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Introduction  générale 

 

Sur la période 1900-2004, les statistiques mondiales des catastrophes naturelles montrent 

qu’en moyenne les catastrophes naturelles font 30 000 victimes par an. Cependant des catastrophes 

naturelles majeures peuvent faire de nombreuses victimes comme lors du tsunami de Sumatra le 

26 Décembre 2004 (220 000 victimes) ou encore lors du séisme en Haïti le 12 Janvier 2010 (230 000 

victimes). Depuis 2000, environ 400 catastrophes naturelles sont recensées annuellement affectant 

environ 200 millions de personnes par an (Centre for Research on the Epidemiology of Disasters 

(CRED) database ; Guha-Sapir et al., 2011). Sur la période 1990-2007, les inondations, les tempêtes 

et les cyclones représentent environ 60 % des catastrophes naturelles mondiales (Guha-Sapir et al., 

2011), ce qui propulse ce type d’aléa naturel d’origine atmosphérique comme le plus destructeur au 

niveau mondial. En France, près de 80 % des indemnisations de catastrophes naturelles proviennent 

des inondations. 

A l’échelle mondiale, environ 400 millions de personnes vivent à moins de 20 km d’une côte 

(Small et al., 2000 ; Gornitz et al., 2002). Ces zones côtières, souvent basses, concentrent une part 

importante de la population, qui est estimée à 30 millions de personnes en Europe (Anthoff et al., 

2006). Le littoral apparaît donc comme une zone sensible, à forte vulnérabilité, où il est nécessaire 

d’évaluer les aléas naturels afin d’y réduire les risques.  

Tout type de risque naturel peut affecter la zone côtière : les séismes, les éruptions volcaniques, 

les inondations et les mouvements de terrain. Certains aléas d’origine atmosphérique comme les 

cyclones et les tempêtes, ou d’origine océanique comme les tsunamis, conduisent typiquement à un très 

haut niveau de risque en zone côtière, en particulier sur les zones basses à haute concentration de 

population.  

Le secteur d’étude, situé sur la Communauté d’Agglomération Havraise (CODAH) en 

Haute-Normandie, est soumis à des aléas naturels récurrents, au même titre que ceux subis en zone 

continentale régionale. Il s’agit des mouvements de terrain et des inondations. Les effondrements de 

type karstique ou anthropiques, appelés localement marnières (ou fontis) représentent une menace 

constante sur l’ensemble du plateau crayeux haut-normand, du fait de la méconnaissance de 

l’emplacement exact des zones sous-terraines excavées. Les inondations suite à des événements 

pluvieux intenses sont régulièrement observées dans des zones dépressionnaires, qu’elles soient 

urbanisées ou naturelles.  
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La ville du Havre (VDH) , construite en partie sur les alluvions de l’estuaire de la Seine et en 

partie sur le plateau crayeux cauchois de la bordure ouest du Bassin de Paris, est soumise à deux aléas 

naturels typiques, pouvant conduire à un risque pour les populations : les mouvements de terrain en 

front de falaise et les submersions marines de zones côtières basses (ville basse du Havre et Grand Port 

Maritime du Havre (GPMH). 

L’aléa mouvement de terrain, en particulier lorsqu’il est observé en front de falaise se traduit 

par des effondrements ou des glissements dont l’emplacement précis et la période de retour est 

difficilement prévisible (Duperret et al., 2004 ; Mortimore et al, 2004). C’est donc un aléa qui présente 

un caractère aléatoire, non résolu à ce jour. Une quantification des taux d’érosion des secteurs de 

falaises littorales de craie a déjà été réalisée en Haute-Normandie et Picardie (Costa et al, 2000 ; 

2004), mais aucune étude moderne visant à quantifier l’érosion n’avait jusqu’alors été dédiée au secteur 

de falaises côtières à embase de roches meubles, situé au nord du Havre sur le secteur de la CODAH. 

