The simulations are performed with L = 100 km, n = 10?2 Pa s, p, = 2800
kg m=3 and p,, = 3200 kg m=3. The initial crustal thickness is Sy = 35 km and the plate
length D = 7000 km. With these values, the plate boundary moves rightward with an initial
velocity of 5.6 cm yr~. The topography (b) evolves until a final elevation of about 1000 m
while the deviatoric stress (a) tends to zero.

the topography (Fig. 2.2.2b), the deviatoric stress decreases (Fig. 2.2.2a).

In real Earth, the motion of the plate is also resisted by a drag at the base of the lithos-
phere. To simulate a subduction zone more realistically, we add to the driving basal shear
stress previously considered a resistive stress proportional to the lithospheric velocity u, so
that Y is now replaced by ¥ — ku. The shear stress —ku could mimic the traction at the
base of the lithosphere of the Couette flow induced by the lithospheric motion (Ellis et al.,
1995). Equation (2.2.8) becomes accordingly
0 Ou Py 05?

pe
4L —n—+ % — = 1——)— 2.2.1
oz ox + ku 2 ( pm) Oor’ ( ?)

When the motion of the plate is only controlled by > and ku, one must have a balance
between these two stresses assuming that they act on comparable lengths. This suggests

that k ~ 1.8 10'5 Pa s m~! when choosing uy = 8 mm yr~! and keeping for ¥ the value
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FIG. 2.2.2 — Deviatoric stress (a) and elevation (b) induced by a constant friction below
the overriding plate in the direction of the trench. This friction roughly mimics the effect of
a corner-flow circulation. The parameter values are those of Fig. 2.2.1.

of Fig. 2.2.1. This k corresponds to the friction induced by a 54 km thick Couette flow of a
10 Pa s viscous asthenosphere.

In the case where ¥ is a shear stress directed toward the trench (X < 0), i.e. in the
case of a corner-flow driven tectonics as in Fig. 2.2.2, the simulations are not drastically
modified as depicted in Fig. 2.2.3. However, the motion of the plate driven by the cor-
ner flow friction toward the trench is now resisted by a passive drag of the mantle. As a
consequence, a depression associated with tectonic extension is expected hinterland.

If the shear stress is induced by interplate friction, i.e. by a friction directed toward
the hinterland like in Fig. 2.2.1, the deviatoric stress increases where the interplate friction
is acting, and then drops because of the resistance due to the drag at the base of the li-
thosphere (Fig. 2.2.4). As a consequence, a relief is generated near the plate margin. Only
compression to neutral stress regime is expected in such setting. When the steady state is
nearly reached, a neutral stress regime is achieved, first where the topography reaches its
highest elevation, and then all over the plate if the plate is long enough.

The horizontal velocities induced by these two different mechanisms are represented in
Fig. 2.2.5. The corner-flow model shows velocities directed toward the trench (Fig. 2.2.5a).

A peak is generated at the distance from the trench where the interplate friction ceases to be
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FI1G. 2.2.3 — Deviatoric stress (a) and elevation (b) induced by a constant corner-flow
driving friction below the overriding plate, and resisted by a drag ku at the base of the
lithosphere. The resistance k is 6 10"* Pa s m™*. The other parameters are those of Fig.
2.2.1.

active, and drops toward the hinterland where it induces extension. On the contrary, when
the basal friction is directed away from the trench, the maximum velocity is produced next

to the trench and decreases toward the hinterland (Fig. 2.2.5b).

These simple cases show that drastically different models can induce topographic highs
near the plate margin. One is the corner-flow model (Wdowinski ez al., 1989), and the other
suggests that interplate friction is responsible for mountain building. The main difference
between these models is the sense attributed to the basal shear traction (toward the trench in
the first model, toward the hinterland in the second model). A corner flow model pulls the
upper plate toward the trench while interplate friction pushes the overriding plate toward its
hinterland. In Wdowinski et al. (1989), there is no interaction between the lithosphere and
the mantle far from the subduction corner (i.e. they implicitely assume k£ = 0). In this case,
no extension is induced in the hinterland. In our simultation, on the contrary, the existence
of a passive drag implies an extension of the overriding plate hinterland comparable in
magnitude to that of the shortening across the orogen (Fig. 2.2.5a). However the geodetic
measurements over the Andes (Leffler er al., 1997 ; Norabuena er al., 1998 ; Bevis et al.,
1999), or over the Himalayas (Bilham et al., 1997 ; Larson et al., 1999) show a global shor-

