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de Malambrac pour leur mémorable bonne humeur. Enfin j’avais un formidable camarade

de bureau, Séb.
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De lui en vouloir d’être en cire.

J.M. Rilke

1

te
l-0

05
22

32
1,

 v
er

si
on

 1
 - 

25
 O

ct
 2

01
0

http://tel.archives-ouvertes.fr/tel-00522321/fr/
http://hal.archives-ouvertes.fr


Table des matières
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1.4.2 Modèle de réduction de la densité. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 36
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océanique 44
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Introduction

Les comportements élastique, fragile et visqueux permettent de décrire macroscopique-

ment les mécanismes élémentaires selon lesquels les roches se déforment. Le développement

de modèles mécaniques, efficaces à interpréter et prédire les déformations de la lithosphère,

dépend de l’efficacité de cette description des comportements. Or l’un des problèmes majeurs

à gérer est la description de la déformation localisée.

Qu’est ce qu’une zone de cisaillement localisé ? Selon les régions et la profondeur, elle

peut résulter de comportements très diverses, et l’étroitesse d’une zone de cisaillement est

très variable. En domaine fragile, on parle de failles: on s’accorde à définir qu’une faille

est composée de plusieurs plans de glissements de microfissures très rapprochées, et dont

l’épaisseur est négligeable par rapport à sa taille. La déformation fragile peut être diffuse,

c’est à dire qu’à l’échelle considérée l’ensemble du milieu est parsemé de failles, mais elle

peut aussi être localisée le long d’une bande de cisaillement unique qui accomode l’ensemble

de la déformation, alors que le reste du milieu se déforme peu.

L’évolution d’un milieu dans lequel des zones de cisaillement intense se développent

devient d’autant plus difficile à décrire que les déformations deviennent importantes. C’est

pourquoi un programme numérique capable de reproduire l’initiation et la propagation de

la déformation localisée peut être un outil très puissant pour expliquer certains processus

lithosphériques. La motivation de cette thèse fut d’apporter quelques éléments de réponse,

à l’aide d’un tel outil numérique, aux problèmes suivants :

• Dans le cadre du comportement élasto-fragile de la croûte supérieure, comment améliore-

t-on la connaissance d’un champ de déformation localisée, lorsqu’on prend en compte

la propriété de plasticité non-associée que possèdent les roches ? Dans quelle mesure les

estimations analytiques plus directes, comme celles utilisant une approche purement
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élastique ou purement plastique, restent-elles valables ?

• Par opposition à la déformation localisée, le plissement de certaines couches composant

la lithosphère traduit une réponse beaucoup plus distribuée et ”continue” du milieu

sollicité. Certains ensembles de plis présentent une géométrie quasiment périodique

que l’on associe à la croissance d’instabilités de flambage. Il ya flambage lorsque, dans

certaines conditions, le contraste de résistance entre une couche et son environnement

provoque une déflection verticale périodique, au lieu de produire une déformation ho-

mogène.

Plusieurs observations prouvent qu’un processus de flambage affecte la lithosphère

océanique au Sud de l’Inde. De nombreux modèles ont été élaborés et rendent comptent

du phénomène. Cependant on observe aussi une intense activité sismique, non seule-

ment en surface mais aussi à 40 km de profondeur; l’interaction entre la déformation

continue et quasi-régulière par flambage et la déformation fragile est encore très mal

comprise. Nous avons eu pour but de préciser, à l’échelle lithosphérique, ce mécanisme

de déformation.

Lequel du flambage ou de la fracturation précède l’autre ? Est ce que ce sont des

modes de déformation antagonistes et distincts, ou constituent-ils un seul mode de

déformation ? Quelle particularité introduit la dimension lithosphérique du flambage ?

Quel est l’évolution du phénomène dans le temps ? Quelles contraintes sur la rhéologie

conditionnent un mécanisme de flambage qui s’effectue avec des forces comparables à

l’estimation actuelle des forces mises en jeu par la tectonique des plaques ?

• Plusieurs observations géophysiques en domaine intracontinental, basées sur l’analyse

de profils sismiques et la mesure d’anomalies gravitaires, ne peuvent être expliquées que

par la présence d’un champ compressif capable de provoquer la déflection des différentes
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unités lithosphériques, et en particulier du Moho : un mécanisme de flambage permet-

trait d’interpréter ces données. Pour cette raison, il nous a paru instructif de conduire

une modélisation numérique de la compression d’une lithosphère continentale.

Si on imagine le devenir d’une lithosphere continentale qui ”flambe”, on est amené à

considérer la situation d’épaississement lithosphérique. Alors, la prise en compte des

processus d’érosion et de sédimentation apparâıt comme fondamentale pour reproduire

efficacement les déformations en surface, et leur interaction avec les déformations tec-

toniques. Nos modélisations numériques nous permettront de visualiser un mécanisme

de formation de bassins de compression intra-continentaux, et de façon plus générale,

de décrire un schéma d’orogénèse intra-continentale.
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Chapitre 1

Rhéologie de la lithosphère -

Modélisation du processus de

localisation élasto-plastique

Pour développer un modèle des déformations lithosphériques, nous rappellons au préalable

les moyens disponibles pour représenter les comportements macroscopiques des roches.

La capacité des roches superficielles à se déformer de manière fragile et localisée peut être

reproduite si l’on prend en compte un modèle de comportement dit d”élasto-plasticité non-

associée, que nous allons décrire. La modélisation de ce comportement permet numériquement

de reproduire l’intiation et la propagation de failles dans un milieu initialement homogène.

Après un rappel des connaissances actuelles de la résistance mécanique stratifiée des

lithosphères océaniques et continentales, la méthode numérique est décrite.

Enfin, à travers divers problèmes types, nous comparons nos résultats numériques avec

les méthodes de prédiction de la géométrie des failles basées sur les théories de l’élasticité et

de la plasticité.
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1.1 Lois de comportement

Les lois de comportement sont la formulation de mécanismes microscopiques en variables in-

ternes macroscopiques, qui décrivent la réponse d’un milieu homogénéisé et supposé continu.

1.1.1 Introduction

On définit les composantes des tenseurs de contrainte σij , de la déformation εij, et du taux

de déformation ε̇ij, où i, j représentent les composantes du repère cartésien.

Les problèmes approchés sont traités dans un formalisme bi-dimensionel, et pour lequel

on fait l’hypothèse que les déformations sont planes. On suppose alors que selon l’un des 2

axes horizontaux, on vérifie la relation ε̇zz = εzz = 0. On raisonne donc par la suite en ne

considérant que les composantes x et y, indexées i, j.

On définit au préalable les composantes isotropes et déviatoriques des contraintes:

σdevij = σij + P, P = −σ11 + σ22

2
,

et les invariants des contraintes déviatoriques et des déformations:

σdevII =

√

(
σ11 − σ22

2
)2 + σ2

12, εdevII =

√

(
ε11 − ε22

2
)2 + ε2

12.

On définit le repère des contraintes principales telles que σ1 < σ2 < σ3, et

σ1 = −P − σdevII , σ2 = −P, σ3 = −P + σdevII .

Les relations constitutives permettent d’exprimer le tenseur des contraintes selon celui

des déformations, ou/et du taux de déformation, par l’intermédiaire des caractéristiques

particulières du milieu, qui peuvent être la température T , les constantes rhéologiques k, le

temps t:

σ = f(σ, ε, ε̇, T, t, k)
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Les comportements idéaux sont qualifiés comme élastiques, plastiques, et/ou visqueux,

selon les paramètres inclus dans la relation.

1.1.2 Elasticité

Ce comportement décrit les déformations réversibles. Pour un matériau isotrope et dans le

cadre de l’élasticité linéaire:

σij = 2Gεij + λLεijδij, ou εij =
1

E
(σij − νσkkδij).

où δij est le symbole de Kroenecker, et G et λL sont les paramètres de Lamé. Une relation

duale existe entre les paramètres de Lamé, le module d’Young E et le coefficient de Poisson

ν. Nous avons choisi pour les modèles numériques de cette thèse (sauf exception), les valeurs

suivantes : λL = GL = 3 · 1010 Pa, et E = 7.5 · 1010Pa, ν = 0.25.

Les déformations associées au comportement élastique sont faibles, inférieures à 10−2.

Pourtant elles ne peuvent être négligées lorsqu’on modélise la flexion d’une plaque lithosphérique

ou la relaxation des contraintes dans un milieu élasto-visqueux.

1.1.3 Elasto-plasticité

En mécanique, la plasticité désigne le domaine où la déformation devient irréversible, et

reste indépendante du temps [Mandl, 1988]. Elle apparâıt lorsque les contraintes atteignent

un certain seuil, défini par un critère de rupture, dépendant ou non de la pression. Elle

est provoquée par le glissement le long de surfaces de microfissures et la propagation de la

fracturation aux extrémites de ces fissures. En géologie et dans ce mémoire de thèse, on

associe la plasticité à la déformation fragile le long de failles.

Alors que le critère de Tresca est indépendant de la pression et s’écrit σdevII = k, le critère

de Coulomb [1873] dépend de la pression, de l’angle de friction et de la cohésion du matériau,
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φ et So. Le seuil de rupture est atteint lorsque les contraintes principales vérifient:

σ1 = σ3 · 1+sinφ
1−sinφ + 2So · cosφ

1−sinφ .

Les plans de glissement plastique potentiels sont orientés à ±(π
4
− φ

2
) de la contrainte

principale la plus compressive.

On décrit aussi le critère de rupture comme la contrainte cisaillante dans un plan, τ =

σdevII · cosφ, nécessaire à provoquer la rupture: cette contrainte dépend de µ = tanφ, et de la

contrainte normale σn = P + σdevII · sinφ s’exerçant sur les parois du plan :

|τ | = So − µσn.

La description de l’état plastique en mécanique se fait à l’aide de la fonction de rupture

f telle que : f = σdevII + P · sinφ− So · cosφ.

f < 0 correspond aux déformations élastiques. f ne peut jamais être strictement positif

du fait que les contraintes ne peuvent pas dépasser l’enveloppe de rupture. La déformation

plastique a lieu lorsque :

f = 0, ḟ = 0 → εp = λ
∂g

∂σij
.

où g = σdevII − P · sinψ − constante est le potentiel plastique, et λ un scalaire dépendant

de l’historique de l’incrémentation des déformations. L’article publié section (1.4) décrit

dans le détail l’expression de ces termes. Dans la section suivante nous décrirons l’angle de

dilatance ψ et son rôle particulier dans le processus de déformation plastique localisée.

En élasto-plasticité on fait l’hypothèse que les déformations se scindent en une com-

posante élastique et une composante plastique. Si D est le tenseur des paramètres élastiques:

σep = D · εe = D(ε− εp).
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1.1.4 Visco-élasticité

• Un fluide newtonien est un corps animé d’une vitesse de déformation proportionnelle

à la contrainte déviatorique qu’on lui applique:

ε̇ij =
1

2µ
(σij + Pδij).

• Un corps visco-élastique au sens de Maxwell est tel que les déformations se scindent

en une composante élastique et une composante visqueuse. Les contraintes vérifient la

relation:

(ε̇devij )ev =
σ̇devij

2G
+
σdevij

2µ
.

• Pour la plupart des roches la relation contrainte-taux de déformation n’est pas linéaire.

Kirby [1983] a exprimé une loi de fluage générale telle que:

ε̇o = A(σ1 − σ3)
nexp−

E
RT .

Où ε̇o le taux de déformation uniaxial, n l’exposant de la loi puissance (compris entre 2

et 5 pour les roches), A une constante et H l’énergie d’activation du minéral considéré,

R la constante des gaz parfaits, et T la température absolue.

Chen et Morgan [1995] réecrivent l’équation de Kirby d’une façon générale en insérant

le second invariant des déformations: ε̇ = 1√
2
ε̇II = ε̇1−ε̇3

2
= 3

4
ε̇o.

Un corps de viscosité non-newtonienne se caractérise par une viscosité effective qui

relie linéairement contraintes et déformations. Avec le formalisme de Chen et Morgan

[1995], on obtient l’expression de la viscosité effective suivante:

µ∗ =
σdevij

2ε̇devij
=

1

4
(

4

3A
)

1

n · ε̇ 1

n
−1 · exp E

nRT .
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1.1.5 Comportement élasto-visco-plastique

Le comportement élasto-visco-plastique est défini par la minimisation des deux contraintes

élasto-plastiques et visco-élastiques:

|σij | = min(|σep|, |σev|).

A partir des incréments de déformations à un instant donné, on calcule les incréments de

contrainte apportés par chacune des deux lois de comportement et on retient la plus petite.
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1.2 La localisation par la plasticité non-associée

On peut décrire le comportement élasto-fragile de certains matériaux, et particulièrement

de certaines roches de la lithosphère, au moyen de la plasticité non-associée. La précision

du calcul numérique qu’elle requiert explique pourquoi ce n’est que récemment qu’elle a pu

être prise en compte dans les différents algorithmes traitant de la déformation des roches.

La plasticité non-associée a un rôle crucial, que nous montrons ici. Le sujet étant très vaste,

et ayant déjà fait l’objet d’une publication reportée dans la section (1.4), nous n’aborderons

que les caractéristiques générales, afin de sensibiliser le lecteur au problème. La plasticité

associée et non-associée permettent de distinguer les matériaux qui ont un angle de friction

et de dilatance égaux ou différents.

1.2.1 La dilatance

L’angle de dilatance ψ est défini par le rapport du taux de déformation plastique volumique

et du taux de déformation plastique déviatorique (figure 1.1) : sinψ = ε̇p
v

ε̇p

d

.

ψ

xy
p

ε
.

yy
pε

.

Figure 1.1: Notion de l’angle de dilatance dans une expérience de bôıte en cisaillement : ε̇xx = 0 et

tanψ =
ε̇p

yy

ε̇
p
xy

caractérise le soulèvement du compartiment supérieur (d’après Vermeer et de Borst, 1984).

D’après les résultats de test effectués en laboratoire, l’étape initiale de la fracturation voit

une dilatation des roches [Pterson 1978; Jaeger et Cook 1979; Mandl 1988]. Cependant Brace

et al. [1966] montrèrent que les déformations totales dûes à cette déformation volumétrique
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plastique sont minimes et du même ordre de grandeur que les déformations élastiques.

Pour les roches, les tests indiquent [Hettler et Vardoulakis, 1984; Michelis, 1980; Traina,

1983; Jaeger et Cook, 1971] :

- ψ vaut de 0 à 20o. De valeur moyenne 10o, ψ tend à s’annuler avec le confinement.

- φ vaut entre 15o et 45o, avec une valeur moyenne de 30o.

Ainsi, en général ψ < φ , et on admet qu’en moyenne φ = 30o et ψ = 0o : donc la

plasticité est non-associée.

1.2.2 Déformation localisée

Lorsque les contraintes atteignent leurs valeur maximales correspondant au critère de rup-

ture, des zones de cisaillement fragile apparaissent. La déformation localisée, par opposition à

la déformation homogène, caractérise la variation non uniforme des tenseurs des déformations

et des contraintes à l’intérieur d’un matériau.

La littérature classique affirmait que la localisation des déformations fragiles (figure 1.2)

requérait une condition nécessaire et suffisante, à savoir qu’elle ne pouvait avoir lieu que

dans des matériaux adoucissants, c’est à dire dont la capacité intrinsèque à supporter les

contraintes diminue avec la déformation plastique (strain-softening) [Drucker, 1952; Tullis

et al. 1982].

Pourtant des expériences en laboratoire ont montré des phénomènes de localisation dans

des matériaux durcissants (strain-hardening) [Vardoulakis et al.; Vermeer et de Borst 1984;

Edmond et Paterson, 1972].

Le problème résidait dans l’appréhension de la notion de bifurcation d’une façon plus

générale qu’en plasticité associée, c’est à dire en plasticité non-associée.

Aujourd’hui on décrit la bifurcation comme étant la situation, à partir d’un stade initial

homogène, où plus d’une solution du champs de déformation peuvent exister. Si on définit de
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Figure 1.2: Expérience en laboratoire démontrant le phénomène de localisation dans un matériau adoucis-

sant : courbe contrainte-déformation issue d’un test triaxial sur des specimens de quartzite argileuse (d’après

Hallbauer et al., [1973]).

manière tensorielle l’incrément des contraintes et des déformations ∆σ̇ et ∆ε̇, la bifurcation

apparâıt lorsque la différence entre deux solutions d’incréments différents n’est plus nulle,

∫

v ∆σ̇ · ∆ε̇ 6= 0.

Il existe alors une solution telle que la déformation reste homogène et le système stable

(σ̇ · ε̇ > 0), et une solution telle que la déformation est inhomogène et le système devient

instable (σ̇ · ε̇ < 0) [Vermeer et de Borst, 1984].

La bifurcation ne conduit donc pas forcément à la localisation (figure 1.3). Mandel [1964],

Vardoulakis [1980], puis Vermeer et de Borst [1984] ont démontré que la bifurcation pouvait

avoir lieu dans tout matériau dont le coefficient de durcisssement h (défini par So = So+hε̇
p)

est inférieur a une valeur critique hc = E(sinφ−sinψ)
16(1−ν2)

.

Ainsi, la déformation peut être localisée en plasticité non-associée, pourvu que ψ ≤ φ.
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F

F

F
Reponse du materiau 
deformation homogene

Reponse du systeme
deformation inhomogene

Ub Up

U

U

Figure 1.3: Un corps homogène est chargé avec une force F et subit un déplacement uniaxial u. Au

dela d’un déplacement critique Ub, la bifurcation existe et la déformation peut devenir inhomogène. Au

point correspondant au déplacement Up, un mode de bifurcation est possible tel que le système montre

une réponse d’adoucissement : la réponse est de la forme de la branche inférieure et il y a localisation

géométrique. La déformation peut aussi rester globalement homogène, le système rester stable; la réponse

du matériau correspond à la branche supérieure (d’après Hobbs, Mühlhaus et Ord, 1990).

1.2.3 Orientation des failles

La solution d’un problème résolu en plasticité est fournie par la géométrie des plans de ci-

saillement fragile, ou lignes de glissement [Hill 1950; Mandel 1966; Jaeger et Cook, 1969;

Kachanov, 1974; Salençon 1974, voir aussi section 1.4]. En plasticité associée, on sous-

entend que les tenseurs des contraintes et des déformations sont co-axiaux, puisque friction

et dilatance sont supposés égaux ( alors les fonctions de rupture f et de potentiel g sont

identiques). Une faille s’initiant dans un matériau de Coulomb est orientée à 30o de la con-

trainte compressive principale, et se dilate de 30o.

En plasticité non-associée, les tenseurs des contraintes et des déformations ne sont pas

co-axiaux : les prédictions des géométries des failles susceptibles de se développer, selon

que l’on raisonne dans l’espace des contraintes ou dans celui des déformations, sont incom-

patibles, car l’orientation des lignes de glissement prédite à partir de l’angle de friction ne

respecte pas la condition d’incompressibilité le long de ces mêmes lignes. La direction dans
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laquelle le matériau flue n’est pas la même que celle dans laquelle le matériau casse [Var-

doulakis et Sulem, 1995].

Pour appréhender ce problème et démontrer le processus de localisation en élasto-plasticité

non-associée, Vermeer [1990] regarde à l’interface d’une bande de cisaillement nouvellement

créée, dans un échantillon théorique de roche où φ = 30o et ψ = 0o(figure 1.4):

Direction de rupture

Direction de fluage

Rotation de l’axe
principal des contraintes

45o

30o

σ  − σ

ε

v h

σv

σ h

σv

σ h

30o

||
nσ

τ

nσ
|_

45o

exterieur interieur

Figure 1.4: La condition de fluage incompressible dans une bande de cisaillement provoque la rotation de

l’axe des contraintes principales, et donc un adoucissement du système.

Le champ de contraintes appliqué aux limites impose la création d’une bande de cisaille-

ment plastique orientée à 30o de la contrainte majeure, compatible avec le critère de Coulomb

: hors de la bande, le matériau reste élastique.

Or le champ de contraintes à l’intérieur de la bande de cisaillement, là où le matériau

atteint les contraintes de rupture, impose que le cisaillement se fasse à 45o.

Pour satisfaire chacune de ces conditions, l’orientation des contraintes principales entre

l’extérieur et l’intérieur doit changer : comme les contraintes normale (σ|
n) et tangentielle

(τ) à l’interface de la bande de cisaillement doivent rester continues, le seul moyen d’obtenir

cette rotation des contraintes est la réduction de la composante normale de la contrainte

tangentielle, σ||
n (figure 1.4). A l’échelle de l’échantillon, le système montre alors une réponse
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globale d’adoucissement.

Les failles sont orientées aux alentour de ±(45o − φ+ψ
4

), et dépendent du type de condi-

tions aux limites propre à chaque situation.

Il est important de distinguer un matériau dont les propriétés s’adoucissent avec la

déformation et un système dont les contraintes globales diminuent avec la déformation.

Cette discussion montre que selon la théorie que l’on utilise, la prédiction des champs de

contraintes et de déformations peut être différente: dans la section (1.4) nous développons

cette discussion en proposant des règles simples permettant de prédire plus correctement la

géométrie des failles dans un milieu cassant tel que la croûte supérieure.
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1.3 Résistance de la lithosphère

1.3.1 Définitions d’une lithosphère

La notion de lithosphère ne correspond pas à une définition unique, mais à une caractérisation

qui dépend des processus et des échelles de temps considérés.

D’un point de vue sismique, la lithosphère est définie par la couche située au-dessus de

la LVZ, caractérisée par de faibles vitesses sismiques suggérant de la fusion partielle.

D’un point de vue thermique, la lithosphère est définie comme la couche limite froide

de la partie supérieure du système de convection qui affecte le manteau. Les transferts de

chaleur s’y font essentiellement par conduction, induisant des gradients verticaux importants

par rapport au gradient quasi-adiabatique du manteau convectif. La limite inférieure de la

lithosphère thermique est assimilée a l’isotherme 1350oC, et sa profondeur pourrait atteindre

250 km sous les cratons [Burov et Diament, 1992].

D’un point de vue mécanique, la lithosphère considérée sur des échelles de temps réduites

par rapport aux temps géologiques est définie par la couche qui, soumise à surcharge, réagit

selon un modèle flexural de plaque élastique reposant sur un fluide parfait. Pour les échelles

de temps plus longues, la lithosphère est assimilée à une couche de viscosité élevée, et de

résistance de plusieurs ordres de grandeur supérieure à celle de l’asthénosphère.

1.3.2 Stratification

La croûte océanique se forme à l’axe des dorsales où les produits de la fusion partielle du

manteau sous jacent s’épanchent en coulées de basaltes. La différentiation par cristallisation

fractionnée et sédimentation des minéraux plus lourds conduit à la construction d’une couche

plus profonde faite essentiellement de gabbros. La base de la croûte, le Moho, est marquée

par la transition entre les grabbos et les péridotites mantelliques sous jacentes. Cette strat-
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ification est mise en place à l’axe de la dorsale et n’est pratiquement pas modifiée par la

suite.

Si la croûte constitue en moyenne les 6 premiers km d’une lithosphère océanique, la

compilation des données indique que son épaisseur moyenne est de 40 km dans les continents.

Elle peut atteindre 70 km sous les châınes de montagnes.

Les données sur la croûte continentale caractérisent une extrème variabilité de compo-

sition [Taylor et Mc Lennan, 1995], engendrée par le grand nombre de processus physico-

chimiques susceptibles d’avoir lieu dans les différents environnements géodynamiques. Cepen-

dant, on peut définir des croûtes continentales types, grâce non seulement au processus de

fusion partielle qui amène une prédominance de roches acides dans la croûte supérieure, mais

aussi grâce à la déshydratation progressive des roches avec la profondeur.

La croûte supérieure est composée de roches d’origines sédimentaire et granitique. Elle

riche en quartz, et on associe souvent son comportement à ce minéral [Brace et Kohlst-

edt, 1980]. La croûte inférieure est caractérisée par des granulites acides, produits par

métamorphisme, ou basiques : elle est riche en plagioclases, et on associe souvent un com-

portement similaire à celui d’un diabase.

Le manteau lithosphérique sous les continents se caractérise généralement par une com-

position lherzolitique, c’est à dire à base d’olivine, de pyroxène, de spinelle, de plagioclase

ou de grenat. L’olivine étant le minéral le plus abondant et le moins résistant, on considère

généralement qu’elle contrôle le comportement de l’ensemble de cette couche [Ranalli et

Murphy, 1987].

Les interfaces entre les différentes couches lithosphériques correspondent à des zones de

transition qui se caractérisent soit par une variation graduelle de composition, soit par une

intercalation de couches de composition variable. Ces zones de transitions devraient donc

représenter des comportements rhéologiques intermédiaires.
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1.3.3 Extrapolation essais - nature

De nombreux mécanismes interviennent dans la déformation lithosphérique, parmi lesquels,

la fracturation, le glissement ou la montée par dislocations, le glissement aux joints de

grains, la diffusion intracristalline. La prédominance d’un mécanisme sur les autres est

déterminée par les conditions de (σ, ε̇, T ) et la taille des grains. Les études expérimentales

en laboratoire ont conduit à l’identification de comportements dominants pour différents

minéraux lithosphériques, et à l’élaboration de cartes de déformations [Tsenn et Carter,

1987; Ranalli, 1995]. A partir de ces cartes on peu entamer une modélisation du comporte-

ment mécanique de la lithosphère; cependant il faut être conscient qu’il existe de nombreux

problèmes d’extrapolation tels que:

- les contraintes et les vitesses de déformations expérimentales diffèrent des naturelles

de plusieurs ordres de grandeur [Rutter et Brodie, 1991]. Un postulat de base est que les

hautes vitesses de déformations expérimentales sont compensées par l’augmentation de la

température, pour autant que le mécanisme de déformation activé soit identique de celui

responsable de la déformation naturelle.

- Les échelles spatiales diffèrent aussi de plusieurs ordres de grandeur.

- Les résultats expérimentaux suggèrent une dépendance significative du comportement

selon la taille des échantillons [Paterson, 1987; Lockner, 1995].

- L’expérimentation est généralement faite sur des roches monominérales, alors que la

majorité des roches composant la lithosphère sont polyminérales. On considère que le com-

portement d’un agrégat polycristallin est controlé par la rhéologie de la phase la plus abon-

dante, ce qui représente une approximation grossière de son comportement d’ensemble.

La croûte supérieure fragile peut être définie sur le plan rhéologique comme la couche où
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la déformation est accomodée préférentiellement par rupture le long de failles. Les essais à

basses pression et température indiquent que les roches se comportent selon un modèle de

friction de type Coulomb. Byerlee [1978] estima que les contraintes de rupture dans la croûte

étaient indépendantes du type de roche qui la constitue, et proposa un critère de rupture

dépendant uniquement de la pression :

σn < 200MPa : τ = 0.85σn

200 < σn < 1700MPa : τ = 60MPa+ 0.6σn.

Une diminution sensible de la résistance peut être associée à des conditions de surpressions

de fluides qui peuvent se développer. On définit alors une contrainte effective, soustraction du

tenseur des contraintes et de la pression de pore pf associée à ces fluides. pf est couramment

définie comme un fraction de la pression lithostatique, λρgh. Alors le critère de rupture s’écrit

|τ | = So − µ(σn − pf) ; la présence de fluides diminue la contrainte cisaillante nécessaire à

provoquer la fracturation. Cependant les expériences en laboratoire montrent que les fluides

peuvent avoir des effets beaucoup plus complexes [Lockner, 1995].

Brace et Kohlstedt [1980] estiment que la loi de Byerlee est valable tant que la température

est < 500oC. Ord et Hobbs [1989], étudiant la rhéologie de la croûte, estiment qu’au-delà de

10-15 km, cette loi n’est plus valable et le critère de rupture deviendrait plutot indépendant

de la pression, de sorte que les contraintes ne dépassent pas 300 MPa [Ord et Hobbs, 1989].