La livraison d’une imagerie LiDAR  et d’orthophotographies aériennes récentes à haute résolution a été 

l’occasion d’engager cette étude sur le territoire de la CODAH. Les submersions marines, 

contrairement aux autres types d’inondations en liaison directe avec les précipitations atmosphériques, 

sont plutôt soumises aux variations naturelles du niveau marin et résultent d’une conjonction entre un 

effet de marée et des systèmes atmosphériques dépressionnaires. Cette combinaison d’effets peut 

conduire à des surcotes marines, fréquemment observées le long des côtes de Manche orientale (Costa, 

1997 ; Costa et Delahaye, 2005 ; Pirazolli et al, 2006 ; Caspar et al, 2007) et peuvent conduire à des 

submersions marines lorsqu’elles ont lieu au moment d’une marée haute de vive-eau (Caspar et al, 

2007 ; 2010). 

Dans ce contexte, les variations long terme du niveau marin nécessitent d’être intégrées dans 

ces études, pour mieux prévoir l’impact d’un changement climatique potentiel sur les risques côtiers. 

Les estimations actuelles du 4ème rapport d’évaluation du GIEC indiquent une hausse prévisible du 

niveau marin moyen de 18 à 59 cm d’ici à la fin du XXIème siècle (GIEC, 2007). Il s’agit d’une 

augmentation globale qui montre de fortes variations régionales et qui nécessite d’être analysée à une 

échelle plus fine, pour être utilisée au niveau d’études localisées.  

Un état des lieux des risques naturels côtiers est indispensable pour une bonne gestion du 

territoire et passe par une connaissance précise des aléas en caractérisant leur fréquence d’occurrence et 

leur ordre de grandeur. Le couplage des aléas à une estimation de la vulnérabilité en zone urbaine et 

naturelle permettra de mieux définir ce type de risque naturel sur le territoire de la CODAH. 

Ce manuscrit propose de quantifier les aléas naturels côtiers autour de la ville du Havre, de 

décrire leurs modalités de mise en place et leur évolution passée pour mieux estimer leur impact futur 

sur le territoire et les populations dans un contexte de changement climatique. 
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Le manuscrit est organisé en plusieurs parties.  

La première partie est centrée sur une présentation du secteur d’étude. Le chapitre 1 est dédié 

à une présentation du trait de côte du Pays de Caux, puis le contexte météo-marin régnant en Manche 

orientale est présenté dans le Chapitre 2. Le Chapitre 3 (matériel et méthodes) détaille les outils 

d’observation et les données utilisées pour l’étude de l’interface terre-mer (SIG, photographies 

aériennes, LiDAR).  

La deuxième partie du manuscrit est centrée sur l’étude de l’aléa submersion marine sur la zone 

urbaine du Havre. Cette partie est concentrée dans le chapitre 4, présenté sous la forme d’une 

publication, actuellement en révision. 

La troisième partie est dédiée à l’aléa érosion des falaises littorales sur le secteur de la pointe de 

Caux. Le Chapitre 5 traite de la dynamique gravitaire du trait de côte rocheux. Le Chapitre 6 est 

consacré à l’estimation des volumes érodés et le Chapitre 7 à la quantification de l’érosion (estimation 

des taux d’érosion, temps de formation du talus d’éboulement et effet des variations du niveau marin 

sur ce talus). 
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Chapitre I Le trait de côte du Pays de Caux 

 

 

Ce chapitre propose une présentation générale du territoire sur lequel est menée cette étude. 

Le secteur d’étude est centré sur la ville du Havre et le territoire de la CODAH, eux-mêmes sous-

ensembles de la pointe de Caux. La ville et son agglomération sont situées à l’interface entre plusieurs 

unités géomorphologiques et territoriales. Les espaces naturels et urbains cohabitent sur ce territoire, 

mais ces entités s’interpénètrent et méritent d’être finement définies. Ainsi, le chapitre présente la 

notion de trait de côte (1.1), les modalités de son érosion (1.2), le contexte géologique de la pointe de 

Caux (1.3), et la notion de territoire urbain géré par la CODAH incluant la ville du Havre et sa zone 

portuaire (1.4).  
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1.1 Le trait de côte 

Le littoral est une zone complexe où s’exercent de nombreux processus. Le littoral est très 

souvent constitué de plusieurs unités, qu’elles soient territoriales (limites administratives, activités), 

géologiques (nature des formations du trait de côte) ou géomorphologiques (estuaires, côtes sableuses, 

côtes rocheuses, zones aménagées et portuaires). 