CHAPITRE 2. EQUILIBRE DES CONTRAINTES A L’ APLOMB D’UNE ZONE DE
SUBDUCTION



2.2. THE MODEL 51

b
E 10 [ T
L a 4
\E/ 8 ) — 0 Myr 1
@ 6 s E 10 Myr |
[ A — -=-50Myr | ]
5] I — — 100 Myr
N 2 /e TTTTmee 5
o b s bl ity
a o e I
0 2000 4000
1000 [ T J
E 800 L b) T T = .
A ST e —-— J
§ 600 S el TTme—— ]
‘g 400 r /) lr T ———____ T 1
(0] ek, /2 e
w 200 r B -
ol S
0 2000 4000

Distance (km)

FIG. 2.2.4 — Deviatoric stress (a) and elevation (b) induced by a constant interplate friction
below the overriding plate, resisted by a drag at the base of the lithosphere. Parameters
are those of Fig. 2.2.1.

tening of the overriding plate but no evidence of extensive stress regime behind mountain
belts in subduction settings. Predictions of the global intraplate stress field confirm these
statements (e.g. Mueller, 1997). These observations rather support the interplate friction
model (Fig. 2.2.5b) than the corner-flow model.

2.2.4 A few simple cases : From gravitational collapse to back-arc
opening

In many cases, subduction zones are associated to extension rather than compression.
This could occur in active mountain belts like Southern Tibet (Armijo et al., 1986) or South
Peru (Mercier et al., 1992), in mature mountain belts like Basin and Range (e.g. Atwater,
1970), and in various continent-ocean transitions. Such settings can be found for instance
in the Lau basin, the Philippine subduction zone, the Japan sea, or the Aegean sea. These
situations are induced because the stresses at or near the plate margin either decrease and
cannot support furthermore a preexisting topography, or become intrinsically extensive.
This change of boundary conditions may be related to the slowing down of the normal

subduction rate (Southern Tibet and South Peru), to the stopping of subduction (e.g. due
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FI1G. 2.2.5 — Horizontal velocities when tectonics is driven by corner-flow (a) and when
tectonics is driven by interplate friction (b). Positive values are velocities directed toward
the right hand side. The situations are those depicted Figs 2.2.3 and 2.2.4.

to the evolution of a subduction boundary into a transform boundary, as in the Basin and
Range province) or to back-arc opening (Aegean sea).

Gravitational collapse can be illustrated by the case when the compressive stresses
that built a given topography decrease. In Fig. 2.2.6, we compute the evolution of the
topography of Fig. 2.2.4 when the interplate friction is suddenly reduced to zero at time
t = 50 Myr. Except for a change in the vertical scale, the initial situation depicted by a
solid line in Fig. 2.2.6 corresponds to the last situation (dashed line) of Fig. 2.2.4. During
the transition toward a new equilibrium state, the tectonic stresses become extensive and
the mountain range collapses. Maximum extension is located where the mountain reaches
its highest elevation. In this situation the topography collapses until the crust turns back to
its original thickness. The existence of a deviatoric stress at the plate margin able to sustain
a 35 km thick crust precludes any further thinning. A more quantitative illustration of this
process focussed on the situation of South Peru will be presented in the following.

A further evolution toward oceanization can occur when the deviatoric stress at the
plate margin cannot sustain anymore the thickness of the continental crust. In the previous
models, only basal friction was assumed. In order to account for slab retreat, an extensional

deviatoric stress, T, can be imposed at the trench level. Fig. 2.2.7 shows qualitative results
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FIG. 2.2.6 — Deviatoric stress (a) and elevation (b) for a collapsing pre-existing topogra-
phy. The situation at 50 Myr in Fig. 2.2.4 is suddenly submitted to zero interplate friction.
Parameters are the same as in Fig. 2.2.4.

for back-arc extension. During the first stage, the deviatoric stress is extensive next to the
trench Tt < 0, but remains compressive hinterland as in this simulation, LT+ + XAy, > 0.
As the topography gently increases, stresses gradually become extensive in the whole plate,
leading to the opening of a basin next to the trench. Such scenario may explain the slight
extensive situations at plate margins (e.g. in the Longitudinal Valley of South Chile).

