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A v a n t - p r o p o s  

PERCEPTION PERSONNELLE DE LA RECHERCHE 

A l’occasion de ce manuscrit présentant mes travaux de recherche, il me semble nécessaire de 
commencer en exposant brièvement mes conceptions de la recherche ; cela expliquera probablement 
quelques parties de mes travaux qui semblent un peu déconnectées du reste. En effet, si mes 
recherches ont un objectif général assez bien identifié (les mouvements verticaux et la géodynamique 
de la subduction), elles sont grandement influencées par les occasions et les rencontres diverses. En 
particulier je crois que la recherche ne peut être un travail solitaire. Il est toujours utile de confronter 
ses idées, mais aussi de façon plus pragmatique ses expertises techniques ou ses informations plus 
politiques pour faire avancer son cheminement dans le monde de la recherche. A ce titre, je suis 
heureux des 5 années passées à Toulouse mais aussi de la façon dont la communauté des chercheurs 
sur les falaises m’a ouvert ses portes. 

Ce fonctionnement au sein d’un groupe a comme corollaire que, tout le monde n’ayant pas 
exactement les mêmes intérêts, on se retrouve à travailler sur des sujets sortant du fil directeur qu’on 
s’est imposé. Là aussi, je suis heureux d’avoir pu voir des choses différentes comme l’Amazonie, la 
Tunisie ou les terrasses des Pyrénées Atlantiques.  

Tout cela a fait de moi le chercheur que je suis mais implique aussi que le projet de recherche 
exposé en fin de manuscrit correspond à mes idées d’aujourd’hui et aura probablement changé d’ici 
quelques années au gré des collaborations et des rencontres que je vais être amené à faire. 
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I n t r o d u c t i o n  

LES MOUVEMENTS VERTICAUX DES ZONES DE SUBDUCTION ; ET L’INTÉRÊT 
D’ÉTUDIER LES CÔTES ROCHEUSES  

1 Géodynamique des zones de subduction 

Les zones de subduction ont été décrites depuis l’émergence de la tectonique des plaques 
comme fonctionnant sous l’effet de la poussée exercée par la ride et de la traction due au poids (à la 
densité plutôt) de la plaque océanique passant en subduction. Cette vision avait alors conduit à faire 
une différence essentielle entre les subductions de plaques jeunes ou vieilles (types « Chili » ou 
« Mariannes »). Cette distinction permettait d’expliquer la distribution des séismes en profondeur 
ainsi que la morphologie de la marge avec présence ou non d’une chaîne de montagnes associée à la 
subduction, dont le type de référence était la chaîne des Andes. Or, cette chaîne qui a, sur la majeure 
partie de sa longueur, des caractéristiques similaires du point de vue de ses conditions aux limites -la 
plaque en subduction est jeune (moins de 50 Ma) et la vitesse de convergence est relativement 
constante de l’Équateur au sud du Chili (~8 cm/an, Nuvel-1A, DeMets et al., 1990)- montre de 
larges variations. Cette hétérogénéité s’exprime dans ses caractéristiques tant géomorphologiques, 
géologiques que géodynamiques. D’un point de vue géomorphologique sa largeur varie entre 100 km 
en Équateur et 700 km au niveau de l’altiplano. La façade pacifique présente une cordillère de la 
côte, parfois séparée de la cordillère principale par une vallée centrale, dont la présence semble 
corrélée à des paramètres géologiques comme la présence de volcans actifs. Cette vallée centrale 
paraît disparaître dans les zones où le plan de subduction prend un pendage faible (segments à 
subduction dite « plane », Gutscher et al., 2000).  

Ces observations sur la chaîne andine conduisent naturellement à nuancer le schéma classique 
de la subduction. Un certain nombre de questions sont posées comme l’origine et l’effet des zones 
de subduction planes (Gutscher et al., 2000; Yañez et al., 2002). De même, il a été proposé que la 
morphologie des Andes serait liée de façon plus ou moins directe au climat et en particulier au 
régime pluviométrique sur sa façade pacifique (voir Lamb et Davis, 2003). Une autre observation qui 
motive une partie de mes travaux de recherche est que le raccourcissement conduisant à la 
formation de la chaîne des Andes ne s’est initié qu’au Crétacé Supérieur (Jaillard et Soler, 1996; 
Mamani et al., 2010), alors que la subduction est active au moins depuis le Permien (Willner et al., 
2004). De plus, une grande partie du soulèvement de la chaîne semble être survenu récemment, 
au cours des 10 derniers Ma (Garzione et al., 2008). La cause du soulèvement des Andes comme 
relief reste énigmatique et de nombreuses hypothèses ont été formulées comme la fragmentation de 
la plaque Farallon pour donner les plaques Cocos et Nazca dont la subduction se fait avec un angle 
presque orthogonal depuis 23 Ma (Pardo-Casas et Molnar, 1987; Somoza, 1998). L’ouverture de 
l’océan Atlantique Sud au Crétacé, se traduisant par le début de la dérive vers l’ouest du 
continent sud-américain (Somoza et Zaffarana, 2008, et références), a probablement joué un rôle 
dans le début du raccourcissement continental. Ces observations montrent que la géodynamique 
des zones de subduction doit être appréhendée à l’échelle globale et que l’ancrage de la subduction 
dans le manteau inférieur joue probablement un rôle fondamental (e.g., Doglioni et al., 1999; Heuret 
et Lallemand, 2005; Husson et al., 2008). 
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En parallèle à cela, la subduction dont le fonctionnement a longtemps été schématisé dans un 
plan vertical (2D) est de plus en plus conçue comme un processus tridimensionnel. En effet, le 
fonctionnement de la subduction pourrait être influencé par la longueur du panneau plongeant 
(e.g., Russo et Silver, 1994; Morra et al., 2006), par les mouvements induits dans le manteau 
(Funiciello et al., 2004; Kincaid et Griffiths, 2004; Guillaume, 2008), ou encore par la déformation de 
la plaque plongeante (cf. Gutscher, 2002 et travaux dérivés; Espurt, 2007). 

2 Mouvement verticaux et processus profonds 

Les zones de subduction, d’après ce qui a été dit plus haut, entraînent des mouvements 
verticaux. D’ailleurs les mouvements verticaux les plus rapides observés sur des échelles de temps de 
plusieurs cycles glaciaires sont à relier sans ambiguïté à des phénomènes de subduction (Tableau 1) 
(Pedoja et al., soumis [18])1

Tableau 1. Quelques unes des vitesses de soulèvement les plus 
importantes observées sur la base de données des terrasses 
marines (Pedoja et al., soumis [18]); elles sont situées à 
proximité de zone de subduction, à l’exception de celles 
indiquées par une astérisque.  

.  

Pays Zone géographique Taux de soulèvement 
(mm/an) +/- 

Nouvelle Guinée  Péninsule d’Huon  3,25 0,33 
Russie Kamchatka 2,13 0,28 

Vanuatu Ile Santo  1,93 0,22 
Chili  Péninsule d’Arauco 1,86 0,23 

Vanuatu Ile Malekula 1,85 0,23 
Japon Ryükyü 1,66 0,31 
Japon Kyushu centre 1,56 0,21 

Costa Rica  Côte ouest 1,44 0,20 
Indonésie  Ile Rote 1,44 0,18 

Italie Sicile orientale  1,40 0,19 
États-Unis * Californie * 1,40 0,36 

Grèce * Golfe de Corinthe * 1,35 0,15 
 
Il n’est pas facile de mettre en évidence les mouvements verticaux pour un certain nombre de 

raisons. En premier lieu, mesurer un soulèvement d’un point de vue géologique nécessite de bons 
marqueurs. Actuellement on évalue sur le long terme des notions de mouvement vertical via la 
thermochronologie basse température comme les traces de fission sur apatite (e.g., Espurt, 2007; 
Schildgen et al., 2007), l’(U-Th)/He sur apatite (e.g., Ehlers et Farley, 2003) voire même la l’OSL 
(luminescence stimulé optiquement, en développement comme thermochronomètre à l’ETH). Ces 
techniques renseignent sur la dynamique des derniers stades de refroidissement. Malheureusement, 
le signal thermochronologique résulte d’un refroidissement lié au géotherme et son interprétation en 

                                                 
1 Les numéros de référence de mes travaux sont indiqués entre crochets. 
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terme de soulèvement n’est pas triviale (cf. Ehlers et Farley, 2003). Il est alors tentant pour les 
géomorphologues de chercher des marqueurs plans à grande échelle, mais là encore, il n’est pas 
trivial de retrouver ce genre de marqueur, de s’assurer de son horizontalité initiale et de son 
développement synchrone… Les géomorphologues ont eu la tentation d’étudier les terrasses 
fluviales. Elles se sont avérées utiles pour l’étude de la déformation et du soulèvement à l’échelle 
locale (e.g., Molnar et al., 1994; Lave et Avouac, 2000; Graveleau, 2008; Oveisi et al., 2009) ou plus 
régionale (e.g., Clark et al., 2006; Guillaume et al., 2009b), mais sans  quantification réelle des taux de 
soulèvement. Cela vient du fait –il me semble– que la dynamique érosive des rivières est mal connue. 
Leur pente locale varie dans le temps, comme au passage de knickpoints (e.g., Bishop et al., 2005; 
Farias et al., 2008), zones de ressaut qui migrent dans le temps de l’aval à l’amont de la rivière (cf. 
Carretier et al., 2006; Loget et Van Den Driessche, 2009). La géophysique apporte un certain secours. 
Il s’agit de la gravimétrie qui peut donner une vitesse de soulèvement finie à grande longueur d’onde 
(e.g., Amalvict et al., 2006)et du GPS qui donne les vitesses verticales en plus des vitesses 
horizontales (Figure 1). Malheureusement la précision verticale du GPS est bien moins bonne que la 
précision horizontale (environ 10 fois) et seules quelques études dans des zones à fort soulèvement 
ou avec une longue période de mesure permettent d’obtenir des résultats satisfaisants (en Californie 
par ex., Niemi et al., 2008). 

 
Figure 1. Vitesses verticales GPS dans le référentiel ITRF 2005 
(http://sideshow.jpl.nasa.gov/mbh/series.html ). L’échelle est donnée dans 
l’encart en bas à gauche. 

Mes travaux ont pour objet des zones de subduction où ils bénéficient alors de la présence de 
la mer. En effet le niveau de la mer est ubiquiste ce qui facilite sa connaissance au niveau global. Le 
trait marquant du niveau de la mer sur le Quaternaire est son oscillation en fonction des cycles 
glaciaires. Or ceux-ci sont bien connus sur les 800 derniers milliers d’années grâce aux carottes 

http://sideshow.jpl.nasa.gov/mbh/series.html�
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réalisées dans les glaces du Groenland et de l’Antarctique, et en particulier grâce à leur contenu en 
18O (e.g., Jouzel et al., 2007). Les sédiments du fond des océans enregistrent ces variations 
isotopiques, le rapport 18O/16O reflétant la quantité de glace stockée sur les continents. On a donc 
accès en mesurant le rapport isotopique du fond des océans dans les foraminifères benthiques, à un 
proxy (indicateur se comportant  de la même façon) du niveau de la mer. Un certain effort a conduit 
de nombreux auteurs à comparer les courbes obtenues avec des indicateurs ponctuels et 
prétendument fiables du niveau de la mer comme la position des coraux (e.g., Cutler et al., 2003). 
Cependant, les différentes courbes publiées diffèrent notablement en termes de niveau de la mer 
mais s’accordent assez bien en termes temporels (Siddall et al., 2006; Caputo, 2007). D’ailleurs ces 
courbes ont été découpées en stades, dits isotopiques en référence aux courbes de δ18O, comptés à 
partir de l’actuel (Marine/Oxygen Isotopic Stage 1 ou MIS 1/OIS 1). Les stades isotopiques pairs (et 
respectivement les impairs) correspondent aux époques glaciaires (respectivement interglaciaires). De 
même des sous-stades sont individualisés et repérés par des lettres. Par la suite nous supposerons 
que certaines évaluations reconnues sont fiables et nous les prendrons comme référentiel (Tableau 
2), tout en restant critique sur leur valeur. Néanmoins, les données des calottes glaciaires et des 
sédiments marins, montrent une cyclicité de l’ordre de 100 ka, valable depuis 700-800 ka (Jouzel et 
al., 2007; Siddall et al., sous presse). Auparavant, la cyclicité aurait été de 40 ka (Siddall et al., sous 
presse).  