 

1.1.1 Le problème du trait de côte cartographique 

Le trait de côte est la frontière entre le domaine marin et le domaine terrestre (Dolan et al., 

1980). Cette définition simplifiée, généralement retenue, correspond à la définition du littoral qui 

représente une bande côtière alors que le trait de côte, comme son nom le laisse entendre, est une 

ligne. Le trait de côte est défini comme la limite jusqu'à laquelle peuvent parvenir les eaux marines, 

c’est-à-dire l'extrémité du jet de rive lors des hauts niveaux d’eau survenant aux plus hautes mers de 

vives-eaux. En pratique, le trait de côte a longtemps été défini comme une limite relativement floue 

correspondant « au bord de l'eau calme lors des plus hautes mers possibles » (Guilcher, 1951 ; 

Roubertou et Bonneval, 1965). En réalité, la position du trait de côte change continuellement par le 

déplacement de sédiments dans la zone littorale dû à la variation du niveau marin et aux paramètres 

hydrodynamiques locaux (Boak and Turner, 2005). 

Deux groupes d’indicateurs du trait de côte sont généralement utilisés : (1) les indicateurs 

morphologiques qui correspondent à des limites observables sur le terrain et (2) les indicateurs de 

niveaux marins qui correspondent à des hauteurs d’eau déterminées par statistiques (Boak and Turner, 

2005). Selon la thématique de l’étude, l’un des deux groupes d’indicateurs est choisi en fonction des 

objets étudiés et de l’échelle d’observation. Ainsi, les indicateurs morphologiques vont généralement 

être cartographiés à des échelles plus précises que les indicateurs de niveaux marins qui vont être 

appliqués sur des zones plus importantes. 

 

1.1.1.1 Le trait de côte cartographique français 

En France, l’existence de deux références altimétriques, l’une maritime et l’autre terrestre, a 

aussi participé au manque de clarification de la délimitation du trait de côte. En effet, le zéro 

hydrographique indiqué sur les cartes marines du Service Hydrographique et Océanographique de la 

Marine (SHOM) est défini par le niveau théorique le plus bas atteint par les basses mers 

astronomiques (coefficient 120) (PBMA), tandis que le zéro des cartes terrestres de l’Institut 
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Géographique National (IGN) (0 NGF-IGN69, Nivellement Général de la France) est défini par le 

niveau moyen de la mer au niveau du marégraphe de Marseille. Aucun de ces deux référentiels, 

indicateurs d’élévations, ne correspond au trait de côte morphologique, surtout dans les zones à fort 

marnage, où le zéro hydrographique est situé à plusieurs mètres en-dessous du zéro NGF (Fig. I.1).  

 

Fig. I .1 : Références altimétriques et trait de côte (exemple au Cap de La Hève, Le Havre). Le trait de côte est représenté par 

plusieurs tracés : le zéro hydrographique (ZH), le zéro NGF (niveau marin moyen à Marseille), le trait de côte national 

Histolitt (PHMA)  et un trait de côte local recalculé sur le secteur d’étude (Cap de La Hève-Cap d’Antifer), avec des données 

topographiques LiDAR (PHMA). 

Les références altimétriques maritimes classiquement utilisées sont indiquées dans le tableau 

suivant, pour les marégraphes des ports du Havre et d’Antifer (Tableau I.1). Au Havre, la différence 

entre le zéro hydrographique de la Carte Marine du Havre (CMH) et le zéro terrestre (NGF) est telle 

que : 0 m NGF= 4.378 m CMH. 

Références Altimétriques Maritimes PHMA  PMVE  PMME  NM  BMME  BMVE  PBMA  

Le Havre (m CMH)  

(O NGF = 4,378 m ZH) 
8,42 7,90 6,60 4,88 2,85 1,20 0,28 

Antifer (m CMH)  

(O NGF = 4,410 m ZH) 
8,56 8,00 6,65 4,87 2,85 1,25 0,44 

Tableau I .1 : Références Altimétriques Maritimes aux marégraphes du Havre et d’Antifer par rapport au référentiel Côte 

Marine du Havre (CMH) (SHOM, 2011).  