One can argue that several subduction zones showing back-arc opening also feature
compressional structures next to the trench apparently in contradiction with Fig. 2.2.7.
For instance, the Mediterranean ridge is a thrust wedge ; however, it is an accretionnary
prism pushed away from the trench. It does not belong to any of the plates involved in
the subduction and thus does not pertain to our model. It has also been shown that Japan
undergoes compression. However, most of it is due to interseismic locking, and the rest is
associated to the recent shortening of the Japan sea (Mazzotti et al., 2000). Because back-
arc opening is in fact characterized by extension next to trench, the corner-flow driven
model depicted Fig. 2.2.3 cannot be interpreted as back-arc opening.

Although the tectonic situation in mature back-arc settings can be analyzed by similar
thin sheet approach, there are significant specificities that are beyond the scope of this

paper. Among these, the crustal properties (thickness, rheology) are quite specific and,
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FIG. 2.2.7 — Deviatoric stress (a) and elevation (b) induced by a constant interplate friction
below the overriding plate, resisted by the drag at the base of the lithosphere. A normal de-
viatoric stress of -5 MPa is imposed as a right boundary condition. This additional forcing
mimics the effects of trench suction. Parameters are those of Fig. 2.2.1.

above all, local mass conservation does not hold anymore due to magma production. In the
limiting case where the crust thickness is close to zero, the total amount of extension must

correspond to an equivalent magma production.

The mechanical situation of a topography associated with arc volcanism is therefore
very different from that associated with Andean-type margins. In the latter, the topography
evolves toward a profile that minimizes the tectonic stresses and steady state solutions
are possible. In the former, the magmatic production forces the arc topography to be in
permanent extensive regime and no steady state can be achieved. The oldest part of the arc
continuously collapses while a newest part of the arc is built by magmatic addition. This

situation is well illustrated by the Philippines arc (Froidevaux & Uyeda, 1988).
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2.3 Application to the Andes

2.3.1 Fitting the topography

The Andean belt is located over the eastward subduction of the Nazca plate below South
America. It is characterized by a thick crust up to 70 km below the Eastern Cordillera of
Bolivia (e.g. James, 1971 ; Beck et al., 1996). The Andes are globally supported by an
Airy-type isostatic model, possibly reinforced by a thermally thinned lithosphere below
the Altiplano area (Froidevaux & Isacks, 1984 ; Isacks, 1988). This possibility of a thinner
lithosphere with the presence of an asthenospheric wedge beneath the Altiplano is still
controversial (e.g. Myers et al., 1998). Maximum shortening in the Andes is currently
located in the Sub-Andean Zone. In the following we assume that the Andes are only
compensated by crustal roots and we show that the topographic profiles across the Andes
can be simply explained in terms of interplate friction and resistive drag acting on the base

of the lithosphere.

We assume that both the interplate friction and the deformation velocity have sigmoidal

variations with x. We arbitrary choose

X (x — zx)
and
w= %(1 — tanh %). 2.3.21)

This allows the interplate friction and the velocity to decrease from g, ug, at the trench
to zero hinterland over the lengths Ay, A,, respectively. The distance at which the friction
and velocities are halved are xy, and x,,. Any monotonic function decreasing from a maxi-
mum near the trench to zero hinterland could have been used but a sigmoidal variation
reasonnably fits the velocity profiles inferred from geology and geodetic measurements

accross the Andes.

From topographic profiles at various latitudes across the Andes, we compute assu-
ming isostasy, the term of the equilibrium equation (2.2.19) related to the density moment
1/2p.9(1 — pe/ pm)0S? 0z and deduce the quantities Ax, Ay, Tx, To, 4nLug, X, and kug
by a generalized least square adjustment of equation (2.2.19). The viscosity 7 is conside-
red as uniform. We choose the four topographic profiles perpendicular to the belt, located
in Fig. 2.3.8, across Central Peru (A), North (B), Central (C), and South (D) Chile (these
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profiles are averaged over 200 km large bands). The specific case of South Peru where

extensive tectonics is observed will be discussed separately.
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FI1G. 2.3.8 — Topography of the Andes. Location of the four profiles used in this paper
(across Central Peru (A), North (B), Central (C), and South (D) Chile).