Les zones de subduction bénéficient de l’action de la mer qui constitue un bon marqueur en 
dépit des réserves que nous venons d’émettre. Le niveau de la mer y est bien marqué par la présence 
de terrasses marines (Pedoja et al., soumis [18]), que nous allons maintenant présenter. 

3 Niveau de la mer et terrasses marines 

 
Figure 2. Série de terrasses marines à San Juan de Marcona, sud Pérou. Vue 
vers le nord, l’océan étant à gauche ; le sommet à l’arrière-plan est environ à 
400 m d’altitude. Chaque partie plane correspond à une ancienne 
plateforme d’abrasion et donc à un ancien niveau de la mer. 

La mer joue un rôle morphogène de premier plan et rares sont les côtes qui ne sont pas 
marquées profondément par son niveau (Bird, 2000). Cette morphogenèse conduit à un certain 
nombre de formes parmi lesquelles on trouve les rides de plage, les plateformes d’abrasion, les récifs 
coralliens, etc. (Pedoja et al., soumis [18]). Ces morphologies se forment à un niveau proche du 
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niveau de la mer et constituent souvent des formes plus ou moins horizontales appellées terrasse sl 
(sens large).  

Dans les zones subissant un soulèvement (uplift), ces morphologies ont tendance à s’étager 
sous la forme de marches d’escalier (Figure 2). Elles seraient d’anciennes plateformes abandonnées 
lors de la chute du niveau de la mer entre deux périodes interglaciaires (Lajoie, 1986). Si la vitesse de 
soulèvement est suffisante, le niveau de la mer ne remonte pas jusqu’à ces morphologies lors de 
l’interglaciaire suivant (Caputo, 2007). Elles se trouvent alors fossilisées mais peuvent être érodées 
par la mer (Saillard et al., 2009 [12]) ou les agents météoriques (e.g., Anderson et al., 1999). De cette 
manière, chaque interglaciaire (stade isotopique impair, Tableau 2),  laisse sa signature sous forme 
d’une terrasse et il est possible d’établir une chronologie en attribuant à chaque terrasse par ordre 
d’altitude l’âge des interglaciaires successifs, diagnostic appelé morphostratigraphie. 

La méthode classique pour calculer la vitesse de soulèvement U est alors donnée par : 

Équation 1. 
t

edzU −
=   

où dz est l’altitude de la terrasse marine (sl), e et t les niveau eustatique et âge, respectivement, de 
l’interglaciaire (informations données dans le Tableau 2). Il est souvent considéré que cette vitesse 
est constante quel que soit l’interglaciaire considéré car les processus géodynamiques et tectoniques à 
l’origine de ce soulèvement varient sur des échelles de temps se comptant en millions d’années. Si 
cela paraît souvent vérifié (e.g., Sumba, Pedoja et al., soumis [18]), ce n’est pas une vérité absolue et 
nous avons montré que le taux de soulèvement peut varier d’un ordre de grandeur sur le dernier 
million d’années (Saillard et al., 2009 [12]). 

Tableau 2. Ages et niveaux de la mer des différentes périodes 
interglaciaires (MIS impairs) 

Stade 
isotopique 

Sous-
stade Âge (ka) Niveau de la 

mer (m) Référence 

1  6,5±1 3±1 (Zazo, 1999; Woodroffe et Horton, 2005; 
Hodgson et al., 2006) 

3  53±7 -60±10 (Zazo, 1999; Cutler et al., 2003; Thompson et 
Goldstein, 2006; Siddall et al., 2008)  

5 

5a 85±5 -15±10 (Zazo, 1999; Cutler et al., 2003; Thompson et 
Goldstein, 2006)  

5c 100±7 -15±10 (Zazo, 1999; Cutler et al., 2003; Thompson et 
Goldstein, 2006) 

5e 125±7 3±3 (Siddall et al., 2006; Hearty et al., 2007) 

7 
7a 195±6 -10±5 (Siddall et al., 2006) 
7c 225±5 -10±5 (Siddall et al., 2006) 
7e 233±3 -10±5 (Siddall et al., 2006) 

9 9a 285±7 -15±10 (Siddall et al., 2006) 
9c 321±6 2±5 (Siddall et al., 2006) 

11  404±6 8±10 (Siddall et al., 2006) 
13  480±10 0±10 (Siddall et al., 2006) 

13  500±10 0±10 (Siddall et al., 2006) 

15  570±10 0±10 (Siddall et al., 2006) 

17  690±10 -20±10 (Siddall et al., 2006) 
19  780±10 -15±10 (Siddall et al., 2006) 
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Le dz de l’Équation 1 est en réalité sujet à débat car les morphologies côtières ne sont pas des 
marqueurs absolus du niveau de la mer. Nous conseillons donc l’utilisation de ce dz comme 
dénivelée entre la morphologie fossile et la morphologie actuelle équivalente (par exemple le pied de 
falaise fossile et l’actuel, Pedoja et al., soumis [18]), même s’il n’est pas certain que le décalage entre la 
forme fossile et le niveau de la mer qui en est à l’origine est le même que l’altitude actuelle de son 
équivalent moderne. 

Afin de s’assurer que la morphostratigraphie n’a pas été compliquée par l’érosion de certaines 
terrasses (qu’on peut appeler cannibalisation), il paraît raisonnable de faire des efforts pour en dater 
le maximum de niveaux. Les méthodes de datations précises sur les quelques dernières centaines de 
milliers d’années ne sont pas légion et les méthodes communément utilisées pour les terrasses 
marines sont l’U-Th, l’ESR, la racémisation des acides aminés, les isotopes cosmogéniques (cf. 
Pedoja et al., soumis [18]; Regard et al., soumis [21]). 

4 Modélisation analogique 

La modélisation analogique (ou physique) figure parmi les outils que j’ai le plus utilisés. En 
effet j’ai été amené à travailler sur trois types différents de modèles : des modèles de prisme en sable, 
des modèles de subduction en silicone et sirop et des modèles en canal à houle.  

La partie la plus délicate est la mise à l’échelle des propriétés physiques du modèle par rapport 
à la réalité. Chaque propriété physique doit être reliée à son équivalent dans la nature par un facteur 
de proportionnalité (Hubbert, 1937; Mandl et al., 1977; Weijermars et Schmeling, 1986). Dans les 
faits, il est impossible de mettre à l’échelle proprement dès que certains des comportements sont 
non linéaires… on essaie alors de mettre à l’échelle les propriétés susceptibles d’être les plus 
impliquées dans le phénomène étudié. 

4.1 Modèles de prisme en sable 

Il s’agit des modèles analogiques les plus simples. Ils sont réalisés à partir de sable car celui-ci 
est sensé représenter à peu près correctement les propriétés de la coûte continentale dans son 
domaine de déformation cassante (e.g., Mandl et al., 1977; Weijermars et Schmeling, 1986; Davy et 
Cobbold, 1991; Malavieille et al., 1993; Koyi, 1997; Smit et al., 2003; Persson et al., 2004; Schreurs et 
al., 2006). De plus la déformation cassante est régie par des lois indépendantes du temps, ce qui 
implique que les résultats s’appliquent à n’importe quelle échelle de temps dans la réalité, hormis les 
déformations trop lentes ou trop rapides, mettant en jeu d’autres mécanismes de déformation.  

Ces expériences sont particulièrement adaptées à la formation de prismes sédimentaires mais 
elles semblent pouvoir être extrapolées à l’échelle de la chaîne de montagnes lorsque celle-ci se 
comporte comme un prisme (crustal) (e.g., Persson et al., 2004; Bonnet, 2007; Bonnet et al., 2007). Il 
est possible de faire varier les propriétés du sable en intercalant des niveaux de microbilles de verre 
ou des niveaux de silicone visqueuse, mais dans ce dernier cas, il devient essentiel de contrôler la 
vitesse de déformation.  

4.2 Modèles de subduction 

Les modèles de subduction se focalisent sur les interactions entre la lithosphère et le manteau 
asthénosphérique sous-jacent. Le manteau est modélisé par une couche de matériau ductile et la 
lithosphère est généralement représentée par un matériau ductile (e.g., Funiciello et al., 2003a), 
plastique (e.g., Shemenda, 1992) ou par une double couche ductile/fragile (e.g., Faccenna et al., 1999; 



 

9 

Regard et al., 2003 [1]). Je me suis impliqué dans des modélisations à base d’un matériau ductile 
décrites dans le Chapitre 1 sur les zones de subduction. 

4.3 Canal à houle 

Depuis 2007, je travaille en collaboration avec l’équipe OTE (Ondes, Turbulence et 
Environnement) de l’IMFT (Institut de Mécanique des Fluides de Toulouse). Cette équipe est 
spécialisée dans la modélisation analogique (expérimentale) et numérique des fluides naturels (par 
exemple Spielmann et al., 2004; Moulin et Flor, 2005; Moulin et al., 2007). Les modèles en cours ont 
lieu dans un canal à houle et ont pour but de modéliser l’érosion des côtes rocheuses. Ils sont décrits 
dans le Chapitre 2.   

Les canaux et piscines à houle sont intensément utilisés en recherche sur les processus côtiers 
et notamment pour comprendre la dynamique des plages sableuses. Il existe des canaux, de largeur 
négligeable, et des piscines qui permettent d’étudier les variations latérales (3e dimension). De 
grandes installations ont été créées, jusqu’à l’échelle même de la nature (à Delft ou Barcelone par 
exemple). Le problème de la mise à l’échelle est particulièrement sensible puisqu’une dizaine de 
grandeurs doivent être mises à l’échelle séparément, ce qui évidemment est impossible (Grasso et al., 
2009). En conséquence, les résultats obtenus dépendent de l’échelle de l’expérience. S’ajoute aussi 
des processus de résonance (D. Astruc, comm. pers.). Néanmoins, les modèles expérimentaux 
restent un outil de choix pour approcher la complexité des phénomènes de déferlement et de 
morphologie des plages. Dans le Chapitre 2 sur l’érosion des côtes rocheuses, je présenterai les 
travaux menés à l’IMFT dans un canal à houle. 

5 Plan 

Afin de montrer au mieux mon implication dans l’étude du soulèvement des zones de 
subduction et dans la mise en place de nouvelles méthodes, je présenterai dans les 3 chapitres de ce 
document mes recherches passées, en cours et dans l’avenir proche. Ces chapitres détailleront ces 
recherches en fonction des thèmes évoqués, c'est-à-dire la géodynamique des chaînes de subduction 
(Chapitre 1), la morphologie des côtes rocheuses (Chapitre 2) et l’utilisation des isotopes 
cosmogéniques produits in-situ (Chapitre 3). La modélisation analogique ne sera pas détaillée dans 
une partie propre, car il s’agit avant tout d’un outil que j’ai utilisé à de multiples fins. Enfin, je 
présenterai mes idées pour un avenir plus lointain (à l’échéance de la dizaine d’années, Chapitre 
perspectives). 
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C h a p i t r e  1  

GEODYNAMIQUE DES ZONES DE SUBDUCTION 

Dans ce chapitre nous décrirons les différents travaux en relation avec la dynamique des zones 
de subduction d’abord à travers le prisme de la modélisation analogique puis leur observation dans 
des cas naturels. 

1 Modélisation analogique 

1.1 Modèles en sable, silicone et sirop de glucose 

 
Figure 3. Type de subduction en fonction des nombres sans dimension F1 
et F2. F1 caractérise la possibilité de rupture du slab sous l’effet de la force 
qu’il exerce (slab pull) ; F2 caractérise la possibilité de déformation visqueuse 
du slab : il s’agit du rapport entre le temps que met le slab à atteindre la base 
de l’asthénosphère s’il ne se déforme pas, et le temps nécessaire pour 
qu’apparaisse une instabilité de type Rayleigh-Taylor (Regard et al., 2003 
[1]). Les expériences définissent 3 domaines (une image latérale 
représentative est montrée pour chaque domaine), un domaine pour lequel 
le slab se déforme peu (F2<2,5), un domaine pour lequel le slab se 
déforme, soit de façon visqueuse (F2>2,5 et F1<1,2), soit par cassure 
(F2>2,5 et F1>1,2) ; les expériences indiquées sont celles, 
bidimensionnelles en noir de Regard et al. (2003 [1]; 2008 [11]), et 
tridimensionnelles en rouge de Regard et al. (2005 [3]). 