En effet de nombreuses expériences en laboratoire suggèrent que le mécanisme de déformation

fragile change avec la pression [Paterson, 1978; Shimada, 1993]. A pression de confinement

faible et tant que la résistance en compression est supérieure à la résistance en friction, la

fracturation est de type Coulomb. Lorsque la pression de confinement augmente, la con-

trainte seuil dépend moins de la pression et diminue avec la hausse de température. Ainsi le

domaine fragile de la croûte peut être scindé en deux parties telles que le seuil des contraintes

augmente d’abord avec la profondeur, puis devient approximativement constant (figure 1.5).
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Le coefficient de friction peut aussi dépendre de la vitesse de déformation [Dieterich,

1978; Blandpied et al., 1995]. Un certain nombre des problèmes d’extrapolation des résultats

expérimentaux à la lithosphère sont discutés dans Kohlstedt et al., [1995].

Figure 1.5: Variation de la contrainte de rupture en fonction de la pression de confinement pour un granite:

F résistance à la friction; C, résistance à haute pression à T ∼ 100oC; CT, résistance à haute pression à

T ∼ 300oC. (b) Variation probable de la résistance selon la profondeur: régimes fragiles (B1 Coulomb, B2

haute pression) et ductiles (P) [Shimada, 1993].

Les observations de roches le long des zones ductiles et d’autres observations indirectes

montrent que le fluage par dislocations est un mécanisme de déformation des plus courants

pour les roches de la lithosphère, et particulièrement celles du manteau lithosphérique. Une

loi puissance est généralement utilisée pour approximer ce fluage. Les études en laboratoire

faites sur une grande variété de minéraux composant la lithosphère permettent de proposer

des valeurs caractéristiques pour cette loi de puissance. Nous avons utilisé pour nos modèles

numériques (table 1.1), quelques unes des valeurs proposées par Ranalli [1995].

La lithosphère peut être scindée en plusieures couches de composition minéralogique

différente: ainsi l’olivine est le minéral que l’on considère être le composant principal décrivant

le comportement du manteau lithosphérique. Plusieurs auteurs [dont Davy et Cobbold, 1988;

Chéry et al., 1990] considèrent que la partie supérieure du manteau lithosphérique se déforme
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Figure 1.6: Contraintes en fonction de la température pour diverses roches soumises à un taux de

déformation de 10−15s−1 [Kirby, 1983].

Table 1.1: Paramètres rhéologiques utilisés [Ranalli and Murphy, 1986].

roche densité n Energie d’activation A

kg/m3 kJmol−1 MPa−ns−1

quartz 2700 2.4 156 6.8 10−6

diabase 2800 3.4 260 2.10−4

olivine 3200 3. 520 7.104

de manière fragile, car les contraintes calculées par la loi de Byerlee à ces profondeurs sont

nettement inférieures à celles associées à la loi puissance associée à l’olivine.

1.3.4 Température

L’équation de base pour le transfert conductif de chaleur est l’équation de Fourier, qui

énonce que le flux de chaleur est directement proportionnel au gradient de température dans

un milieu thermiquement isotrope: qi = −κ ∂T
∂xi
,

où κ est la conductivité thermique, de l’ordre de 1 − 5W.m−1K−1.

En considérant que le flux de chaleur à travers un élément de volume dV est égal à la

chaleur H produite (ou absorbée) par les sources internes plus la variation de volume, en sup-
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posant que tout changement de flux de chaleur est associé à un changement de température,

et enfin si l’on prend en compte l’advection de chaleur par déplacement du milieu à la vitesse

vi, on obtient la forme générale de l’équation de la chaleur [Ranalli, 1995]:

∂T

∂t
+ vi∇T − k∇2T = ρH.

H caractérise la production de chaleur par unité de masse, k = κ/ρcp est la diffusivité ther-

mique, ρ est la densité et cp la chaleur spécifique.

Géotherme des lithosphères océaniques

Le géotherme des lithosphères océaniques est connu de manière relativement satisfaisante

depuis que Parsons et Sclater [1977] ont proposé le modèle de refroidissement des plaques

à partir de l’équation de la chaleur. L’épaisseur de la couche compétente de la lithosphère

océanique dépend de la racine carrée de son âge (t) et de la diffusivité thermique k. Si To

est la température à la surface et Tm celle de l’asthénosphère :

T (t, y)ocean = To + (Tm − To)erf(
y

2
√
kt

), avec erf(w) =
2√
π

∫ w

0
exp−u

2

du.

Géotherme des lithosphères continentales

Les continents ont une durée de vie capable d’enregistrer et/ou d’occulter un long héritage

de déformations successives. Estimer leur température dépendra donc de l’estimation de

la dernière période de réjuvénisation que chaque région a pu subir. Pour le calcul de la

température dans les lithosphères continentales, nous procèdons de la façon similaire à Burov

et Diament [1995], à partir de l’équation de Carslaw et Jaeger [1964].

Si hM est la profondeur du Moho, qm est le flux mantellique, qr le flux de chaleur radioactif

dégagé par la croûte, H = Hsexp
− y

hr la production de chaleur par unité de masse (on choisit

Hs ∼ 10−9Wkg−1 et hr ∼ 10km), κc et κm les conductivités thermiques de la croûte et du
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manteau, la température d’équilibre stable Ts à la profondeur y est :

Ts(y ≤ hM) = T (0) +
qm
κc
y +

ρcHsh
2
r

κc
exp(1−exp−

y
hr ),

Ts(y > hM) = T (hM) +
qm
κm

(y − hM).

Utilisant la diffusivité termique du manteau lithosphérique km = κm

ρmCp
, la température en

fonction du temps est finalement [Burov & Diament, 1995] :

T (t, y)continent = Ts(y) +
2

π
(Tb − To)

∑

n=1,10

(−1)
n−1

n exp
−km(nπ

hl
)2·t
sin(nπ

hl − y

hl
).

1.3.5 Enveloppes de contraintes

La notion d’enveloppe de contraintes fut introduite par Goetze et Evans [1979] pour décrire

le comportement d’une lithophère océanique composée principalement d’olivine. Son but est

d’établir une courbe donnant la valeur maximale que peuvent atteindre les contraintes de la

lithosphère en fonction de la profondeur. La loi de Coulomb ou de Byerlee donne une telle

limite pour les couches superficielles ; dans les parties ductiles, la contrainte limite n’a de

sens que si l’on connait la vitesse de déformation.

Si on se donne la profondeur du Moho, le minéral dominant des différents niveaux de

la lithosphère, et la distribution de la température, on peut identifier les différents com-

portements intervenants dans la lithosphère,et enfin entamer un modèle des déformations

intra-lithosphériques (figure 1.7). La TFD (zone de transition fragile-ductile) est appelée

dans la suite la profondeur à laquelle le comportement ductile en loi de puissance prend le

dessus sur le comportement cassant de type de Coulomb.

A titre d’exemple, Burov et Cloetingh [1996] ont établi un bilan de la structure des

différentes lithosphères à travers la plaque Eurasiatique : ils combinent les données de

résistance de roches étudiées en laboratoire, les données locales de topographie et de gravité,
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et l’estimation de l’état de flexure, afin de déterminer un état de la distribution des con-

traintes dans une lithosphère locale.            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 1.7: Enveloppe des contraintes selon leur âge thermotectonique et pour un taux de déformation

de 3.10−15s−1 : dans une lithosphère océanique (à gauche), dans une lithosphère continentale où le Moho

est à 35 km, et dont la composition crustale est à dominante quartz (au centre), ou à dominante diabase (à

droite). (Burov et Diament, 1995).
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1.4 Méthode numérique FLAC

Cundall [1989] a mis au point une méthode numérique, FLAC (Fast Lagrangien Analysis

of Continua), qui a pour but de simuler l’évolution de la déformation dans des matériaux

pouvant obéir à une large gamme de lois de comportement. Cette méthode numérique est

la base technique du programme Parovoz que A. Poliakov et Y. Podladchikov ont développé

en 1990.

1.4.1 L’algorithme

La résolution explicite dans le temps

L’objectif de la méthode des éléments Lagrangiens est de trouver la solution d’un problème

statique ou quasi-statique. Les équations du mouvement dynamique étant dans la formu-

lation, cela permet de conserver un schéma numérique stable alors même que le système

physique est instable, comme avec des matériaux à comportement non linéaire (rupture

soudaine d’un pilier par exemple). Dans le monde physique, une partie de l’énergie de

déformation accumulée par le système est convertie en énergie cinétique, qui ensuite se

propage et se dissipe. Ce processus est reproduit directement si les termes d’inertie sont

inclus dans la formulation numérique.

La séquence de calcul général est illustrée figure (1.8). Les taux de déformation sont

déterminés pour calculer les incréments de contrainte à l’aide des lois de comportement.

Grâce à la déduction des nouvelles forces, on utilise les équations du mouvement pour calculer

les nouvelles vitesses et les nouveaux déplacements. Chaque parcours de cette boucle à

travers le maillage représente un cycle de calcul.

Puisqu’un parcours de la boucle représente un pas de temps, le blocage des vitesses est

justifié si des éléments voisins n’ont pas le temps de s’influencer pendant la période de cal-
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SORTIES

initialisation

maillage, phases
masses, 
pas de temps
conditions limites
geotherme

mise a jour

geotherme (T)
erosion  (X)
pas de temps(   t)∆

taux de 
deformation

ε = f  (U , X)∆ 1

lois constitutives

f  (    ,     , k)εσ ∆σ= 2

forces

σ= f  (   , X)F 3

equations du
mouvement

U = f  (F,U,   t)∆4

remaillage
eventuel

X = f   (U,   t)∆5

Figure 1.8: Schéma numérique général.

cul. Le pas de temps doit donc être assez petit pour que l’information ne puisse pas passer

d’un élément à l’autre au cours de cet intervalle de temps. Une perturbation peut alors se

propager dans le modèle en plusieurs cycles de calcul, à la vitesse que met l’information pour

se propager physiquement.

Le milieu est maillé par des quadrilatères, chacun d’entre eux étant subdivisé en deux

paires d’éléments triangulaires (figure 1.9).

L’analyse Lagrangienne permet de réactualiser les coordonnées des noeuds à chaque pas

de temps. Les déplacements incrémentaux sont ajoutés aux coordonnées et le maillage se

déforme avec le matériau qu’il représente.

A
B

C
D

triangles superposes

U

U

b

a

∆S

Fi

n

ni

vecteurs vitesses vecteur force

1

2
i

i

ib

a

SS 1
2

Figure 1.9: Maillage en triangles superposés, calcul des vitesses et forces nodales.
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Equations aux différences finies et discrétisation mixte

Les équations aux différences finies sont déduites du théorème de Gauss, qui permet de

calculer la valeur moyenne du gradient des vitesses en un élément triangulaire du maillage,

par sommation des vitesses sur les 3 aires des cotés des triangles. Soient a et b les noeuds qui

forment les extrémités du segment de longueur ∆s d’un des côtés d’un triangle. Nommant

n le vecteur unitaire normal à ce segment et A la surface du triangle, on peut exprimer le

tenseur des taux de déformation en écrivant :

∂u̇i
∂xj

≃ 1

2A

∑

s

(u̇ai + u̇bi)nj∆s, ε̇ij =
1

2
(
∂u̇i
∂xj

+
∂u̇j
∂xi

). (1.1)

Le terme de discrétisation mixte provient de la différente méthode de discrétisation entre

les parties isotropes et déviatoriques des tenseurs des déformations et des contraintes [Marti

et Cundall, 1982]. On assure la condition d’incompressibilité des éléments en l’appliquant

sur les parties isotropes des tenseurs de contraintes et de déformations, que l’on suppose con-

stantes sur l’ensemble d’un quadrilatère. Les parties déviatoriques sont traitées séparément

dans les paires de triangles, et sont ensuite ajustées pour rendre égales les parties isotropes

sans modifier les parties déviatoriques :

Aux noeuds communs à une paire de triangles (a,b), on considère l’incrément des déformations

isotropes ∆εm, et déviatoriques ∆εadev,∆ε
b
dev:

∆εm =
1

2
(∆εa11 + ∆εa22 + ∆εb11 + ∆εb22), ∆εadev = ∆εa11 − ∆εa22.

Alors les composantes de l’incrément des déformations pour chaque triangle deviennent

pour (a), et de façon similaire pour (b) :

εa11 = 1
2
[∆εm + ∆εadev], εa22 = 1

2
[∆εm − ∆εadev],

et la composante tangentielle ∆εa12 n’est pas modifiée.
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Contraintes et forces

On déduit de ces nouvelles déformations un nouveau tenseur de contraintes grâce à la loi

de comportement σ := f(σ,∆ε, k). Le calcul du tenseur des contraintes est également traité

en discrétisation mixte. Lors de grandes déformations, une zone peut être en rotation, et on

doit le prendre en compte :

ωij =
1

2
(
∂u̇i
∂xj

− ∂u̇j
∂xi

), σij = σij + (ωikσkj − σikωkj)∆t.

Une fois les contraintes calculées dans chaque triangle, on détermine la force équivalente

appliquée à chaque noeud. La force appliquée sur l’un des côtés d’un triangle est le produit

scalaire de sa longueur et de la contrainte qu’il supporte (figure 1.8). Par conséquent la force

appliquée au noeud i d’un triangle dont les cotés adjacents sont numérotés 1 et 2 est :

Fi =
1

2
σij(n

1
jS

1 + n2
jS

2).

La force résultante ΣFi en un noeud i est la somme des forces réparties dans les quadri-

latères adjacents, et moyennées sur leurs triangles.

On additionne les éventuels chargements extérieurs (conditions aux limites) et enfin les

forces de gravité mig, où mi est la masse réelle au noeud i. ΣFi est la force nette appliquée

au noeud i : si l’élément est en équilibre alors ΣFi = 0.

Equation du mouvement

Dans un solide indéformable et dans un référentiel Lagrangien, la loi de Newton s’exprime

par l’ équation différentielle suivante:

ρ
∂u̇i
∂t

=
∂σij
∂xj

+ ρg,

ρ est la masse volumique, t le temps, u̇ le vecteur vitesse, g l’accéleration de la gravité.
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Pour atteindre l’état stationnaire d’équilibre ou d’écoulement libre, les mouvements

doivent être amortis. Pour cela une force d’amortissement est imposée à chaque noeud,

dont le module est proportionnel au module de la force nette non équilibrée, et dont la direc-

tion est contraire à la vitesse en ce noeud. L’ équation du calcul des vitesses est donc déduite

de la loi de Newton, avec un coefficient d’amortissement α constant et arbitrairement fixé à

0.8 pour nos modèles:

u̇
t+∆t/2
i = u̇

t−∆t/2
i + [ΣF t

i − α|ΣF t
i |signe(u̇

t−∆t/2
i )] · ∆t

minert
i

.

Cette équation contient deux variables que nous allons expliquer : le pas de temps dt et la

masse nodale inertielle minert
i .

Masses inertielles et pas de temps

*Le but est de déterminer le pas de temps le plus grand possible et qui élimine le risque

d’instabilités numériques. La vitesse du front de calcul doit être plus grande que la vitesse

maximum de propagation de l’information. Il faut donc choisir un pas de temps plus petit

que le temps nécessaire aux ondes élastiques Vp pour traverser les éléments du maillage. Pour

un solide élastique discrétisé en éléments de taille ∆x, on peut donc se fixer par sécurité un

pas de temps qui soit une fraction (par exemple 0.5) de ∆x sur la vitesse des ondes élastiques

de compression:

∆t = 0.5
∆x

√

λL+2GL/3
ρinert

* Plutôt que d’utiliser la masse réelle, on utilise la masse inertielle: les masses nodales sont

effectivement considérées comme des facteurs de relaxation dans l’équation du mouvement,

et sont ajustées afin de garantir la convergence de l’algorithme. La masse inertielle est

déduite de la densité inertielle globale au milieu, de sorte à caler une vitesse des ondes

élastiques fictive par rapport aux caractéristiques géométriques du milieu à chaque instant.
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Avec min(∆x) la taille minimale des éléments composants le maillage, on obtient:

ρinert =
λL + 2GL/3

Vnum
, Vnum = 0.5 · min(∆x)

∆t
.

* Il est intéressant de pouvoir accélerer le temps de calcul lorsque le système est stable

physiquement. Dans ce cas, les forces d’accélération sont pratiquement nulles ; on peut

augmenter l’inertie du système en incrémentant les masses inertielles, c’est à dire ρinert, et

donc le pas de temps ∆t.

* Enfin, l’utilisation d’un comportement visco-élastique introduit une condition sur le

pas de temps : la vitesse des déformations visqueuses doit rester inférieure à la vitesse de

propagation des ondes élastiques. Pour cela le pas de temps doit rester inférieur au temps

de relaxation de Maxwell:

∆t < τm, τm =
2 · µ
GL

.

Déplacements

Une fois les vitesses calculées en tout noeud, on calcule leurs nouvelles coordonnées :

ẋt+∆t
i = u̇ti + u̇

t+∆t/2
i ∆t.

Nous venons d’effectuer un cycle de calcul. Le processus se repète à partir de l’expression

des vitesses (équation 1.1).

1.4.1.1 Procédure de remaillage.

Afin de pouvoir reproduire de grandes déformations, il est nécessaire de remailler. Nous

avons utilisé la procédure proposée par A. Poliakov. Les tests ont montré une dépendance

négligeable des résultats en fonction du remaillage [Buck et Poliakov, 1998].
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1.4.2 Modèle de réduction de la densité.

Lorsque la dimension du modèle devient grande, il se pose des problèmes de stabilité numérique:

cela vient de la mise à jour du champ des vitesses à l’aide de l’équation de Newton. Aux

coordonnées élevées, des nombres très grands (forces et masses) sont divisés les uns par les

autres, et les erreurs dûes à l’incertitude de ces calculs s’amplifient. Il n’est pas de notre

intérêt de réduire la taille du modèle. Mais si la densité d’un élément est réduite (et donc

sa masse) les erreurs seront minimisées.

Dans cette optique, on a choisi de soustraire à la densité de chaque élément une certaine

densité de réduction ρred. L’idée est qu’à la base du modèle, la densité soit nulle. Si par

exemple on veut modéliser une lithosphère composée de couches de densité qui augmentent

avec la profondeur, le modèle fonctionne avec des couches de densité négative et dont la

norme diminue avec la profondeur.

surface y = 0

y1

y2

’ρ2

ρ

’3ρ

’ο= 0ρ

’1ρ

y

ρ3=0

ρο=− ’3ρ
gyρ

y

ρ3gy
’

ρ1=ρ1−ρ3’

ρ2=ρ1−ρ3’

Figure 1.10: Modèle de réduction de la densité. A gauche, distribution de la densité avec la profondeur,

à droite, pression hydrostatique correspondante. En gris clair dans la réalité, en gris foncé dans le modèle.

Quels problèmes posent la réduction de densité ? Dans les relations constitutives, seul

le critère de rupture de Coulomb nécessite la prise en compte de la pression isotrope. La loi

puissance décrivant le comportement ductile n’emploie que les contraintes déviatoriques.

Par conséquent, il suffira de réintroduire la densité (et donc la pression réelle des éléments)

uniquement dans le sous-programme qui gère la sortie du champ de contraintes, et dans celui
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qui gère le comportement fragile (Mohr Coulomb). La densité réelle des roches est aussi-

maintenue lors de la mise à jour des températures.

On procède de la façon suivante:

- Les masses réelles de chaque élément ne sont plus proportionnelles à leur densité ρi,

mais à la densité ficitve (ρi − ρred).

- Au lieu de calculer le poids réel supporté par chaque élément, on calcule un poids fictif

Pi tel que, si ρi et ∆hi sont respectivement la densité réelle et l’épaisseur de l’élément situé

sur la ième ligne, Pi =
∑

i(ρi − ρred) · g · ∆hi.

- Dans le sous-programme gérant le comportement fragile, on ajoute la pression ρred·g·∆hi

aux trois composantes des contraintes principales.

L’algorithme est beaucoup plus stable et permet de modéliser des déformations plus

importantes dans un milieu de taille lithosphérique.
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1.5 Théories de l’élasticité et de la plasticité, quelles

sont les limites ?

Résumé de l’article

L’élasticité, la plasticité parfaite et l’élasto-plasticité sont les modèles constitutifs les plus

simples utilisés pour décrire l’initiation et la propagation des failles. Pourtant en pratique,

leurs domaines de validité ne sont pas toujours bien délimités.

Dans ce papier, nous testons le comportement de ces différents modèles à l’aide d’exemples

de problèmes tectoniques tels que l’indentation par un poinçon, la compression d’une plaque

reposant sur un plan frictionnel, la flexion d’une plaque, et la formation de failles normales

autour d’un dike.

A l’aide des résultats de ces tests, nous formulons quelques lignes de conduites qui peuvent

être utiles pour le choix d’un modèle constitutif approprié à chaque problème de fracturation.

La théorie de l’élasticité prédit correctement l’initiation d’un réseau de failles mais fournit

des résultats erronnés lorsque les déformations deviennent grandes.

La théorie de la plasticité parfaite est plus appropriée pour les grandes déformations, et

la géométrie des failles peut être obtenue grâce à la méthode des caractéristiques. Cette

méthode fonctionne bien pour les zones de fracturations qui ne sont pas délimitées par une

large zone élastique, et ont une connection avec un bord libre, un substrat visqueux, ou un

plan de faiblesse.

L’élasto-plasticité non-associée est la théorie la plus complète des trois. Elle décrit

l’évolution des failles de l’initiation de la déformation localisée à l’élaboration d’un réseau

de faille compliqué.
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1.6 Exemple : modélisation de la déformation dans les

prismes d’accrétion

Dans le but de confirmer la validité du procédé numérique, étudions plus particulièrement la

formation des failles dans un prisme d’accrétion. La théorie de la pente critique (cf. article

précédent) prédit la géométrie des failles pouvant se former dans un prisme d’accrétion,

en fonction des caractéristiques géometriques et rhéologiques du prisme (angles de friction

interne et basal).

Nous présentons trois modèles de fracturation à l’intérieur d’un prisme d’accrétion.

1.6.1 Prédiction analytique basée sur la théorie de la plasticité

Davis et Dahlen (1983) établissent une relation entre les caractéristiques géométriques d’un

prisme d’accrétion, et les propriétés de friction interne et en base de prisme.

2 hypothèses fondamentales sont faites:

- Tout point du prisme est en état de rupture fragile, les contraintes sont donc sur

l’enveloppe de rupture de Coulomb.

- Les contraintes agissant dans la direction verticale, σyy et σxy, ne dépendent que de la

force de gravité [Terzaghi, 1943]. L’orientation des contraintes est donc indépendante de la

taille du problème, et les lignes de glissements ou failles ont la même direction à l’intérieur

du prisme.

Grâce au bilan des forces dans la direction x (figure 1.11) : ρgHsinβ+τb+
∂
∂x

∫H
0 σxdy = 0.

* Grâce aux contraintes lithostatiques dans la direction verticale, on peut écrire:

σx−σy

2
= σ1−σ3

2
cos2ψ et σ1−σ3

2
= σx+σy

2
sinφ

Donc σx − σy = (σx + σy)sinφcos2ψ = σy
2sinφcos2ψ

1−sinφcos2ψ .
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Figure 1.11: Bilan des forces sur une colonne arbitraire de largeur dx à l’interieur d’un prisme d’accrétion.

D est la hauteur d’eau et ρw sa densité (on les néglige ici). H est la hauteur totale de la colonne. Le repère

(x,y) est orienté parallèle à la base du prisme. α et β sont les inclinaisons de la surface et de la base du

prisme par rapport à l’horizontale. ψ est l’orientation de la contrainte σ1 par rapport à l’axe des x.

* Dans l’approximation des angles faibles, α + β << 1, et dH
dx

= −(α + β). Donc :

∂
∂x

∫H
0 σxdy = ∂

∂x

∫H
0 [(σx − σy) + σz]dy = −ρgH(α+ β) − 2ρg(α+ β)

∫H
0

2sinφcos2ψ
1−sinφcos2ψdy.

Avec ψ(H) = α + β,
∫H
0

2sinφcos2ψ
1−sinφcos2ψdy = 1/H sinφ

1−sinφ .

* La résistance à la base s’écrit τb = µb · ρgH .

On obtient finalement (une expression prenant en compte la pression des fluides et donnée

dans l’article de la section précédente) :

α + β ≈ β + µb

1 + 2 sinφ
1−sinφ

Ceci montre que l’angle critique (α + β) augmente lorsque la friction basale augmente,

alors qu’il décrôıt lorsque l’angle de friction interne diminue.

La gravité inhibe le cisaillement basal: pour équilibrer la contrainte normale s’exercant

sur la base et autoriser le glissement, des failles se développent et permettent la construction

de la topographie de surface. Si la topographie est inférieure à l’angle α critique, le prisme

ne glisse pas. Si au contraire la topographie est supérieure ou égale à α, le prisme glisse le

long de sa base et des failles normales de surface ramènent la topographie à α.
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Prédiction de l’orientation des failles et de la pente de surface

Il existe une relation triangulaire entre la pente de surface α, la pente de la base β, et

l’orientation de la contrainte compressive principale ψo par rapport à la surface et ψb par

rapport à la base [Dahlen, 1984]. Les failles sont orientées à ±(π
4
− φ

2
) de la contrainte

principale maximale. Finalement, l’angle θ des failles par rapport à l’horizontale est estimé:

ψo + α = ψb − β et θ = ±(
π

4
− φ

2
) + ψb − β.
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1.6.2 Modèlisation numérique

1.6.2.1 Base horizontale de forte friction : avec et sans fluides
            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 1.12: β = 0, φ = φb = 30o. Plasticité accumulée et topographie : dans le cas sans fluides à gauche,

une seule faille accomode le raccourcissement. A droite, avec une pression de fluides hydrostatique interne

et à la base (λ = λb = 0.4), la déformation est distribuée en plusieurs failles.

Sans présence de fluides (figure 1.12), l’angle à la surface est égal à l’angle de re-

pos, soit α = 30o. La déformation interne évolue de sorte qu’une faille principale unique

s’initie et stocke la majeure partie des déformations. Cette faille est d’abord inclinée à

45o de l’horizontale, conformément aux conditions limites cinématiques imposées, puis se

rapproche de l’horizontale. Une fracturation diffuse par failles normales affecte le comparti-

ment supérieur, permettant d’accomoder l’inclinaison de la surface avec les forces gravitaires.

Avec une pression de fluides hydrostatique partout (figure 1.12), les contraintes nécessaires

à la rupture et au glissement du bloc le long de sa base sont plus faibles: par conséquent la

pente du prisme est moins importante, (α ∼ 10o), et la géométrie des failles est plus proche

de 45o, conformément aux conditions cinématiques libres en surface et en base. A noter que

maintenant une seule faille ne suffit plus : un réseau de failles conjuguées se forme, de sorte

que la superficie des déformations plastiques est plus distribuée et la pente plus ’homogène’.
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1.6.2.2 Base inclinée : à forte et faible friction.

On illustre des modèles avec une pente basale inclinée de 5o. De façon générale, la pente de

surface est diminuée (figures 1.13).
            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 1.13: Angle basal β = 5o : Plasticité accumulée, raccourcissement, et topographie. A gauche,

φb = 30o, développement d’une faille majeure unique traversant tout le prisme, alors que des failles normales

diffuses fonctionnent en surface pour la rééquilibration gravitaire. A droite, friction basale φb = 2o, le prisme

d’accrétion glisse aisément, et seule la partie supérieure du prisme subit de la déformation plastique.

1.6.3 Conclusions

L’algorithme dont nous disposons permet de prendre en compte le comportement élasto-

plastique non-associé des roches lithosphériques, et reproduit efficacement l’initiation et la

propagation de la déformation localisée cassante.