The topographies are depicted in Fig. 2.3.9 (left column). The associated 1/2p.g(1 —
e/ pm)0S? [0z functions related to crustal variations are shown in the right column (thick
lines). In each case, these functions are initially positive (along the western flank of the
Andes) then abruptly change sign and become moderately negative. They reach zero at
large distance in the Brazilian craton. This is particularly clear for C. The interplate friction
deduced from the inversion (dashed lines), correlates closely with the western segment of
positive 352 /0. The profiles of the resistive term proportional to —u (dotted lines) balance
the negative part of S5%/dz. The remaining term proportional to 0?u/dz? is always very
small (long dashed). It corresponds to the variations of the deviatoric stresses in the belt.
As shown in the previous section, the stress balance of the orogen evolves naturally toward

a cancellation of this term.
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FIG. 2.3.9 — Left column : topographic profiles A, B, C and D corresponding to those of Fig.
2.3.8. Earthquake epicenters underlining the Nazca Benioff zone are also plotted. Right
column : 1/2p.g(1 — p./pm)0S?/0x profiles (solid lines). These profiles can be explained
by the sum of an interplate friction (dashed lines), a resistive term (dotted lines) and an
internal deviatoric stress term (long dashed) computed from a generalized least-squares fit
of equation (2.2.8). The sum of these three last terms (dotted-dashed) give good fits to the
observations (solid lines).

2.3.2 Quantifying the stresses

From the observation of earthquake epicenters all along the Andes (Fig. 2.3.9, left
column), the Andes are commonly divided along-strike into several east-plunging panels
(e.g. Cahill & Isacks, 1992) which correspond to the subduction angle of the segments of
the Nazca plate. North and South of the Altiplano-Puna high plateau (18°S to 28°S), the
slab segments are likely sustained by light ridges and oceanic plateaus (Gutscher et al.,
1999) and subduct with a shallow angle as seen on profiles A and C. At the level of the
Altiplano (B) and also beneath South Chile (D), the slab subducts with a steep angle.

Not only this subduction pattern matches the distribution of seismicity, Quaternary vol-
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canism and heat flow, but it is also associated to different styles of deformation of the
overriding South American plate. As seen by comparison of the two columns of Fig. 2.3.9,
the interplate friction varies along-strike as both its amplitude and the width of the friction
zone are directly related to the maximum topography of each portion of the Andes and to
its distance from the trench.

The global shear next to the trench under the overriding plate, >¢ — kug (dotted dashed
lines) is higher in (A) (75 MPa) than in the three others (B, C, D) (30 MPa). The distance
Ay, over which the friction of the subducting slab acts is about 100 km in A and D and
twice in the two other cases.

The slab reaches at most 150 km before its friction under the overriding plate cancels.
The amplitude of the friction may be correlated to the inclination of the Benioff-Wadatti
zone at greater depth (flat subduction below A and C, steeper below B and D). The inter-
plate friction (dashed line) is indeed somewhat larger over the steep segment of shallow
slab that precedes the flat subduction (A and C), and this friction seems to be very low
above the flat subduction segment itself.

The deviatoric stresses associated with the present day tectonic deformation can be
obtained by the integration of 4Lnd?u/0z2. For the 4 profiles depicted in Fig. 2.3.9 (long
dashed curves), the deviatoric stresses are less than 10 MPa (100 bars). The choice of a
very simple sigmoidal profile for u, implies that these stresses are everywhere compressive.
However the maximum compression and the width of the compressive zone are constrained
by the inversion. The maximum compression occurs in the Sub-Andean Zone, above the
Brazilian foreland. This is in agreement with geological observations (e.g. Baby et al.,
1997).

From the previous inversion we have obtained the shape of the horizontal velocity and
the amplitude of the viscous stresses, 41 0u/0x. However, the amplitudes of the velocity
and the viscosity cannot be obtained separately. We need to introduce independent velocity
measurements or estimates deduced from geodesy or geology.

Geodetic GPS measurements in the Andes, are in agreement with our findings with
a maximum shortening in the foreland (e.g. Norabuena et al., 1998 ; Bevis et al., 1999).
They indicate a maximum East-West shortening across the belt of about 4 cm/yr. This
value accounts for a strong elastic post seismic component leaving a secular deformation
of less than 1 cm/yr (Khazaradze & Klotz, 2001).