Au cours de ma thèse et immédiatement ensuite j’ai réalisé des modèles de subduction dans 
lesquels la lithosphère était modélisée par une couche de silicone et une couche de sable, le tout 
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reposant sur du miel représentant le manteau asthénosphérique peu visqueux (Regard, 2003; Regard 
et al., 2003 [1]; 2005 [3]; 2008 [11]). Ces modèles ont été réalisés à l’université Roma Tre avec Claudio 
Faccenna, dont nous avons initialement repris le protocole (Faccenna et al., 1999). Nous avons mis 
en évidence une relation étroite entre la propension de la lithosphère subductée (slab) à se déformer 
et le délai nécessaire à faire apparaître les premiers reliefs notables. Ce délai correspond à une 
période de subduction continentale active, c’est la période comprise entre la fermeture océanique et 
le début de la collision, avec formation de chevauchements impliquant l'ensemble de la croûte 
continentale, il se caractérise par une subduction continentale active. Le type de subduction est défini 
par deux nombres sans dimension F1 et F2 (Figure 3), qui caractérisent la possibilité pour le slab de se 
déformer au cours du processus de subduction de manière respectivement cassante (menant à un 
détachement ou break-off) ou visqueuse (développement d'instabilités de type Rayleigh-
Taylor)(Regard et al., 2003 [1]). 

Nous nous sommes ensuite intéressés à la déformation de la plaque supérieure au niveau de la 
transition entre une subduction océanique et une collision. Nous montrons que celle-ci est 
gouvernée à la fois par la déformation profonde du slab, et par les caractéristiques rhéologiques de la 
plaque supérieure, comme sa rigidité et la présence d’hétérogénéités (modèles 3D, Regard et al., 2005 
[3]). 

 
Les modèles précédents surestiment probablement le couplage interplaque, et induisent une 

déformation de la plaque plongeante probablement plus forte que dans la réalité. Afin de mieux 
rendre compte du maintient de l’intégrité de la plaque en subduction, F. Funiciello et C. Faccenna 
ont initié des modélisations de la subduction à base de silicone seule reposant sur un manteau en 
miel (et plus tard en sirop de glucose), et sans contact entre les plaque plongeante et supérieure 
(Funiciello et al., 2003a; 2003b). Cette modélisation donne beaucoup d’importance à la rigidité de la 
plaque en subduction et la réalité se situe probablement quelque part entre les deux (comme 
souvent). Dans la suite je présente des modélisations réalisées avec ce protocole. 

1.2 Modèles en silicone et sirop de glucose 

Les modèles analogiques en silicone seule reposant sur du sirop de glucose permettent de se 
focaliser sur les processus de subduction (Funiciello et al., 2003a). Nous nous sommes intéressés à la 
manière dont les hétérogénéités peu denses (volcans, rides par exemple) qui entrent en subduction 
peuvent modifier la dynamique de la subduction elle-même. Nous avons montré l’importance de la 
rigidité de la plaque entrant en subduction (Martinod et al., 2005 [4]). En effet celle-ci a deux effets : 
(i) le forçage du passage de l’hétérogénéité en subduction, et (ii) elle limite la déformation du plan de 
subduction. (i) L’hétérogénéité, bien que moins dense que le manteau asthénosphérique est entraînée 
en subduction au sein de la plaque plongeante. (ii) La subduction difficile de l’hétérogénéité entraîne 
une torsion du plan de subduction se manifestant en surface par la déflection de la fosse et en 
profondeur, par la déformation du plan de subduction (Martinod et al., 2005 [4]). Nous sommes allés 
plus loin ensuite et nous avons montré que pour que cette déflexion se transforme en réelle 
subduction plane il fallait que la plaque supérieure avance vers la subduction (Figure 4)(Espurt et al., 
2008 [10]). Ceci signifie qu’un segment de subduction plane est probablement dû à la concomitance 
de la subduction d’une zone moins dense (ride asismique, plateau océanique), associée à l’avancée de 
la plaque supérieure et à l’ancrage du panneau plongeant dans la zone de subduction. 
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Figure 4. Topographie due à la subduction d’une ride. (Gauche) contexte 
du Pérou. La ride de Nazca subducte sous les Andes créant le relief de la 
ride de Fitzcarrald (Espurt et al., 2007 [9]; Regard et al., 2009 [14]), séparant 
les bassins d’avant-pays Nord-Amazonien et Sud-Amazonien (BAPNA et 
BAPSA). La reconstitution de la ride de Nazca si elle ne subductait pas est 
représentée (Hampel, 2002). (Droite) topographie mesurée sur un modèle 
analogique de subduction de ride normale à la fosse ; la mesure a été 
réalisée au début de la subduction de la ride (t1) puis à un stade plus avancé 
(t2). Cela montre que la subduction de la ride provoque un soulèvement (en 
rouge) ; d’après Espurt (2007). 

1.3 Modèles de prisme en sable 

Ces dernières années, j’ai participé à des modélisations de prisme au sein du laboratoire monté 
au LMTG par Francis Odonne. Elles nous ont renseignés sur la déformation de l’avant-arc Andin. 
Des expériences du même genre ont été réalisées au laboratoire pour comprendre la mise en place 
de la structure du Pamir (et plus particulièrement le Namga Parbat), par V. Vignon et A. Replumaz 
(du LGCA), en collaboration avec J. Martinod et N. Guerrero. 

2 Conséquences tectoniques 

Loin des laboratoires de modélisation, je me suis appliqué depuis la thèse, à utiliser 
l’observation des déformations actuelles comme marqueur de l’histoire géodynamique.  

2.1 Iran 

Le sud-est de l’Iran est marqué par une zone de transition entre une subduction océanique 
(sous le Makran) et une collision continentale (Zagros, Figure 5). La différence entre les deux zones 
vient de la nature de la plaque Arabe qui converge vers la plaque Eurasiatique : à l’ouest elle est 
continentale alors qu’à l’est elle est océanique. La zone est d’autant plus intéressante que la 
structuration du Zagros est récente (Regard, 2003). 
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Figure 5. Diagramme 3D de la transition Zagros-Makran, le nord est à 
droite ; dimensions : environ 700 km E-O et 1000 km N-S. La plaque 
supérieure et sa géologie sont transparentes afin de visualiser le slab en 
dessous, avec un faible pendage sous la subduction du Makran, à l’est et 
fort sous la collision du Zagros, à l’ouest. Les flèches matérialisent les 
vitesses de déplacement GPS par rapport à l’Eurasie stable dont les stations 
GPS sont indiquées par des croix (Vernant et al., 2004). 

Mes observations (Regard et al., 2004 [2]) ont permis de mieux définir la géométrie de la 
transition entre les deux régions qui consiste en deux zones de failles, l’une (Minab-Zendan-Palami, 
MZP) ayant pour rôle le transfert d’une partie de la déformation du Makran au Zagros, la seconde 
(Jiroft-Sabzevaran, JS) reliant la zone de déformation du Makran à d’autres zones situées loin vers le 
nord (au nord-est de l’Iran). Nous avons ensuite calculé des vitesses long-terme sur chaque faille sur 
la foi de marqueurs géomorphologiques décalés et de datations 10Be (Regard et al., 2005 [5]). 
L’intégration de toutes ces informations indique que la zone de transfert accommode entre 11 et 
13 mm/a (± 4 mm/a), répartis en 5,6±2,3 à 7,3±2,7 mm/a pour MZP (2 scenarii différents) et 
5,7±1,7 mm/a pour JS (Regard et al., 2005 [5]). Des résultats de GPS ont montré des vitesses 
globales peu différentes à travers le système mais donnant plus d’importance à MZP qu’à JS (Bayer et 
al., 2006 [7]).  Depuis j’ai participé à l’installation d’un réseau GPS plus fin afin de mesurer la 
composante sur chacune des failles (Peyret et al., 2009). Les résultats indiquent une vitesse qui 
augmente du nord au sud, mais globalement pas trop différente de la vitesse long terme 
(~15 mm/a) ; la différence majeure entre les vitesses long-terme et GPS venant des estimations 
relatives à MZP pour lesquelles nous avons dû faire des hypothèses plus importantes qu’ailleurs, car 
l’âge des marqueurs décalés a été estimé, non daté (cf. Regard et al., 2005 [5]). 

Ma thèse s’est déroulée au sein d’une vaste collaboration franco-iranienne.  D’autres études 
ont été menées en parallèle sur le chantier « transition Zagros-Makran ». Outre la tectonique active et 
le GPS dont je viens de parler, des études de sismotectonique (Yamini-Fard et al., 2007; Yamini-Fard 
et al., in prep), de paléomagnétisme (Aubourg et al., 2004; Smith et al., 2005; Aubourg et al., 2008) et 
de tectonique (Molinaro et al., 2004; Molinaro et al., 2005a) ont été réalisées. Nous en avons 
synthétisé les résultats les plus importants afin d’avoir une idée claire de l’évolution de cette 
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transition (Regard et al., 2010 [16]). La mise en place de cette transition est probablement assez 
récente, et autant sa structure actuelle que son évolution sont assez complexes. La zone est 
gouvernée par la façon dont se fait la transition en profondeur entre le plan de subduction normal et 
celui qui reste sous le Zagros (Figure 5), certaines études évoquant même un slab déjà détaché plus 
au nord sous le Zagros (Molinaro et al., 2005b; Paul et al., 2006). 

Il est assez tentant de replacer la transition Zagros-Makran à l’échelle régionale et sur une 
histoire géologique long-terme. L’histoire géologique de la zone montre en effet un comportement 
que je qualifie de « yoyo ». En effet, outre le Zagros-Makran au sud, l’Iran est bordé au nord par le 
Caucase, l’Alborz et le Kopeh Dagh, chaînes de montagnes issues d’une fermeture océanique, celle 
de la Paleotéthys. Or cette zone refermée s’est ouverte à nouveau lorsque la subduction de la 
Néotéthys est devenue mature, avant de se refermer au moment de la fermeture de la Néotéthys. 
Cette zone a alors joué un rôle tampon, faisant que la mise en place de relief dans le Zagros paraît 
aujourd’hui largement postérieure à la fermeture océanique (cf. Agard et al., 2005). 

De la même manière nous nous sommes penchés sur le symétrique de la transition Zagros-
Makran par rapport à la collision Arabie-Eurasie, c'est-à-dire à l’Anatolie et aux relations Anatolie-
subduction égéenne. Nous en sommes venus à la conclusion que le déplacement vers l’ouest de 
l’Anatolie a été permis par la collision d’une part et la subduction d’autre part, le slab subducté sous la 
zone en collision se détachant progressivement vers l’ouest (Regard, 2003; Faccenna et al., 2006 [6]). 

2.2 Alpes 

Dans les expériences analogiques, nous nous sommes trouvés en présence de détachement du 
slab ou break-off. En particulier, son déroulement semble laisser la partie du slab qui reste accrochée à 
la surface dans une position anormale, généralement en polarité inversée par rapport à la polarité 
initiale de la subduction. Il serait naïf de déduire de ces expériences que ceci se produit 
nécessairement dans la nature. En revanche, certains cas naturels indiquent que cela est plausible. En 
premier lieu, il est notable que dans certaines zones du globe, deux subductions se font face, ce qui 
implique un faible rayon de courbure de la subduction et un pendage vertical si l’une des deux plans 
de subduction n’inverse pas sa polarité en profondeur (comme au niveau des Philippines). Ceci a fait 
l’objet de modèles numériques (e.g., Tao et O'Connell, 1992). D’autres auteurs invoquent la 
possibilité pour la lithosphère subductée de se replier sur elle-même, dans le manteau inférieur (Ribe 
et al., 2007) comme dans le manteau supérieur (e.g., Guillou-Frottier et al., 1995; Guillaume, 2008; 
Guillaume et al., 2009a).  