Avec cette confiance dans l’algorithme, on est maintenant en mesure de mener des

expériences à l’échelle lithosphérique, en insérant le comportement visqueux des roches.
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Chapitre 2

Déformations localisées de grande

échelle : compression d’une

lithosphère océanique

La partie de l’Océan Indien située au sud de l’Inde est le site le plus évident de déformation

intraocéanique de grande échelle. Cette lithosphère d’environ 60 Ma subit une déformation

active distribuée sur plus de 1000 × 1000 km2. Des plis d’axe Est-Ouest et de longueur

d’onde ∼ 200 km y sont observés, accompagnant une sismicité profonde et de nombreuses

failles actives en surface.

La déformation par flambage est aussi évoquée pour expliquer les structures observées

dans d’autres lithosphères océaniques: des plis sont repérés à proximité de la Ride de Mussau

en bordure orientale de la plaque Caroline (Chamot-Rooke, commmunication personnelle).

Des études sont en cours pour expliquer les structures compressives dans l’axe Gibraltar-

Açores. La Ride de Zenisu au Sud du Japon serait le résultat combiné de la flexure locale

de la plaque Philippine proche de la fosse de subduction et d’une instabilité de flambage

[Lallemant et al., 1989; Chamot-Rooke et le Pichon, 1989; Lallemand et al. 1992; Le Pichon
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et al., 1996]. Toutes ces régions semblent être en contexte compressif : la présence d’une

zone de cisaillement dans leur voisinage, plus ou moins perpendiculaire à la direction de

subduction, provoquerait un découplage de la plaque en subduction.

Si le processus de flambage est aujourd’hui plutôt bien compris et bien reproduit par

diffèrentes modélisations analytiques, analogiques et numériques, l’interaction entre les failles

et les plis de grande longueur d’onde reste cependant à éclaircir, et c’est ce que nous allons

tenter de faire.

Après avoir décrit les caractéristiques propres à l’Océan Indien, on décrira les travaux

précédents sur le flambage. On décrira ensuite dans le détail le scénario de la compression

d’une lithosphère océanique, obtenu par modélisation numérique. A partir de ce modèle de

référence, on mettra en évidence le rôle des paramètres rhéologiques. On pourra comparer

nos prédictions avec celles des travaux antérieurs, et justifier ainsi l’évolution des failles par

rapport à celle des amplitudes périodiques.
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2.1 Données acquises sur l’Océan Indien

2.1.1 Une frontière de plaque diffuse

La zone délimitée par l’Ile de Ceylan au Nord, la latitude 10o Sud, la Ride de Chagos-

Laccadive à l’Ouest et la fosse de Java à l’Est a la plus forte activité sismique intra-plaque

océanique du globe [Sykes, 1970]. Les mécanismes au foyer (figure 2.1) indiquent une exten-

sion Nord-Sud près de la ride de Chagos-Laccanive, une compression Nord-Sud dans le Bassin

Indien Central, une compression NO-SE dans le bassin de Wharton, et un jeu décrochant

sénestre le long de la ride 90oE.

            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 2.1: Sismicité intraplaque. mécanismes au foyers, frontières de plaques de l’Océan Indien. Compi-

lation de données d’après Stein et al., 1990.

Gutenberg et Richter [1954] furent les premiers à citer les tremblements de terre dans le

nord de l’Océan Indien. Sykes évoqua en 1970 la naissance d’un nouvel arc insulaire dû à
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un saut vers l’Ouest de la fosse de Sumatra.

Stein et Okal [1978], utilisant les moments des séismes disponibles à l’époque, attribuèrent

la majorité de l’activité à la ride 90oE ; ils estimèrent à 20 mm/an le mouvement décrochant

le long de cette ride, mais n’expliquèrent pas la sismicité diffuse dans la région du Bassin

indien central, ni l’extension proche de la ride Chagos-Laccadive. Wiens et al. [1985] con-

sidérèrent la ride 90oE comme une frontière de plaque : analysant le taux d’ouverture le

long des rides Carlsberg (séparant les plaques Inde et Afrique) et Centrale Indienne (séparant

Afrique et Australie), ils obtinrent un pôle de rotation Inde-Australie qui prédit de l’extension

près de Chagos-Laccadive et de la compression dans le Bassin indien central, conformément

aux mécanismes aux foyer. Quand Petroy et Wiens [1989] ré-examinèrent les moments des

séismes le long de la ride 90oE, ils conclurent à un mouvement décrochant ne dépassant pas

3 mm/an : cette ride ne semble donc pas jouer le rôle d’un décrochement majeur en terme

de quantité de mouvement. Il est admis maintenant qu’elle s’est formée par volcanisme vers

90 Ma, lors de la migration Nord-Sud de la plaque indienne depuis l’Afrique, et du passage

au-dessus d’un point chaud [Schlich, 1975; Royer et al., 1991].

Dans le but de reconstituer le champ de contraintes de la région, Bergman et Solomon

[1985] analysèrent les mécanismes aux foyers de onze tremblements de terre. Des modèles en

contraintes planes furent développés à l’aide de codes numériques en éléments finis [Cloet-

ingh et Wortel 1985, 1986; Stein et al. 1990]. Ces modèles prennent en compte les forces

appliquées aux frontières de la plaque Indo-Australienne, en particulier la résistance de la

subduction en Himalaya au Nord, la poussée à la dorsale Sud-Est indienne, et la traction aux

fosses de subduction indonesiennes. Cloetingh et Wortel [1986] se servirent de 44 évènements

sismiques pour compiler un champ de contraintes adéquat. Pour les mêmes auteurs, la plaque

Indo-Australienne est uniformement élastique de module d’Young E = 7.1010 Pa, de coef-
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ficient de Poisson ν = 0.25, et d’épaisseur 100 km. Leur modèle fournit une contrainte

compressive entre 300 et 600 MPa dans la région du bassin Indien Central, et orientée pra-

tiquement Nord-Sud.

            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 2.2: Vecteurs vitesses prédits par le modèles de DeMets et al. [1990]. Chiffres en mm/an. Les

tiretés représentent les linéations gravimétriques. Le cercle noir serait le pôle de rotation.

Un modèle de cinématique instantanée enfin satisfaisant [Gordon et al., 1990; De Mets

et al., 1990; Gordon, 1995] décrit la cinématique du point triple Afrique-Inde-Australie,

grâce à la mesure plus affinée des taux d’ouverture le long des rides. Il a fallu diviser la

plaque indo-australienne en deux pour avoir la meilleure compatibilité avec les mécanismes

aux foyers : d’où la notion de frontière de plaque diffuse. Selon DeMets et al. [1990], le

pôle de rotation calculé finalement a pour position 3.2oS, 75.1oE avec un taux de rotation

de 0.305o/Ma (figure 2.2).
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2.1.2 Estimation du raccourcissement

La croûte océanique de cette région est d’âge compris entre 58 Ma vers 10oS (anomalie 23),

et 78 Ma vers 7oN (anomalie 34) [Schlich, thèse, 1975].

Une discordance marquée, ne correspondant à aucun changement majeur dans la nature

des sédiments, a permis de dater l’initiation de la déformation à 7.5-8 Ma (études biostrati-

graphiques résultant de la campagne 116 d’ODP, Cochran et al., 1988).

L’estimation du flux de chaleur fournit des anomalies de 10 à 40 mW/m2 au-dessus de la

valeur théorique pour une croûte océanique de même âge [Geller et al., 1983 ; Stein et al.,

1988]. Ces auteurs suggèrent qu’un taux de raccourcissement de 4.5% (50 km sur 1100 km)

serait nécessaire pour provoquer une anomalie dans le flux de chaleur de 20 mW/m2.

Les données issues des premiers profils de sismique monotraces avaient permis d’observer

des sédiments plissés et des failles décalant verticalement le toit du socle de plus de 500

m [Eittrem et Ewing, 1972; Geller et al. 1983; Weissel et al., 1983]. Weissel et Geller

avaient estimé que presque la totalité du raccourcissement se faisait par le jeu des failles

inverses, atteignant moins de 2%. En effet, l’estimation du raccourcissement dû uniquement

au plissement du socle étant compris entre 0.1 et 1.5 km, il ne dépasse pas 0.1% si le

plissement s’étend sur une longueur de 1100 km [Gordon et al., 1990].

Le raccourcissement total estimé à partir des données de la campagne Phèdre, en incluant

la contribution des petites failles de résolution <25 m, est estimé à 46 ± 12 km, soit sur

900 km, une déformation de 4 à 6%, et une vitesse de 4 à 8 mm/an si on suppose que la

déformation s’est initiée il y a 7.5 Ma.

La cinématique rigide instantanée [DeMets et al. 1990; Gordon, 1995] prédit un taux de
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convergence relatif entre l’Inde et l’Australie de 5 à 11 mm/an entre 80 et 90oE, à l’équateur.

Ces études s’accordent à indiquer que la compression est à peu près Nord-Sud avec une

vitesse de l’ordre du demi centimètre au centimètre par an.

2.1.3 Corrélation ondulations-failles

Plusieurs campagnes ont été menées afin de corréler les ondulations de grande échelle et la

déformation fragile. Bull [1990] et Bull et Scrutton [1990] publièrent une analyse d’après

les profils acquis lors de la campagne ODP 116 [1989]. La campagne Phèdre [1991] permit

d’obtenir 3800 km de profils de sismique réflexion ; Florence Gestin [1994] analysa et quantifia

la déformation de surface. Enfin un récent article est paru apportant les derniers résultats

d’une campagne de sismique réflexion de 5370 km de profils faite en 1995 [Krishna et al.,

1998].

Ces derniers auteurs confirment que les ondulations se propagent vers le nord jusqu’à

7oN, et argumentent en faveur d’une périodicité de 3.5 Ma de l’activité de la déformation.

Au vu des inconformités enregistrées par les sédiments, et alors que l’importante phase de

déformation aurait commencé entre 8 et 7.5 Ma, une variation du taux de sédimentation

marque les dates ultérieures de 4 Ma et 0.8 Ma (par exemple il atteint 285 m/Ma au lieu de

60 à 110 m/Ma au cours du Miocène).

Décrivons les données générales déduites de ces campagnes, d’abord en ce qui concerne

la déformation fragile en surface puis les amplitudes de grandes longueurs d’onde.

Les failles

- L’extension latérale des failles est d’au moins 40 km [Bull, 1990; Jestin, 1994].

- Environ 30% des failles observées dans les sédiments sont associées avec des réflecteurs
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dans la croûte [Bull et Scrutton, 1990; Chamot-Rooke et al. 1993]. Des failles mineures

viennent parfois se greffer sur des failles majeures et donnent des structures en pop-up

typiques. Les failles majeures sont sans prédominance marquante d’un pendage particulier

vers le Nord ou le Sud.

- Il existe 2 populations distinctes de failles : celles de faible pendage autour de 24o (32

selon la vitesse crustale supposée), et celles de fort pendage de 41o (51 pour une autre vitesse).

Ces deux populations sont interprétées comme représentant les failles inverses néoformées et

les failles normales pré-existantes (datant de l’activité à la ride) réactivées en failles inverses.

Ces deux populations sont de quantité équivalente, et se réduisent au fur et à mesure que

l’on va vers le Nord [Chamot-Rooke et al., 1993].

- Des ondulations de petite longueur d’onde ont été régulièrement observées, correspon-

dant à une série de blocs faillés qui parsèment la surface du plancher océanique avec un

espacement quasi-régulier de 5 à 20 km. Ces blocs faillés se caractérisent par des failles

de fort pendage [Bull, 1990; Chamot-Rooke et al., 1993; Krishna, 1998]. Bull [1990] avait

émis la possibilité que certaines de ces failles de fort pendage puissent se continuer en pro-

fondeur et être activés dans les niveaux plus profonds de la lithosphère, se corrélant avec les

mécanismes au foyer enregistrés dans la région. Ces courtes ondulations seraient l’expression

d’une déformation restreinte à la croûte.
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Les ondulations

            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 2.3: Emplacement des profils correspondant aux données issues de Krishna et al. (1998). En bas,

ondulations du géöıde d’après Krishna et al. (1998).

Les grandes ondulations Est-Ouest du toit de la croûte océanique ont été largement

observées, et les chiffres diffèrent peu de ceux donnés par Weissel et al. [1980], soit une

périodicité de 130 à 250 km et des amplitudes totales de 1 à 3 km, et de ceux donnés par la

dernière campagne [Krishna et al., 1998], soit 150-300 km et 1-2 km.
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Figure 2.4: Anomalies gravitaires à l’air libre d’après Karner et Weissel (1990).

Les anomalies à l’air libre sont de 30 à 80 mGal [Weissel, 1980] et correspondent aux

ondulations du socle. Zuber [1987] analysa les longueurs d’onde du géoide et obtint une

valeur moyenne de 168 km qui augmentait à 222 km au dessus de l’équateur. Les amplitudes

aussi augmentent vers le Nord : Zuber interprète cette augmentation comme l’effet de la

couverture des sédiments.

Un spectre de Fourier plus récent [Jestin, 1994] révèle une longueur d’onde majeure de

234 km.

Epaississement crustal : boudinage ?

Jestin [1994] compara les profils de la figure 2.5 dans le but de corréler les ondulations

du socle et du Moho, ainsi que la localisation des déformations par rapport à ces mêmes

ondulations.

Jestin argumente en faveur d’une anti-corrélation entre le sommet de la croûte et le Moho,

et d’un boudinage inverse de la croûte plutôt que du flambage. Elle s’appuie également

sur les conclusions de travaux menés par Zuber [1987], et par Léger et Louden [1990].

Léger et Louden [1990] suggérèrent que les crêtes des ondulations étaient associées à de
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Figure 2.5: Taux de déformation, ondulations et épaisseur de la croûte océanique le long de la ligne 1 de

la campagne Phèdre. Le réflecteur associé à l’horizon du Moho montre que la croûte s’épaissit vers le Nord

de 5 à 8 km.

l’épaississement crustal, alors que Neprochnov et al.[1988] trouvèrent que la croûte était

amincie sous les mêmes crêtes. Selon Bull [1991], les données d’altimétrie utilisées par Léger

et Louden subissent une perte des signaux de haute fréquence, et sous-estiment d’environ

15mGal la gravité aux crêtes. Ce même auteur a développé une simulation de la distribution

des anomalies gravitaires en supposant que la croûte était d’épaisseur uniforme égale à 5 km

: le modèle est calé sur les données. Nous verrons plus loin l’argumentation de Zuber [1987]

concernant la possibilité de boudinage inverse.

D’autre part, Jestin [1991] remarque que les failles de faible pendage sont clairement as-

sociées aux zones où la déformation est maximale, c’est à dire aux crêtes des ondulations de

grande longueur d’onde. Une majorité de failles inverses néoformées auraient pris naissance
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aux crêtes. Pourtant en regardant plus précisément la figure 2.5, il semble que la distribution

de la déformation est plutot irrégulière, et que les maximums peuvent être vus légèrement

décalés sur les flancs des plis.

Il parâıt difficile, au seul vu des données de géophysique, de relier les failles de surface,

la sismicité profonde, et les plis de petite et grande longueur d’onde. On peut donc espérer,

par la modélisation, éclaircir ce problème.
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Figure 2.6: Profils sismiques montrant les failles (Jestin, 1994).
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Figure 2.7: Profil sismique montrant la déformation dans le socle (Krishna et al., 1998).
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Figure 2.8: Profil sismique montrant les ondulations du socle (Krishna et al., 1998)
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2.2 Les modèles du processus de flambage

Rappelons dans ce chapitre les bases théoriques du flambage, ainsi que l’évolution des

modèles qui permirent d’expliquer les structures de l’Océan Indien. On concluera sur ce

que l’on sait actuellement de l’interaction flambage - fracturation à l’échelle lithosphérique.

2.2.1 Théorie de la longueur d’onde dominante

Si les équations de flambage élastiques furent énoncées par les ingénieurs avant les années

50, [Bijlaard, 1946], la théorie de la longueur d’onde dominante fut proposée pour des

matériaux élastiques et visqueux par Biot [1957, 1961] et Ramberg [1959, 1964]. Cette

théorie, comme toute étude analytique basée sur la mécanique des milieux continus, n’est

valable qu’aux stades initiaux de la déformation. Mais Chapple [1968] suggéra qu’on pou-

vait raisonnablement extrapoler les résultats de la théorie à des déformations relativement

grandes, et jusqu’au moment où la pente maximale des flancs des plis atteint 15 − 20o, car

la sélection de la longueur d’onde dominante est déjà faite à ce stade.

2.2.1.1 Cas d’une plaque élastique

Une plaque mince élastique soumise à des charges verticales et horizontales peut éventuellement

se déformer par flambage. Définissons une portion élémentaire de longueur dx et de déflexion

dω. Le moment fléchissant s’exprime en fonction de la rigidité élastique D, de sorte que

lorsque cet élément est soumis à une force horizontale P et à une distribution de charges

verticales q(x), l’équation d’équilibre conduit à :

D
d4ω

d4x
+ P

d2ω

d2x
= q(x), D =

Eh3

12(1 − ν2)
.

• Soit une plaque modélisant une lithosphère océanique, soumise à une compression

latérale P et à des forces verticales q(x) = ∆ρgω qui résultent d’un contraste de
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s(x)

ω
h

P P

Figure 2.9: Déflexion ω d’une plaque soumise à une distribution de charges verticales q(x) et une com-

pression uniforme P .

densité ∆ρ avec la couche d’eau qui la surplombe. On suppose qu’il n’y a pas de

contraste de densité entre la plaque océanique et le fluide mantellique sur laquelle elle

repose.

Si on suppose que la déflection solution est de la forme ω = ωosin
2πx
λ

, alors il existe

une contrainte critique seuil σc au-delà de laquelle la solution existe, et pour laquelle

la longueur d’onde minimale est λc:

Pc = σch = h ·
√

E∆ρgh

3(1 − ν2)
, λc = 2πh(

E

12(1 − ν2)∆ρgh
)

1

4

Plus le contraste de densité est grand, plus les petites longueurs d’ondes sont suscep-

tibles d’être activées, alors que la contrainte nécessaire est plus élevée.

Prenons par exemple ∆ρ = 2800kg/m3, les propriétés élastiques E = 7.1010 Pa et

ν = 0.25. Si h = 30 km, on obtient une contrainte minimale σc = 4.6 GPa, et une

longueur d’onde λc = 310 km. Cette contrainte est bien supérieure au seuil de rupture

fragile des roches.

• Si une plaque élastique baigne dans un milieu de viscosité µ1, la force normale q qui

résiste à la déformation s’exprime sur les 2 interfaces horizontales et est proportionnelle
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à µ1 : −q = 4µ1.
∂ω
∂t

. L’équation d’équilibre devient:

D
∂4ω

∂4x
+ P

∂2ω

∂2x
= −4µ1.

∂ω

∂t
.

La déflexion verticale s’écrit comme fonction d’une longueur d’onde λ et d’un facteur

de croissance θ:

ω = ωo · sin
2πx

λ
· expθt

Pour qu’une déflexion se développe au cours du temps, il faut que θ ≥ 0. En insérant

cette solution dans l’équation d’équilibre et en supposant que P = σh, on obtient le

facteur de croissance et la longueur d’onde dominante suivants:

θ =
1

ω

∂ω

∂t
=

2πh

λ
·
(σ − E

12(1−ν2)
· 2πh

λ
)2

4µ1

, λd = πh

√

E

σ(1 − ν2)
.

Un environnement de forte viscosité a tendance à favoriser le développement de petites

longueurs d’ondes, mais associées à un facteur de croissance plus petit. La longueur

d’onde dominante est donc un compromis entre la facilité avec laquelle la plaque peut

se déformer (σ) et la résistance au mouvement de son milieu environnant (µ1).

Pour une couche telle que E = 7.1010 Pa, ν = 0.25, h = 30 km, la contrainte nécessaire

pour le développement d’une longueur d’onde de 300 km est de 7.3 GPa.

2.2.1.2 Cas d’une plaque visqueuse

Lorsque la plaque est incompressible et de viscosité µo, le développement du flambage dépend

du contraste de viscosité entre les 2 milieux:

Supposons que la compression est uniforme telle que σ = 4µo.ε̇o. La rigidité équivalente

de la plaque s’écrit maintenant : D = µ0h3

3
. L’équation d’équilibre donne:

µ0h
3

3
· ∂5ω

∂x4∂t
+ P · ∂ω

2

∂x2
=

8πµ1

λ
· ∂ω
∂t
.
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Selon l’expression du facteur de croissance, toutes les longueurs d’ondes sont admises,

mais celle de facteur de croissance maximale est indépendante de l’intensité de P = σh:

θ =
σ

4µ1
λ

2πh
+ 1

3
µ0(

2πh
λ

)2
, λd = 2πh(

µ0

6µ1
)1/3.

Biot [1961] a conclu de son étude que les facteurs de croissances liés à des contrastes de vis-

cosité inférieurs à deux ordres de grandeur sont trop faibles pour permettre le développement

de longueurs d’ondes discrètes ; le raccourcissement est alors quasiment homogène.

A titre indicatif, appliquons ce modèle pour une couche d’épaisseur 30 km : si l’on prend

un contraste de viscosité de deux ordres de grandeur, la longueur d’onde résultante est de

480 km.

2.2.1.3 Application à l’échelle lithosphérique

Weissel et al. [1980] furent les premiers à suggérer que les ondulations du socle de l’Océan

Indien puissent être le résultat d’un flambage élastique.

Mc Adoo et Sandwell [1985] défendirent cette hypothèse en argumentant que le noyau

élastique de la lithosphère est aminci, parce que la partie supérieure de la plaque a at-

teint l’enveloppe de rupture, et que la partie inférieure est de faible viscosité. Ainsi la

lithosphère flambe de manière élastique avant de casser en entier: les contraintes de flam-

bage ne s’appliqueraient que sur ce noyau élastique d’une dizaine de kilomètres d’épaisseur.

Pour produire des longueurs d’onde de 160 à 240 km, la contrainte nécessaire n’atteint plus

que 600 MPa, conformément aux estimations de Cloetingh et Wortel [1986].

Mais ces auteurs négligent l’épaisseur de lithosphère qui se déforme de manière fragile:

or même fracturée, les contraintes compressives qui s’y appliquent ne sont pas négligeables.
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2.2.2 Méthode des perturbations et rhéologie non-newtonienne

Une seconde génération de modèles analytiques a permi d’étudier le développement d’instabilités

verticales dans un milieu stratifié et soumis à une force latérale. Ces modèles utilisent une

méthode de perturbations: on insère des perturbations sinusöıdales et infinitésimales dans

un milieu composé d’un certain nombre de couches chacune de densité, d’épaisseur et de

viscosité non-newtonienne différentes. Le but est de déterminer les perturbations qui sont

susceptibles de se développer le plus rapidement au cours du temps. Les conditions de con-

tinuité des vitesses et des contraintes sont précisées aux interfaces. L’hypothèse que toute

perturbation peut se lineariser permet de ramener le problème au traitement de chaque

composante de Fourier de la topographie et des déplacements associés.

La viscosité est supposée de la forme µ = A|σdevII |1−n, et les équations constitutives

peuvent s’écrire:

σii = 2
µ

n
ε̇ii − P, σij = 2µε̇ij.

La contrainte compressive appliquée aux limites est supposée constante.

• Fletcher [1974] et Smith [1977] dérivèrent indépendamment les équations liées aux flam-

bage de couches superficielles : la gravité n’est pas prise en compte, et on recherche

les conditions de flambage d’une couche d’épaisseur h et de viscosité non-newtonienne

(caractérisée par les paramètres µo, no) plongée dans un milieu moins résistant (car-

actérisé par les paramètres µ1, n1). Ils expriment leurs résultats en fonction d’un taux

de croissance adimensioné q, de sorte que si a est l’amplitude d’une irrégularité de

surface et L la longueur de la couche : 1
a
da
dt

= −(q + 1) 1
L
dL
dt

. Posant m = µo

µ1
, et
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Q = 1
m

√

no

n1
:

q =
2no(1 − 1

m
)

Q2 − 1 +
√
no − 1 · (1+Q)2exp

2πh
λ

1
√

no −(1−Q)2exp
−

2πh
λ

1
√

no

2sin(

√

1− 1

no

2πh
λ

)

Ils étudient en particulier la situation où no est très grand et vérifie no >> m
√
n1 >> 1.

Alors l’expression du facteur de croissance se simplifie :

q ∼ m
√
n1sin

2πh

λ
.

et les valeurs maximales sont atteintes pour :

2πh

λd
=
π

2
,
5π

2
, ..(2n+

1

2
)π,

λd
h

= 4, 0.8, 0.444, ....

Lorsque Smith [1979] dérive l’expression des vitesses verticales dans le milieu, il mon-

tre l’existence d’un fluage secondaire et d’un mécanisme de résonance à distance de

l’interface qui flambe. La déformation des interfaces est d’autant plus efficace qu’elles

sont à une distance proche de λ/4.

Considérant la situation oùm = 1, Smith [1979] montre qu’alors le rapport préférentiel

est λ
h

= 2π.

Ces résultats furent entérinés par des mesures de plis naturels, dont les rapports sont

généralement compris entre 4 et 6 [Sherwin et Chapple, 1968].

Le mode fondamental capable d’être activé est tel que λ
h

∼ 4. Ce rapport est une

référence.

• Ricard et Froidevaux [1986] étudièrent l’éventail des possibilités de flambage et de

boudinage pour une lithosphère en compression ou en extension. Ils développent une

méthode numérique pour obtenir les modes harmoniques de la déformation, avec les
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hypothèses de bases similaires à Fletcher [1974] et Smith [1979] : avec no = 103 et

n1 = 3, ils retrouvent le même rapport caractéristique.

• Fletcher et Hallet [1983] considérèrent le cas d’une couche supérieure de forte résistance

constante et uniforme, τy, reposant sur une couche ductile de résistance décroissant

exponentiellement avec la profondeur, telle que µ = µoexp
−γy. Densité et viscosité sont

continues aux interfaces. Introduisant le paramètre S = ρgh
2τy

, qui décrit l’importance

relative des forces de gravité par rapport à la résistance de la plaque, ils concluent à

une condition nécessaire pour permettre la croissance d’une instabilité à la surface de

la couche supérieure, telle que γh ≥ S : ils confirment que la variation de densité doit

être minimale alors que le contraste de viscosité doit être maximal afin de favoriser la

croissance d’instabilités périodiques.

• Zuber [1987] exprime aussi ses résultats en fonction du paramètre S = ∆ρgh
2µε̇xx

.

Que la viscosité varie de façon exponentielle selon la distribution de la température

ou soit fixe (exposant n = 104) à l’intérieur de la couche compétente, elle obtient un

rapport λ/h indépendant de la valeur de la contrainte de la couche compétente. En

d’autres termes, seule la rhéologie plastique de la couche compétente détermine ce

rapport.

Plus S crôıt, plus le domaine de longueurs d’ondes capables de s’activer est large, de

sorte que l’apparition d’une longueur d’onde discrète est plus difficile ; parallèllement

le rapport λ/h diminue. L’application à l’Océan Indien fournit les résultats suivants

(figure 2.10):

1. Si l’on est dans le domaine des S faibles, par exemple S = 0.1: le rapport λ/h =

13.7 : ce rapport est beaucoup trop grand pour pouvoir concerner le cas de la
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lithosphère océanique, puisque son épaisseur compétente est d’au moins 30 km,

voir plutôt 40 km d’après les mécanismes aux foyer des séismes.

2. Si l’on est dans le domaine des S grands, par exemple S = 10 : la déformation

se fait par boudinage inverse, telle qu’une déflexion vers le haut de la surface

de la couche compétente est corrélée avec une déflexion vers le bas de sa base.

Dans ce cas, λ/h ∼ 3 : ce rapport est trop petit pour notre Océan Indien, car il

implique que l’épaisseur de la couche compétente soit d’au moins 50 km. De plus,

la croissance d’une longueur d’onde discrète est très lente, donc peu probable.