A similar value can be estimated from geological records. The Altiplano originated as a

sedimentary basin between the Western Cordillera and the proto-Eastern Cordillera during

CHAPITRE 2. EQUILIBRE DES CONTRAINTES A L’ APLOMB D’UNE ZONE DE
SUBDUCTION



2.3. APPLICATION TO THE ANDES 59

10 T T T T
8 }A -
6 E
4r -
2 - 4
0 — 1 n 1 n
0 200 400 600 800 1000
10 T T T T
8B ]
e -
s 4 ]
2 2y ]
© 0
® 0 200 400 600 800 1000
£ 10 c . : . : . : . -
5 [
s 8f ]
& 6r ]
o 4t 4
2 [ ]
0 .
0 200 400 600 800 1000
10 T T T T
8 -_D ]
6 :
4T R
2 - 4
0 .
0 200 400 600 800 1000
Distance (km)

FI1G. 2.3.10 — Predicted deviatoric stresses for the 4 sections. In all cases the largest com-
pressive stresses occur in the eastern fold and thrust belt.

the Oligocene. The Western Cordillera rose quickly and was followed by the Eastern Cor-
dillera since 27 Ma, bounding the endoreic Altiplano basin, uplifting more slowly (Baby et
al., 1997 ; Lamb & Hoke, 1997) and gradually being filled up. By this time, deformation
gradually migrated toward the Eastern Cordillera fold and thrust belt, as the Brazilian shield
underthrust beneath the Central Andes (Lamb & Hoke, 1997). Total Neogene shortening in
this area is assumed to range between 190 and 250 km in the Central Andes (Baby et al.,
1997 ; Kley & Monaldi, 1998) which corresponds to 7 to 9 mm/yr average deformation for
27 Myr.

As the deviatoric stresses are of order 20 MPa, such rates imply a lithospheric viscosity
as low as 2x10?! Pa s. This value suggests a lithosphere with a viscosity only a couple of
orders of magnitude larger than the underlying mantle (4x10%° Pa s, Cathles, 1975). This
viscosity represents an effective rheology, accounting for the softening of the lithosphere
due to crustal faulting, fracturation and décollement levels. England (1986), based on strain
rates in extensional areas, mentioned that the lithosphere viscosity has to be about 1022 Pa

s. Wdowinski et al. (1989) suggested that it can even be as low as 102! Pa s in some places.
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The weakness of the Andean crust is also linked to its previous history. The western
margin of South America underwent rifting from Permian to Mid-Jurassic (Sempere, 1995)
at least at the Altiplano level. During the late Cretaceous-Early Paleogene, the area stret-
ched due to moderate back-arc opening (Soler & Sempere, 1993 ; Lamb et al., 1997). Sem-
pere et al. (1990) mention a major late Oligocene-early Miocene tectonic crisis in Bolivia.
The combination of all these thermal processes and intense fracturation softened the South
American plate in a broad zone between 18°S and 28°S along its western border, just before

the shortening started.

2.3.3 Time evolution

The previous inversions provide the current stress balance in the Andes. It may not re-
flect the past stress balance responsible for the overall growth of the Andes. Among others,
the magnitude of the interplate friction and the friction lengths may have changed during
the orogeny. In this section we test whether or not the present day boundary conditions are
appropriate to reconstruct the present day situation, starting with an homogeneous plate
and integrating equations (2.2.8)-(2.2.11) through time. For each section, we take the pa-
rameters X, rx, Ay, k and n deduced from the previous fits. Notice that contrarily to the
previous sections, the velocity profiles are not constrained by the parameters xy and A, to

have a priori sigmoidal shapes but are totally deduced from time integration.

General models for the Andes

Choosing these constant boundary conditions through time allows the Andean belt to
be closely reconstructed (Fig. 2.3.11). However, in these simulations, we were forced to
increased the interplate friction X by 20 to 30% in order to meet more accurately the
present-day topographies. Only profile B across the Altiplano presents a tangible misfit
and the prediction cannot account for the width of the high plateau. In South Chile (C),
the Longitudinal Valley on the western side is neglected. This is discussed according to the
stress regime in the following.

The convergence rate between the Nazca and South American plates strongly increased
since 27 Ma, probably initiating the Andean orogeny, and gradually decreased until present
(Pardo-Casas & Molnar, 1987 ; Norabuena et al., 1998). One can assume that interplate
friction during the Andean orogeny decreased accordingly to the convergence rate. The

fact that our time-dependent simulations requires a larger interplate friction than at Present
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probably reflects this evolution.
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FI1G. 2.3.11 — Forward modeling of the 4 sections. In each case, the lines show the topo-
graphic profile at 10 Myr, 25 Myr and 30 Myr. The topography is reconstructed in 25 to 30
Myr for viscosities of 2x10%* Pa s. Boundary conditions are deduced from the inversion of
the topography (Fig. 2.3.9) except for the interplate frictions that have been increased by
20 to 30% .