Pour ce qui est des Alpes un break-off est invoqué vers 30-35 Ma (Davies et von Blanckenburg, 
1995; Sinclair, 1997; Wortel et Spakman, 2000; Piromallo et Faccenna, 2004). Or ce break-off 
s’accompagne d’un remodelage de la tectonique de la chaîne avec notamment la mise en place de 
rétro-chevauchements jusque là minoritaires (Figure 6)(e.g., Pfiffner et al., 2002). La chaîne prend 
alors une morphologie réellement à double vergence, qui pourrait s’accompagner en profondeur 
d’une inversion de polarité, peut-être visible sur les tomographies (Figure 6)(Lippitsch et al., 2003; 
Regard et al., 2008 [11]). Les modèles analogiques 3D nous ont également montré que le 
détachement d’une partie du slab reporte les contraintes sur la partie non détachée. Une 
concentration de la traction du slab est alors attendue à la limite de la zone détachée, ce qui est 
susceptible de déclencher une ouverture arrière-arc intense (Regard et al., 2005 [3]). Ceci pourrait 
expliquer l’ouverture de la Méditerranée Occidentale juste postérieure à ce break-off (Figure 6, partie 
gauche)(Regard et al., 2008 [11]). 
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Figure 6. Evolution des Alpes depuis 65 Ma. A gauche : reconstitutions 
palinspatiques (Jolivet et al., 2003). A droite : coupes équilibrées des Alpes 
centrales (simplifié d'après Schmid et al., 1996; Schmid et al., 2004), mettant 
en évidence les effets du break-off. Au centre : évolution schématique entre 
65 et 35 Ma et la tomographie actuelle, qui montre une anomalie rapide 
(bleu) en forme de Z (Piromallo et Faccenna, 2004), probablement au 
niveau de la plaque Eurasie subductée (tiré de Regard et al., 2008 [11]). 

2.3 Tunisie 

D’un point de vue géodynamique, l’ouverture arrière-arc qui a donné naissance aux bassins de 
la Méditerranée occidentale, s’est accompagnée de la fermeture complète de l’ancien océan, la 
Néotéthys et l’arc –accompagné ou non de blocs continentaux– serait entré en collision avec la 
marge Africaine, donnant naissance aux chaînes atlasiques (e.g., Maury et al., 2000). 

A travers la thèse de Lassaâd Mejri, je me suis intéressé à la tectonique active du nord de la 
Tunisie. Le résultat le plus marquant de ce travail est l’étude d’un pli de direction NNE-SSO situé à 
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une trentaine de kilomètres au nord de Tunis : le pli d’Utique. D’après les profils de sismique 
réflexion que nous avons pu obtenir, il s’agit d’un pli de propagation de faille. Grâce à ces profils, la 
réalisation d’une coupe et son dépliage,  nous avons déterminé que le pli a subi un raccourcissement 
post-Miocène de 690 m, qui s’amortit vers la surface (Mejri et al., en révision [17]). Il est peu 
probable que ce raccourcissement ait eu lieu sur toute cette période car autant les déformations que 
les paléocontraintes montrent que le raccourcissement actuel subi par le nord de la Tunisie aurait 
débuté au villafranchien il y a environ 1,8 Ma (Zargouni, 1985; Ben Ayed, 1986; Bouaziz et al., 2002). 
Nous avons calculé alors une vitesse de raccourcissement minimum de 0,14 mm/an (depuis 5 Ma) et 
une vitesse plus probable de 0,38 mm/an (de 1,8 Ma à l’actuel, Mejri et al., en révision [17]), ce qui 
représente environ 8% de la convergence Afrique-Europe, estimée pour l’actuel à ~4,5 mm/an dans 
une direction N145 (Hollenstein et al., 2003; D'Agostino et Selvaggi, 2004; Nocquet et Calais, 2004). 

Les vitesses calculées correspondent probablement à des déformations encore en cours 
puisque nous avons pu trouver une faille recoupant la surface montrant des signes d’activité récente : 
des croûtes quaternaires sont décalées d’environ 12m, et le plan de faille a remobilisé une  poterie de 
moins de 2000 ans (Mejri et al., en révision [17]). 

3 Soulèvements 

Le soulèvement lié à la subduction est assez aisément visible au niveau de la subduction de la 
plaque Nazca sous la plaque Amérique du Sud dans les Andes Centrales. Ce soulèvement est visible 
du côté pacifique comme du côté amazonien.  

3.1 Soulèvement côtier 

Le soulèvement côtier est essentiellement vu à travers le prisme de la géomorphologie des 
côtes rocheuses : je le décrirai plus longuement dans le chapitre suivant qui est dédié aux côtes. 

3.2 Soulèvement en Amazonie 

L’histoire du piedmont amazonien est assez bien contrainte même si elle fait encore l’objet 
d’études actuelles (e.g., Roddaz et al., 2006). Le piedmont ne montre pas les mêmes caractéristiques 
tout le long de la chaîne. Nous nous sommes intéressés au cas de l’Arche de Fitzcarrald, un relief 
d’environ 500 m séparant les deux bassins d’avant-pays Nord-Amazonien et Sud-Amazonien (Figure 
4, p. 12)(Espurt, 2007; Espurt et al., 2007 [9]). En conjuguant sismicité profonde, profils sismiques et 
géomorphologie en association avec la reconstruction a priori de la ride de Nazca en profondeur dans 
le plan de subduction (Hampel, 2002) nous en sommes venus à la conclusion que la subduction de la 
ride de Nazca est à l’origine du soulèvement pliocène de l’Arche de Fitzcarrald (Espurt et al., 2007 
[9]; Regard et al., 2009 [14]), tout à fait comme nous le voyons dans les modèles analogiques (Figure 
4). Ce soulèvement se serait fait d’abord à l’ouest et aurait progressé vers l’est sous l’effet du 
déplacement de la zone de soulèvement au dessus de la portion de slab plane (Regard et al., 2009 
[14]). 
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C h a p i t r e  2  

GEOMORPHOLOGIE DES COTES ROCHEUSES 

Comme je l’ai déjà indiqué,  les côtes rocheuses possèdent, sous la forme de terrasses (sl), de 
très bons indicateurs du soulèvement côtier. Je décrirai ici un peu plus en détails mes travaux sur les 
terrasses marines. Cependant j’ai du mal à limiter les terrasses à leur seule altitude, je m’intéresse 
aussi à des terrasses en formation c’est-à-dire à des côtes rocheuses, leur érosion et la dynamique du 
système plateforme/falaise. 

1 Terrasses marines 

Je regroupe sous le terme de terrasse marine sl, tout type de trait de côte soulevé. Dans le 
détail, il est possible de faire la distinction entre terrasse d’abrasion/terrasse de dépôt (ou construite), 
formes soulevées comme les cordons de plage, encoches, etc. Ces distinctions sont nécessaires dès 
qu’il s’agit de faire du détail et peuvent mener à des erreurs de l’ordre de quelques mètres (cf. Pedoja 
et al., soumis [22]). 

1.1 Terrasses marines des Andes centrales 

 
Figure 7. Vitesses de soulèvement et altitudes des différentes terrasses de 
Altos de Talinay, de la plus vieille (TI) à la plus jeune (TV), correspondant 
aux niveaux des MIS 1, 5, 7, 9 et 17, et montrant la cannibalisation des 
niveaux des MIS 11, 13 et 15 (Saillard et al., 2009 [12]). 

J’ai commencé à m’intéresser aux terrasses marines dans les Andes Centrales (sud Pérou/ 
nord Chili). On y trouve des morphologies très bien conservées (Figure 2, p. 6), et il est possible de 
calculer des vitesses de soulèvement soit par morphostratigraphie soit grâce à des datations ad hoc, et 
on peut même proposer des vitesses pour les failles découpant des terrasses. J’ai notamment 
participé à la thèse de Marianne Saillard (2008) et je désire revenir sur les résultats qu’elle a obtenus 
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sur la péninsule de Altos de Talinay, près de Tongoy au Chili (30,5°S, Saillard et al., 2009 [12]). En 
effet, grâce à des datations 10Be sur des terrasses d’abrasion nous avons montré (Figure 7) que le taux 
de soulèvement est loin d’être constant dans le temps et que toutes les terrasses ne sont pas 
conservées, sûrement à la suite de l’érosion marine qui a mis en place des terrasses plus récentes 
(cannibalisation, Figure 7). 

La côte des Andes Centrales regorge de terrasses et nous ne sommes pas les premiers à nous y 
intéresser (e.g., Darwin, 1846). Les terrasses ne sont présentes que de manière parcellaire, au sein 
d’un système côtier plus vaste qui consiste en une pente assez faible (mais plus forte que celle des 
terrasses) limitée vers le continent par un escarpement dont la taille varie de la centaine au millier de 
mètres (Figure 8). Diverses dénominations sont trouvables dans la littérature pour ce genre de 
morphologie que nous qualifierons de rasa (Cueto y Rui Diaz, 1930). Les rasas, que nous attribuons à 
un soulèvement côtier, sont présentes de façon beaucoup plus continue le long du littoral des Andes 
Centrales. Elles sont parfois divisées par un escarpement marquant probablement un épisode 
d’érosion plus intense ou un phénomène de cannibalisation temporaire. Nous avons relevé la 
position du pied d’escarpement de ces rasas et nous avons observé que ressort un niveau un peu au 
dessus de 100 m, de façon remarquablement constante sur tout le littoral observé, à quelques 
exceptions près (Figure 9). 

 
Figure 8. Rasa de la côte pacifique au sud du Pérou/nord du Chili. A) 
schéma général. B) vue de la rasa à Tanaka (~16°S). C) vue satellitaire de la 
rasa (LANDSAT). 

Les terrasses marines des Andes Centrales ont fait l’objet de nombreuses datations. Ces 
datations sont pour la plupart des datations ESR, rapport allo/isoleucine, U-Th (Radtke, 1987; Hsu 
et al., 1989; Radtke, 1989; Leonard et Wehmiller, 1991, 1992; Ortlieb et al., 1992; Leonard et al., 1994; 
Ortlieb et al., 1996b; Ortlieb et al., 1996c; Labonne et Hillaire-Marcel, 2000), mais on notera aussi des 
datations d’après le contenu faunistique (Marquardt et al., 2004), ou les isotopes cosmogéniques 21Ne 
et 10Be (Quezada et al., 2007; Saillard, 2008; Saillard et al., 2009 [12]). Nous avons réalisé une 
compilation de ces données et extrapolé le résultat à la rasa (et son pied de falaise), en faisant 
l’hypothèse d’une vitesse de soulèvement constante. Il apparaît étonnamment que la rasa pourrait 
s’être formée (et abandonnée) de manière synchrone sur 1500 km de marge. Nous en proposons un 
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âge de 400±100 ka. La rasa devrait avoir été abandonnée après une période de haut niveau eustatique 
interglaciaire, qui pourraient être le MIS 9 ou MIS 11. Les extrapolations les plus crédibles que nous 
avons réalisées et leur recoupement avec la prépondérance en certains endroits de la marge de la 
signature de l’épisode interglaciaire MIS 11 (Ortlieb et al., 1996a) nous font pencher pour celui-ci. On 
notera que le MIS 11 semble avoir duré longtemps et avoir été plus chaud que la moyenne des 
interglaciaires les plus récents (voir Ortlieb et al., 2003; Siddall et al., 2006 parmi une littérature 
abondante).  

 
Figure 9. Altitude observée des rasa et sites où il existe des contraintes 
chronologiques (Regard et al., soumis [21]).  

1.2 Compilation mondiale des terrasses marines  

Sous l’impulsion de Kevin Pedoja, nous avons réalisé une compilation mondiale des données 
de terrasses marines. Dans un premier temps nous nous sommes intéressés au seul niveau des 
terrasses du MIS 5e (Figure 10, Pedoja et al. soumis [18]).  

La première implication de cette base de données est que l’ensemble des côtes paraît être en 
soulèvement, et notamment, ce soulèvement est observé sur de nombreuses marges passives, 
comme celle du Brésil par exemple. Cela nous a amené à proposer que l’ensemble des marges est à 
l’heure actuelle en compression (Pedoja et al., soumis [18]). Cette base de données doit être maniée 
avec précaution et quelques objections sont envisageables. Tout d’abord, cette base de données fait 
la part belle aux côtes en soulèvement, aisément observables, et les zones en subsidence sont 
probablement mal représentées. Néanmoins, l’abondance de données semble indiquer que ces 
lacunes ne correspondent pas à la majorité des côtes. Il me semble que ce qui est plus grave est que 
les marges stables n’ont pas l’air d’être si stables que cela. On pourrait émettre l’objection que les 
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vitesses de la Figure 10 sont calculées sans la correction du niveau eustatique du MIS 5e qui était 
plus haut qu’aujourd’hui (Tableau 2). Cette objection est balayée par l’observation de plusieurs 
niveaux de terrasses (correspondant à des MIS antérieurs) sur certaines marges passives (Brésil par 
exemple, Barreto et al., 2002), impliquant soit un soulèvement long terme soit une baisse du niveau 
eustatique ce qui a l’air exclu par les enregistrements isotopiques des carottes marines (Shackleton et 
al., 1990; Siddall et al., sous presse). Ceci pose une question fondamentale : les courbes du niveau de 
la mer qui reposent sur les enregistrements isotopiques et qui paraissent cohérentes avec des niveaux 
observés sur des marges « stables » seraient-elles biaisées ?  