3. Si S = 1. Estimons qu’alors la contrainte compressive est de l’ordre de grandeur

de la pression lithostatique (par exemple, si ∆ρ = 2000 et h = 40 km, la con-

trainte compressive vaut 800 MPa), et la viscosité est de l’ordre de 1024. Dans

ce cas la déformation se fait encore par flambage : il y a une certaine quantité

d’épaississement de la couche compétente au niveau des crêtes, mais l’élévation

des crêtes en surface correspond à une élévation de la base de la couche. Le rap-

port λ/h = 5.7. C’est cette situation que Zuber évoque comme la situation la plus

capable d’expliquer le problème de l’Océan Indien : ce n’est pas du boudinage

inverse comme le nomme Jestin (1991, voir discussion section 2.1.3).

• Bassi et Bonnin [1988] ont considéré le problème similaire de l’extension d’une lithosphère

continentale. Martinod (thèse 1991) et d’autres [Cobbold et Davy, 1992; Martinod et

Davy, 1992, 1994] ont étudié un vaste éventail de possibilités en compression et en ex-

tension, dans le but d’établir une comparaison avec des modèles analogiques. Décrivons

ici les résultats de l’étude analytique de Martinod [1991].

La couche supérieure compétente a un exposant de loi puissance 104. La couche
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Figure 2.10: Modes de déformations d’après Zuber (1987) : en haut la couche compétente (en gris) se

déforme par flambage sans variation d’épaisseur. A gauche, déformation par flambage avec épaississement

non uniforme. A droite, déformation par boudinage inverse. Les ’eléments de compression minimale semblent

être en extension, du fait que la composante de raccourcissement uniforme n’est pas prise en compte.

inférieure sert de zone tampon : la viscosité est continue à l’interface et décroit ex-

ponentiellement jusqu’à la base, avec un exposant toujours inférieur à 10. En faisant

varier les contrastes de densité, les épaisseurs, et les exposants, ils arrivent aux conclu-

sions générales suivantes:

- La rapidité avec laquelle la densité et la viscosité varient affecte seulement le taux de

croissance des instabilités.

- En accord avec Ricard et Froidevaux, le mode fondamental le plus probable vérifie le

rapport λ
h1

∼ 4, pourvu que les contrastes de viscosité soient > 103.

- Ce sont les propriétés plastiques de la couche compétente qui sont responsables du

flambage, en accord avec Zuber (87).
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2.2.3 La stabilité des prédictions analytiques

Mühlhaus [1993] a généralisé la théorie de Biot [1951] d’une plaque élastique plongée dans

un milieu visqueux, et a montré qu’alors que la longueur d’onde activée est controlée par

le facteur de croissance initialement dominant, il arrive un temps après lequel d’autres fac-

teurs de croissance deviennent grands. Ainsi les plis croissent de manière de plus en plus

irrégulière, à cause de la superposition de plusieurs longueurs d’ondes.

Mühlhaus et al. [1994] ont étudié le rôle des conditions limites sur la croissance des plis.

Si les conditions aux limites sont à contraintes constantes, le facteur de croissance est tou-

jours exponentiel. Mais si les conditions aux limites sont en vitesses, le facteur de croissance

ne reste pas indéfiniment exponentiel et décrôıt graduellement.

Hunt et al. [1996] ont dérivé un système d’équations différentielles pour décrire la com-

pression d’une plaque mince élastique baignant dans un milieu visco-élastique et adoucissant.

Ils obtiennent un ensemble de solutions chaotiques, de sorte que la déformation se localise

en un point plutôt que ne se développe un flambage régulier.

Des études analogiques, comme celles d’Abassi et Mancktelow [1989], ont permis d’étudier

l’influence de perturbations initiales sur le développement du flambage.

Zhang et al. [1996] utilisent une méthode numérique FLAC, semblable à la notre, pour

étudier l’influence des perturbations initiales sur l’amplification du flambage d’une couche

élasto-plastique.

De manière générale, ces et́udes montrent que la longueur d’onde des plis formés est

influencée par celle de la perturbation initiale, à tel point qu’un seul pli peut se développer

à partir d’une perturbation, inhibant le développement de flambage régulier.

67

te
l-0

05
22

32
1,

 v
er

si
on

 1
 - 

25
 O

ct
 2

01
0



Schmalholz et Podladchikov [soumis à GRL] généralisent l’approche du flambage d’une

couche visco-élastique par la théorie des plaques minces: à l’aide d’un algorithme original

et permettant d’atteindre de grandes déformations, ils obtiennent une condition, fonction

des contrastes de viscosité et du module élastique, pour que le flambage soit de type plutôt

visqueux ou élastique. Lors du raccourcissement d’une couche avec perturbation initiale

et dans le cas de flambage quasi-élastique, la déformation se localise, inhibant le flambage

régulier.

Ainsi, la validité des prédictions analytiques lorsque les déformations deviennent impor-

tantes n’est pas forcément assurée : les conditions initiales ainsi que les conditions aux

limites peuvent remettre en cause les résultats analytiques.

2.2.4 La fracturation ET le flambage

Le problème auquel on s’intéresse, et que les études ci-dessus n’ont pas résolu, est le suivant

: comment des plis de plus de 200 km peuvent affecter une couche de 40 km d’épaisseur et

qu’en même temps de nombreuses failles, non seulement en surface mais aussi traversant

toute l’épaisseur de la couche puissent être activées ?

Suit un résumé des modèles qui discutent de ce problème, issus des observations de

terrains, de modèles analytiques, analogiques et enfin numériques.

2.2.4.1 A l’échelle de la croûte supérieure

Le pourquoi de la fracturation ou du plissement des niveaux supérieurs de la croûte n’est pas

nouveau. Les nappes de chevauchement ont suscité très tôt l’ intérêt de modèles décrivant
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la formation de structures où failles et plis se ”mêlent”.

• Outre l’approche par la mécanique des milieux continus, les caractéristiques géométriques

de la déformation observée sur le terrain ont inspiré nombre d’études descriptives. Des

modèles sont proposés, essentiellement basés sur la loi de conservation des volumes.

Plusieurs scénarios résument la variété des structures observées [Jamison, 1987] (figure

2.11):             ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 2.11: Mode de formation de structures plissées accompagnées de failles (d’après Jamison, 1987) :

les ”fault-bend folds” et les ”fault propagation folds” sont des structures qui apparaissent plissées pendant

ou en conséquence du déplacement le long de plans de glissements. Il sagit de plissement passif. Les

”détachment folds” impliquent un scénario voisin de celui du flambage : une couche visqueuse flue à l’intérieur

d’anticlinaux, délimitée par des niveaux plissés plus compétents.

Fischer et al. [1992] présentent plusieurs exemples de terrain ou des plis asymétriques

sont analysés comme issus d’un scénario de flambage initial, dont l’amplification est

telle que le matériau situé aux charnières des plis est broyé et un processus de glisse-

ment s’y produit (”fixed-hinged kinking and thrusting”). Il existe d’autres scénarios

où le flambage produit des plis déversés dont les flancs quasi-horizontaux et raccourcis

jouent ultérieurement le rôle de zone de cisaillement (figure 2.12, Heim, 1921). Cepen-

dant, on observe aussi des plis tranchés par une faille le long de leurs flancs (figure

2.12, Willis, 1893).
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            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 2.12: Exemples de plis de niveaux superficiels. A gauche, pli en chevron (Sagerstrom, 563, U.S.

Geological Survey, Turcotte, 1982). Au centre, plis déversé (Heim, 1921). A droite, faille sur flanc de pli

(Willis, 1983).

• Johnson [1980] dériva les équations de la théorie d’élasto-plasticité pour des matériaux

durcisssants. Supposant qu’une couche comprimée a déjà atteint son enveloppe de

rupture, il détermine des domaines dans l’espace [
σdev

II

GL
, h
GL

] (GL module élastique, h

coefficient de durcissement) pour lesquels il y a flambage, rupture, ou les deux à la

fois. Plus le durcissement est fort, plus le flambage a des chances de se développer.

Il existe un large domaine intermédiaire où les deux mécanismes sont autorisés. Il

conclut, entre autres, que la compression étant la plus forte au coeur des plis, c’est là

que des failles sont susceptibles d’apparâıtre.

Citons les travaux basés sur l’analyse de la stabilité non-linéaire en plasticité: Massin et

al. [1996] ont étudié un système composé d’un matériau cohésif et frictionnel reposant

sur un fluide visqueux de moindre densité. Ils montrent l’importance de la contrainte

tectonique dans l’évolution des amplitudes des plis de flambage élastique. Arrive un

stade où le système perd sa stabilité et peut développer un mode de déformation par

failles en chevrons, car la plasticité est d’abord atteinte aux charnières des plis (figure

2.13).
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            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 2.13: A gauche, ruine du système stratifié en un mode de chevron à la suite de la formation de

failles. chaque étoile indique un lieu d’écoulement plastique, d’après Massin et al. [1996]. A droite, schéma

de formation d’un duplex à partir de flambage : les failles coupent les plis aux points d’inflexion [Liu et

Dixon, 1995].

• Une étude intéressante est celle menée par Liu et Dixon [1995], dans laquelle des

modèles analogiques et numériques montrent le développement de failles après le flam-

bage d’un système de multicouches à l’échelle de la croûte supérieure.

Les modèles numériques développés (avec le code d’éléments finis Abacus) définissent

un milieu de 96 km de long et épais de 4 km, composé de multicouches de rhéologie

élastique contrastée. L’application d’une vitesse de compression latérale le long de l’une

des parois de ces modèles provoque le développement d’une instabilité de flambage. Ces

auteurs suggèrent que l’on peut corréler l’espacement régulier des failles observées dans

les nappes de chevauchement avec la longueur d’onde de flambage que le système a pu

préalablement subir.

La distribution des contraintes déviatoriques montre un maximum dans la direction

définie par les points d’inflexion des plis au centre des couches et leur flanc avant en

surface (figure 2.13). Cette prédiction de l’emplacement des failles par rapport aux

plis, différente des prédictions antérieures, est justifiée par la prise en compte de la

gravité.
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2.2.4.2 A l’échelle lithosphérique

• Des modèles expérimentaux ont été développés afin de reproduire la déformation

lithosphérique [Cobbold, 1975 ; Martinod, 1991 ; Davy et Cobbold, 1991, Martinod

et Davy, 1994]. Dans les modèles de Martinod [1991], la lithosphère océanique est

simulée par un modèle à 3 couches : du sable pour la partie cassante, du silicone pour

la partie ductile, et du miel pour l’asthénosphere.

Un flambage se développe avec une longueur d’onde de 3 à 10 fois l’épaisseur cassante

(λ
h

= 6.1 ± 3). La longueur de la bôıte de modélisation influerait sur l’apparition

des longueurs d’ondes les plus grandes. Aucune autre dépendance n’est prouvée, ni

l’épaisseur de la couche ductile, ni sa résistance.

Le flambage apparâıt au bout de 1% de raccourcissement, et précède l’apparition de

failles aux points d’inflexion des plis, qui a lieu à des taux supérieurs à 5% [Bull et al.,

1990].

• Chemenda [1992] effectua des expériences analogiques appliquées à l’Océan Indien.

Après flambage de la lithosphère avec une longueur d’onde d’environ 200 km et un

rapport λ
h
∼ 3, la lithosphère compétente finit par se rompre au point d’inflexion de

l’un des plis, et une subduction océanique démarre. Les plis préformés s’estompent.

• Wallace et Melosh [1994] étudièrent au moyen du code d’éléments finis Tecton, la

déformation d’une lithosphère océanique de comportement élastique mais dans laque-

lle sont introduites des failles pré-existantes (le cisaillement est libre dans leur plan de

pendage). Ils obtiennent en particulier un flambage de 240 km au bout d’un raccour-

cissement de 0.08 (du même ordre de grandeur que l’initiation de flambage dans les
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modèles de sable), avec une contrainte compressive latérale de 100 à 300 MPa.

Mais la longueur d’onde activée et les contraintes latérales dépendent beaucoup des

caractéristiques initiales des failles et de la perturbation, et ce jusqu’à des différences

de double dans les résultats. Cette étude montre le danger de l’insertion de failles,

qui sont des perturbations importantes, alors qu’on ne connait pas forcément très bien

leurs caractéristiques dans la réalité.

Beekman et al. [1996] proposèrent également un modèle numérique basé sur une

méthode d’éléments finis, en prenant en compte une rhéologie élasto-plastique. Dans

le cas où des failles crustales sont initialement introduites, une longueur d’onde de 300

km environ se développe au bout de 6 Ma, avec des contraintes latérales compressives

de 700 MPa à la TFD. En l’absence de failles crustales, aucun flambage ne se développe.

Ce résultat est contradictoire avec les modèles analogiques.
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Alors que ces modèles numériques défendent l’idée de flambage dans une lithosphère

parsemée de failles, ils ne peuvent pas prédire ni leur initiation ni leur propagation, en

interaction avec le flambage.

• Lambeck [1983] a reconsidéré le modèle analytique de plaque mince élasto-visqueuse

subissant du flambage, en vue d’expliquer les structures périodiques du centre de

l’Australie. Dans un prochain chapitre nous verrons plus en détail la situation de

cette région et l’efficacité de son approche.

La plaque est initialement soumise à une faible charge verticale irrégulière servant de

perturbation initiale. Ces charges sont amplifiées lorsque une compression horizontale

est appliquée. En supposant que la perturbation initiale est de la forme ωi = Aexp
γ1x

l ,

il obtient une expression de la déflexion ω:

ω = ωo · exp
t

τa · exp−
γ1x

l · cos(γ2x

l
),

où t est le temps, τa l’inverse du taux de croissance dimensionné, l le quart de la

longueur d’onde, τ = µ
D

, et γ1,2 = l([∆ρg
4D

(1 + τa
τ
)]1/2 ∓ P

4D
(1 + τa

τ
))1/2.

Un résultat important de cette solution est que la longueur d’onde évolue au cours du

temps. Ainsi une longueur d’onde égale à 400 km avant 100 Ma, n’atteint plus que 250

km après 300 Ma.

Utilisant le principe de correspondance entre contraintes et déformations en élasticité,

Lambeck évalue la distribution des contraintes déviatoriques élastiques et prédit les

zones susceptibles de casser. En définissant l’axe des y comme étant au centre de la

plaque initialement non-déformée, et dirigé positif vers le bas, le champ des contraintes
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est

σxx = −12
D

h3
· ωo
1 + τa

τ

· exp t
τa · exp−

γ1x

l · [(γ1

l
)2 + (

γ2

l
)2] · sin(

γ2x

l
+ Υ) · y,

σyy = ∆ρg · ω · [3
2

y

h
− 2(

y

h
)3]

avec tanΥ =
γ2

1
−γ2

2

2γ1γ2
.

La prise en compte de la gravité a pour effet que la contrainte verticale σyy n’augmente

plus seulement linéairement avec la profondeur selon le gradient hydrostatique, mais

aussi de façon sinusöıdale selon la variation de ω.

A la surface, les contraintes déviatoriques sont maximales dans les zones de creux,

délimitées par les points d’inflexion : des failles inverses peuvent s’y former. Mais au

centre de la plaque (où y = 0), la contrainte déviatorique maximale se réduit en un

point, qui se situe exactement en dessous du point d’inflexion des plis. Par conséquent,

des failles se propageant sur toute l’épaisseur de la lithosphère passent par ce point

d’inflexion et émergent en surface dans les creux des plis : ces failles bordent donc

les régions surélevées de sorte à constituer une structure de pop-up. Cette géométrie

correspond aux structures observées dans le centre de l’Australie, où les bassins sont

chevauchés par les blocs surélevés.

C’est le seul auteur à ma connaissance qui prédise de manière analytique un champ de

fracturation localisé aux points d’inflexion des plis de flambage.
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2.2.5 Conclusion:

Les données de l’Océan Indien indiquent le développement de flambage simul-

tanément avec celui de failles, sans interaction notable de l’un et des autres.

Les observations de flambage de couches de la croûte superficielle, soutenues par

un certains nombre de modèles, tendent à prédire une fracturation postérieure

située aux charniéres des plis.

Les modèles analogiques voient la fracturation se développer postérieurement aux

plis, et située proche des points d’inflexion, de sorte que des structures de pop-up

se forment.

Selon les approches, la fracturation postérieure peut avoir lieu aux charnières ou

aux points d’inflection des plis. Le rôle de la gravité semble déterminant, et on

comprend qu’il le sera d’autant plus que l’échelle considérée est grande.

Les résultats de modèles numériques antérieurs à ce travail impliquent la nécessité

de la préxistence des failles afin de pouvoir reproduire les déformations de l’Océan

Indien. Bien que l’antériorité de ces failles par rapport au flambage ait été

prouvée, ces modèles ne paraissent pas satisfaisants dans la mesure où ils ne

renseignent pas sur l’interaction failles-plis. Il ne peuvent expliquer la géométrie

ni l’espacement des failles actives actuelles.

Ces résultats soulèvent plusieurs questions :

Comment décrire un flambage qui ne soit ni élastique ni visqueux, mais associé

à un milieu dont les contraintes atteignent les contraintes de rupture fragile ?

Peut-on établir un lien plus précis entre les paramètres définissant le comporte-
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ment fragile et les caractéristiques du flambage ?

Les failles prennent-elles place aux charnières des plis, de façon similaire à la

déformation d’un niveau de croûte superficiel, ou bien aux points d’inflexion

comme dans les expériences analogiques ?

Que devient ce flambage en grandes déformations ?

Quelle est l’échelle de temps du processus ? Y a-t-il un stade d’équilibre stable

ou instable où flambage et fracturation cohabitent ?

Est-ce que le flambage est un moyen de réduire la contrainte compressive ?
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2.3 Scénario de flambage par fracturation : modélisation

numérique

2.3.1 Conditions initiales du modèle

• Dimensions. La lithosphère est modélisée par un domaine de 1200 km de long sur 60

km de profondeur, constitué de 400 éléments par 40. Le repère s’étend de [-600; 600]

km à [0; -60] km.

• Rhéologie. Le recouvrement de la croûte océanique par des couches sédimentaires

dépasse rarement 2 km, et la croûte superficielle elle-même est assez mince (∼ 6 km)

par rapport à l’épaisseur lithosphérique. C’est pourquoi on se permet de négliger la

présence de ces couches et d’associer le comportement de la lithosphère à celui de

l’olivine (dont les paramètres sont donnés dans la table 1.1, chapitre 1).

On suppose que la lithosphère est âgée de 60 Ma. A un taux de convergence entre

10−15 et 10−17s−1, la TFD se situe alors à une profondeur de 40 à 50 km.

domaine fragile

domaine ductile
 BPT

conditions hydrostatiques

60 km
600 km

conditions hydrostatiques 

= 1000kg/m

= 3300kg/m

= 3300kg/mV=3.6 10     m/s-10

ρ

ρ

ρ

x

y-600 km

0

V=3.6 10     m/s-10

Figure 2.14: Conditions initiales du modèle numérique.

• Conditions aux limites. Les conditions appliquées aux extrémités du modèle peuvent

être définies en contraintes (normales ou cisaillantes) et en vitesses (verticales ou hor-

izontales):
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1. La lithosphère repose sur l’asthénosphère, qui est de viscosité suffisamment faible

pour qu’on l’assimile à un fluide parfait de densité ρa = 3300kg/m3. Les condi-

tions aux limites à 60 km de profondeur sont donc hydrostatiques, c’est à dire

qu’il n’y a aucune résistance au cisaillement et que la pression normale est égale

à la pression d’Archimède (elle s’exerce vers le haut et vaut ρagy, y profondeur).

2. On représente la compression latérale en appliquant une vitesse constante aux 2

bords gauche et droit de la surface de modélisation. Afin d’améliorer la stabilité

du système, on applique des conditions périodiques. Pour cela on imagine que les

éléments latéraux sont adjacents : les forces aux noeuds extrêmes des éléments

latéraux (noeuds des colonnes 1 et nx) doivent donc être identiques. Pour satis-

faire cette condition, on affecte à chaque noeud des 2 bords la somme des forces

au noeud 1 et au noeud nx. Comme la force est doublée, les masses réelles et

inertielle sont également doublées.

3. Aucune contrainte de cisaillement ne s’applique le long des parois latérales, de

sorte que la lithosphère est libre de se déplacer dans la direction verticale.

4. On suppose que le plancher océanique se situe à 4.5 km de profondeur, sous

l’eau. Pour cela, on ajoute à toutes les contraintes une composante isotrope égale

à 4.5 · 107 Pa. Le long de la paroi supérieure horizontale s’applique donc une

pression normale de la même quantité, et le cisaillement y reste nul.
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2.3.2 Scénario développé par le modèle numérique

Figure 2.15: Evolution de profils verticaux le long de la section centrale du modèle : de gauche à droite

la température (en degrés Celsius), la viscosité effective(en logarithme de Pa.s), et la contrainte cisaillante

déviatorique (en Pa).

La figure 2.15 montre la distribution initiale de la température et de la viscosité avec

la profondeur: pour cela on a tracé des profils verticaux au centre du modèle, en x = 0.

A 40 km, T ∼ 650oC et µ ∼ 5.1023Pa.s. Avec le raccourcissement imposé aux limites, les

contraintes augmentent. La température est advectée avec le déplacement de chaque élément,

mais elle est aussi constamment mise à jour (voir section 1.3.3). De même la viscosité est

mise à jour : on constate qu’au cours du temps, la température tend à diminuer, la viscosité

augmente, ainsi que l’épaisseur de la couche compétente.
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Figure 2.16: Pages précédentes et celle-ci: Etat du modèle à 4 stades de son évolution. Après 2.2 Ma, 3.1

Ma, 7 Ma, 14 Ma. De haut en bas, topographie, second invariant des contraintes σdev
II ,second invariant du

taux de déformation ε̇dev
II , plasticité accumulée et raccourcissement total.
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2.3.2.1 Etape 1 : Fracturation diffuse

Les contraintes croissent de manière élastique, proportionnellement à la vitesse appliquée, et

jusqu’à la valeur limite imposée par le critère de rupture. Le domaine plastique se propage

donc progressivement en profondeur, parsemé de bandes de cisaillement ou failles. Cette

fracturation est dite diffuse parce que les bandes ” sautent” de place en place au cours du

temps. Au fur et à mesure qu’elles se propagent en profondeur, elles deviennent moins

nombreuses et leur espacement s’agrandit: qu’il sagisse d’un artefact numérique ou d’un

phénomène réel est encore aujourd’hui discuté et ce n’est pas notre but ici; se reporter à

Poliakov et Hermann [1994], et Poliakov et al.[1994] pour plus de détails.

La direction de pendage des failles semble symétrique par rapport aux bords du modèle,

mais plusieurs tests indiquent qu’il sagit d’un artéfact numérique dû au chargement depuis

ces bords. En réalité les deux directions sont également probables [Shemenda, 1992].

Une ondulation périodique de longueur d’onde 300 km apparâıt à la surface après 2 Ma,

et d’amplitude inférieure à quelques mètres. Nous avons attribué ce flambage primaire à

la portion encore élastique de la lithosphère, située entre la partie supérieure cassée et la

partie inférieure ductile. Cette longueur d’onde, pour crôıtre, nécessiterait des contraintes

supérieures à celles actuellement présentes, et sera masquée par les déformations ultérieures.

2.3.2.2 Etape 2 : Flambage

Après un peu moins de 3 Ma, le champ des contraintes atteint la valeur maximale autorisée

par l’enveloppe de rupture: la couche compétente de la lithosphère, d’épaisseur h ∼ 42km

a un comportement fragile en tous ses points (on détermine h en évaluant la profondeur où

les contraintes déviatoriques supportent moins de 5% de la pression hydrostatique). C’est

à partir de ce moment que se développe de manière significative une ondulation en surface,
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stable, et de longueur d’onde d’environ 220 km. Le rapport longueur d’onde sur épaisseur

vaut alors λ
h
∼ 220

42
∼ 5.

Ce flambage apparâıt au bout d’un raccourcissement d’environ 0.03. Les bandes de

cisaillement traversent l’épaisseur de la lithosphère, et ont encore un caractère diffus.

2.3.2.3 Etape 3 : Localisation de la déformation aux points d’inflexion

Au bout de 7 Ma, les amplitudes maximales atteignent 2000 mètres, et le raccourcissement

est de 0.08 (74 km). Des failles de profondeur moyenne tendent à se concentrer aux creux

des plis, alors que celles qui traversent l’épaisseur de la lithosphère se mettent à jouer de

manière stable aux points d’inflexion des plis. Peu à peu la majorité de la déformation fragile

est accomodée le long de ces failles (voir la plasticité cumulée figure 2.16): des structures de

pop-up se forment,de sorte que le jeu des failles et des plis est cinématiquement cohérent. Ce

mode de déformation se développe de façon très monotone. Après 14 Ma, le raccourcissement

atteint 13 % et les amplitudes atteignent 8000 m.

2.3.3 Discussion

Pourquoi le flambage apparait-il après l’atteinte du seuil de rupture ?

Le flambage élastique ne peut se développer, puisque les contraintes requises sont bien

au delà des contraintes de rupture. Le système se déforme donc de manière globalement

homogène, au moyen d’une fracturation diffuse, jusqu’ à l’étape 2.

Lorsque les contraintes ne peuvent plus augmenter, les perturbations numériques -minimes-

permettent le développement d’un flambage qu’on peut appeler ”plastique”. Le raccourcisse-

ment est alors accomodé par une déformation sinusoidale dans la direction verticale, et de

ce fait non homogène.
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Pourquoi des failles aux points d’inflexion ?

Cet emplacement des failles est similaire à celui produit dans les modèles analogiques

utilisant du sable, au bout d’environ 5-8% de raccourcissement [Bull et al. 1990]. Or le

sable est un matériau très peu élastique, ce qui explique que l’étape 1 soit complètement

court-circuitée dans les modèles analogiques.

Les prédictions analytiques de Lambeck (1983, voir section 2.2.4.2) étaient correctes.

Les contraintes initialement réparties homogènement, deviennent progressivement hétérogènes

au fur et à mesure que le flambage se développe. En surface, les zones de courbure max-

imale sont aux charnières des plis: à priori les failles devraient s’y concentrer. Cependant

la courbure change de signe avec la profondeur. Les failles qui traversent toute l’épaisseur

de la couche compétente rencontrent ce changement de courbure: si elles sont extensives en

surface, elles devraient changer de sens de cisaillement pour devenir compressives vers 40 km

! Or l’endroit où la contrainte déviatorique varie le moins avec la profondeur se situe aux

points d’inflexion: le mouvement cisaillant y est compatible de haut en bas.

De plus, d’un point de vue géométrique, une faille d’inclinaison ∼ 30o a sa longueur

minimale aux points d’inflexion des plis. Cette géométrie de la déformation fragile satisfait

la meilleure cinématique et la minimisation des contraintes à l’échelle de l’épaisseur de la

couche compétente.

Evolution au cours du temps : contraintes et amplitudes

On représente l’évolution au cours du temps de l’intégrale de la contrainte compressive

déviatorique, le long de certaines sections verticales de la plaque, ainsi que l’évolution de la

topographie pour les mêmes absisses (figure 2.17). Ces graphiques vont permettre d’analyser

la relation entre les paramètres initiaux et le développement du flambage.
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Figure 2.17: A gauche, intégration de la contrainte horizontale déviatorique le long de deux sections

verticales au noeud 100 et au noeud 250. A droite, altitude en surface des même noeuds. Le flambage

apparâıt vers 3 Ma, en corrélation avec le changement de pente des forces.

Les forces latérales

• Afin d’estimer les forces, on fait l’approximation que le champ de contrainte est glob-

alement compressif: la contrainte principale majeure est σxx, alors que la contrainte

verticale reste hydrostatique (figure 2.18).

La derniere partie à rester élastique et qui supporte le maximum de contraintes est la

TFD, à h ∼ 42 km. La valeur de la force horizontale intégrée sur h lorsque le critère

de rupture est vérifié partout vaut alors :

F (σdev) =
∫

h
σdevdy =

∫ 0

−42
[So

cosφ

1 − sinφ
+ (

1 + sinφ

1 − sinφ
− 1)

ρg

2
y]dy ∼ 2.9 · 1013N/m.