High plateaus : the Altiplano example

As seen in Fig. 2.3.11 panel B, the misfit for the Altiplano comes from the fact that
in the simulation, the Eastern Cordillera is missing and the foothills are over-developed
on the eastern side. This suggests that a better fit to the observed topography could be
obtained by stiffening the rheology of the Brazilian craton in order to confine and enhance
the deformation of the Eastern Cordillera. A thermally thinned lithosphere has indeed been
invoked to explain the building of the Altiplano-Puna (Isacks, 1988, Wdowinski and Bock,
1994). Moreover the late Oligocene-early Miocene tectonic crisis has mostly been active at
the level of the Altiplano (Sempere et al., 1990). Fig. 2.3.12 shows the results of a forward
modeling using a moderate lateral viscosity variation.

The mountain first rises on the western edge of the plate and deformation propagates
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FI1G. 2.3.12 — Forward modeling of the Altiplano area with a lateral variation of viscosity.
The interplate friction profile corresponds to that depicted Fig. 2.3.9 panel B (maximum

friction of 50 MPa). Top : viscosity profile. Bottom : topographic profiles at 10, 25 and 30
Myr.

eastward. This scenario matches the geological observations where the Western Cordillera
uplifted first, and preceded the Eastern Cordillera (e.g. Lamb et al., 1997). The lateral
variation of viscosity is also a way to account for the strong décollement on the eastern
edge of the belt, where the Brazilian craton subducts (Baby et al., 1997), as it is certainly
genetically linked to the building of the high plateau.

Extension in active mountain belts : the South Peruvian example

A dynamic equilibrium profile can be reached when the balance between external forces
due to lateral stresses and internal forces resulting from density variations is neutral. A neu-
tral state of stress has been evidenced by their coeval normal and inverse tectonic regimes
in various mountain belts such as the Alps (e.g. Sue et al., 1999), the Andes (Sébrier et al.,
1985, Assumpcao, 1992, Mercier et al., 1992), or Tibet (Armijo et al., 1986).

In the Andes, it has been described between 13°S and 18°S, in southern Peru. This
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segment is the most oblique to the present day convergence direction. It forms the nor-
thern branch of the Bolivian orocline. Although still controversial, paleomagnetic data (e.g.
Beck, 1994 ; Coutand et al., 1999) indicates that this segment probably rotated counterclo-
ckwise (although most of the available information is located south of the Arica bend).
Although the setting is obviously 3D we can try to simulate this situation by assuming that
this segment rotated 30° counterclockwise in 10 Myr and that only the friction component
normal to the belt affects the 2D stress balance, responsible for across-strike shortening.
The problem can thus be solved in a section where the friction X is a function of the conver-
gence angle between the two plates. After 17 Myr, the interplate friction writes Y cos wt
where w is the angular velocity and ¢ is time.

Fig. 2.3.13(a) depicts the evolution of the interplate friction and of the associated maxi-
mum elevation through time. Boundary conditions are those given for the Peruvian segment
to its north (panel A Figs 2.3.8 and 2.3.9). The deviatoric stress at 27 Myr (that should cor-
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FI1G. 2.3.13 — Forward modeling for South Peru. Boundary conditions are the same as
in Fig. 2.3.9 panel A. a) Present should correspond to 27 Myr. Interplate friction (solid
line) is assumed to decrease as the plate rotates at constant rate after 17 Myr (30° in 10
Myr). Until 25-30 Myr, the maximum elevation (dashed line) increases. b) Deviatoric stress
through time. The deviatoric stress becomes extensive where the elevation is maximum but
remains compressive on the edges of the mountain belt.

respond to Present) well matches the observations of extension in the high Andes (normal
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faulting and extensive focal mechanisms) and compression in the Sub-Andean Zone. If we
assume arbitrarily that the rotation of the belt will continue in the future, the simulation
predicts a general collapse of the topography. The tectonic stresses will be extensive eve-
rywhere but in the Brazilian craton where, according to (2.2.14), the prevailing compressive
stresses imposed by the subduction will still be acting.

This simple example shows that a variation in the convergence direction can change
the tectonic regime in mountain belts. This situation is particularly documented in South
Peru. The general slowing down of the Nazca subduction should have the same impact
everywhere in the belt and tends to shift the tectonic regime toward extension. This may be
the case for the Quaternary extension in the North Peruvian segment (Mueller, 1997).