 
Figure 10. Vitesses de soulèvement associées aux terrasses marines du MIS 
5e (Pedoja et al., soumis [18]). Ces vitesses sont calculées sans la correction 
du niveau eustatique de l’Équation 1. 

Je ne m’étendrai pas sur les conséquences de ces observations. Le message à en tirer c’est 
qu’autant les enregistrements isotopiques sont assez cohérents sur la chronologie des épisodes 
glaciaires/interglaciaires, autant le niveau eustatique exact au cours d’un interglaciaire est entaché 
d’une erreur probablement supérieure à celle communément admise et indiquée sur le Tableau 2 
(voir aussi Caputo, 2007). 

2 Système plateforme/falaise 

Depuis quelques années, j’ai cherché à comprendre un peu mieux comment se fabrique une 
terrasse. Pour cela je m’intéresse aux systèmes plateforme/falaise. J’ai coordonné un programme 
Reliefs de la terre financé par le SHOM via l’INSU. 3 volets étaient présents dans ce programme : 
observation, modélisation expérimentale et modélisation numérique. Seuls les deux premiers volets 
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ont suffisamment avancé pour être présentés ici, ce qui sera fait après une introduction sur les 
processus à l’œuvre sur une plateforme. 

2.1 Les processus à l’œuvre 

Le système plateforme/falaise est un système assez complexe qui nécessite quelques précisions 
préalables. Le système plateforme/falaise est un système dynamique dans le sens où la falaise recule 
alors que la plateforme s’érode verticalement (downwearing). Ceci semble le cas pour toutes les côtes 
rocheuses malgré de forts contrastes apparemment liés au premier ordre à la lithologie (Sunamura, 
1992; Bird, 2000). Les modalités d’effondrement comme les causes de ces effondrements sont le 
sujet de nombreuses études, évidemment liées aux problèmes de société que cela induit. Nous nous 
intéresserons plus particulièrement à la plateforme. Celle-ci s’érode verticalement sous l’effet 
principalement de l’abrasion par la houle, de l’altération par l’eau de mer suite aux émersions 
épisodiques dues à la marée, et par l’action des divers organismes qui vivent sur ladite plateforme. 

- Que la houle ait un effet, cela s’est imposé naturellement aux premiers chercheurs, car son 
action paraît évidente, car des changements d’orientation de la houle induisent des 
déplacements du matériel mobile (les galets pour ce qui est des falaises de Normandie). Ceci 
dit, les rares personnes ayant essayé de quantifier l’effet des vagues l’ont fait de manière 
empirique,  notamment afin de le mettre en équation pour des modèles numériques 
(Anderson et al., 1999; Trenhaile, 2000, 2002). 

- L’altération des roches au cours des cycles de marées par émersion/immersion a été mis en 
évidence dans la nature par observation du degré d’altération des roches (mesure au 
scléromètre, Stephenson et Kirk, 2000) et en laboratoire par des études indépendantes 
(Kanyaya et Trenhaile, 2005; Moses et al., 2006). Il semble que l’atération soit prédominante 
dans le domaine supérieur de la zone intertidale c'est-à-dire que la durée d’émersion soit plus 
importante que la durée de submersion (Kanyaya et Trenhaile, 2005). Ces études ne sont pas 
encore au stade d’une description quantitative du phénomène naturel. 

- L’action biologique sur la plateforme est de loin le processus le plus complexe à appréhender 
car il est multiple, chaque organisme ayant un lieu de vie et une action différente sur les 
diverses roches (voir Nesteroff et Mélières, 1967; Gul et al., 2008). Nous sommes loin d’une 
quantification de ce phénomène et pourtant il doit avoir un rôle non négligeable comme en 
témoigne les trous de vers lithophages ou l’enfoncement des patelles dans la craie à Mesnil-
Val2 Figure 11 ( ). 

Ces agents d’érosion font en sorte que l’érosion de la plateforme est concomitante du recul de 
la falaise. La question qu’on se pose alors est : est-ce que ce système est en équilibre dynamique, 
c'est-à-dire que la géométrie et la vitesse d’évolution du système sont constants, à la translation en 
direction du continent près ? Si ce n’est pas le cas, c’est que la vitesse qu’on observe aujourd’hui est 
transitoire, probablement allant vers l’amortissement. Cette réflexion suppose implicitement que le 
niveau de la mer est constant. Ce qui n’est pas le cas, le niveau de la mer étant remonté de plus de 
100 m depuis le dernier maximum glaciaire (Last Glacial Maximum, LGM).  Il est très probable que la 
remontée du niveau de la mer s’est faite rapidement jusqu’à ~6-5 ka et que depuis le niveau de la 

                                                 
2 Je ne résiste pas ici à citer l’étude de Andrews et Williams [2000. Limpet erosion of chalk shore platforms in southeast England. Earth 

Surface Processes And Landforms, 25, 1371-1381]. Ces chercheurs ont mesuré la concentration en calcium des matières fécales des 
patelles afin de connaître leur contribution à l’altération des plateformes carbonatées. De plus leurs résultats sont une authentique 
quantification puisqu’ils proposent des vitesses d’érosion verticale de 0,15 à 0,5 mm/an rien que par les patelles sur des substrats 
crayeux sur des côtes de la Manche. 
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mer est presque stable, bien que cela dépende de la localisation sur la Terre (Clark et al., 1978). En 
revanche, si le système est équilibre dynamique, alors la vitesse long terme d’érosion verticale ε de la 
plateforme dépend de la vitesse de recul de la falaise v et de la pente α de la plateforme (Équation 2). 

Équation 2. αε tan.v=   

 
Figure 11. Exemple d’action biologique : vers lithophages (petits trous) et 
patelles (chapeaux chinois). Le diamètre d’une patelle est de 2-3 cm. 

2.2 Observations 

Pour l’instant je me suis limité aux cas naturels de la Normandie et de la Côte Basque (où j’ai 
surtout fait de la prospective pour l’instant). La Normandie, et plus particulièrement le site de 
Mesnil-Val (commune de Criel-sur-mer), s’est imposée comme cas d’étude pour des raisons 
géologiques, car c’est une côte stable avec une vitesse de recul rapide (plus de 10 cm/an, Costa et al., 
2004), mais aussi pour des raisons pragmatiques : en effet, des programmes importants y avaient déjà 
été réalisés (par exemple ROCC et PROTECT) et le BRGM y faisait des scanners lasers de la falaise 
deux fois par an (projet interne EVOLGEOM porté par Thomas Dewez). Je me suis greffé à ce 
groupe de travail en mettant l’accent non sur l’observation de la falaise (Duperret et al., 2004; Dewez 
et al., soumis)  mais plutôt sur l’observation de la plateforme. 

Depuis 2007, je fais une semaine de terrain à Mesnil-Val chaque année. Cela me permet à la 
fois d’avoir des idées claires sur le fonctionnement de ce genre d’objet avant de le modéliser (partie 
suivante) mais aussi de faire des observations concrètes.  

Le premier travail accompli a été de réaliser un MNT laser de la plateforme à Mesnil-Val mais 
aussi à Senneville sur Fécamp, l’idée étant de faire une remesure après quelques années. Nous avons 
peut-être été optimistes car si on s’en réfère à l’Équation 2, sachant que la vitesse de recul de la 
falaise est d’un peu plus de plus de 10 cm/an, la plateforme large de 200 m et de 3 m de dénivelée, il 
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faudrait attendre une vingtaine d’années avant que l’érosion dépasse la précision du levé initial (~3,5 
cm avec ε = 1,5 mm/a). Néanmoins, une partie du signal devrait sortir avant ce délai et le MNT 
réalisé servira de base aux mesures futures.  

Une cartographie de la craie a aussi été réalisée, ainsi qu’un échantillonnage pour analyses 10Be 
(cf. Chapitre 3, partie 5, p. 33). Nous nous sommes aussi aperçu que d’autres phénomènes 
participent à l’érosion de la plateforme : le délogement de blocs et la cryoclastie. 

 
Figure 12. Photo de bloc délogé (~1 m3) à l’avant d’un banc (avril 2008) ; le 
marteau à gauche est long de 43 cm. 

- L’hiver 2007-2008 a été plutôt mouvementé du point de vue des tempêtes. Conséquence ou 
pas, l’hiver a été caractérisé par un nombre important d’effondrement de falaises en 
Normandie (Duperret, comm. pers.) comme sur la Côte Basque (Aubié, comm. pers.). En 
parallèle, la plateforme, qui globalement se présente sous la forme d’un plan incliné avec 
quelques marches dues à des bancs très résistants, a montré des dommages importants situés 
sur le devant des marches. Ce mécanisme n’est pas à proprement parler un mécanisme 
d’érosion verticale mais il participe à l’érosion moyenne de la plateforme. Nous pouvons 
quantifier ce phénomène par comparaison de photographies prises avant et après les 
délogements. Et nous avons de la chance car la DDE de la Seine Maritime a réalisé un 
survol photographique de tout le littoral en 1986. La comparaison des photos de 1986 
géoréférencées (et orthorectifiées, si possible) avec celles de 2008 est en cours. 
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- L’hiver 2008-2009 a été très froid avec plus de dix jours consécutifs de gel intense (minima 
autour de -10°C). Nous avons mesuré les éclats dus au gel sur 18 carrés de 1,5 x 1,5 m2 
distribués sur toute la plateforme et sur toute lithologie. Nous avons évalué comme cela une 
érosion verticale de 0,8±0,5 mm pour l’hiver 2008-2009, sans observer de localisation 
préférentielle. 

Enfin nous avons proposé une nouvelle méthode de quantification long-terme du recul des 
falaises à Mesnil-Val. Cette méthode repose sur le 10Be mesuré sur la plateforme et sera présenté 
dans le Chapitre 3 (partie 5, p. 33). 

2.3 Modélisation expérimentale 

En parallèle à ces observations nous modélisons expérimentalement l’érosion de falaises dans 
un canal à houle, dans le cadre des travaux de thèse de Bastien Caplain. Les caractéristiques de 
l’expérience sont schématisées sur la Figure 13. Le batteur à houle est monochromatique et des 
images de côté comme de dessus sont prises à cadence rapide (entre 0,1 et 100 Hz). La falaise est 
modélisée par du sable humide. Ces travaux sont en cours, je ne présenterai que quelques résultats 
préliminaires. 

 
Figure 13. Canal à houle de l’IMFT. 

On observe que le recul de la falaise est initialement rapide et qu’il s’amortit rapidement, alors 
qu’une plateforme se crée, comme l’observent Damgaard et Dong (2004) pour une houle à 
incidence normale. Nous avons vérifié en premier lieu que les expériences sont reproductibles. La 
morphologie de la plateforme dépend des paramètres hydrodynamiques : nous avons représenté sur 
la Figure 14 les expériences réalisées en fonction du flux d’énergie et du nombre de similitude de surf 
(ou d’Iribarren). Le flux d’énergie F se formule par : 

Équation 3. ECF g=  
où Cg est la vitesse de groupe de l’onde et E la densité d’énergie de l’onde par unité de longueur, 
donnée par la théorie linéaire : 

Équation 4. 







+=

)2sinh(
21

2 kd
kd

k
Cg

ω
 

Équation 5. 2
8
1 gHE ρ=  

avec H la hauteur de houle, d la profondeur d’eau, ρ la densité de l’eau de mer, g, la gravité, k, le 
nombre d’onde (k=2π/λ, λ longueur d’onde) et ω, la pulsation (ω=2π/T, T période de l’onde). 
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Le nombre d’Iribarren ξ (ou nombre de similitude de surf) caractérise le déferlement en 
fonction de la pente du fond β et est défini par : 

Équation 6. 
λ
βξ

H
tan

=  

Enfin, nous avons fait varier la hauteur de la falaise comme le matériau constituant la falaise. Plus la 
falaise est haute, moins le recul se fait rapidement. Cela montre que le temps nécessaire à 
l’évacuation des matériaux de la falaise vers le large est limitant sur la vitesse de recul de la falaise 
dans nos manips ; il est probable que ce temps soit moins limitant en présence d’un courant parallèle 
au rivage qui est en mesure d’évacuer latéralement ces matériaux (Damgaard et Dong, 2004). De 
même nous avons observé une forte dépendance de la forme de la plateforme en fonction du 
matériau utilisé.  