• On peut aisément estimer le moment où le seuil de rupture est atteint partout: on

estime le temps nécesssaire pour charger élastiquement les contraintes de rupture à la

profondeur h. La contrainte horizontale à appliquer en plus de la pression lithostatique

étant ∆σ ∼ 2ρgh ∼ 2.7GPa (figure 2.18), le temps nécessaire pour atteindre ∆σ est

t1 = ∆σ
Eε̇xx

∼ 4 Ma (figure 2.17).
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yyxx ρghσ σ ==3ρgh P

τ

σ

dev

σ=2ρgh∆

σ =ρgh

φ So

Figure 2.18: Cercle de Mohr approximant la valeur des contraintes principales régnant dans la lithosphère

à la profondeur h : σ3 ∼ σyy ∼ ρgh, σ1 ∼ σxx ∼ 1+sinφ
1−sinφ

σ3 = 3ρgh (pour φ = 30o).

• Après 4 Ma, les forces continuent d’augmenter : on aurait pu penser qu’elles dimin-

ueraient, soit à cause de la plasticité non-associée, soit à cause du flambage. Or, les

amplitudes des plis augmentent, et la force verticale nécessaire à soutenir la charge qui

en résulte augmente aussi, et ce, par épaississement de la couche compétente. En effet

on remarque qu’après 14.5 Ma, la lithosphère s’est raccourci de 156 km, la topographie

moyenne est de 2 km, et le niveau de la TFD est descendu à ∼ 47 km (figure 2.15).

Afin de quantifier cet épaississement, faisons l’approximation d’un épaississement ho-

mogène (l’épaississement est cependant plus important au niveau des crètes de plis:

repérable grâce à la différence des forces intégrées selon les sections verticales, fig-

ure 2.17). Considérons le volume de lithosphère raccourci et le volume de lithosphère

épaissi (figure 2.19). Soit h et L les dimensions longitudinales et verticales, dh et dL

leur variation. dh = ζ + ξ où ζ et ξ sont les déplacement verticaux de la surface et de

la TFD. Alors la conservation de volume permet d’écrire:

dh

h
=
dL

L
, ξ = h

dL

L
− ζ ∼ h · εx ∼ h · ε̇xt.

Quelle est alors la force nécessaire pour que cet incrément de couche compétente

d’épaisseur ξ ∼ 5 km atteigne le seuil de rupture ?
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ζ

ξ

h

L

dL/2dL/2

Figure 2.19: Conservation de volume lors d’un raccourcissement.

L’intégration des contraintes supportées par l’épaississement ζ en surface sera négligeable

par rapport à celle de ξ. F =
∫ −42
−47 ρgydy ∼ 6.1012 N/m. Cette valeur correspond à

l’incrémentation des forces figure 2.17, entre 4 et 14 Ma.

Il est difficile de distinguer les contributions du flambage et de la déformation homogène

dans cet épaississement global; la portion ξ de lithosphère épaissie au niveau de la

TFD est telle que la viscosité y a suffisamment augmentée pour que le comportement

ne soit plus visco-élastique mais devienne fragile. Cet incrément de viscosité peut

avoir plusieures sources: dabord le déplacement vers le bas, par flambage, du matériel

compétent; puis le fait que le matériel en creux de plis est surélevé lors de la déflection

de flambage, et sa température décrôıt. Le phénomène indépendant de refroidissement

de la lithosphère en 10 Ma est négligeable (il faudrait comprimer à vitesse beaucoup

plus faible).
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• Moment d’apparition du flambage

Le flambage devient significatif lorsque l’enveloppe de rupture est atteinte, soit 4 Ma.

Dans le but de comparer le modèle et la réalité, la question se pose maintenant de

savoir si l’estimation à 7-8 Ma de l’initiation de la déformation dans l’Océan Indien

correspond plutôt au début de la fracturation diffuse, et alors on peut réfèrer cette

période de 7-8 Ma au stade initial à 0 Ma du modèle, ou bien si elle correspond plutôt

au moment d’apparition du flambage, et alors on doit référer ces 7-8 Ma à partir de

4 Ma dans le modèle. Dans la suite nous supposerons le premier cas, de sorte que

l’estimation du taux de raccourcissement total soit comparable au taux estimé par

mesure du déplacement le long des failles dans l’Océan Indien (40 km - Jestin, 1994).

• Estimation du taux de croissance des plis.

Le taux de croissance des instabilités parâıt important à évaluer afin d’établir une

comparaison avec les études analytiques. En appliquant une vitesse latérale constante,

on autorise la contrainte latérale à varier avec la profondeur et au cour du temps. Si

la croissance est effectivement exponentielle au début du flambage, elle diminue très

rapidement (conformément aux prédictions de Mühlhaus et al., 1994).

On peut alors approximer grossièrement l’évolution de la topographie (figure 2.17).

Elle suit un comportement linéaire en h(t) = a · (t − ti), où ti est le temps au bout

duquel le flambage s’initie, et a est la vitesse verticale des points de la surface. D’après

les profiles, les vitesses maximales, aux charnières, atteignent a = 0.4 − 0.5 mm/an.

On a montré précédemment que l’épaississement de la couche compétente pouvait être

approximé par de la compression homogène (figure 2.19), de sorte que dh
dt

∼ hε̇ : si

h = 42 km et ε̇ = 3.10−16s−1, on obtient une vitesse théorique de 0.4 mm/an. Cette

approximation d’épaississement homogène semble donc valable.
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2.4 Etude des paramètres

Pour comprendre les paramètres qui entrent en jeu dans le mécanisme de flambage ”plas-

tique”, nous avons mené un certain nombre d’expériences capables de nous éclairer sur

plusieurs points: la validité du modèle numérique par rapport aux modèles antérieurs à ce

travail (rapport λ
h
), et le rôle de la gravité à travers le coefficient de friction.

Nous décrirons pour chaque test l’évolution des forces latérales et celle des instabilités de

flambage. Les résultats seront rassemblés dans un tableau en fin de chapitre.

2.4.1 Stabilité du modèle

Résolution du maillage

On mène une expérience similaire à la première, sauf que la résolution est deux fois plus

petite ; les dimensions sont toujours de 1200 × 60 km, mais il y a 200 × 20 éléments.

Nous appelons ce modèle le modèle de référence : dans la suite nous montrons les résultats

de modèles qui ont la même résolution qu’ici, ce qui a pour avantage de raccourcir la durée

du calcul numérique. Le seul désavantage est que l’on distingue moins bien la géométrie

des failles : dans Parovoz, une bande de cisaillement est toujours large d’environ 5 éléments

[Poliakov et Hermann, 1994].

Le résultat n’est pas modifié : l’amplitude dominante apparâıt encore au bout de 4 Ma,

lorsque l’intégration des contraintes vaut environ 3.1013 N/m (figure 2.20).
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Figure 2.20: Résolution 200 × 20. En haut et de gauche à droite, contraintes déviatoriques le long de

la section centrale, et évolution de l’intégration des contraintes horizontales déviatoriques le long de deux

sections verticales en x ∼ −450 km et x = 0 (courbe supérieure en trait plein). Les différentes courbes

illustrent la variation latérale d’épaississement de la couche fragile-ductile. En bas, profils de la topographie

de surface et évolution des altitudes aux absisses x ∼ −450 km, x ∼ −280 km, x ∼ −100 km et x = 0.

La longueur du modèle

Les conditions aux limites périodiques imposent que les extrémités latérales du modèle

soient continues entre elles : par conséquent la longueur d’onde activée sera toujours une

fration entière de la longueur. La longueur totale L = 1200 km autorise (entre autres) les

longueurs d’onde 200, 240 et 300 km, soit une imprécision inférieure à 15%, ce qui nous a

paru acceptable. De surcrôıt, le même modèle conduit sans conditions périodiques, produit

une longueur d’onde encore égale à 240 km (L
5
).

Plusieurs longueurs L différentes ont été testées en conditions non-périodiques : la

longueur d’onde est toujours voisine de 240-250 km.
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2.4.2 Paramètres agissants sur la longueur d’onde

2.4.2.1 L’âge de la lithosphère

Affectons un âge de 20 Ma à la lithosphère : avec un raccourcissement à 3.10−16s−1, la TFD

se situe à h ∼ 27 km. La contrainte horizontale à appliquer pour atteindre l’état de rupture

est prédite ∆σ = 2ρgh = 1.8 GPa. Cela nécessite la force compressive : F (σdev) ∼ 1.2 · 1013

N/m. Un flambage de longueur d’onde 150 km se développe, significatif après environ 3 Ma

(figure 2.21). L’estimation analytique donne effectivement t1 = δσ
Eε̇

∼ 2.8 Ma.

Une fois que F (σdev) est atteinte, les forces continuent d’augmenter, et s’incrémentent

de 5.1012 N/m en 9 Ma. Cela correspond à l’observation d’un épaississement de 6 km de la

couche compétente.

2.4.2.2 Influence du taux de compression

Reprenons l’âge de référence de 60 Ma mais raccourcissons à 3.10−17s−1. Bien que le taux

de compression soit 10 fois moindre, la zone de transition n’est pas significativement moins

épaisse que dans l’expérience de référence, et elle se situe vers 45 km (figure 2.22). Le temps

nécessaire pour initier la rupture est par ailleurs estimé à t1 = ∆
Eε̇

∼ 40 Ma.

Apres 30 Ma, une longueur d’onde d’amplitude 100 m et de longueur d’onde 300 km

est activée. Mais à 42 Ma, c’est la longueur d’onde de 240 km qui prend le dessus avec la

localisation des failles aux points d’inflexion associés.

L’épaisseur de lithophère compétente dépend de l’âge thermotectonique, et moins de la

vitesse de convergence. Cette dernière affecte directement la croissance du flambage. Le

rapport λ
h
∼ 5 est toujours respecté.
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Figure 2.21: Age de 20 Ma : en haut et de gauche à droite, profil vertical de σdev
II au centre de la plaque

(x = 0), évolution de l’intégration des contraintes horizontales déviatoriques (σdev) le long de deux sections

verticales en x = −100 km et x = 0. En bas, évolution de la topographie de surface.

Figure 2.22: Taux de compression ε̇xx = 3.10−17s−1. Même légende.
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2.4.2.3 L’épaisseur de la couche ductile

Reprenant les paramètres de référence, on choisit de modéliser une lithosphère épaisse de

100 km au lieu de 60 km.

On constate que la longueur d’onde activée varie entre 200 et 300 km (figures 2.23, 2.24).

Après 14 Ma, elle est régulière et vaut λ = 260km, proche du résultat du modèle de référence.

Le développement du flambage est significativement ralenti : après 10 Ma les amplitudes

atteignent tout juste 300 m.

Considérer une lithosphère épaisse de 100 km peut sembler plus réaliste, dans la mesure où

la viscosité diminue en suivant la courbe théorique de la loi de puissance. La partie ductile au

delà de 50 km de profondeur est une zone tampon qui absorbe une partie du raccourcissement

lithosphérique et freine le développement du flambage (prédictions analytiques,Martinod et

Davy, 1992). Plus cette zone est épaisse, plus la viscosité entre lithosphère compétente et

asthénosphère varie lentement, et plus le flambage est ralenti.

Dans le modèle de référence, après 74 km (après 7 Ma), les amplitudes atteignent 2000

m, alors qu’ici elles ne sont encore que de 60 m. Dans le but de caler le modèle numérique

avec la réalité, rappellons que les amplitudes de 500-2000 m actuelles correspondent à une

estimation de raccourcissement de seulement 40 km. Malgré que la vitesse latérale est trop

rapide dans ces modèles-ci, on peut cependant conclure qu’un modèle plus approprié devra

prendre en compte une épaisseur lithosphérique minimisée, et probablement inférieure à 60

km. En d’autres termes, cela signifie que la loi de puissance utilisée sousestime la chute de

la viscosité avec la profondeur.

Enfin, on note qu’après 20 Ma, si la partie supérieure flambe toujours, la couche inférieure

ductile subit du boudinage. C’est la seule expérience où nous avons observé ce phénomène,

qui est cependant l’une des solutions prédite par la théorie des perturbations.
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Figure 2.23: Modèle à épaisseur lithosphèrique de 100 km. Taux de déformation, topographie et

déplacement total après 7.7 Ma et 20.3 Ma.
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Figure 2.24: Modèle à épaisseur lithosphèrique de 100 km. En haut, évolution de la topographie. En bas,

de gauche à droite, profil vertical de la viscosité au centre de la plaque (x = 0), évolution des forces latérales.
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2.4.2.4 Importance des forces de gravité

Si les charges verticales dûes à la gravité n’existent plus, c’est un mécanisme différent de

flexion qui a lieu plutôt que du flambage. Cependant il nous a paru intéressant de montrer

comment dans ce cas, la déformation fragile a tendance à se localiser aux charnières des plis.

Voici les résultats d’une expérience similaire à l’expérience de référence, mais où les

dimensions du modèle sont réduites d’un facteur 103 : les dimensons sont de 1200 m x 60 m.

La variation de la pression avec la profondeur est rapidement négligeable par rapport aux

contraintes de flexure, et insuffisante pour maintenir la cohésion du matériau aux charnières

des plis. Cette localisation aux charnières entrâıne une relaxation drastique des contraintes

latérales.             ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 2.25: Expérience à 1200× 60 mètres. En haut, plasticité cumulée εp, topographies et raccourcisse-

ments. En bas, évolution des forces latérales et des altitudes en surface.

Lorsque la taille du milieu est suffisamment restreinte pour que les forces de gravité

n’interviennent pas, le mécanisme de déformation est différent et plutôt flexural. La locali-

sation de la déformation se fait aux charnières des plis, et les forces latérales chutent.
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2.4.3 Rôle des comportements élastique, visqueux, et fragile

2.4.3.1 Propriétés élastiques

Si les paramètres de Lamé sont doublés, le changement de pente des forces a lieu deux fois

plus tôt que dans l’expérience de référence, c’est à dire vers 2 Ma au lieu de 4 Ma. En effet,

l’estimation t1 = σdev

Eε̇
=

t1ref

2
∼ 2 Ma.

Cependant l’évolution du flambage est tout à fait identique à l’expérience de référence.

Le taux de croissance des longueurs d’ondes est indépendant des propriétés élastiques.

2.4.3.2 Lithosphère visco-élastique

L’expérience de référence montre que la limite du comportement fragile à la TFD a lieu avec

une viscosité qui devient inférieure à 1023 Pa.s. Afin de comprendre le rôle du comportement

visqueux, on choisit de modéliser la compression d’une lithosphère de 60 km d’épaisseur et

de rhéologie uniquement Newtonienne, avec µ = 1023 Pa.s : le raccourcissement s’accomode

de manière homogène et il n’y a aucun flambage.

            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Toutefois ce raccourcissement se fait à contrainte limitée : résolvons l’équation con-

stitutive d’un corps visco-élastique de Maxwell à une dimension. L’application d’un taux

de raccourcissement constant ε̇o = 3.10−16s−1 permet d’estimer la contrainte horizontale

déviatorique sous laquelle le milieu se déforme:

ε̇o =
σ

2µ
+

1

G

dσ

dt
⇒ σ = 2µε̇o(1 − exp−

G
2µ
t).
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La contrainte horizontale déviatorique σ tend vers 2µε̇o = 6.107Pa. L’intégration le long

de la section verticale donne : F (σdev) =
∫ 0
−57 2µε̇xxdy ∼ 3.4 · 1012N/m. 90% de cette valeur

doit être atteinte lorsque le temps de chargement atteint t1 = 2µ
G

∼ 600000 ans.

Les forces continuent d’augmenter par l’épaississement homogène de la plaque comprimée

; après 18 Ma, la plaque s’est épaissie de 4500 m.

Une lithosphère équivalente de comportement visco-élastique fait intervenir des forces et

des temps caractéristiques négligeables par rapport à la déformation élasto-fragile.

2.4.3.3 Lithosphère élasto-fragile

Puisque l’épaisseur de couche compétente qui flambe dans l’expérience de référence est proche

de 45 km, on choisit d’établir une comparaison avec une lithosphère de comportement unique-

ment élasto-fragile et d’épaisseur 45 km.

Dès que le seuil de rupture fragile est atteint en tout point, le flambage se développe

de manière quasi-instantanée et ’explosive’ (figure 2.26). Simultanément les forces chutent

brutalement et le pas de temps augmente de façon drastique. Nous ne disposons pas d’étapes

intermédiaire entre 3.6 Ma et 33 Ma, et le programme s’interrompt peu après.

Cependant nous avons mené une autre expérience différant avec celle-ci par les paramètres

d’accélération du pas de temps: si le pas de temps varie de manière moins précise et plus rapi-

dement, la stabilité du système est moins bien contrôlée. Le résultat fut que, de manière plus

brutale encore, le pas de temps diminua et les forces augmentèrent : c’est un résultat inverse

de celui présenté ici. Dans les deux cas, le programme s’interrompt à cause d’accélérations

énormes.

Cette expérience, en démontrant la grande instabilité du mécanisme de flambage, montre

aussi le rôle amortissant de la portion ductile intermédiaire de la lithosphère.
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Figure 2.26: Lithosphère élasto-fragile d’épaisseur 45 km. En haut, plasticité accumulée, raccourcissement

et topographie. Au centre, évolution au cours du temps des contraintes latérales intégrées et des topographies.

En bas, à gauche, augmentation drastique du pas de temps ; à droite, ”zoom” de la topographie.
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2.4.4 Rôle de l’angle de friction

2.4.4.1 Critère de rupture indépendant de la friction

La rhéologie est à nouveau élasto-visco-fragile, mais on suppose que l’angle de friction est

nul.

Le seuil de rupture est très rapidement atteint (figure 2.27), puisque la contrainte déviatorique

maximale ne peut pas dépasser la valeur de la cohésion, So = 20MPa.

On remarque que la topographie est instable dès 3 Ma : le flambage doit s’initier à

ce moment là. Mais du fait que le milieu soit sans friction, les pentes associées aux plis

de flambage ne peuvent se mettre en place: l’amplification du flambage est inhibée. Le

développement d’un flambage de longueur d’onde toujours aux alentour de 240 km ne devient

discernable qu’à partir de 13 Ma, et encore, l’amplitude maximale atteint à peine 25 m après

18 Ma.

La déformation fragile s’organise en un réseau périodique de failles émergeant aux creux

des plis. Cependant la déformation globalement homogène est le seul moyen efficace pour ac-

comoder le raccourcissement imposé aux limites. L’épaississement de la couche compétente

atteint 28 km après 45 Ma.

L’angle de friction a un effet direct sur la croissance des amplitudes de flambage. Plus il

est faible, plus les forces gravitaires agissent à l’encontre de la déformation par flambage, et

le raccourcissement se fait de manière homogène et par fracturation plus diffuse.
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Figure 2.27: Angle de friction φ = 0o. Plasticité cumulée, raccourcissement et topographie. En bas, forces

et topographies au cours du temps.
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2.4.4.2 Rôle de l’adoucissement (”strain-softening”)

On connait très mal la façon dont les roches s’adoucissent, et surtout à l’échelle d’une

lithosphère. Cependant on sait que l’adoucissement a un rôle important sur l’évolution des

failles. Le code comporte une option d’adoucissement des propriétés de rupture en fonction

de la quantité de déformation plastique εp de chaque élément.

Si l’on introduit un adoucissement trop violent, des failles se localisent dès le début de

l’experience aux bords du modèle : ce n’est pas le but. La figure 2.29 résume les résultats

obtenus pour 3 expériences menées avec des conditions d’adoucissement différentes, illustrées

figure (2.28).

Figure 2.28: Réduction de la cohésion et de la friction en fonction de la déformation plastique pour 3 tests.

φ

25

30

20

0.05 1000 εp

20

1

10

0.05 1000 εp

φ30

15

0.05 10000.5 εp

20

1
0.05 10000.5 εp

φ30
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0.02 10000.2 εp

20

1

cohesion(10  Pa)

0.02 10000.2 εp

TEST 1 TEST 2 TEST 3

cohesion(10  Pa) cohesion(10  Pa)
6 66

Grâce à la prise en compte de l’adoucissement, la localisation des déformation en une

faille unique est possible, celle-ci étant l’emplacement d’une future zone de subduction.
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Figure 2.29: Taux de déformation, topographie, déplacements, et évolution des forces pour des propriétés

d’adoucissement différentes. De haut en bas, tests 1, 2, 3.En bas, évolution des forces latérales, de gauche à

droite, pour les test 1,2 3. Les deux derniers tests s’interromptent brutalement.
            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

test 1
            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

test 2
            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

test 3
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2.4.4.3 Modification de l’angle de friction

Approche analytique. Jusqu’à présent on a utilisé un critère de Mohr-Coulomb clas-

sique. Pour une lithosphère d’épaisseur compétente de 40km, les forces mises en jeu lors

de la compression sont de l’ordre de 3.1013N/m, et la contrainte déviatorique à 40 km est

supérieure à 1 GPa.

Le contexte particulier capable de conduire au flambage d’une lithosphère océanique

pourrait mettre en jeu des forces d’ordre ”maximal” [Serge Lallemand, communication per-

sonnelle] : les régions qui présentent les caractéristiques de flambage semblent toutes être

piégées entre une extrémité de plaque lointaine, depuis laquelle la convergence est issue, et

une autre extrémité, ”découplée” par une faille transformante, en 2 zones dont l’une subit

une subduction active et transmet la contrainte, et l’autre est cinématiquement bloquée, et

les contraintes s’accumulent.

Plusieures études de bilan des forces et moments aux frontières des plaques suggèrent

que ce sont celles issues des ”slab pull” et des ”ridge push” qui sont prépondérantes [Forsyth

et Uyeda, 1975]. Mc Kenzie [1972, 1977] estima que la pression moyenne en excès s’exercant

sur la lithosphère à cause de l’élévation (e) des dorsales au-dessus du plancher océanique

valait approximativement ∆P = (ρl−ρeau)g
2

e, impliquant une contrainte moyenne d’environ

300 MPa le long d’une section verticale de la lithosphère, et une force de l’ordre de 4.1012

N/m. Par contre, le ”slab pull”, ou la force exercée par le poids d’une lithosphère en

subduction pourrait êtrede l’ordre de 1013N/m [Fowler, 1990; Ricard et al. 1993].
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Une façon empirique de restreindre les contraintes déviatoriques siégeant dans la lithosphère

est de choisir une profondeur à partir de laquelle la friction s’annule et une cohésion équivalente

sert de critère de rupture. Ord et Hobbs [1989] proposent une valeur maximale de 700 MPa

de la contrainte déviatorique à une profondeur supérieure à 15 km. On décide de modifier

les paramètres du critère de rupture, de sorte qu’à partir d’une certaine profondeur yc, sa

dépendance avec la pression diminue. A partir de yc, il se caractérise par une cohésion ”de

coupure” Sc.

σ

τ

So

n

Sc

ρgyc
yyσPxxσ

σxx yy

2
__________σ-

yc

ScSo

φ

y

Figure 2.30: Critère de rupture pour lequel existe une cohésion de coupure Sc.

Nommons la cohésion So et l’angle de friction φ liés à l’enveloppe de Coulomb qui re-

streint les contraintes dans les premiers kilomètres de la croûte. On suppose que la continuité

du critère de rupture à la profondeur de coupure yc est assurée. En supposant toujours que

σ3 = σyy = ρgy et σ1 = σxx, on en déduit :Sc = So · cosφ
1−sinφ + (1+sinφ

1−sinφ − 1)ρgyc.

L’intégration des contraintes déviatoriques sur toute l’épaisseur H de couche compétente

fournit la force Fmax, que l’on impose. On en déduit la profondeur yc, après avoir introduit

A = So · cosφ
1−sinφ et B = (1+sinφ

1−sinφ − 1)ρg :

Fmax =
∫ yc

0
[σxx − σyy]dy +

∫ H

yc

Scdy = AH +BH · yc −
B

2
y2
c ,

yc =
BH −

√

(BtH)2 − 4B
2
· (Fmax − AH)

B
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Figure 2.31: Valeur de la force intégrée selon la profondeur de coupure yc, associé au seuil de rupture à

H = 40 km. yc = 6 km fournit une cohésion Sc = 400 MPa, et une force intégrée: Fmax = 1.5 · 1013 N/m.

Résultat numérique. Montrons les résultats d’un modèle pour lequel nous avons choisi

une profondeur yc = 6 km, en-dessous de laquelle Sc = 1.5 · 108 Pa et φ = 5o.

Figure 2.32: Modèle pour lequel l’enveloppe de Coulomb est modifié à partir de 6 km (voir texte). De

gauche à droite, profils de la température(en degrés Celcius), de la viscosité (en logarithme de Pa.s), et de

la contrainte déviatorique (en Pa), le long de la section verticale centrale.

Dès 2 Ma, la force ”de rupture” atteint un maximum de 1013 N/m. L’épaississement de la

lithosphère provoque une augmentation moins importante des forces latérales (comparer avec

figure 2.21), démontrant que ce mécanisme reste le moyen le plus efficace pour accomoder

les vitesses constantes appliquées aux limites.

Après 8 Ma, les amplitudes des plis sont encore très faibles, de l’ordre de 300 m. La local-
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Figure 2.33: Modèle pour lequel l’enveloppe de Coulomb est modifié à partir de 6 km (voir texte). Taux

de déformation, topographie et raccourcissement. La longueur d’onde n’est pas modifiée (λ
h
∼ 5). En bas, à

gauche, évolution des forces le long de sections verticales en x =0, -275, -450 km. A droite, évolution de la

topographie.

isation des déformations fragile est beaucoup moins nette que dans l’expérience de référence.

Ceci s’explique par la différence moindre entre l’angle de friction et la dilatance: plus cette

différence est grande, plus la localisation est marquée, et l’adoucissement associé élevé.

Il parâıt impossible de ’réduire’ la résistance de la lithosphère océanique de manière

à la fois à obtenir un flambage d’amplitudes significatives comparables à celles observées

dans l’Océan Indien, et faire intervenir une force latérale strictement inférieure à 1013 N/m.

Toutefois nos modèles ne prennent pas en compte la réduction des contraintes dûe à la

pression de pore des fluides : la contrainte compressive peut être alors réduite de beaucoup.

Par ailleurs, plusieurs études montrent la présence d’une importante circulation de fluides

dans la région du Bassin Indien Central [Geller et al., 1983].
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2.4.5 Rôle d’une charge de type sédimentaire

Les calculs analytiques prédisent que la prise en compte d’une certaine épaisseur de sédiments

à la surface modifie les contrastes de densité, et par conséquent modifie la croissance de plis

et les longueurs d’ondes associées [Biot, 1961; Lambeck, 1983; Zuber, 1987].

Pour modéliser l’effet d’une charge sédimentaire à notre tour, nous avons procédé de

la manière suivante. Par rapport à l’expérience de référence, on définit la surface de la

lithosphère comme étant inclinée (figure 2.34) : en x = −600 km à gauche la surface est à

l’altitude 0, alors qu’en x = 600 km à droite elle est à l’altitude 2 km. Le matériau compris

entre 0 et 2 km d’altitude est de rhéologie moins dense et moins résistante (densité 2000

kg/m3 et paramètres de fluage se rapportant au quartz, table 1.1).

            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 2.34: Effet d’une charge sédimentaire.

Cette expérience montre l’effet stimulant d’une charge de moindre densité à l’interface

supérieure de la plaque océanique. La longueur d’onde n’est pas modifiée, mais la croissance

des amplitudes est plus rapide: après 5 Ma, la longueur d’onde dominante est d’amplitude

500 m dans la région sans sédiments, et d’amplitude 1.5 km dans la région avec sédiments.
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2.5 Conclusion

• Récapitulatif des modèles

Dressons un récapitulatif des résultats obtenus concernant le flambage d’une lithosphère

océanique. On représente dans la première colonne les modèles pour lesquels on a mod-

ifié un (parfois plus) paramètre par rapport au modèle de référence, défini lui-même

avec les conditions initiales suivantes:

Table 2.1: Paramètres initiaux du modèle de référence ⋆, les paramètres de la loi puissance
sont ceux de l’olivine de la table 1.1. Le comportement peut être élasto-plastique (e-p),
élasto-visqueux (e-v), ou élasto-visco-plastique (e-v-p).