In our models, we neglected the Longitudinal Valley in the southern Andes, which ne-
vertheless becomes a significant feature in the southernmost section (D). This area features
extensive focal mechanisms associated to the depression. The decrease in the convergence
rate could likely be associated to a decrease in the normal deviatoric stress at the plate
margin, leading to the onset of a situation comparable to the one depicted Fig. 2.2.7 but

applied to a preexisting topography.

2.4 Conclusions

Most tectonics settings and surface morphologies of plate margins can be understood
and reconstructed using a thin sheet approximation. Interplate friction and resistive drag at
the base of the lithosphere are the main controls of the tectonic regime at plate margins.
We also emphasize by these models that the topography (more likely the crustal thickness
variations) gives a first order feedback on the evolution of tectonics at plate margins.

Our model considers that the topography is entirely supported by isostasy, and does not
account for other forces like those arising from the elastic flexure of the downgoing lithos-
phere. This models also aims at reducing an intrinsically 3D problem to 2D : deformation
is assumed to occur only across-strike and is averaged over depth within the lithosphere.
Another limitation may come from the assumption of local mass conservation that neglects
erosion, delamination and magmatism. Most situations can however by explained by these
approximations although complex settings can only be assessed qualitatively.

Corner-flow as a driving mechanism for andean type tectonics can be discarded as it
induces an extensive stress regime on the overriding plate. Furthermore it implies that the

absolute velocity of the overriding plate is directed toward the trench which is not what is
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actually inferred by NUVELL or local geodetic data.

The stress balance equation can be used to invert the topography and predict the present
magnitudes and along-strike profiles of the stresses responsible for mountain building. In
the Andes, we find that the basal friction at the plate margin range between 30 and 75 MPa.
Viscous stresses are always small (less than 10 MPa). The velocity profile is provided by
geological estimates and geodetic data. Hence an estimate of the viscosity of the overriding
plate can be deduced from these viscous stresses. We find that the topography of the Andes
can be achieved in 25 Myr to 30 Myr with a lithospheric viscosity of 2.10?'Pa s.

Particular settings such as extension or high plateaus can often been reproduced by very
mild complexifications of the model. In South Peru, the N-S extension can be explained by
the rotation of this particular segment of the Andes, which became more and more oblique
to the convergence, subsequently reducing the interplate friction. In this case, buoyancy
stresses have a strong component oblique to the convergence, which cannot be balanced by
interplate friction. The potential extension in the Cordillera Real of Central Peru can be ex-
plained by an overtake of the dynamic equilibrium profile in this very high and steep area.
The gradually decreasing convergence does not allow any further support of such topogra-
phy by boundary forces. The deviatoric stress in this case is negative in the high range but
remains positive on the edges as the mountain collapses. This scenario also help to explains
the frequent extensional tectonic regimes observed in various orogens. The decrease of the
convergence rate can also be followed by a decrease in the normal compression at the plate
margin and explains the gentle extension in the Longitudinal Valley of South Chile.

The peculiar case of high plateaus has also been addressed with the example of the
Altiplano. A slight lateral viscosity variation allows high plateaus to develop. Moreover,
we find that its broad temporal evolution fits that deduced from geological evidence, with
a first stage of elevation increase to the West and then a relatively fast migration of the

deformation toward its eastern edge.
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Chapitre 3

Discussion

3.1 Introduction

Le modele présenté pour la plaque supérieure a I’aplomb d’une zone de subduction
s’appuie sur un équilibre des forces de trois origines : la friction interplaque, animée essen-
tiellement par la traction effective du panneau plongeant, la résistance par friction a la base
de la lithosphere, et la force de flottabilité. Pour une marge active de type cordillere, cet
équilibre permet d’en expliquer convenablement les caracteres tectoniques et morpholo-
giques. Une alternative est un contrdle de la dynamique par un frottement moteur a la base
de la lithosphere. Un mouvement de retour de type corner-flow peut créer des reliefs sur les
marges et reproduire le régime de contraintes observé. Le cas des Andes est également dis-
cuté selon cette approche par Wdowinski et al. (1989) et Wdowinski et O’Connell (1990).
Nous avons écarté 1’hypothese d’un tel processus pour plusieurs raisons, plus ou moins
développées jusqu’a présent. (i) L’équilibre des forces est nul, puisque 1’accélération est
nulle dans les processus géodynamiques. Le frottement aux limites des plaques constitue
une des seules forces résistantes en jeu (a laquelle on ajoutera potentiellement la résistance
a la courbure du panneau plongeant, jusqu’a 60% des forces motrices totales, e.g. Conrad
et Hager, 1999). Ainsi, la force résistante au déplacement des plaques par friction a la base
de la lithosphere est au moins égale a 40% de la traction efficace du panneau plongeant, soit
de I’ordre de 10** Nm™!. La limite lithosphére / asthénosphére joue donc en moyenne un
role résistant. (ii) Les directions de déplacement des plaques chevauchantes dans le repere
des points chauds sont souvent aléatoires par rapport a la direction de convergence (sauf
dans le cas des Andes). (iii) Un frottement moteur suffisament important pour établir une