 
 

Figure 14. Morphologie de la plateforme en fonction du flux d’énergie F et 
du nombre de similitude de surf (ou d’Iribarren ξ). On observe deux 
domaines, le premier présentant des morphologies « barrées », en bas 
(carrés), et le second des morphologies sans barres (ronds). Des vues de 
côté caractéristiques sont représentées (la falaise est à droite). 
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C h a p i t r e  3  

10BE : DATATIONS ET DEVELOPPEMENT METHODOLOGIQUE 

Les datations grâce au Béryllium-10 (10Be) et plus généralement son utilisation ont pris une 
place importante dans mes recherches entre autres car j’ai été amené à participer à la mise en place 
du laboratoire de préparation chimique du LMTG que je gère désormais, secondé par Christelle 
Lagane. Cette responsabilité et le délai de mise en place du laboratoire m’ont amené à me poser des 
questions sur la technique elle-même ; réflexions conjointes avec Sébastien Carretier le plus souvent. 
C’est pourquoi je présente le principe de la technique avant de passer aux différentes utilisations que 
nous en avons faites. 

1 Principe (version courte) 

Il me semble important ici de faire un rappel du fonctionnement des isotopes cosmogéniques 
produits in-situ, et plus particulièrement du cas du 10Be. Néanmoins, les notions abordées seront 
simplifiées et pour un tour plus complet de la question je renvoie à la volumineuse synthèse de 
Gosse et Philips (2001). 

Un isotope cosmogénique (ou cosmonucléide), est un isotope nouvellement formé par 
réaction entre un autre isotope (on parle de « cible ») et une particule de suffisamment forte énergie 
(> 10 MeV) pour induire une transformation nucléaire (on parle de « spallation »). L’ensemble des 
particules atteignant la Terre est appelé rayonnement cosmique ; ces particules ne passent pas 
l’atmosphère sans rencontrer d’autres éléments, et le rayonnement arrivant effectivement sur Terre 
est un rayonnement fait de particules dites « secondaires ». Le rayonnement arrivant à la surface de la 
terre est absorbé dans les premiers mètres de roche. On définit la longueur d’atténuation Λ par 
l’épaisseur de matière traversée pour diminuer le flux de particules cosmiques d’un facteur e ; pour 
les particules majoritaires permettant de générer le 10Be, les neutrons, cette longueur correspond à 
environ 1600 kg.m-2, soit de l’ordre de 60 à 80 cm dans les roches de la surface terrestre (Braucher et 
al., 2003). 

On parle d’in-situ lorsque les réactions, avec création de nouveaux noyaux, ont lieu directement 
dans la matrice cristalline. De nombreux isotopes sont alors créés parmi lesquels seuls une dizaine 
sont utilisés communément par les chercheurs. La plupart du temps car il s’agit d’atomes n’existant 
pas naturellement dans les minéraux. On appelle production P0, le taux de genèse de l’isotope 
cosmogénique considéré ; ce taux varie à la surface suivant la latitude et l’altitude et vaut ~5 at/g/an 
pour le 10Be au niveau de la mer et en haute latitude (voir Gosse et Phillips, 2001).  

L’équation générale d’évolution de la concentration C en isotope cosmogénique en fonction 
de la profondeur z et du temps t s’écrit :  

Équation 7. ),(),(),( /
0 tzC

dz
tzdCeP

dt
tzdC z λερ −−= Λ−   

où ρ est la masse volumique des roches traversées. ε représente le taux d’érosion qui a pour effet de 
diminuer la concentration des minéraux en isotopes cosmogéniques près de la surface. λ représente 
la constante de désintégration pour les isotopes cosmogéniques radioactifs (comme le 10Be). 
L’équation différentielle (Équation 7)  n’est pas facilement solvable. Il existe alors plusieurs façons 
classiques de la traiter : 
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(1) une inversion totale est faisable en essayant d’approcher les données par la meilleure courbe 
possible.  

Les courbes calculées de l’évolution de la concentration en fonction du temps pour différents 
taux d’érosion (Figure 15) montrent que deux approximations peuvent être utiles : 

(2) avec l’hypothèse que l’érosion est négligeable, ε = 0, l’Équation 7 se simplifie et on peut 
extraire t , qui correspond à un temps « minimum » Tmin car une même concentration en 
isotope cosmogénique correspond à un temps t > Tmin si ε > 0 : 

Équation 8.  
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Figure 15 : Courbes calculées d’évolution de la concentration en 10Be au 
cours du temps pour différentes valeurs du taux d’érosion ε (données en 
m/Ma). Ces courbes peuvent être divisées en plusieurs parties. Pour les 
temps d’exposition courts, la durée d’exposition est proportionnelle à la 
concentration : c’est le domaine d’utilisation en datation. Ce domaine est 
d’autant plus court que le taux d’érosion ε est fort. En revanche pour les 
temps d’exposition longs, les courbes sont asymptotiques et tendent vers 
une valeur de concentration C qui ne dépend que du taux d’érosion ε : c’est 
le domaine d’utilisation pour les mesures de taux d’érosion. Par exemple, 
pour la concentration C0, on déduit deux valeurs, Tmin, la durée minimale 
d’exposition (ε=0)  et εmax, le taux d’érosion maximum, les durées 
d’exposition inférieures et les taux d’érosion supérieurs étant impossibles 
(courbe inspirée de Siame et al., 2000). 

Dans la pratique, cette approximation sert à calculer des âges d’abandon de surfaces de 
dépôt (e.g., Siame et al., 1997; Van der Woerd et al., 2002; Regard et al., 2005 [5]). 

(3) De même, on peut supposer que le temps est infini, alors le taux d’érosion calculé est une 
estimation « maximale » (voir les courbes possibles de la Figure 15) :  
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Équation 9. 
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Dans la pratique, cette approximation permet d’extraire les taux d’érosion dans les 
montagnes où les roches qui s’érodent en surface sont remplacées par des roches de plus 
grande profondeur qui ont une concentration nulle en isotope cosmogénique (c'est-à-dire 
elles correspondent à Tinf) (e.g. Brown et al., 1995; Bierman et Caffee, 2001; von 
Blanckenburg, 2005). 

 
Figure 16 : Exemple de traitement de données de profil (données Pierre 
Lacan, programme d’inversion de S. Carretier). (A) données et meilleur 
profil de l’inversion (t = 15100 ans, ε = 2 m/Ma). (B) tableau des χ2 de 
l’inversion : plus les teintes sont claires, meilleure est l’inversion. Le tableau 
dessine une zone courbe dite en « banane » des couples (t,ε) les plus 
probables ; les courbes en rouge donnent les limites de la zone de confiance 
à 68% (1σ).  L’étoile donne la meilleure inversion. Les données proviennent 
d’une terrasse alluviale dans les Pyrénées, un âge dans la fourchette 10-20 
ka avec taux d’érosion modéré est très probable. 

Le système est complexe et dépend d’un certain nombre de facteurs, dont seuls les plus 
importants ont été indiqués ici. Les isotopes cosmogéniques ne sont pas simples d’utilisation et je 
m’implique dans des collaborations via mon expertise sur les isotopes cosmogéniques, 
essentiellement dans le domaine des datations (Thèse de Pierre Lacan à Pau par exemple). D’un 
autre côte, la multiplicité des facteurs modulant la production d’isotopes cosmogéniques a pour 
conséquence qu’ils peuvent être utilisés à de multiples fins (des variations du champ magnétique, 
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Carcaillet et al., 2004; aux taux d’enfouissement, Wolkowinsky et Granger, 2004), et que bien de leurs 
utilisations sont encore à inventer. 

2 Datation 

L’utilisation du 10Be en datation a été ma motivation première pour son utilisation. Elle est 
réalisée en général sur des dépôts fluviatiles en faisant l’hypothèse que le temps d’exhumation puis 
de trajet des échantillons depuis leur source a été négligeable, c'est-à-dire que la concentration en 
10Be est initialement négligeable (on notera que l’étude de la validité de cette hypothèse nous a 
conduit à des réflexions exposées plus loin).  

Nous avons négligé le plus souvent le taux d’érosion comme dans les zones arides d’Iran 
(Regard et al., 2005 [5]; 2006 [8]), ou de la côte sud du Pérou3

Figure 16

 (Saillard, 2008; Saillard et al., 2009 [12]). 
Dans les zones non arides ou pour les temps d’exposition longs, il devient nécessaire d’estimer le 
taux d’érosion. Cela peut être fait grâce à des données dans la même région d’étude (comme Hall et 
al., 2005 pour le sud Pérou), mais le plus souvent, l’ensemble du couple (ε, t) est estimé via une 
inversion complète de données de concentration en 10Be le long d’un profil vertical creusé dans la 
terrasse (voir  par exemple) (Ritz et al., 2003).  

Les inversions sont réalisées à l’aide d’un programme écrit par Sébastien Carretier. Ces 
inversions soulèvent quelques problèmes. En premier lieu, on se rend compte que l’héritage, c'est-à-
dire la concentration en 10Be acquise avant le dépôt, peut être non négligeable ; elle peut être due à 
l’histoire sur les pentes et dans la rivière (voir Carretier et al., 2009 [13] par exemple), ou bien par 
cannibalisation de terrasses (cf. Regard et al., 2006 [8]). Le problème est que l’héritage est différent 
pour chaque échantillon, à moins d’utiliser des sables ou amalgames pour limiter la variabilité 
intrinsèque de l’héritage (cf. Anderson et al., 1996). On aurait donc comme inconnues le taux 
d’érosion, le temps et l’héritage pour chaque échantillon alors que les données sont les 
concentrations de chaque échantillon. Il y aurait alors (n+2) inconnues pour n échantillons. C’est 
mathématiquement insolvable. Il est possible d’améliorer le système par exemple en utilisant 2 
isotopes différents (par exemple 26Al/10Be, ce qui permet de multiplier par deux les données), ou en 
minimisant les héritages. Je suis en train de travailler sur ces techniques, mais le programme que j’ai 
écrit n’a pas encore été validé.  

Nous avons appliqué et nous appliquerons ces méthodes aux datations des terrasses marines 
(thèse M. Saillard, 2008), et des terrasses fluviales (thèse E. Pépin en cours, thèse P. Lacan, 2008, 
surface des sables blancs à Iquitos au Pérou). 

3 Bilans d’érosion 

Comme nous l’avons vu, l’Équation 9 permet de donner un taux d’érosion localement grâce à 
la concentration en isotope cosmogénique en surface. Or, lorsqu’il y a érosion, cette couche de 
surface part dans les rivières qui servent alors de collecteur et il est possible de mesurer le taux 
d’érosion moyen du bassin versant moyennant un échantillonnage dans le lit de la rivière (e.g., 
Brown et al., 1995; Schaller et al., 2001; Safran et al., 2005; von Blanckenburg, 2005; Wittmann et al., 
2007; Kober et al., 2009). Evidemment, il faut que le bassin versant soit constitué de minéraux 
adéquats, or pour le 10Be on travaille communément avec le quartz qui est assez fréquent et se 

                                                 
3 Je n’ai pas réalisé les préparations ni les mesures dans le cadre de la thèse de Marianne Saillard. J’ai juste participé à l’exploitation de 

ces données. 
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dissout peu dans le transport (von Blanckenburg, 2005). La technique est jolie mais soulève pas mal 
de questions, sources d’un certain nombre de travaux. 

 
Figure 17. Échantillonnage des rivières de la façade pacifique des Andes 
(étoiles) et résultats d’ores et déjà obtenus (cercles proportionnels à la 
concentration en 10Be). 

Le point le plus critique est que cette intégration faite naturellement par la rivière moyenne 
certes les taux d’érosion mais dépend du taux de production fortement variable avec l’altitude. Cela 
nous avait poussé il y a quelques années à nous poser la question de l’importance de cette 
intégration, et nous nous étions aperçu qu’en prenant comme production la production moyenne, 
l’erreur faite sur le taux d’érosion moyen était faible, généralement de moins de 10%, sauf dans le cas 
des bassins à grand relief ou de l’utilisation du 14C comme isotope cosmogénique produit in-situ 
(Regard et Carretier, papier refusé). Depuis certains auteurs préconisent le calcul du taux de 
production moyen grâce aux MNTs (cf. Safran et al., 2005; Gayer et al., 2008). Cette approche un peu 
lourde a aussi l’avantage de prendre en compte les variations lithologiques au sein du bassin et en 
particulier leur contenu en quartz (cf. Figure 18)(cf. Safran et al., 2005).  