L×H (km2) éléments Age Raccourcissemt comportement cohésion friction φ

1000× 60 200 × 20 60 Ma 3.10−16s−1 e - v - p 2.107 Pa 30o
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Expériences⋆ λ
h
i λ

h
f ti εi q Fmax ωε=7% a ∆Fh1

εf

Ma % 1012N/m m mm/an 1012N/m %

1. 400 × 40 élémts 5.3 4.4 3.7 3.5 2.105 29 2876 0.57 7 15.5

2.référence ⋆ 5.11 3.47 3.9 4.1 7700 29 1724 0.48 9 23.3

4.Age = 20 Ma 5.17 4.01 5. 4.7 1400 11 160 0.15 6 12

5. ε̇ = 3.10−17s−1 5.08 4.08 42 4.5 3.105 30 2040 0.4 7 16.6

6. H = 100 km 6.03 4.24 8.8 8.3 7500 29 56 0.48 13 20.8

9. λL = 6.1010 Pa 5.55 4.63 4 2.9 5000 30 1670 0.33 6 12.5

10. e-v : µ = 1023 3.4 10−4 0.5 15.8

11. e-p : H = 45km 5.20 3.82 3 3.1 30 0.66 -5.5 28.3

12. φ = 0o 4.95 2.11 13 13 1.1 9 0.002 5.5 38.3

13. adoucissemt1 5.55 3.35 2.5 2.4 26 0.28 7 35.8

14. adoucissemt2 5.51 5.14 3.5 3.3 28 1940 0.28 10

15. adoucissemt3 5.50 5.35 3.4 3.2 28 0.57 6.25

16. Scoupure 4.88 4.0 5.6 5.3 870 11 34 0.11 6 29.2

17. charge surface 5.55 5.09 2 2.5 29 1500 0.6 4 4.6
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Les valeurs du tableau ont été calculées de manière graphique et de la façon suivante:

λ
h
i = L−∆L(ti)

hi
∆L(ti) est le raccourcissement horizontal à l’instant ti,

hi est l’épaisseur de la couche compétente estimée au même moment.

λ
h

f Idem mais pour le raccourcissement maximal obtenu, correspondant à εf .

ti Moment où le flambage d’une longueur d’onde stable devient significatif.

Pour la plupart des expériences, il a été estimé lorsque les amplitudes

des plis atteignent environ 100 m.

εi = L−Dpt(ti) déformation au moment ti.

Fmax Valeur des contraintes intégrées lorsque la pente change.

ω(ε = 7%) Amplitude maximale des plis lorsque le raccourcissement atteint environ 7%.

a = y
t−ti

Vitesse verticale linéaire des points sur la surface.

q = 1
ε̇xx

1
ω

dω
dt

− 1 Facteur de croissance maximal mesuré pour certaines expériences. Ces mesures sont

fournies par la valeur maximale de la courbe
Vy

y
, où y et Vy sont l’altitude et la

vitesse d’un noeud de la surface. Ce noeud ne se situe pas forcément sur une crête

ou un creux, les valeurs sont donc purement indicatives d’un ordre de grandeur.

∆Fh Incrément des forces latérales après le développement du flambage.

(on relie cet incrément à un épaississement de la couche compétente).

εfin Raccourcissement total obtenu en fin d’experience.
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• La longueur d’onde et le facteur de croissance: comparaisons

Le rapport λ/h au moment de l’initiation du flambage est compris entre 4.8 et 6. Ce

rapport diminue au cours du temps vers une moyenne de 4 à 5, mais peut atteindre

2. Le flambage apparâıt aux alentour de 2.5-4.5% de raccourcissement, et les failles se

localisent à partir d’environ 5% de raccourcissement. Ceci est en parfait accord avec

les modèles analytiques et analogiques précédents.

Nous confirmons directement que la présence d’une charge sédimentaire amplifie le

facteur de croissance. Cela explique bien l’observation d’amplitudes de plis plus fortes

au Nord par rapport au Sud de la région.

La vitesse de croissance des amplitudes de flambage varie entre 0.1 et 0.6 mm/an. Il

parâıt difficile de comparer la croissance des plis de ces modèles numériques avec les

facteurs de croissance prédits analytiquement : le flambage tend à se stabiliser avec le

temps. Il nous a été possible cependant de déterminer un facteur de croissance pour

quelques expériences. A titre indicatif on peut estimer que q se situe entre 102 et 3.105

(exemples figure ci-dessous). Les valeurs prédites analytiquement par Martinod [1991]

sont comprises entre 400 lorsque la couche intermédiaire ductile est d’épaisseur égale

à celle de la couche compètente, et 1700 lorsque son épaisseur est nulle.

Figure 2.35: Evolution du facteur de croissance pour quelques cas.

1.référence 6.base à 100 km 15.Fort adoucissement 16.cohésion coupure
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• L’intensité des forces latérales et le critère de rupture

Une certaine friction est indispensable pour pouvoir maintenir la charge exercée par

la déflexion verticale de la plaque en flambage. Pourtant diverses études prouvent que

l’hypothèse d’un comportement cassant dépendant de la pression n’est valable que dans

les 10 premiers kilomètres de la croûte, et qu’au-delà, si le comportement reste fragile,

les contraintes de rupture deviennent indépendantes de la pression [Ord et Hobbs, 1989;

Kohlstedt et al., 1995].

Dans l’expérience de la section (2.4.5) où l’angle de friction vaut 5o à partir de 6 km

de profondeur, on obtient une force de 1013 N/m, plus proche des valeurs estimées

pour la réalité. Cependant, avec un tel angle de friction, les amplitudes croissent trop

doucement par rapport aux observations de l’Océan Indien (< 300 m après 8 Ma)

: l’enveloppe de rupture réelle se situerait donc à une position intermédiaire entre

l’enveloppe de Mohr-Coulomb associée à un angle de 30o et celle associée à un angle

de 5o.

D’autre part, lorsque de l’adoucissement est introduit dans le comportement élasto-

plastique de la lithosphère, la localisation de la déformation en une future zone de

subduction est initiée.

Un critère de rupture dont l’angle de friction varierait non seulement avec la profondeur

(existence d’une profondeur de coupure telle que définie dans la section 2.4.4.3) mais

aussi avec la quantité de déformation ( propriétés adoucissantes), pourra permettre de

reproduire une croissance initiale des amplitudes du flambage relativement rapide sans

pour autant déployer des contraintes énormes.
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• Evolution à long terme: l’épaississement

L’incrémentation des forces après l’initiation du flambage est dûe à l’épaississement de

la couche compétente, qui augmente la section verticale à intégrer. Cet épaississement,

de l’ordre de quelques kilomètres en 10 Ma, s’exprime davantage sous les crêtes des

plis, en réponse à la charge verticale que celles-ci génèrent.

Cependant, cet épaississement lithosphérique ne reflète pas forcément un comporte-

ment réaliste: d’une part, l’application de vitesses constantes impose l’augmentation

des forces latérales. D’autre part les importantes contraintes qui se mettent en place

dans nos modèles justifient qu’en réalité d’autres mécanismes, (chimiques, thermiques,

de circulation de fluides) conduisent à l’adoucissement des contraintes maximales, ca-

pables de provoquer même une localisation de la déformation en une future zone de

subduction.

Certaines données de géophysique suggèrent un épaississement de la croute sous les

crêtes des plis de l’Océan Indien [Léger et Louden, 1990; Jestin, 1991]. Au vu de

nos modèles numériques, nous pouvons estimer que ces données n’impliquent pas pour

autant un mécanisme de boudinage à l’échelle lithosphérique. Il reste à regarder de

manière plus précise à la base de la croûte, de combien peut varier cet épaississement

entre les crêtes et les creux des plis.

Dans aucun de nos modèles nous n’avons observé de boudinage de la lithosphère

compétente. Une seule expérience (section 2.4.2.3) a montré le développement de

boudinage de la couche inférieure ductile, ce qui est prédit par l’une des solutions du

problème analytique.
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• Evolution des failles en comparaison avec l’Océan Indien

Nous avons mis en évidence un mode de déformation fragile par flambage, tel que

ce dernier ne s’initie qu’une fois que le seuil de rupture est atteint en tout point de

la plaque lithosphérique. Les failles, initialement diffuses, tendent à se stabiliser aux

creux des plis et enfin aux points d’inflexion des plis après 7-8 Ma de raccourcissement.

D’après F.Jestin [1994], les failles observées en surface de l’Océan Indien auraient

tendance à se concentrer plutôt aux crêtes que dans les creux des plis.

L’explication de ce désaccord peut venir du fait que l’état des déformations dans

l’Océan Indien est encore relativement faible, et que la déformation plastique, en tout

cas en surface, est encore répartie de manière diffuse. Les estimations du taux de rac-

courcissement dans l’Océan Indien sont de l’ordre de 5%, et c’est également à partir de

ce moment que les failles commencent à localiser aux points d’inflexion des plis dans

les modèles numériques.

On a vu d’autre part que l’hypothèse d’un angle de friction faible inhibe cette locali-

sation; un modèle à faible angle de friction pourrait être plus approprié.

D’autre part, la pré-existance de failles normales dans la croûte de l’Ocean Indien a

peut-être un rôle particulier, différent de celui des failles inverses formées de manière

diffuse au début de nos modèles numériques: ces failles normales sont susceptibles

d’être réactivées plus facilement aux crètes des plis, où les contraintes sont les plus

extensives. Il reste encore à affiner dans quelle mesure la déformation de la croûte

océanique reflète celle de la lithosphère entière.
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Chapitre 11
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Chapitre 3Compression de lithosph�erescontinentales
Certaines r�egions intra-continentales sont jalonn�ees de grandes structures pliss�ees o�u alter-nent bassins et reliefs de grande amplitude. Parmi ces structures, certaines pr�esentent lescaract�eristiques d'un ambage �a l'�echelle de la croûte et du manteau lithosph�erique, en par-ticulier lorsque l'�equilibre isostatique de reliefs ne s'explique que par la transmission d'uneimportante compression lat�erale.Plusieurs �etudes sugg�erent qu'un ou plusieurs processus de ambage ont lieu en Asie cen-trale. Cette lithosph�ere constitue un environnement favorable au d�eveloppement de am-bage, par la propagation vers le Nord des contraintes et des d�eformations de la collisionInde-Asie [Martinod et Davy, 1992; Cobbold et al., 1993; Nikishin et al. 1993; Burov et al.1993].La r�egion intra-cratonique du centre de l'Australie pr�esente une s�erie de bassins et deblocs sur�elev�es dont la longueur d'onde de 200 km est remarquablement r�eguli�ere [Lambeck,1983; Stephensson et Lambeck, 1986]. 120
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Dans les r�egions arctiques du Canada ainsi qu'en mer du Nord, il semble que le Moho soitd�e�echi de mani�ere quasi-p�eriodique, avec une longueur d'onde voisine de 400 km [Stephens-son et al., 1990; Stephensson et Cloetingh, 1991; Cloetingh et al., 1989]. Plusieurs coupestransversales des Andes pr�esentent des chevauchements et des bassins de compression indi-quant plissement et �epaississement crustal [Jordan et Allmendinger, 1986].En Europe de l'Ouest, les Alpes et les Pyr�en�ees sont cern�ees de larges bassins exurauxatteignant parfois une profondeur de 10 km, bord�es de failles inverses, et au-dessus d'unMoho localement profond [Cobbold et al., 1993].En�n citons en dernier exemple, l'alternance des bassins qui couvre une r�egion de l'Afriquedu Sud, entre la châine du Cap et la rivi�ere du Zamb�eze et dont la formation pourrait êtreexpliqu�ee par du ambage crustal ou lithosph�erique [Cobbold et al., 1992].L'int�erêt d'une mod�elisation est de cerner comment un continent peut accomoder lar�epercussion d'importantes forces compressives lat�erales, amber et �eventuellement provo-quer l'initiation de nouvelles failles, ind�ependamment des structures pr�e-existantes.On ne connait pas bien les m�ecanismes �a l'origine de la formation de larges bassinsde compression intra-continentaux, ni leur �evolution �a long terme. Si l'on peut cerner lesconditions spatio-temporelles pr�eliminaires �a la formation de ces structures, alors on seradavantage en mesure d'extrapoler leur �evolution.Ce chapitre s'articule en trois parties:- On rappelle en premier lieu les pr�edictions apport�ees par les travaux ant�erieurs. Nousd�ecrirons en particulier certaines applications �a l'Asie centrale et l'Australie centrale.- A partir d'une exp�erience de r�ef�erence que nous appelons type Gobi, parce qu'on yins�ere des param�etres initiaux plutôt appropri�es �a la structure de la lithosph�ere du centre121
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de l'Asie, on discutera de l'inuence de l'âge thermotectonique, de la longueur du mod�ele,et de l'insertion d'un mod�ele des processus d'�erosion et de s�edimentation.- En�n, �a partir de param�etres initiaux plus adapt�es �a la situation du centre de l'Australie,on �etudiera sp�eci�quement l'e�et des processus de surface sur le d�eveloppement de bassinsde compression et celui d'un �epaississement localis�e de la lithosph�ere.
3.1 Le ambage dans les continents3.1.1 Rappels� La mod�elisation de la compression d'une lithosphere continentale peut parâitre vaineau vu de la complexit�e structurale du milieu. Cependant la recherche des param�etresphysiques essentiels qui interviennent dans la d�eformation continentale justi�e uneapproche simlpi��ee, comportant un minimum d'h�et�erog�en�eit�es pr�ealables.Dans les ann�ees 30, on proposait d�ej�a que les g�eosynclinaux �etaient la cons�equenced'un processus de ambage "plastique" de la croûte terrestre [Kuenen, 1936; Vening-Meinesz, 1955]: des mod�eles analogiques reproduisaient l'�evolution de grands plis crus-taux qui �nissaient par "s'e�ondrer" sur eux mêmes.� Les solutions analytiques de ambage (section 2.2) furent �etendues aux lithosph�erescontinentales en extension et en compression, par la prise en compte de multicouches[Bassi et Bonnin, 1988 ; Bird et Gratz, 1990; Martinod et Davy, 1992].Dans la plupart des mod�eles bas�es sur la m�ethode des perturbations pour un milieude viscosit�e non-newtonienne, la croûte sup�erieure et le manteau sup�erieur constituentdeux couches comp�etentes et poss�edent un exposant de loi puissance de l'ordre de 104.La croûte inf�erieure est associ�ee �a une viscosit�e d'exposant inf�erieur �a 10.122
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Le ambage d�epend de l'�epaisseur m�ecanique de ces 3 couches.Alors que le rapport �hreste encore voisin de 4, deux modes de ambage sont susceptibles d'être activ�es:- un mode simple de ambage de la croûte sup�erieure uniquement,- un mode coupl�e de ambage de la croûte et du manteau r�eunis, de sorte que la couchecomp�etente qui ambe implique la somme des �epaisseurs de la croûte sup�erieure, de lacroûte inf�erieure, et du manteau sup�erieur [Martinod et Davy, 1992].� Les exp�eriences analogiques r�ecentes purent reproduire ces deux types de ambage, avecdes rapports �h variant de 3 �a 10 [Davy et Cobbold, 1991 ; Martinod et Davy, 1994;Davy et Cobbold, 1988, 1991]. Dans ces mod�eles, le ambage conduit au d�eveloppementde failles g�en�eralement aux points d'inexion des plis. Certains bassins de compres-sion �evoluent de faon sym�etrique et subsident �a tel point qu'ils peuvent atteindre des�epaisseurs de plus de 15 km.Martinod [1991] proposa une classi�cation des types de ambage selon l'hydratationde la croûte et la valeur de la temp�erature au Moho, la profondeur de ce dernier �etant�x�ee �a 30 km (�gure 3.1).
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Figure 3.1: Modes de ambage lithosph�eriques selon Martinod et Davy [1992].� L'�etude men�ee par Burov et al. [1993] consista �a appliquer un mod�ele semi-analytiquede ambage au cas particulier de la r�egion de l'Ouest du Gobi (voir section 3.1.2.1).123
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Leur conclusion fondamentale est la possibilit�e de superposition des deux modes deambage, crustal et mantellique. En e�et, si la croûte inf�erieure est su�sammentfaible et �epaisse, elle a un rôle m�ecanique d�ecouplant [Lobkovsky et al., 1990]. Alorschacune des instabilit�es li�ees aux couches comp�etentes peut se d�evelopper de mani�erequasiment ind�ependante. C'est pourquoi on quali�e ce ambage de biharmonique.� Burov et Diament [1995] d�evelopp�erent une m�ethode permettant de d�eduire l'�epaisseure�ective �elastique d'une lithosph�ere extrapol�ee �a partir de la m�ecanique des roches,de la distribution th�eorique d'un g�eotherme, et d'un �etat contraintes/d�eformations.Trois param�etres principaux entrent en jeu : l'âge thermom�ecanique de la r�egion, les�epaisseurs relatives entre croûte sup�erieure, manteau sup�erieur comp�etents, la croûteinf�erieure ductile, et en�n l'�etat des contraintes de exion. Ils propos�erent l'existenced'une profondeur critique du Moho, augmentant en fonction de l'âge thermotectonique(35 km d�es qu'une lithosph�ere a plus d'1 milliard d'ann�ees) au-del�a de laquelle la croûteinf�erieure a toujours un rôle d�ecouplant, rendant possible le ambage biharmonique dela croûte et du manteau (�gure 3.2).
            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 3.2: Conditions de d�ecouplage de la croûte inf�erieure en fonction de l'âge thermom�ecanique d'unelithosph�ere continentale et de la profondeur du Moho. Les chi�res sur les courbes indiquent l'�epaisseure�ective elastique de la lithosph�ere, he =ph3c + h3m3 [Burov et Diament, 1995].124
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� Cloetingh et Burov [1996] compil�erent des pro�ls de r�esistance bas�es sur l'extrapolationdes comportements exp�erimentaux des roches, des estimations de exure dans desbassins s�edimentaires et des reliefs orog�eniques, et en�n de la distribution de la sismicit�eavec la profondeur, �a travers di��erentes r�egions continentales de la plaque Eurasiatique.Ils en d�eduisent une classi�cation de ces r�egions sur une �echelle de longueur d'onde deambage en fonction de l'âge thermotectonique : la longueur d'onde est inversementproportionnelle �a la racine carr�ee de l'âge thermotectonique (�gure 3.3).            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 3.3: Modes de ambage propos�es pour des lithosph�eres continentales [Burov et Cloetingh, 1996].
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3.1.2 Quelques zones d'�etude du ambage continental3.1.2.1 L'Asie centraleL'enfoncement de la plaque Indienne dans la plaque Eurasienne a conduit �a une propagationde la d�eformation au cours du temps, depuis le Sud vers les r�egions situ�ees plus au Nord(�gure 3.4) [Nikishin et al., 1993; Burg et al., 1994; Burov and Molnar, 1998].� La r�egion du Tibet est vue comme une r�egion dont l'�epaisseur de la croûte est doubl�eepar rapport �a la "normale". Plusieurs mod�eles furent propos�es pour expliquer cela,et ils se situent entre les deux extr�emes simplistes de la superposition verticale d'unecroûte sous une autre [Argand, 1924; All�egre et al., 1984] �a l'�epaississement homog�eneet continu d'une croûte unique [Dewey et Burke, 1973]. Burg et al.[1994] propos�erentun mod�ele bas�e sur des exp�erimentations analogiques et plus en accord avec les donn�ees:le raccourcissement de la lithosph�ere provoque le ambage biharmonique de la croûtesup�erieure et du manteau inf�erieur. La fracturation a�ecte ces niveaux comp�etentsaux points d'inexion des plis, de sorte que des structures en pop-up apparaissent etforment le redoublement de la croûte sup�erieure et du manteau lithosph�erique sup�erieur(�gure 3.5).
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            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 3.4: Carte r�egionale du l'Asie centrale. Les r�egions gris�ees correspondent �a des reliefs d'altitudesup�erieure �a 2000m [Burov et Molnar, 1998].
            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 3.5: Pr�ediction de la d�eformation par ambage d'apr�es Burg et al., 1994.
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� La partie Ouest de la r�egion du Gobi est situ�ee entre la plaque Sib�erienne au Nord et lebloc du Tarim au Sud, et t�emoigne d'une histoire mouvement�ee depuis le Pal�eozoique.Mais la d�eformation la plus r�ecente a d�ebut�e il n'y a que 10 �a 15 Ma, lorsque la collisionInde-Asie s'est r�epercut�ee dans la r�egion. Il en r�esulte de nombreux plissements dusocle de la lithosph�ere, plusieurs bassins de subsidence et une sismicit�e tr�es active.Alors que la direction globale de l'indentation de l'Asie par l'Inde est Nord-Sud, leplissement est mieux exprim�e dans la direction Sud-Ouest Nord-Est, ce qui peuts'expliquer par le fait que la lithosph�ere s'a�aiblit d'Ouest en Est vers la Mongolie(donn�ees g�eologiques et n�eotectoniques, Burov et al., 1990; Burov et Kogan, 1992).De plus, l'�etude des m�ecanismes aux foyers des s�eismes et les r�esultats de campagnesde mesures GPS indiquent une direction de compression locale orient�ee Nord-Est, �aune vitesse d'environ 2 cm/an [Nikishin et al., 1993 ; Abdrakhmatov et al., 1996].L'analyse spectrale de la topographie et des anomalies de gravit�e a permis de mettreen �evidence des structures topographiques quasiment parall�eles �a travers le bassin deDzungarie: deux longueurs d'ondes biharmoniques de 50-60km et 300-360 km appa-raissent (�gure 3.6), corr�el�ees avec un d�e�cit du signal gravitaire atteignant 50 mGalpar rapport aux pr�edictions fournies par un mod�ele d'isostasie d'Airy classique [Burovet al., 1993].Burov et al. [1993] d�eriv�erent une solution semi-analytique bas�ee sur la m�ethode desperturbations, avec une viscosit�e e�ective fonction de la temp�erature. Cette solutionpr�edit un mode de ambage biharmonique, avec des rapports �=h entre 5 et 7. Les�epaisseurs d�eduites de ces valeurs impliquent une croûte sup�erieure �epaisse de 12.5 kmet un manteau sup�erieur de 70 km, ce qui est coh�erent avec les donn�ees locales.
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Figure 3.6: Page pr�ec�edente: Cartes des �el�evations moyennes en Asie centrale, (en haut) et des anomaliesde Bouguer (en bas). Emplacement des pro�ls de la �gure suivante [Burov et al., 1993]. Cette page:Pro�ls de topographie et d'anomalies gravitaires �a travers le Gobi occidental (voir �gure pr�ec�edente). Lescroix cercl�ees repr�esentent les anomalies de Bouguer observ�ees, et les traits pleins sup�erieurs repr�esententl'anomalie gravitaire th�eorique donn�ee par un mod�ele d'isostasie d'Airy [Burov et al., 1993].
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� Burov et Molnar [1998] proposent un mod�ele de ambage pour expliquer la d�epressionde la vall�ee de Ferghana, situ�ee au Nord Est du Tarim et �a l'extr�emit�e Est de la châinedu Tien Shan. La structure thermique de la r�egion aurait pr�ealablement diminu�e lar�esistance de la lithosph�ere (10-15 km d'�epaisseur �elastique e�ective).Les anomalies gravitaires dans le bassin di��erent de 120 mGal par rapport �a un mod�eled'isostasie d'Airy local, malgr�e la prise en compte des s�ediments : cela implique und�e�cit de masse tel que le Moho serait 10 km plus profond sous le bassin qu'aux endroitsadjacents o�u la compensation d'Airy est respect�ee (�gure 3.7).Le raccourcissement Nord-Sud aurait provoqu�e du ambage, entrainant la d�epressiondu bassin de Ferghana, et la surrection de montagnes alentour.
            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 3.7: Pro�l topographique (en bas) et anomalies gravitaires �a travers le Bassin de Ferghana. Lespointill�es et tiret�es repr�esentent les anomalies de Bouguer pr�edites en utilisant une �epaisseur �elastique deplaque de 10 et 50 km [Burov et Molnar, 1998].
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3.1.2.2 L'Australie centraleInformations g�eologiques et g�eophysiquesLa g�eologie de l'Australie centrale est domin�ee par une s�erie de bassins s�edimentairesintra-cratoniques parall�eles et dont l'histoire s'�etend de la �n du Prot�erozoique (�900 Ma) auCarbonif�ere. Ce sont les bassins Amadeus (dont les s�ediments atteignent 14 km d'�epaisseur),O�cer, Ngalia et peut-être Wiso (�gure 3.8) ; ils sont s�epar�es par des blocs de croûteProt�erozoique qui ont subi une importante �el�evation (bloc Musgrave et Arunta).Les r�esultats des temps des trajets t�el�esismiques impliquent des variations de la pro-fondeur du Moho atteignant 20 km en moins de 50 km de distance [Lambeck et al., 1988;Goleby et al., 1989]. Les anomalies de gravit�e re�etent une structure crustale consid�erablementplus �epaisse sous les bassins que sous les r�egions o�u le socle est expos�e. Ces anoma-lies s'�echelonnent dans la direction Nord-Sud allant de -150 mGal �a +35 mGal avec unep�eriodicit�e tr�es r�eguli�ere de 200 km. Cela sugg�ere que la totalit�e de la croûte a �et�e en �etatde compression r�egionale pendant un temps assez long. Deux tremblements de terre ont eulieu dans la r�egion r�ecemment: l'un au sud du bloc Musgrave [Mc Cue et al., 1987], l'autreenviron 350 km au Nord du Bassin de Ngalia [Bowman, 1989]. Les m�ecanismes aux foyersindiquent un champ de contraintes compressif actuel orient�e Nord-Sud.La formation de ces bassins ne peut pas être expliqu�ee par des m�ecanismes classiquesd'extension ou d'e�ets thermiques, �a cause de l'�epaississement de la croûte sous les bassins.Sc�enario de la d�eformation d'apr�es le mod�ele de LambeckLambeck appliqua un mod�ele analytique de plaque visco-�elastique (d�ecrit section 2.2.4.2)132
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Figure 3.8: Pro�l des anomalies de Bouguer �a travers l'Australie Centrale [Lambeck, 1983], et analyse depro�ls de t�el�esismique [Goleby et al., 1990].�a l'Australie centrale, avec l'hypoth�ese que la d�eformation a d�ebut�e il y a 900 Ma. Encombinant ses r�esultats avec les donn�ees de terrain, il propose le sc�enario suivant:Les premiers bassins �a se d�evelopper sont les bassins d'Amadeus et d'O�cer au sud, avecla surrection du bloc Musgrave. Les vitesses de croissance des d�eexions �evoluent de mani�ereexponentielle (lentes puis rapides). Au bout d'un certain temps la croûte se casse dans sonentier. Cela se serait produit 300 Ma apr�es l'initiation de la compression, ce qui correspond�a l'âge de la formation de l'orog�ene de Petermann Ranges. La d�eformation post�erieure estalors translat�ee dans les r�egions n'ayant pas encore subi de relaxation de contraintes signi-�cative. La formation du Bassin Ngalia aurait eu lieu �a ce moment. La vitesse de formationdes reliefs se serait acc�el�er�ee avec le temps, de sorte qu'elle culmine lors de l'orog�ene d'AliceSprings au d�ebut du Carbonif�ere.L'�erosion prise en compte dans ce mod�ele r�eduit les contraintes n�ecessaires pour activerle ambage, qui atteindraient entre 400 et 800 MPa. En�n la pr�ediction de l'emplacementde failles aux points d'inexions des plis, et orient�ees de fa�con �a �emerger dans la direction133
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Figure 3.9: Failles initi�ees par ambage dans les bassins du centre de l'Australie, d'apr�es Lambeck [1983].du centre des bassins, est coh�erente avec les observations (�gure 3.9).3.1.2.3 ObjectifsMalgr�e la grande h�et�erog�en�it�e du milieu concern�e, les donn�ees de terrain et les mod�eles con-�rment la possibilit�e d'un ambage �a l'�echelle lithosph�erique, accompagn�e de failles inversesqui se mettent en place proches des points d'inexion des plis.Si l'on argumente souvent de l'importance des zones de faiblesses pr�e-existantes dansune lithosph�ere continentale, on sait que celle-ci n'a pas un comportement rigide. On saitaussi qu'elle ne se d�eforme pas simplement par �epaississement uniforme; le ambage peutexpliquer comment la d�eformation localis�ee peut se d�evelopper.En approximant le comportement de la lithosph�ere par les lois d�ecrites section 1.1 �a 1.3,les mod�eles num�eriques suivants ont pour but d'�etendre le sc�enario d�ej�a d�ecrit pour unelithosph�ere oc�eanique, de tester le r�ealisme des hypoth�eses initiales sur la rh�eologie, et demettre en �evidence le rôle de l'�erosion. Nous discuterons de la �abilit�e de ces mod�eles lorsquele raccourcissement devient important, c'est �a dire lorsqu'on aborde le contexte propice �aune orog�en�ese.
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3.2 R�esultats num�eriques3.2.1 Hypoth�esesDans le but de distinguer les rapports des longueurs d'ondes activ�ees et de les compareravec les mod�eles ant�erieurs, d�e�nissons au pr�ealable hc; hm; ht les �epaisseurs respectives de lacroûte comp�etente, du manteau lithosph�erique comp�etent, et de la lithosph�ere "comp�etente"-c'est �a dire la distance entre la surface et la limite inf�erieure du manteau lithosph�eriquecomp�etent.Nous scindons nos r�esultats num�eriques selon deux types g�en�eraux de lithosph�eres :- Dans la premi�ere partie , nous proposons un mod�ele type "Asie centrale", suivi desr�esultats de plusieurs exp�eriences o�u nous avons test�e le rôle de param�etres tels que l'âge,la longueur du mod�ele et l'�erosion. Ce type de mod�ele se caract�erise par un âge environ�equivalent �a 400 Ma, un comporte ment crustal associ�e au quartz, et une convergence rela-tivement rapide.- Dans une seconde �etape, nous �etudions la forme des bassins de compression susceptiblesde se former �a la suite du ambage, en fonction des param�etres contrôlant la rh�eologie de lacroûte et de l'�erosion. Pour cela on d�e�nit une lithosph�ere continentale de type "Australiecentrale", et pour laquelle on suppose que l'âge thermotectonique est de 700 Ma, et que laconvergence est relativement lente.
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Table 3.1: Param�etres initiaux des deux types de mod�ele : les croix correspondent auxparam�etres modi��es pour chaque test.type tests Moho Age Raccourcissemt L� h �el�ements Rh�eologie erosionkm Ma s�1 km2Asie base 40 400 5:10�16 1000� 120 330� 40 quartzb2� b3 Xb4� b5 Xbz250 Xb6� b7 XAustralie b28 40 700 1:10�16 1000� 120 330� 40 quartzb28d diabaseb289 quartz Xb289d diabase XUn tableau �nal rassemble les r�esultats principaux des mod�eles num�eriques.3.2.2 Mod�ele type "Asie centrale"3.2.2.1 Mod�ele de r�ef�erenceR�esistance m�ecaniqueLa �gure (3.10) illustre l'�evolution de la temp�erature, de la viscosit�e et des contraintesd�eviatoriques au cours de la mod�elisation.L'�epaisseur du manteau lithosph�erique comp�etent vaut �a peu pr�es 55 km (hm). Ce derniercommence �a se d�eformer de mani�ere fragile d�es 2 Ma. Apr�es 10 Ma, la d�eformation fragileatteint 70 km, sous une contrainte d�eviatorique de 2 GPa.On remarque qu'apr�es 15 Ma, la temp�erature diminue, d'une mani�ere g�en�erale, d'environ50oC, et ce d�es 20 km de profondeur. 136
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D�eveloppement du ambage et localisation de la d�eformation- Le raccourcissement se fait au d�ebut de mani�ere homog�ene (�gure 3.11): la topographieest partout sup�erieure �a 500 m apr�es 5 Ma. Simultan�ement la d�eformation fragile se propage�a travers les croûte et manteau sup�erieurs. Un ambage de grande longueur d'onde apparâiten surface, superpos�e �a l'expression de petites longueurs d'onde dûes �a du ambage crustal.La longueur d'onde associ�ee �a ce ambage est de l'ordre de 50 km, et s'exprime par unefracturation di�use.- Apr�es 10 Ma de raccourcissement, les petites ondulations ont disparues alors que lesgrandes atteignent des amplitudes de 3 km. Les zones de cisaillement fragile sont con-centr�ees aux points d'inexion et aux creux des plis. La croûte inf�erieure, �egalement, subitune importante d�eformation en cisaillement ductile. En�n la partie inf�erieure du manteaulithosph�erique participe au ambage par l'expression de zones de d�eformation di�uses sous lescrêtes des plis, t�emoignant de la d�eection globale de la couche lithosph�erique (zones gris�eesdans la �gure 3.12 �a 10 Ma). Un creux plus prononc�e a d�ej�a commenc�e �a se d�evelopper ensurface, �a l'extr�eme droite de la lithosph�ere.- Apr�es 17 Ma, le même creux emmagasine la majeure partie du raccourcissement, et lad�eformation cisaillante implique la croûte inf�erieure. Cette derni�ere agit comme un canal deuage qui "absorbe" une grande partie des contraintes induites par le raccourcissement. Lescouches comp�etentes tendent �a se d�eformer de mani�ere plus di�use.Alors que les amplitudes maximales �a la surface se stabilisent autour de 10000 m, uned�epression de 10000 m �evolue �a l'extrême droite du mod�ele. Une telle d�epression estcompl�etement irr�ealiste et nous verrons dans la suite que c'est parce que nous ne prenonspas en compte les processus de surface. 137
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DiscussionL'�evolution de l'int�egration des contraintes est similaire au cas de ambage de typeoc�eanique, jusqu'�a un certain point: apr�es 15 Ma, les contraintes chutent de mani�ere g�en�eraledans la lithosph�ere. Nous avons corr�el�e cette chute des contraintes avec une relaxation dûe�a l'ampli�cation de l'instabilit�e qui se localise sur la droite du mod�ele.Le g�eotherme a diminu�e. Cela contribue �a modi�er le comportement de certaines couches:un comportement initialement �elasto-visqueux devient �elasto-fragile, et augmente la r�esistanceglobale de la lithosph�ere.Mais le uage croissant dans la croûte inf�erieure a un rôle "relaxant" pr�epond�erant. Ceuage est même peut-être responsable du processus de d�eformation localis�ee qui se d�eveloppede mani�ere sigfni�cative apr�es 15 Ma. Cette exp�erience ne su�t pas �a expliquer l'origine dela localisation.La d�epression qui se d�eveloppe est-elle dûe �a un e�et de bord ou �a une autre instabilit�enum�erique ? L �epaississement localis�e peut-il tout de même avoir lieu, dans une certainemesure, dans la r�ealit�e ?
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Figure 3.10: Type Asie (voir table 3.1):base. Pro�ls de temp�erature, de viscosit�e, de contrainted�eviatorique, le long de la section verticale centrale. La temp�erature �a la profondeur du Moho est ini-tialement 450oC. Apr�es 16 Ma, elle n'y est plus que de 400oC. La croûte a un comportement fragile jusqu'�aenviron 15 km (hc) : �a cette profondeur, la viscosit�e e�ective �� � 5:1023 Pa.s., et au Moho �� � 1021 Pa.s.La limite inf�erieure du manteau comp�etent se trouve autour de 95 km (ht), l�a o�u la temp�erature atteint550oC, et �� < 1023 Pa.s.
Figure 3.11: Type Asie (voir table 3.1) : base. Evolution des topographies et forces en fonction du temps,pour 4 noeuds de la surface (50, 75, 100 ,165).On voit qu'un noeud (en tiret plein) change compl�etement decomportement et parcourt -1000 �a +4000 m en 4 Ma : ce ph�enom�ene est certainement peu r�ealiste, mais ilest la cons�equence de la localisation de la d�eformation dans le creux �a l'extr�eme droite de la lithosph�ere :certaines portions de la lithosph�ere voient leurs contraintes se d�echarger, et la topographie se stabilise.
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Figure 3.12: Type Asie (voir table 3.1) : base. Taux de d�eformation, raccourcissement et topographie lorsde di��erentes �etapes du mod�ele.
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3.2.2.2 Rôle de l'âge thermotectoniqueL'âge thermotectonique contrôle l'�epaisseur m�ecanique des couches. Discutons les r�esultatspour une lithosph�ere d'âge de 700 Ma, puis 150 Ma.Age de 700 Ma. Avec ce nouvel âge thermotectonique, on pr�evoit que les �epaisseurscomp�etentes de la croûte et du manteau sup�erieur soient sup�erieures, et que la longueurd'onde du ambage lithosph�erique augmente en cons�equence.Le sc�enario de ambage (�gure 3.13) conduit e�ectivement au d�eveloppement d'unelongueur d'onde proche de 310 km. Apr�es 10 Ma la d�eformation commence �a se concen-trer au centre du mod�ele, et l'int�egration des contraintes lat�erales commence �a diminuer �apartir d'environ 12 Ma.La distribution de la temp�erature (�gure 3.14) varie de moins de 50oC au cours du tempsdans les r�egions externes. Par contre la d�epression centrale, entrâinant une d�eection g�en�eralede plus de 50 km, (nous montrons volontairement la situation extr�eme o�u la mod�elisationest poursuivie jusqu'�a 20 Ma ) subit une importante variation de temp�erature : apr�es 11Ma, la temp�erature �a 40 km de profondeur n'est plus que de 350oC. Apr�es 20 Ma, elle estde 200oC.La distribution des contraintes d�eviatoriques elle aussi devient tr�es h�et�erog�ene : lesr�egions externes, apr�es avoir atteint le maximum de contraintes de rupture, se relachent pro-gressivement. A l'inverse, au centre du mod�ele, les niveaux comp�etents sont d�eport�es vers lebas et le comportement fragile s'�etend �a des profondeurs di��erentes : apr�es 20 Ma, le Mohoest d�ecal�e �a 60 km, et la contrainte d�eviatorique maximale dans le manteau lithosph�eriquesup�erieur atteint 130 km (limite inf�erieure de la TFD mantellique).141
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Cette exp�erience illustre le rôle adoucissant de la localisation de la d�eformation �a l'�echellelithosph�erique : un �epaississement localis�e permet de continuer �a accomoder la compression,�a tel point que les contraintes alentour se relachent.