traction suffisante a la base de la lithosphere, bien qu’il décroisse en 1/z a partir de la
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fosse, nécessite une forte viscosité mantellique. Les contraintes qui seraient induites par
un mouvement de retour du manteau dans le prisme asthénosphérique comporteraient une
composante de traction verticale qui devient de plus en plus significative a I’approche de
la fosse. Si I’isostasie est absolument respectée, c’est a dire qu’il n’y a pas de variations
latérales des contraintes verticales, alors, bien que le régime de contraintes soit proche de
celui d’une chaine du type des Andes, la morphologie induite est une dépression. Une telle
approche est par ailleurs utilisée par Zhong et Gurnis (1994) afin d’expliquer la morpho-
logie des fosses. Wdowinski et O’Connell (1999) contournent ce probleme pour expliquer
le régime tectonique et 1’épaississement des marges actives d’une part en imposant une
vitesse verticale nulle en surface, d’autre part en imposant une zone de tres faible viscosité
le long de la fosse afin de se libérer des contraintes cisaillantes au contact interplaque, que
nous considérons comme moteur principal des I’édification des reliefs sur les marges. En
outre, les contraintes de flottabilité sont déterminées arbitrairement en imposant a priori
les hétérogénéités de densités liées a 1’épaississement crustal.

Les Andes fournissent certainement le meilleur exemple actuel de cordillere. Mais le
probleme des autres marges a été soulevé. Nous avons vu que I’ouverture arriere-arc peut
étre expliquée par un équilibre de forces tres semblable. Nous essaierons dans ce chapitre
de comprendre les mécanismes qui interviennent sur d’autres types de marge. Les investi-
gations seront appuyées par des exemples dont I’évolution tectonique varie dans le temps.

L approximation aux plaques minces visqueuses est conservée dans ce chapitre. Nous
étudierons les limites imposées par le choix des conditions intrinseques du modele et ses
conditions aux limites. Aucun déplacement de matiere n’est autorisé en dehors du plan
de la coupe. Le choix d’un modele en 1D sera discuté. Enfin, appliquer une rhéologie
newtonienne est une approximation controversée dont nous discuterons également les
conséquences. La flottabilité négative de la racine lithosphérique a un rdle déstabilisateur
dont nous examinerons I’incidence sur la dynamique.

Nous appliquerons d’abord le modele a différents contextes géodynamiques. Puis nous
étudierons les limites du modele sensu stricto, ¢’est-a-dire indépendemment du contexte

géodynamique (rhéologie, influence de la lithosphere ezc).

3.2 Marges extensives

Des exemples d’application aux marges extensives sont évoqués section 2.2.4. Que ce

soit pour le Japon, pour la Grece, pour les Sandwich ou pour d’autres zones de subduction,
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des migrations d’arc ont été documentées. Celles-ci sont associées a des changements de
régime tectonique. Un accent particulier a été porté sur un exemple de régime compressif
relativement stable dans le cas des Andes. Nous nous proposons maintenant d’examiner

des situations ou le régime tectonique change de polarité.

3.2.1 Dela compression a I’extension : le cas de la mer Egée

La mer Egée fournit un exemple bien documenté d’évolution polyphasée d’une marge
active (e.g. Jolivet et al., 1994 ; Walcott et White, 1998 ; Gautier et al., 1999 ; Jolivet et
Faccena, 2000). Actuellement la région de la mer Egée subit un régime de contraintes

essentiellement extensif (fig. 3.2.1).
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F1G. 3.2.1 — Bathymétrie, mécanismes au foyer (CMT de Harvard), et déformations fragiles

sur le pourtour égéen. En jaune, localisation de la coupe d’épaisseur crustale de la fig