Ces limitations mènent les auteurs actuels à indiquer leurs résultats en concentrations et à 
réserver des calculs de taux d’érosion en discussion (Kober et al., 2009).  
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Grâce à un programme ANR jeune chercheur (projet ANDES porté par S. Carretier4

Figure 17

) nous 
avons fait un échantillonnage intensif des rivières de la façade pacifique des Andes entre Lima et 
Santiago du Chili ; les résultats sont présentés sous leur forme actuelle sur la . Le principal 
objectif de ce projet était d’observer comment se fait la transition entre le désert d’Atacama et les 
parties moins sèches (au nord de la zone d’étude) ou humide (au sud). Pour cette raison 
l’échantillonnage s’est toujours fait dans une position similaire par rapport à la structure des Andes, 
c'est-à-dire au débouché de  la cordillère principale. 

 
Figure 18. Carte du bassin de Huasco. Les taux d’érosion sont déterminés 
sur la partie grisée par la méthode BTH (Aguilar et al., soumis). Les taux 
d’érosion 10Be sont calculés sur les bassins verants dont les limites sont en 
pointillés (G. Aguilar et projet ANDES). 

L’échantillonnage a été réalisé dans les rivières et nous avons pris des échantillons variés en 
termes de granulométrie : des sables, des graviers (1-3 cm de diamètre) et des galets (5-10 cm). Pour 
certaines rivières l’échantillonnage a été augmenté, afin d’avoir l’évolution de la concentration dans 

                                                 
4 Ce projet nous a permis de recruter en post-doc pour un an Riccardo Vassallo. 
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les galets de l’amont vers l’aval, ainsi que sa variation en fonction de la granulométrie (comme cela a 
déjà était fait sur la vallée de Lluta (18°S) par Kober et al., 2009). Cette stratégie permettra de discuter 
des résultats des modèles de transport dans les rivières décrits plus bas, mais aussi de reconnaître la 
provenance dans les graviers et galets. Pour les rivières les mieux échantillonnées, nous espérons 
obtenir des cartes d’érosion, comme nous le faisons sur la vallée de Huasco (29°S). Ce travail 
(Huasco) fait l’objet de la thèse de German Aguilar (codirection R. Riquelme d’Antofagasta et J. 
Martinod), au cours de laquelle d’autres méthodes de détermination des taux d’érosion sont utilisées 
comme la méthode Black Top Hat (Aguilar et al., soumis) ; ces résultats sont représentés sur la 
Figure 18. 

Cette technique possède quelques limitations. En particulier, en plus de la lithologie, un certain 
nombre de processus et cas particuliers sont mal ou pas du tout pris en compte, comme les zones à 
érosion nulle, le déflation éolienne, l’histoire des roches dans le régolithe, le masque de la 
topographie, les variations temporelles de la provenance de la décharge sédimentaire, les glissements 
de terrain, etc. Je pense me pencher à l’avenir sur certains de ces cas. Nous avons commencé à nous 
intéresser à la contribution du transport dans les rivières à la concentration finale en isotopes 
cosmogéniques. Ces travaux font l’objet de la partie suivante. 

4 Transport dans les rivières 

 
Figure 19. Distribution des concentration et taille des galets à l’exutoire 
d’une rivière coulant dans une vallée sans (a) ou avec (b) possibilité de 
stockage (vallée large). Th est le temps nécessaire pour exhumer les cailloux 
les plus gros et Tr est le temps maximum de trajet le long de la rivière. Hill. 
inher. et final conc. représentent respectivement les concentrations au 
moment où le caillou passe des pentes à la rivière et à son arrivée à 
l’exutoire de la rivière (Carretier et al., 2009 [13]) ; les ronds au dessus des 
« boîtes à moustaches » correspondent aux valeurs qui s’écartent de plus de 
2 fois l’écart-type. La distribution initiale des tailles est uniforme avec des 
rayons compris entre 1 et 15 cm. 

Afin de mieux comprendre ce que veut dire une concentration en isotope cosmogénique dans 
les sédiments d’une rivière, nous avons écrit un modèle numérique très schématique d’une rivière et 
du devenir des blocs qui y sont transportés, depuis leur source sur les pentes (Carretier et Regard, 



 

33 

soumis [20]). Ce modèle inclut les processus de pente et d’exhumation d’un rocher, puis son 
transport dans la rivière, transport au cours duquel il peut être temporairement piégé dans des 
sédiments (terrasse par exemple). Ce transport est d’autant plus rapide que le rocher est petit alors 
qu’au cours du transport les blocs rétrécissent par attrition (érosion des enveloppes superficielles). 

Dans un premier travail (Carretier et al., 2009 [13]), nous avons calculé la concentration en 
isotopes cosmogéniques au centre des cailloux. Nous avons montré que l’attrition augmente la 
variance dans la concentration finale d’une classe granulométrique donnée, car cette dernière 
regroupe à la fois des grains initialement petits et des grains dont la taille a diminué au cours du 
transport. Nous avons aussi montré que l’essentiel de la concentration en cosmonucléides est 
acquise avant le transport, pour les rivières sans stockage. En revanche, la possibilité de stockage 
temporaire peut considérablement changer les concentrations en isotopes cosmogéniques (Figure 
19). 

 
Figure 20. Effet de la vitesse de transport β sur l’évolut ion de la 
concentration en isotopes cosmogéniques en périphérie des blocs pour 
deux tailles initiales 0,1 et 0,5 m (Carretier et Regard, soumis [20]). 

Dans un second temps nous avons complété le modèle numérique qui désormais calcule la 
concentration en isotopes cosmogéniques au centre et à la périphérie des blocs, dont nous avons 
pris un spectre de dimension plus large (Carretier et Regard, soumis [20]). L’évolution le long de la 
rivière dépend essentiellement de la vitesse de transport, du taux d’attrition et encore de la possibilité 
de stockage dans les vallées (voir la Figure 20 pour l’effet de la vitesse de transport). Ces cas se 
distinguent par la forme des courbes de la concentration en fonction de la distance parcourue le long 
de la rivière. Ceci devrait permettre d’obtenir des informations sur le taux d’attrition ainsi que la 
vitesse de transport dans la rivière. Nous allons chercher à mettre en évidence cette possibilité dans 
des cas naturels car ces deux grandeurs sont difficiles à quantifier.  

5 Système plateforme/falaise 

Comme nous l’avons vu dans le Chapitre 2, un système plateforme/falaise évolue sous l’effet 
combiné du recul de la falaise et de l’érosion de la plateforme. Il n’en a pas toujours été ainsi et le 
début de l’histoire daterait de la remontée du niveau de la mer après la période glaciaire à un niveau 
sensiblement équivalent à l’actuel (Clark et al., 1978). Dans la Manche ce retour est daté à environ 
6000 ans (Lambeck, 1997; Edwards, 2001, 2006; Antoine et al., 2007). En fait il ne s’agit 
probablement pas du début de l’histoire puisque la mer était à peu près au même niveau durant 
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l’interglaciaire précédent (Hénaff et al., 2006). En poussant un peu l’hypothèse, nous pouvons 
envisager qu’il y avait alors un système plateforme/falaise actif, qui a été abandonné ensuite pour la 
durée de la période glaciaire. D’un point de vue des isotopes cosmogéniques produits in-situ, cela se 
serait traduit par une longue exposition de la plateforme (Figure 21). En revanche, les zones 
découvertes depuis le retour de la mer ont des concentrations faibles (Figure 21). Entre les deux, on 
doit trouver un saut de concentration matérialisant la position de la falaise fossilisée durant la 
dernière période glaciaire (Regard et al., soumis [19]). 

 
Figure 21. Évolution du système plateforme/falaise après le dernier 
interglaciaire. La concentration en isotopes cosmogéniques est schématisée 
par la taille des losanges. 1- pendant la période glaciaire, la falaise est 
fossilisée et la concentration en isotopes cosmogéniques croît au niveau de 
la plateforme. 2- remontée du niveau de la mer (~6 ka), reprise du recul de 
la falaise. 3- état actuel : sur la plateforme, on attend un saut de 
concentration en isotopes cosmogéniques entre les zones faiblement 
concentrées, récemment découvertes par le recul de la falaise et des zones 
fortement concentrées là où la plateforme était déjà en place au moment du 
dernier interglaciaire (Regard et al., soumis [19]). 

Nous avons échantillonné le site de Mesnil-Val en Normandie en espérant trouver le saut de 
concentration. Les vitesses de recul de la falaise sont en fait trop rapides et nous n’avons pu 
qu’échantillonner jusqu’à 600 m de la falaise (Figure 22). Du coup, nous avons modélisé les 
concentrations attendues en prenant en compte la marée et en supposant le système en équilibre 
dynamique (Équation 2 vérifiée). Les courbes obtenues pour différentes vitesses de recul sont 
dessinées sur la Figure 22. Nous avons ensuite extrait la meilleure courbe en minimisant le χ2, 
indiquant une vitesse la plus probable de l’ordre de 24 cm/an. Nous avons fait quelques tests de 
sensibilité afin de nous rendre compte de l’évolution de cette évaluation en fonction de paramètres 
mal connus (comme la densité en grand de la craie, entre 1600 et 1900 kg/m3, Mortimore et al., 
2004). Nous proposons au final une vitesse de 25±5 cm/an (Regard et al., soumis [19]). Il faut 
remarquer que d’après cette vitesse, notre calcul n’est valable que sur 600 m c'est-à-dire que sur 
~2500 ans. Sur cette période nous observons une vitesse pas sensiblement différente de la vitesse 
observée sur 30 ans (~15 cm/an, Costa et al., 2004), mais probablement supérieure, ce qui implique 
que le système est en train de ralentir. L’action de l’homme ne semble pas avoir augmenté 
significativement cette vitesse de recul. 
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Figure 22. Concentrations mesurées sur la plateforme à Mesnil-Val (carrés) 
en fonction de la distance à la falaise et concentrations modélisées pour 
différentes vitesses de recul de la falaise (courbes) ; la zone en grisé 
correspond aux vitesses les plus probables, entre 20 et 30 cm/an (Regard et 
al., soumis [19]).  
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P e r s p e c t i v e s  e t  p r o j e t  d e  r e c h e r c h e s  

PERSPECTIVES : LA FORMATION DES TERRASSES (MARINES OU NON) 

Dans cette partie j’aborderai mes projets de recherches. Certains découlent directement de 
mes travaux de recherches passés, voire sont déjà en cours. D’autres correspondent à un objectif 
moins immédiat. L’objectif majeur à court terme est une meilleure compréhension de la 
morphologie des côtes rocheuses et de leurs terrasses. Cette morphologie est probablement liée au 
climat comme d’ailleurs les terrasses fluviales (problématique déjà abordée dans Regard et al., 2006 
[8]). A plus long terme mon désir est de revenir explorer la géodynamique avec cette connaissance 
de la morphogenèse côtière comme continentale. 

1 Falaises actuelles 

1.1 Prolongation des travaux d’observation 

Je souhaite prolonger mes travaux sur les systèmes plateforme/falaise. Outre les travaux en 
cours en Normandie, une demande de financement a été rédigée pour travailler sur la Côte Basque 
qui se distingue de la Normandie par la lithologie et un marnage moindre. Une exploration 
nécessaire est celle des zones microtidales afin de voir si elles sont propices au développement de 
plateformes, ce qui ne semble pas être le cas à première vue. 

Un autre domaine important est d’essayer de confirmer le traçage au 10Be des plateformes, et 
surtout de vérifier s’il est possible de trouver l’emplacement de la falaise fossile ce qui validerait 
définitivement la méthode. Nous avons demandé un financement pour réaliser cela sur la côte 
Basque où les vitesses de recul sont plus faibles (Aubié et al., 2005). 

1.2 Canal à houle 

Nous avons automatisé le traitement des images des manips en canal à houle. L’exploitation 
des données est en cours et peut être représenté sous la forme de vues 3D représentant l’évolution 
du profil de plateforme/falaise au cours du temps (Figure 23). Cela va permettre d’analyser un 
certain nombre de paramètres comme les migrations sédimentaires, la rythmicité de la position des 
rides, etc. 

De façon intéressante, nous avons observé que certaines caractéristiques de houle conduisent 
à des morphologies de plateforme (Figure 14). Il est important de comprendre le développement de 
ces plateformes en canal à houle. L’observation de la mise en place de la plateforme semble (pour 
l’instant dans une unique expérience) se faire en peu de temps alors que l’expérience a commencé 
depuis longtemps (Figure 23). Une question importante est de savoir si finalement les plateformes 
sont une morphologie érosive ou plutôt une morphologie qui traduit un certain équilibre avec la 
houle incidente, comme le montreraient les expériences en canal à houle pour lesquelles la 
plateforme est formée par un matériau non cohésif. 