Figure 3.13: Type Asie (voir table 3.1) : b3, Age 700Ma. Temp�erature et contrainte d�eviatorique le longde 3 sections principales : de gauche �a droite, aux noeuds 75, 100, 165 (centre du mod�ele).
            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 3.14: Type Asie (voir table 3.1) : b2, Age 700Ma. Plasticit�e cumul�ee, d�eplacements et topographieapr�es 16 Ma. Evolution des forces lat�erales avec le temps. Section verticales en x=-350 km (noeud 50, traitplein), x= -200 km (noeud 100, pointill�es), x= 0 km (noeud 165, tir�es).
142
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Age de 150 Ma. La lithosph�ere continentale est maintenant plus chaude, elle est donc�a priori plus susceptible de se d�eformer de mani�ere homog�ene.On remarque sur la �gure 3.15 une irr�egularit�e dans la d�eformation, entre les bords etle centre du mod�ele : les constantes num�eriques n'ont pas �et�e su�samment bien r�egl�eespour r�eduire les e�ets de bord. Cependant, mis �a part une incertitude sur les amplitudes duambage, le processus principal reste �able.L'�epaisseur du manteau comp�etent est du même ordre de grandeur que pour la croûte(15-20km) : une longueur d'onde unique de � 145 km se d�eveloppe apr�es 5 Ma (�gure3.15). Par rapport aux exp�eriences pr�ec�edentes, la d�eformation fragile par ambage est bienmoins pr�epond�erante, et le raccourcissement impos�e aux limites est mieux accomod�e par uned�eformation homog�ene.
            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 3.15: Type Asie (voir table 3.1) : b3, Age de 150Ma. Plasticit�e accumul�ee et d�eplacements �a 13Ma. En bas, g�eotherme, �IIdev , et �evolution des forces le long de sections verticales en x=-350 km (noeud 50,trait plein), x= -200 km (noeud 100, pointill�es), x= 0 km (noeud 165, tir�es).143
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On peut donc con�rmer que plus le ambage a�ecte des couches �epaisses, plus la crois-sance et la longueur d'onde des instabilit�es de ambage sont grandes.Le ph�enom�ene de localisation est d'autant plus important que la lithosph�ere continentaleest âg�ee. La chute de contraintes associ�ee est d'autant plus remarquable.Ce r�esultat peut sembler paradoxal, puisque les lithosph�eres âg�ees ont la r�eputation d'êtreplus r�esistantes. Cependant, si la compression aux limites de plaque, n�ecessaire pour d�estabiliserune lithosph�ere ag�ee est atteinte, alors cette d�estabilisation a des cons�equences plus dras-tiques. Si, au contraire, la lithosph�ere raccourcie est jeune, elle se d�eforme en conservantson homog�en�eit�e.Table 3.2: Rapport caract�eristique �=h : si on utilise les d�e�nitions de ambage donn�ees par Martinod etDavy [1994] puis par Burov et al.[1993], on doit exprimer ce rapport soit en fonction de l'�epaisseur totale dela lithosph�ere comp�etente, soit en fonction de la norme des 2 couches comp�etentes. L'option qui parâit laplus raisonnable pour caract�eriser le ambage lithosph�erique par rapport �a une �epaisseur comp�etente sembleêtre de consid�erer l'une des deux derni�eres m�ethodes.Mod�ele Age �ht �ph3c+h3m3 �hmbase apr�es 10 Ma 400 3.3 5.1 5.2b2 apr�es 15 Ma 700 3.4 4.8 4.8b3 apr�es 12 Ma 150 1.7 6 5
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3.2.2.3 Stabilit�e du mod�ele par rapport �a ses dimensionsLes mod�elisations analogiques de ambage ont conduit leurs auteurs �a signaler l'inuence dela longueur totale du mod�ele sur le r�esultat et en particulier sur la longueur d'onde activ�ee[Martinod, 1991].Les mod�eles �gures 3.16 et 3.17 et 3.18, se di��erencient du mod�ele de r�ef�erence en sup-posant tour �a tour une longueur totale de 1200 km, de 600 km, et une profondeur de 250km (voir table 3.1): les �evolutions sont semblables jusqu'�a environ 11 Ma.
            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 3.16: Type Asie centrale (table 3.1) : b4, L = 1200 km. Taux de d�eformation et d�eplacements vers16 Ma, �evolution des forces : la localisation provoque une importante relaxation des contraintes lat�erales.Sections verticales en x= -350, -200, 0 km.            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 3.17: Type Asie centrale (table 3.1) : b5, L = 600 km. Même l�egende. Pas de localisation.
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            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 3.18: Type Asie centrale (table 3.1) : bz250, H = 250 km. Même l�egende. Pas de localisation.A partir de 11 Ma, les deux derniers mod�eles (b5, �gure 3.17, et bz250, �gure 3.18)n'entament pas un mode de d�eformation localis�e : le mode de d�eformation par ambager�egulier continue de se d�evelopper.La raison de cette di��erence cruciale est attribu�ee �a la relative importance des d�eformationshomog�enes: une lithosph�ere relativement courte ou �epaisse est forc�ement plus stable. Il reste�a d�eterminer quel est le mod�ele le plus repr�esentatif de la r�ealit�e : peut-être que sur le ter-rain aussi les situations tectoniques montrent un comportement variant selon une "taillelithosph�erique" critique.G�eom�etrie des failles en grandes d�eformations.Dans les situations o�u le ambage continue de se d�evelopper de mani�ere continue, nousavons remarqu�e un changement de l'orientation des zones de cisaillement. Jusqu'�a pr�esent,dans tous les mod�eles, le mouvement le long des failles concourait �a d�evelopper les amplitudesde ambage en formant des structures de pop-up.Or apr�es 20 Ma, dans les exp�eriences b3 et bz250, la d�eection importante qui af-fecte les di��erentes couches lithosph�eriques provoque un changement dans la g�eom�etrie des146
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            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������            ��������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

Figure 3.19: Type Asie centrale (table 3.1): �a gauche, mod�ele b3, L=600 km, apr�es un raccourcissementde 24%. A droite, mod�ele bz250, H =250 km, apr�es un raccourcissement de 31%. Changement d'orientationdes zones de cisaillement dans la croûte lorsque le ambage continue de se d�evelopper de mani�ere homog�ene.d�eformations localis�ees (�gure 3.19):- La d�eformation dans le manteau sup�erieur devient homog�ene.- Dans la croûte sup�erieure, l'amplitude �enorme des plis de ambage n�ecessite une ac-comodation plus directe : des zones de cisaillement se d�eveloppent, le long desquelles lemat�eriel des crêtes de plis glisse vers les bassins. Ainsi nous n'avons plus des structures de"pop-up" et des bassins de compression, mais une structure apparente de grabens !- Ces zones de cisaillement se connectent dans la croûte inf�erieure avec les canaux deuage form�es par la d�eection de ambage. Ainsi, la d�eformation ductile dans la croûteinf�erieure est reli�ee �a la d�eformation cassante dans la croûte sup�erieure.Cette nouvelle g�eom�etrie de failles contrebalance la croissance du ambage. Ce ph�enom�eneest cependant �a consid�erer avec grande pr�ecaution, car il apparâit lors d'un stade tr�es avanc�edu mod�ele num�erique. Cependant, il sugg�ere la variabilit�e des structures li�ees au ambage,observable sur le terrain.
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La g�eom�etrie des failles par rapport au ambage n'est pas forc�ement associ�ee �a des struc-tures de "pop-up" �a grande �echelle, et d�epend de l'�etat d'avancement du ambage, ainsi quedes dimensions de la lithosph�ere sollicit�ee.
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3.2.2.4 Prise en compte des processus de surfaceG�en�eralit�esLes processus de surface sont d'autant plus importants qu'une tectonique localisante estactive. Par exemple, Molnar et al. [1993] ont �etabli une corr�elation entre la tectonique etl'�erosion au cours de l'histoire de l'Himalaya. La mesure des taux de d�enudation naturelsdans les bassins varie de 0 �a rarement plus d'1 mm/an, [Summer�eld et Hulton, 1994]. Lese�ets climatiques sur les orog�enes sont donc g�en�eralement d�ecelables sur des �echelles detemps de 0.5 �a 5 Ma. Cependant des �etudes thermochronologiques indiquent des variationslocales pouvant exc�eder 2 mm/an [England et Molnar, 1990].Culling [1960] fut �a l'origine de la description des processus de surface comme un pro-cessus de di�usion de mati�ere: le ux de mati�ere horizontal qer est proportionnel �a la pentelocale, et �a un coe�cient de proportionnalit�e ker :qer = �ker @h@x:Si plusieurs tentatives pour am�eliorer cette description ont �et�e propos�ees, cette relationn'en reste pas moins la base pour mod�eliser les processus de surface.L'e�et de l'�erosion est de r�eduire les contraintes li�ees au poids du mat�eriel sus-jacent.Les mod�eles d'orog�ene �a pente critique, analogues �a la th�eorie adapt�ee pour les prismesd'accr�etion (section 1.5, Dahlen, 1984; Dahlen et Barr, 1989; Royden, 1993], ainsi que ceuxde nappe visqueuse [England et Mc Kenzie, 1982, entre autres] d�emontrent que le transportde mati�ere par �erosion induit une d�eformation verticale associ�ee au r�eajustement isostatique.Ces vitesses internes sont potentiellement capables de provoquer l'exhumation de roches pro-fondes en surface. Plusieurs approches num�eriques ont �et�e d�evelopp�ees, prenant en comptel'�evolution thermique d'une r�egion [Koons, 1987; Jamieson et Beaumont, 1989 ; Ellis et al.,1990 ; Beaumont et al., 1992]. Les r�esultats de ces mod�elisations et la comparaison avec des149
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donn�ees (provenant souvent de Nouvelle Z�elande o�u le couplage tectonique active/�erosion estimportant) indiquent que lorsque les processus de surface agissent �a des taux comparablesau ux de mati�ere tectonique, ils provoquent le bloquage de la croissance orog�enique de fa�con�a ce que se maintienne l'�equilibre quasi-statique des transferts de masse.
Processus de surface

transports induits
par les processus 
de surface
et par compression
tectonique

fluage de la croute inferieure
reajustement isostatiqueFigure 3.20: Interactions sch�ematiques entre processus de surface et processus tectoniques.Avouac et Burov [1996] ont �evalu�e l'inuence de l'�erosion sur l'�evolution d'une lithosph�eredont la croûte est initialement localement �epaissie et en �equilibre isostatique vertical. Sans�erosion, la croûte inf�erieure a tendance �a uer lat�eralement grâce �a sa faible viscosit�e, desorte que l'e�ondrement de la châine s'e�ectue en quelques millions d'ann�ees, par la racinecrustale. D'autre part, si une tr�es forte �erosion est appliqu�ee �a la surface, le transport demat�eriel, de la zone �epaissie vers les bassins adjacents, r�eduit le d�es�equilibre isostatique, etla croûte se r�eajuste progressivement �a une �epaisseur normale.La combinaison du transfert de mati�ere par �erosion et du uage de la croûte inf�erieureautorise qu'un �equilibre dynamique s'�etablisse si de la compression lat�erale est appliqu�ee:la montagne peut se d�evelopper en hauteur et en largeur dans la mesure o�u l'apport demat�eriel par �erosion dans les bassins adjacents, compense le d�e�cit de mat�eriel produit parle uage de la croûte inf�erieure. Le taux d�erosion interm�ediaire que ces auteurs obtiennent150
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pour satisfaire cet �equilibre, soit (0.5 �a 0.9 mm/an), est encore de l'ordre de grandeur dutaux d'�el�evation tectonique (0.7 �a 1.1 mm/an).Au vu de ces id�ees g�en�erales sur le couplage tectonique/�erosion, un certain nombre dequestions se posent quant au rôle de l'�erosion lorsque le mode de d�eformation tectonique estle ambage lithosph�erique.Les �etudes analytiques ant�erieures prouvent que l'�erosion facilite le d�eveloppement duambage en r�eduisant les charges gravitaires verticales: cela est simul�e par la r�eduction ducontraste de densit�e �a l'interface sup�erieure [Biot 1961 ; Lambeck, 1983 ; Zuber, 1987]. Maisquel rôle a-t-elle lorsque les amplitudes de ambage deviennent grandes ? Si les processusde surface accentuent le d�eveloppement du ambage, ce dernier ne peut toutefois pas sed�evelopper ind�e�niment. Dans quelle mesure l'�erosion conduit-elle �a une compression plusstable ? Est-elle au contraire capable d'acc�el�erer la localisation, de participer au m�ecanismed'�epaississement crustal, en entrâiner le d�eveloppement d'un orog�ene ?Mod�elisation num�erique des processus d'�erosionL'�equation de conservation des masses conduit �a l'�ecriture de la variation de l'�el�evationde la surface h dans le temps: @h@t = ker(x; h; @h@x ) � @2h@2x: (3.1)ker(x; h; @h@x) = k(x)(@h@x)n, o�u n = 1; 2 caract�erise une di�usion de premier et deuxi�emeordre: dans les mod�eles pr�esent�es ici, et par souci de simplicit�e, nous avons consid�er�e nd'ordre 0, et ker est �egal �a une constante.Nous avons adapt�e l'algorithme en di��erences �nies propos�e par E.B. Burov [Burov etCloetingh, 1997]. La modi�cation de l'�el�evation de la topographie est ins�er�ee dans le pro-151
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gramme de mani�ere ind�ependante au calcul des d�eplacements li�es �a la tectonique. Lors d'uncycle de calcul, on it�ere tter fois la d�erivation de la topogaphie par l'�equation ci-dessus, o�ule temps caract'eristique ter est �egal �a �x2ker ( �x la largeur des �el�ements du maillage). Pourchaque �el�ement de la surface, on recalcule les aires associ�ees aux nouvelles topographies, eton r�e�evalue les masses.Nous avons voulu prendre en compte la rh�eologie des d�epôts s�edimentaires. Pour cela,on e�ectue un test sur la variation de la surface des �el�ements super�ciels. Selon que lasurface de chaque �el�ement a augment�e de plus d'un tiers, de la moiti�e, ou des trois-quarts,on a�ecte une nouvelle phase �a l'�el�ement, c'est-�a-dire de nouvelles propri�et�es rh�eologiques.Pour ce faire, nous avons opt�e pour les param�etres de loi de puissance (A,n,E) d'un quartzite,et diminu�e empiriquement les param�etres �elastiques, la friction et la coh�esion: la rh�eologieobtenue surestime celle de s�ediments "r�eels" et il est n�ecessaire d'imaginer que la d�eformationdes niveaux s�edimentaires dans les mod�eles ult�erieurs est en r�ealit�e plus intense.De plus, lorsqu'un �el�ement "de phase s�edimentaire" se trouve �a une profondeur sup�erieure�a 3 km, on lui a�ecte une phase interm�ediaire, de telle sorte que son comportement devienneplus r�esistant : on respecte ainsi le fait que les s�ediments de profondeur sup�erieure �a 3kmont une densit�e sup�erieure �a 2600kg=m3.Bien sûr, cette m�ethode simpli�e beaucoup les ph�enom�enes de d�eposition, et on ne re-specte pas l'�equilibre des masses �erod�ees et d�epos�ees. Cependant nous pensons que l'approximationest raisonnable �a l'�echelle de la mod�elisation qui nous int�eresse.
152
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Table 3.3: Param�etres rh�eologiques des phases "s�edimentaires" du mod�ele. �S correspond au rapport dela variation de surface d'une �el�ement du maillage sur sa surface initiale.phase caract�eristique � n A E �L = GL So � condTkg=m3 MP�nas�1 kJ=mol GPa MPa degr�es W=(C:m)�S � 1=4 ou h > 3km 2600 2.4 6:8 � 10�6 156 20 10 25 31=4 � �S � 3=4 2400 2.4 6:8 � 10�6 156 10 5 20 4�S > 3=4 2000 2.4 6:8 � 10�6 156 3 1 5 6Test de la m�ethode d'�erosion.A�n de tester ce mod�ele d'�erosion, on propose d'illustrer son e�cacit�e �a l'aide des mod�elessuivants. On part d'une portion de lithosph�ere de rh�eologie �elasto-plastique, de profondeur15 km et de longueur 120 km (100� 15 �el�ements), de base et de bords lat�eraux immobiles.La surface suit une courbe gaussienne, de hauteur 5 km et de longueur caract�eristique �egale�a 20 km. Ainsi le seul e�et tectonique si l'on peut dire, �a entrer en jeu, est minimal: c'estla d�eformation interne du milieu qui s'e�ectue pour �equilibrer la distribution de contraintesavec le relief.
� Exp�erience 1: On introduit une �erosion sans s�edimentation, avec un param�etre dedi�usivit�e ker = 50m2=an. Les r�esultats sont illustr�es �gure 3.21. Les perturbationsapport�ees par le remaillage dans la masse totale du mod�ele sont de l'ordre de 0:1%.� Exp�erience 2 : on ins�ere le changement de phase (voir table 3.3) avec la s�edimention.Ces phases ne sont pas r�eellement repr�esentatives de la rh�eologie des s�ediments, carpar souci de simplicit�e, nous n'avons pris en compte ni la variation des param�etres deloi puissance ( nous avons conserv�e ceux du quartz de la table 1.1), ni la pr�esence d'unepression de uides. Les r�esultats sont montr�es �gure 3.22 et 3.23. Les perturbations153

te
l-0

05
22

32
1,

 v
er

si
on

 1
 - 

25
 O

ct
 2

01
0



apport�ees par le remaillage et les changements de phase dans la masse totale du mod�elesont de l'ordre de 5%.On conclut que la prise en compte des processus d'�erosion de la fa�con dont nous l'avonsfait respecte d'une part l'�evolution th�eorique, et d'autre part ne nuit pas �a la stabilit�enum�erique de nos mod�eles.