Il est à noter que nous avons observé ces phénomènes pour une granulométrie donnée 
(d = 400 μm). Nous allons dans les mois à venir tester une granulométrie plus fine ( d = 100 μm). 
Nous espérons aussi réaliser des expériences avec un matériau mixte fait de petites particules 
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(d = 30 μm) remplissant les interstices entre les grosses (d = 400 μm), permettant de créer une 
cohésion qui ne disparaîtrait pas sous l’eau (maintien des ponts capillaires).  

De plus, nous sommes en train d’adapter sur le canal une pompe permettant de recréer la 
marée. Des expériences sont programmées pour le milieu de l’année 2010. 

Enfin, le canal devrait être amélioré d’ici quelques années avec un batteur à houle permettant 
de faire des houles avec un spectre de fréquences défini. Cela permettra d’observer comment évolue 
le système avec des climats de houle différents et en particulier de connaître la contribution des 
évènements extrêmes. 

 
Figure 23. Évolution temporelle de l’évolution du profil d’une plage se 
muant en plateforme (à t~10h).  

1.3 Dynamique des blocs en pied de falaise 

Un paramètre mal étudié de la dynamique des plateformes et falaises est le devenir des 
matériaux effondrés (Figure 24). On observe par exemple en Normandie que ceux-ci peuvent mettre 
quelques années voire jusqu’à cent ans à être évacués5

                                                 
5 Je pense en particulier à l’effondrement du chien neuf près de Senneville-sur-Fécamp qui a eu lieu dans les années 1920 (

. Ces blocs sont très hétérométriques et il est 
probable que certains sont déplacés par la houle alors que les plus gros restent en place ou ne sont 
déplacés que lors de tempêtes (Hearty, 1997; Noormets et al., 2002). Nous avons observé des blocs 

Figure 24). 
Ses débris occupent toujours la plateforme ont jusqu’à présent bloqué le transit sédimentaire des galets. Ce transit commence depuis 
quelques années à passer l’obstacle (Costa, comm. pers.). 
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manifestement déplacés par les tempêtes d’hiver à Senneville-sur-Fécamp lors de notre visite en avril 
2008 (Figure 24). Le déplacement de ces blocs est encore mal connu et doit être mis en relation avec 
des blocs qui « escaladent » des falaises (Hall et al., 2006) ou bien qui passent d’un côté à l’autre de 
digues (comme sur la Côte Basque, Plumerault, 2009). La mise en mouvement de ces blocs fait 
l’objet d’études (cf. Plumerault et al., 2009), et je compte participer à leur compréhension en 
observant à quelle vitesse ces blocs bougent en fonction de leurs dimensions et du climat de houle. 
Ceci pourrait être fait à l’échelle de l’année avec les données laser de Mesnil-Val ou bien à une 
échelle plus fine sur la côte Basque (projet soumis INSU 2010). 

 
Figure 24. Plateforme de Senneville-sur-Fécamp. Remarquer les blocs 
présents sur la plateforme et l’effondrement du Chien Neuf à l’arrière plan. 

1.4 Modélisation numérique 

En parallèle à ces travaux, nous pensons réaliser des modélisations numériques de l’évolution 
du système plateforme/falaise. Notre premier essai a été réalise en automate cellulaire (Figure 25). 
Ces modèles pour l’instant bien simplistes nous aident à formuler les besoins d’un futur modèle plus 
réaliste. 

Ces modèles vont être écrits de façon à être compatibles avec des modèles d’évolution des 
paysages du type CIDRE (développement S. Carretier et B. Poisson).  
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Figure 25. Vue 3D d’un modèle numérique en automate cellulaire de 
l’évolution d’un système plateforme/falaise (réalisation S. Baratchart). 

2 Données sur les terrasses et étude de leur mise en place 

Une des façons d’étudier un objet géologique est de compiler beaucoup de données le 
concernant et d’essayer d’en tirer des conséquences quant à la variabilité de ses formes ou de ses 
origines. Avec ce genre d’approche je cherche à comprendre les terrasses marines et –pourquoi pas– 
les terrasses fluviales. 

2.1 Compilation de données sur les terrasses marines 

2.1.1 Comparaison des caractéristiques géométriques des terrasses 

Avec une étudiante de M2, Irene De La Torre (2009), nous avons commencé à faire une étude 
statistique sur les terrasses marines de l’île de San Clemente en Californie. Cette île a de nombreux 
intérêts. Le premier est la disponibilité d’un MNT américain de bonne résolution (~10 m). Ensuite, 
cette île présente de nombreuses terrasses marines sur une lithologie assez homogène et avec une 
orientation peu variable (Muhs, 1983). Nous y avons fait des profils sériés (une trentaine) et nous 
avons comparé l’enregistrement des terrasses en termes de largeur, de pente ou encore de taux de 
présence, car la cannibalisation a détruit un certain nombre de terrasses. Nous avons aussi fait un 
travail de chronologie reposant sur les données de la littérature ainsi que les principes de 
morphostratigraphie. Les données ont été normalisées par rapport à la terrasse la plus souvent 
présente6

Figure 26

, celle du MIS 5e. Cela permettra de comparer ces résultats avec d’autres sites aux 
caractéristiques différentes. Ce travail de comparaison avec d’autres sites a été initié, grâce à quelques 
autres sites bien connus (De La Torre, 2009). Pour l’instant peu de choses en ressortent si ce n’est 
que les terrasses des niveaux des MIS 9c et 11 paraissent bien marquées ( ), et cela pourrait 
être mis en relation avec la longue durée probable du MIS 11, dont nous avons déjà parlé au 
Chapitre 2, dans la partie 1.1 (page 17). 

                                                 
6 Ce fait n’a jamais été prouvé. C’est seulement ce qui ressort de ma propre expérience et de mes discussions avec des spécialistes des 

terrasses marines. 
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Figure 26. Largeur et pente normalisées à celles de la terrasse de MIS 5 (ou 
MIS 5e) (De La Torre, 2009), pour les terrasses de San Clemente 
(Californie, Muhs, 1983; Muhs et al., 2002), Santa Cruz (Californie, Perg et 
al., 2001), South Taranaki (Nouvelle Zélande, Pillans, 1983), et Altos de 
Talinay et Chala (Saillard, 2008; Saillard et al., 2009 [12]). La terrasse la plus 
large et la moins inclinée est généralement celle du MIS 5. Les terrasses des 
niveaux des MIS 9c et 11 se distinguent par des largeurs importantes et 
pentes faibles, de même que les terrasses des niveaux des MIS 15 et 17, 
mais pour ces dernières les informations collectées sont moins fiables en 
particulier le calage chronologique. 

2.1.2 Base de données mondiale sur les terrasses 

J’ai déjà parlé de la base de données sur les terrasses à l’échelle globale mise en place sous 
l’impulsion de K. Pedoja (cf. partie 1.2, p. 19). Des données des terrasses au dessus de celle du 
niveau du MIS 5e y sont présentes. L’analyse de ces données donnera sans doute des informations 
sur les caractéristiques moyennes de ces terrasses, ainsi que la possibilité de niveaux mondialement 
mieux marqués que d’autres probablement suivant une origine climatique. 

2.2 Terrasses fluviales 

Mon travail n’est pas dédié aux terrasses fluviales. Cependant mes travaux de tectonique active 
(en Iran par exemple, cf. Regard et al., 2006 [8]) de même que les travaux que j’ai réalisés sous 
l’impulsion d’autres chercheurs de mon entourage (en Amazonie et dans les Pyrénées), m’ont amené 
à m’intéresser aux terrasses fluviales, et en particulier au moment de leur mise en place en terme de 
climat. C’est une thématique que je ne souhaite pas négliger. Parmi les travaux que je souhaite mener 
est de compiler les données sur les âges des terrasses dans la zone subandine, car elles sont peut-être 
liées au même épisode climatique. 
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3 Retour à la géodynamique 

3.1 Exploration géodynamique de la base de données mondiale sur les terrasses 

La base de données mondiale sur les terrasses déjà décrite contient les données 
géodynamiques en chaque site. Pour l’instant nous avons diagnostiqué que les zones de subduction 
montrent un taux de soulèvement moyen plus fort que les zones stables (Figure 27)(Pedoja et al., 
soumis [18]). Cette information –pas révolutionnaire par essence– va être affinée par l’analyse des 
vitesses de soulèvement en fonction des vitesses de plaques, de la distance terrasse/fosse, etc. 

 
Figure 27. Distribution des taux de soulèvement en fonction des régions et 
des contextes géodynamiques : convergence en rouge, marges stables en 
bleu. 

3.2 Andes et topographie dynamique 

Tous ces travaux m’ont amené à connaître des bribes de l’histoire du soulèvement dans les 
Andes (et en Amazonie). L’objectif suivant est d’arriver à faire une synthèse correcte des 
connaissances sur ces mouvements et de les comparer avec la dynamique de la subduction. En 
particulier je m’intéresserai à la mise en place des segments de subduction plane et à la conséquence 
de la convergence des plaques Nazca et Amérique du Sud en termes de topographie dynamique. 

3.3 Confrontation avec des modèles  

Les modèles analogiques mais aussi numériques offrent, ou vont offrir, de nouvelles vues sur 
le soulèvement et sa distribution (cf. Gerbault pour les modèles numériques).  Il me semble normal 
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que mes travaux de recherche s’orientent vers une confrontation (ou plutôt un échange d’idées), 
avec ces modèles. Par exemple les modèles précisent la localisation et la dynamique des 
soulèvements. En fonction de ces nouvelles connaissance, nous irons chercher les indice de 
soulèvement aux endroits les mieux appropriés pour comprendre leur signification.  

4 Développements en cosmonucléides 

Enfin, en ce qui concerne les isotopes cosmogéniques, je vais continuer à essayer de 
comprendre la distribution des concentrations dans les rivières, pour exploiter l’information en 
termes de processus dans les rivières mais aussi, ce qui était une des finalités premières de notre 
questionnement, pour mieux comprendre l’état initial des échantillons dans les terrasses. 

Au niveau du laboratoire, je compte améliorer le labo pour traiter les échantillons pour 
l’analyse du 26Al. Je souhaite aussi explorer les potentialités du 14C produit in-situ dans les rivières 
comme sur les plateformes. 

5 Les Pyrénées 

Je n’en ai pas parlé encore, mais j’aimerais bien un peu plus travailler dans cette région 
d’accueil qui est le sud-ouest de la France. En termes de géomorphologie essentiellement : cône de 
Lannemezan, surfaces pyrénéennes… J’ai pris contact avec l’INRAP (Institut National de 
Recherches en Archéologie Préventive) et j’espère pouvoir mettre à profit leur jeu de données 
régionales afin de mieux définir la chronologie de la mise en place du réseau de drainage de la 
Garonne par exemple. 
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RESUME 

Cette Habilitation à Diriger des Recherches fait le point sur mes activités passées dans les 
domaines de la tectonique active, géomorphologie et datations 10Be. Ces activités disparates sont 
centrées autour d'un même thème qui est la signification du relief au dessus des zones de subduction. Au 
cours de ces années je me suis progressivement intéressé aux mouvements verticaux. Ceux-ci sont 
particulièrement bien enregistrés par les morphologies côtières et en particulier par les terrasses marines. 
Ces dernières se sont formées au cours des précédentes périodes interglaciaires, lorsque le niveau de la 
mer était haut, à peu près au même niveau que l'actuel. Ainsi, ces terrasses contiennent une information 
de qualité sur le soulèvement à l'échelle de quelques centaines de milliers d'années. Dans le détail, les 
séquences de terrasses montrent des variations morphologiques qui renferment probablement plus 
d'informations que leur altitude seule. C'est pourquoi je me suis intéressé à des cas de terrasses en 
formation : les plateformes côtières, via l'étude de terrain mais aussi la modélisation. J'ai par ailleurs 
travaillé sur la signification des concentrations en 10Be, et en particulier mis au point une méthode de 
quantification long-terme du recul des falaises. Ce mémoire se termine sur les perspectives d'avenir en 
continuité avec ces travaux sur la formation des terrasses, la vitesse d'évolution des plateformes ainsi 
que sur leurs caractéristiques en fonction des contextes géodynamiques.  
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