Figure 3.21: Evolution des topographies et des taux d'�erosion lorsqu'on applique un co'e�cient d'�erosionk = 50m2=an �a un relief gaussien initial de 5 km de hauteur. Sans s�edimentation.

Figure 3.22: Evolution des topographies et des taux d'�erosion lorsqu'on applique un co�e�cient d'�erosionk = 50m2=an �a un relief gaussien initial de 5 km de hauteur. Avec s�edimentation.
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Figure 3.23: Maillage et phases associ�ees �a une s�edimentation le long des ancs d'un relief gaussien.R�esultat num�erique : compression avec processus de surfaceReprenons l'exp�erience de r�ef�erence en ins�erant deux coe�cients di�usifs d'�erosion di��erents.Nommons hmax l'altitude maximale de la topographie, et ver le taux de s�edimentation moyendans les bassins.� Cas avec peu d'�erosion : k = 50m2=an.Apr�es 11 Ma, hmax � 5 km et ver < 0:3 mm/an,Apr�es 16 Ma, hmax � 10 km et ver � 0:7 mm/an.Flambage stable, sans localisation.� Cas avec forte �erosion : k = 200m2=an.Apr�es 11 Ma, hmax � 5 km et ver � 0:6 mm/an,Apr�es 16 Ma, hmax � 7 km et ver � 0:7 mm/an.A 8 Ma, la localisation au coin est d�ej�a amorc�ee, et le taux de s�edimentation estlocalement �enorme (il atteint 2.5mm/an). Cependant �a partir de 12 Ma, les autrespoints de la topographie se stabilisent, et l'�erosion fait de même.Avec �erosion, le ambage se d�eveloppe environ 1 Ma plus tôt.155
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Lorsque le taux d'�erosion est faible, il peut inhiber l'initiation d'une d�eformation localis'ee,en r�eequilibrant le d�e�cit de masse des creux de plis (rappelons que la localisation s'initiedans l'exp�erience de r�ef�erence apr�es environ 13 Ma).Lorsque le taux d'�erosion est plutôt rapide, la d�eformation localis�ee semble au contraires'initier plus tôt. De plus, les reliefs restent inf�erieurs �a 6000 m : conform�ement auxpr�edictions des travaux ant�erieurs, l'�erosion stabilise la croissance du relief.
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Figure 3.24: Type Asie (voir table 3.1): �a gauche, mod�ele b6, �erosion avec k = 50m2=an. A droite,mod�ele b7, �erosion avec k = 200m2=an. Phases rh�eologiques apr�es 16 Ma de compression. Noter le "d�epots�edimentaire" dans le mod�ele de droite, o�u s'initie une d�eformation localis�ee.
Figure 3.25: Type Asie (voir table 3.1):b6, �erosion k = 50m2=an. De gauche �a droite, pro�les de latopographie, du taux d'�erosion �a di��erentes �epoques. Puis �evolution de la topographie et du taux d'�erosionen 4 noeuds de la surface (50, 74, 100, 165).
Figure 3.26: Type Asie (voir table 3.1):b7, �erosion k = 200m2=an. Même l�egende que pr�ec�edemment :Topographies et taux d'�erosion.
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3.2.3 Mod�eles type "Australie"Par ce type on sous-entend que l'âge thermotectonique vaut 700 Ma. Par rapport aux testspr�ecedents, on applique une convergence 3 fois moins rapide. Nous allons comparer l'inuencede l'adoucissement et de l'�erosion sur une lithosph�ere dont la croûte est soit mod�elis�ee parune rh�eologie de type "quartz", soit une rh�eologie de type "diabase".Parmi les processus capables de faciliter la d�eformation localis�ee, nous avions vu (section2.4.6) que l'adoucissement des propri�et�es de rupture, c'est-�a-dire de la coh�esion et de lafriction, pouvait être un moyen e�cace.Les processus d'�erosion ont �egalement un rôle non n�egligeable, nous les ins�erons donc.Les �etudes ant�erieures de la r�egion de l'Australie citent leurs e�ets, et nous serons peut-êtreen mesure de produire un mod�ele comparatif int�eressant.3.2.3.1 Importance de la rh�eologie crustaleLa di��erence de r�esultats selon que l'on suppose une rh�eologie crustale faible (quartz, mod�eleb28, �gure 3.27) ou forte (diabase, mod�ele b28d, �gure 3.28) r�eside dans la di��erence decomportement de la croûte inf�erieure. Dans les deux cas, le ambage se d�eveloppe signi�ca-tivement �a partir de 40 Ma.Dans le premier cas, la croûte inf�erieure a un rôle d�ecouplant qui favorise une �evolutiondu ambage lithosph�erique vers un �epaississement localis�e. La longueur d'onde est voisinede 300 km.Dans le second cas, l'�epaisseur de la croûte inf�erieure ductile est r�eduite �a �a peine 10 km,son rôle d�ecouplant est donc inexistant. Un ambage coupl�e de la croûte et du manteaulithosph�erique sup�erieur se d�eveloppe, associ�e �a une longueur d'onde voisine de 500 km,ce qui est grand par rapport �a la longueur du mod�ele. Cela explique que la d�eformation158
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se maintienne homog�ene et que les forces continuent d'augmenter, dans un sc�enario mono-couche similaire �a celui d'une plaque oc�eanique.Dans ces deux cas, sans �erosion, les topographies sont d'une altitude irr�ealiste.
3.2.3.2 Insertion d'adoucissement et d'�erosionOn modi�e les deux exp�eriences pr�ecedentes en autorisant un comportement adoucissantdont les caract�eristiques sont semblables �a celles du test 1 de la section 2.4.6, et en ins�erantles processus de surface, avec ker = 2000m2=an.Les mod�eles pr�esent�es sur les �gures 3.29 (mod�ele b289) et 3.30 (mod�ele b289d) se dis-tinguent uniquement par la di��erence de comportement crustal. D�es le d�ebut, la lithosph�ereaccomode la d�eformation en partie par un �epaississement homog�ene de l'ordre de 0.02 mm/an(visible sur la courbe des topographies). La mesure des vitesses verticales en surface eset dumême ordre de grandeur, mais elles sont le r�esultat combin�e de la tectonique et de l'�erosion.La mesure des taux d'�erosion est de l'ordre de 0.8 mm/an.Les forces de gravit�e freinent le ambage. L'�erosion, en redistribuant les masses, annulentces forces de gravit�e et permet au ambage de crôitre plus facilement.La d�eformation localise signi�cativement 30 �a 40 Ma apr�es l'initiation du ambage, soitapr�es 70 Ma de raccourcissement. Un large bassin central se d�eveloppe, comblant la d�eectionvers le bas des couches lithosph�eriques. A long terme, le relief en surface conserve unetopographie de large bassin.La rh�eologie de quartz (�gure 3.29) entraine la formation de bassins de subsidence del'ordre de 150 km large et 30 km de profondeur, alors que la rh�eologie du diabase entrainela formation de bassins de 250 km de large et 25 km de profondeur (�gure 3.30).
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L'�erosion permet �a la topographie de d�evelopper des reliefs tout �a fait r�ealistes, avec desamplitudes inf�erieures �a 2000 m et des altitudes culminant �a moins de 5000 m.
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Figure 3.27: Type Australie (voir table 3.1). b28 : rh�eologie crustale de quartz. Plasticit�e accumul�ee,d�eplacement total et topographie. Evolution des forces le long de section verticales en x= 0 km (trait plein),x= -350 km (tir�es, noeud 50), et x = -200 km (pointill�es, noeud 100). Evolution des topographies auxabsisses -350 km, -275 km, -200 km, et au centre.
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Figure 3.28: Type Australie (voir table 3.1). b28d: rh�eologie crustale de diabase. Plasticit�e accumul�ee,d�eplacement total et topographie. Evolution des forces le long de section verticales en x= 0 km (trait plein),x= -350 km (tir�es, noeud 50), et x = -200 km (pointill�es, noeud 100). Evolution des topographies auxabsisses -350 km, -275 km, -200 km, et au centre.
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Figure 3.29: Type Australie (voir table 3.1), b289 : rh�eologie crustale d'un quartz + adoucissement + ero-sion. Pages pr�ec�edentes, et de haut en bas, topographie, phases rh�eologiques (en gris fonc�e, la s�edimentation,en gris clair, le manteau lithosph�erique, et en blanc, la croûte), invariant des d�eformations, plasticit�e accu-mul�ee et raccourcissement total, apr�es environ 50 Ma et 100 Ma. Cette page, et de gauche �a droite, �evolutionde la topographie et du taux d'�erosion. Les courbes indic�ees 50, 75, 100 165 correspondent �a la position x= -350, -275, -200, 0 km. A droite, �evolution des forces: la courbe en trait plein correspond �a la sectioncentrale (x = 0 km).
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Figure 3.30: Type Australie (voir table 3.1), b289d : rh�eologie crustale de diabase + adoucissement +erosion. Même l�egende que �gure 3.28.
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3.2.4 DiscussionTable 3.4: R�ecapitulatif des r�esultats de mod�eles de lithosph�eres continentales.propri�et�es �h i �hf "i Fmax "chute !"=14% a erosion "f Fftype Asie ? % 1012 N/m % m mm/an mm=an % 1012 N/m? r�ef�erence 5.0 4.05 7.5 80 20 2670 0.48 . 15 65b2. âge 700 Ma 4.8 3.5 7.7 120 20 3250 0.40 . 31 50b3. âge 150 Ma 5.0 4.9 7.4 19 24 1860 0.41 . 30.6 17b4. L = 1200 km 4.9 3.4 8.5 80 24 5060 0.65 . 29.1 55b5. L = 600 km 4.1 3.0 4.7 80 . 9580 0.66 . 25 70bz. H = 250 km 4.7 5.7 9.1 80 . 3340 0.6 . 31 70b6. k = 50m2=an 5.0 4.2 7.3 80 16 2746 0.59 0.75 30. 55b7. k = 200m2=an 5.0 4.7 7.0 80 18 3100 0.55 1.5 25 60type Australieb28. quartz 4.2 1.4 11 150 29 3300 0.2 . 43 110b28d. diabase 4.0 2.0 12 200 . 1833 0.15 . 42 160b289. ad+�erosion 4.6 7.3 10 120 23 1675 0.035 0.8 38 80b289d. ad+�erosion 4.3 5.1 10 160 24 1473 0.045 0.8 43 140Pour une d�e�nition des valeurs mesur�ees, se reporter aux explications page 102.Les mod�eles num�eriques de ce tableau sont conduits en variant les param�etres indiqu�esdans la premi�ere colonne par rapport au cas de r�ef�erence ? du type Asie, dont les param�etressont donn�es table 3.1 : dimensions 1200 km � 120 km, Moho �a 40 km, âge thermotectonique400 Ma, rh�eologie de quartz pour la croûte (voir table 1.1), taux de compression appliqu�eaux limites _" = 5:10�16s�1.Le type Australie est similaire sauf que l'âge thermotectonique est �egal �a 400 Ma et_" = 10�16s�1. La notation "ad" signi�e qu'un adoucissement du comportement plastique168

te
l-0

05
22

32
1,

 v
er

si
on

 1
 - 

25
 O

ct
 2

01
0



est pris en compte, identique aux crit�ere du test 1 de la section (2.4.6). Le coe�cient dedi�usion li�e �a l'�erosion, dans les deux derniers mod�eles, est �egal �a k = 2000m2=an.La mesure des rapports �=h est faite en prenant en compte l'�epaisseur du manteaulithosph�erique comp�etent. Dans les situations de rh�eologie crustale r�esistante (rh�eologie dediabase), c'est l'�epaisseur totale de la couche comp�etente qui est utilis�ee. L'ensemble desmod�eles d�eveloppent une longueur d'onde qui �evolue de sorte �a ce que le rapport longueur to-tale sur longueur d'onde diminue, �a cause du raccourcissement lat�eral. Mais parfois aussi, lenombre de p�eriodicit�es du ambage diminue, re�etant l'accomodation de la longueur d'ondedominante �a la longueur totale du mod�ele (par exemple passe de 4 �a 3 dans l'exp�erience der�ef�erence base, et de 3 �a 2 dans b289).a = y(tstable)�y(ti)tstable�ti : l'estimation de la vitesse lin�eaire de la croissances des plis est faite enfonction du temps ti �a partir duquel le ambage devient signi�catif, et du temps tstable �a partirduquel la croissance du ambage se stabilise. Ce dernier moment est souvent corr�el�e avecle moment o�u l'�epaississement localis�e se d�eveloppe. a caract�erise l�el�evation de la surface,contributions des processus tectoniques et de surface confondues. Dans les mod�eles de type"Australie", o�u les vitesses lat�erales sont lentes, on a soustrait la valeur associ�ee �a la vitessed'�el�evation par compression homog�ene, qui est du même ordre de grandeur (� 0:02 mm/an).Les vitesses d'�erosion sont g�en�eralement les valeurs maximales �nales du taux de s�edimentationobserv�e dans les bassins. Les valeurs correspondant �a des d�eections extr�emes ne sont pasprises en compte.
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Caract�eristiques du ambage:Le rapport �h est g�en�eralement proche de 5 au moment de l'initiation du ambage ets'approche de 4 par la suite.Le ambage crustal ind�ependant est possible lorsque la croûte inf�erieure ductile est d'unepart su�samment �epaisse (environ sup�erieure �a 10 km) et d'autre part de viscosit�e relative-ment faible : un ordre de grandeur de 1023Pa:s dans le cas b28d produit une r�esistanceencore sup�erieure �a 800 MPa �a 40 km de profondeur, alors qu'une viscosit�e d'ordre inf�erieur�a 1022Pa:s produit une r�esistance n�egligeable et autorise le d�ecouplage dans base.On ne distingue pas clairement de ambage crustal dans les mod�eles num�eriques: celaest dû non seulement �a sa faible amplitude par rapport aux plis de grande �echelle li�es aumanteau sup�erieur, mais aussi �a la r�esolution relativement faible du maillage. L'introductiond'adoucissement du comportement fragile a tendance �a maintenir des amplitudes notablesde ambage crustal. L'article en annexe illustre le m�ecanisme de ambage biharmonique.Nous n'avons pas discut�e des e�ets de la profondeur initiale du Moho : �evidemment saprofondeur d�etermine l'�epaisseur de la croûte inf�erieure, et inue donc sur le d�eveloppementd'un ambage crustal ind�ependant.D�eformation localis�ee associ�ee au ambage:La croûte sup�erieure est parsem�ee de failles qui tendent �a se concentrer dans les creuxdes plis associ�es au ambage du manteau lithosph�erique.Lorsque le manteau lithosph�erique comp�etent est �epais (âge environ >150 Ma, de sorteque hm > 15km), des failles se localisent aux points d'inexion des plis. La prise en compted'un comportement de Mohr-Coulomb dans le manteau sup�erieur est cependant extr�emementsimpliste et il est di�cile d'a�rmer que cette g�eom�etrie corresponde �a la r�ealit�e.Le uage de la croûte inf�erieure tend �a devenir �egalement localis�e: des canaux de cisaille-170
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ment ductile se mettent en place le long des ancs des plis li�es au ambage lithosph�erique.Lorsque le raccourcissement devient grand, la g�eom�etrie de la d�eformation localis�ee semodi�e (�gure 3.30): le manteau sup�erieur tend �a accomoder la compression lat�erale de fa�conhomog�ene plutôt que par fracturation localis�ee aux points d'inections, alors que les zonesde cisaillement ductiles �a l'int�erieur de la croûte inf�erieure se connnectent �a des failles dela croûte sup�erieure pour atteindre la surface, produisant ainsi des structures de "graben",(mod�eles b5 et bz250, section 3.2.2.3).
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Figure 3.31: Organisation des failles par rapport au ambage. En haut, lorsque le ambage se d�eveloppe,en bas, au stade plus avanc�e de la d�eformation.Epaississement localis�e:Lorsque le raccourcissement atteint environ 20%, l'une des d�epressions associ�ees au am-bage du manteau lithosph�erique peut se mettre �a emmagaziner une partie de plus en plusimportante de la d�eformation : il y a un processus d'�epaississement localis�e �a l'�echellelithosph�erique. Ce processus est reli�e au uage instable qui s'est cr�e�e dans la croûte inf�erieure.Il a un e�et adoucissant sur l'ensemble du syst�eme lithosph�erique, les contraintes compres-171
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sives d�eviatoriques alentour se relachent (chute des forces lat�erales).Seules les exp�eriences en gras dans le tableau, b5 (longueur totale de 600 km), bz250(�epaisseur totale de 250 km), et b28d (âge 700 Ma et avec une rh�eologie de diabase) ont con-duit �a un ambage sans processus d'�epaississement localis�e. Ces exp�eriences ont la propri�et�ecommune de poss�eder un rapport longueur totale sur �epaisseur totale inf�erieur �a 10, ce quisugg�ere que le processus de localisation est li�e �a une instabilit�e capable de se d�evelopper dansdes situations o�u ce rapport est sup�erieur �a 10: il reste �a con�rmer cette hypoth�ese par unecompilation de donn�ees g�eologiques et d�emontrer qu'elle ne r�esulte pas d'un e�et num�erique.Les zones d'�epaississement localis�e de la lithosph�ere pr�esentent en surface une larged�epression. Aucun de nos mod�eles n'a montr�e une �evolution de ces bassins vers un r�e�equilibragepar �el�evation de relief. Il serait int�eressant de poursuivre l'�etude en variant les conditions auxlimites, et de cerner les conditions capables de provoquer un tel changement de la topogra-phie au dessus d'un �epaississement de la lithosph�ere. Cette question rejoint le probl�eme plusg�en�eral de comprendre le partitionnement interne des mouvements verticaux ascendants etdescendants dans un orog�ene.Les processus de surface:L'�erosion a pour e�et d'aider le d�eveloppement des plis de ambage, en diminuant l'actioninhibante des forces de gravit�e. Dans ces mod�eles num�eriques, le processus de ambage estiniti�e 1 Ma d'ann�ees environ avant, soit pour �a peine 1% de raccourcissement plus tôt quesans �erosion. Mais l'�erosion a un e�et plus marquant: les reliefs se maintiennent �a desaltitudes moins �elev�ees que sans �erosion, ne d�epassant pas 5000 m.A faible taux d'�erosion, le d�eveloppement du ambage suit un parcours stable. Par con-tre, si les transferts de masses dûes �a l'�erosion sont importants, ils peuvent contribuer �ad�eclencher l'�epaississement localis�e de la lithosph�ere, en synchronisme avec le uage conver-172
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gent dans la croûte inf�erieure. Les processus de surface entretiennent cette localisation enapportant un mat�eriel moins r�esistant, les s�ediments, sur la colonne de lithosph�ere �epaissie.Les proportions spatiales de ces bassins sont d�elimit�ees par les ancs des plis de ambage:elles d�ependent donc bien sûr de la rh�eologie crustale, qui d�etermine la longueur d'onde deambage activ�ee.Lien avec l'Australie:Dans le mod�ele b289d, un bassin large de 250 km et profond d'une vingtaine de km seforme en moins de 100 Ma. En 50 Ma des failles se sont form�ees aux points d'inexion desplis et �emergent en direction des creux (�gure 3.31, g�eom�etrie du haut). Apr�es 100 Ma, lag�eom�etrie de la fracturation change (�gure 3.31 en bas).Osons comparer le mod�ele b289d avec le centre de l'Australie. Les failles des bassins del'Australie centrale sont plutôt dirig�ees selon le premier cas. L'�echelle de temps du ambageest de 300 Ma plutôt que de 100 Ma propos�e par le mod�ele. Nous attribuons cet �ecart dumod�ele par rapport �a la r�ealit�e aux param�etres du comportement de Mohr-Coulomb choisispour gouverner le manteau sup�erieur comp�etent. Le choix d'un angle de friction inf�erieur �a30o entrainerait la r�eduction de la vitesse de croissance des plis, comme nous l'avons montr�epour le cas d'une lithosph�ere oc�eanique (section 2.4.7). De même, la prise en compte d'unangle de friction moindre et de la pr�esence de uides r�eduira de mani�ere signi�cative lesvaleurs des contraintes lat�erales tr�es �elev�ees obtenues dans les mod�eles.En conclusion, il semble que le ambage d'�echelle lithosph�erique et la formation de largesbassins de compression puisse être tout �a fait banal, pour autant que la lithosph�ere soit su�-isamment ag�ee pour comprendre un manteau sup�erieur comp�etent, et que les h�et�erog�en�eit�espr�e-existantes ne constituent pas une zone de faiblesse su�sante capable de cour-circuiter lechargement des contraintes de l'ensemble de la lithosph�ere.173
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3.3 Annexe Article accept�e �a G.R.L.
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ConclusionLe comportement plastique non-associ�e des roches est �a prendre en compte pour mod�elisere�cacement l'initiation et le d�eveloppement de zones de cisaillement localis�ees dans lalithosph�ere. On peut alors mieux comprendre l'emplacement et la g�eom�etrie de failles dansun certain nombre de contextes tectoniques.La mod�elisation num�erique de la compression d'une lithosph�ere a montr�e que le modede d�eformation fragile , par ambage des di��erentes couches comp�etentes, peut être tr�escourant. La d�eformation cassante est un stade pr�ecurseur n�ecessaire au d�eveloppement desinstabilit�es de ambage. Par rapport aux mod�eles ant�erieurs, nous avons consid�er�e des loisde comportement plus appropri�ees et obtenu des �echelles de temps r�ealistes, ce qui renforcela �abilit�e de nos mod�eles. Les rapports caract�eristiques (longueur d'onde sur �epaisseur)obtenus sont en accord avec les �etudes ant�erieures : la valeur 4� 6 est respect�ee.La localisation de la d�eformation, d'abord di�use, s'a�rme progressivement aux pointsd'inexion des plis, de sorte que les faillles �emergent en direction des creux de plis. Cetteg�eom�etrie est di��erente de la position usuelle pr�edite pour les couches super�cielles de lalithosph�ere (c'est �a dire aux charni�eres des plis), et en accord avec les r�esultats de mod�elesanalogiques. Elle est la cons�equence du rôle des forces de gravit�e �a l'�echelle lithosph�erique.Failles et plis se d�eveloppent ensemble dans une cin�ematique coh�erente et constituent desstructures de "pop-up" de grande �echelle.Dans les lithosph�eres continentales, lorsque le raccourcissement devient important (aumoins sup�erieur �a 20 %), les d�eformations induites par le r�e�equilibrage gravitaire prennent ledessus : la g�eom�etrie des d�eformations localis�ees change (�gure 3.31), de sorte que les failles175
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plongent vers les creux des plis. Si on reste optimiste quant au r�ealisme de nos mod�elesnum�eriques, la g�eom�etrie de failles actives sur le terrain pourrait être indicatrice de l'�etatd'avancement du processus de ambage et des conditions aux limites des plaques. Le BassinIndien Central serait �a un stade initial, et le centre de l'Australie aurait atteint un stadeinterm�ediaire.L'estimation des forces mises en jeu et des reliefs topographiques obtenus permet demesurer la qualit�e des param�etres rh�eologiques utilis�es. Il n'existe pas de loi de comporte-ment �etablie pour d�ecrire e�cacement le comportement r�esistant des roches profondes dela lithosph�ere, et on a mis en �evidence certains e�ets et lacunes d'une approximation parle comportement de Coulomb: le m�ecanisme de ambage lithosph�erique n�ecessite un anglede friction su�sant pour supporter les amplitudes des instabilit�es activ�ees par compression,mais implique des forces lat�erales d'autant plus grandes.Cependant, dans l'Oc�ean Indien aussi bien que dans quelques lithosph�eres continentales,l'observation de d�eections p�eriodiques de plusieurs centaines de kilom�etres de longueurd'onde sugg�ere que le ambage a e�ectivement lieu �a grande �echelle. Les forces mises enjeu par nos mod�eles sont de l'ordre de grandeur des forces maximales estim�ees mises en jeudans la tectonique des plaques, dans la mesure o�u l'on consid�ere d'une part, un angle defriction compris entre 5o et 30o au-del�a de 10 km de profondeur, et d'autre part la pr�esencede uides.On peut donc facilement corr�eler les observations de topographie, les anomalies gravi-taires et les forces lat�erales r�esultantes, La prise en compte, dans l'avenir, de lois de comporte-ments plus complexes �a grande profondeur, (par exemple les processus thermo-m�ecaniques etle m�ecanisme de Peierls [Regenauer-Lieb et Yuen, 1999]) permettra de reproduire un sch�emade d�eformations mieux adapt�e �a la r�ealit�e. 176

te
l-0

05
22

32
1,

 v
er

si
on

 1
 - 

25
 O

ct
 2

01
0



L'�el�evation du relief de surface s'e�ectue �a des vitesses tout �a fait comparables avec lesmesures de terrain: elle est directement proportionnelle �a la vitesse de compression, et sicette derni�ere est inf�erieure �a 2.2 cm par an (c'est le cas pour l'ensemble des mod�eles conduitsici) le relief monte �a un taux inf�erieur �a 0.7 mm par an.La prise en compte des processus d'�erosion permet de mod�eliser la formation de bassinsdont la g�eom�etrie int�eressante reste �a corr�eler avec les observations. Les reliefs de surface�evoluent de mani�ere plus r�ealiste: grâce �a l'�erosion, la croissance des reliefs se stabilise endessous de 5000 m. Les taux d�erosion obtenus sont inf�erieurs �a 2 mm/an, avec une valeurstable d'environ 0.7 mm/an; puisque les charges de surfaces sont redistribu�ees, l'�el�evationdu relief est ralentie.Le ambage semble donc être une �etape plutôt banale dans la compression d'une lithosph�ere.L'�evolution ult�erieure d'un tel syst�eme est int�eressante �a discuter. Concernant les lithosph�eresoc�eaniques, une nouvelle zone de subduction peut �eventuellement s'initier dans l'un des creuxdes plis. Cela a d�ej�a �et�e mod�elis�e de mani�ere analogique par Shemenda [1992]. Les mod�elesnum�eriques pr�esent�es ici montrent l'importance cruciale des capacit�es d'adoucissement ducomportement fragile.Concernant les lithosph�eres continentales, certains mod�eles �evoluent de telle sorte ques'initie un �epaississement localis�e de la lithosph�ere. Les structures obtenues pr�esententdes analogies avec celles qui caract�erisent un m�ecanisme de collision continent-continent ;l'originalit�e de nos mod�eles r�eside dans le fait que l'�etat initial est ici compos�e d'un continentunique, et de surcrôit homog�ene. En appliquant ces mod�eles de mani�ere plus a�n�ee �a desr�egions pr�ecises, la prise en compte des caract�eristiques propres �a chaque r�egion permettrade comparer la g�eom�etrie des failles qui s'initient par ambage avec celle de failles pr�e-177
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existantes : on pourrait ainsi mieux comprendre la capacit�e de cicatrisation des lithosph�erescontinentales.L'expression en surface du m�ecanisme d'�epaississement localis�e conduit au d�eveloppementd'un large bassin de compression. La variation des conditions aux limites, par exemple, pour-rait conditionner l'�evolution vers une châine de montagne, r�esultant de l'interaction entre leuage dans la croûte inf�erieure et les processus de surface.
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