PHMA  : Plus Haute Mer Astronomique, PMVE : Pleine Mer de Vive-Eau moyenne (Coef. 95), Pleine Mer de Morte-Eau 

moyenne (Coef. 45), NM : Niveau Marin moyen, BMME : Basse Mer de Morte-Eau moyenne (Coef. 45), BMVE : Basse 

Mer de Vive-Eau moyenne (Coef. 95), PBMA  : Plus Basse Mer Astronomique (Coef. 120). 
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1.1.1.2 Le trait de côte Histolitt 

Sur le littoral français, un partenariat SHOM-IGN a permis de déterminer le trait de côte 

Histolitt (1/15 000 ème en moyenne) regroupant l’ensemble des données existantes au niveau maritime 

et terrestre (Fig. I.1). Le trait de côte Histolitt modélise ainsi le trait de côte théorique par un ensemble 

de polylignes 2D correspondant à la laisse des plus hautes mers dans le cas d’une marée astronomique 

de coefficient 120 (HMVE) et dans des conditions météorologiques normales, correspondant à une 

absence de vent du large et de dépression atmosphérique, qui serait susceptible d’élever le niveau de la 

mer (www.shom.fr). 

Le trait de côte Histolitt permet d’avoir une donnée continue sur l’ensemble du territoire 

français. Cependant, ce trait de côte national théorique, bien que statistiquement proche du trait de 

côte morphologique réel (haut de plage/pied de falaise), ne peut être pris en compte pour des études 

précises locales comme démontré sur la Fig. I.1.  

L’utilisation de données plus denses, comme les données topographiques issues du LiDAR, 

permet d’obtenir un trait de côte plus fin à partir de la définition nationale. Connaissant le niveau des 

hautes mers astronomiques (SHOM), les données topographiques haute précision issues du LiDAR 

ont été utilisées pour définir un trait de côte local basé sur la définition du trait de côte Histolitt. Ainsi, 

le trait de côte local (Fig. I.1) correspond au niveau atteint par les plus hautes mers (Coef. 120, 

PHMA ). Au Havre, il atteint l’altitude de 8,42 m CMH soit 4,042 m NGF (Tableau I.1). Ce niveau a 

été déterminé à l’aide des données LiDAR issues du relevé 2008 réalisé par un partenariat VDH-

CODAH -GPMH . Ce trait de côte local montre des écarts pouvant aller jusqu’à 30 m par rapport au 

trait de côte Histolitt (Fig. I.1). Le trait de côte local recalculé pour le Havre et sa zone est de fait plus 

précis que le trait de côte Histolitt, puisque calculé à l’échelle de précision du LiDAR (1pt/m²) soit  

+/- 20 cm. 

 

1.1.1.3 Litto 3D  

Le projet national Litto3D® vise à la production d’un modèle numérique altimétrique de 

référence continu terre-mer sur la frange littorale (Litto3D®, SHOM -IGN) . Le domaine émergé est 

réalisé avec des relevés LiDAR topographique aéroporté avec des précisions estimées de l’ordre de 15 à 

20 cm en altimétrie et de 20 à 50 cm en planimétrie, pour une probabilité de 95 %. Le domaine marin 

est cartographié par des sondeurs multifaisceaux à partir de relevés en mer et permet d’obtenir des 

précisions de l’ordre de 2 m en planimétrie et de 40 cm en altimétrie (Litto3D®, SHOM-IGN) . La 

jonction terre-mer est réalisée à l’aide d’un LiDAR bathymétrique émettant un rayonnement visible 
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dans le vert à 532 nm pour détecter les fonds marins et un rayonnement dans le proche infrarouge à 

1064 nm ne pénétrant quasiment pas dans l’eau et étant réfléchi en surface (Litto3D®, SHOM-IGN) . 

L’avantage de cette méthode est de cartographier rapidement et sur des grandes surfaces la zone se 

situant entre l’utilisation des sondeurs multifaisceaux et les LiDARs topographiques. Typiquement, les 

petits fonds et la zone intertidale peuvent être cartographiés avec cette technique ainsi que les zones 

dangereuses ou difficiles d’accès (ex : récifs). L’inconvénient majeur étant que les zones à fortes 

turbidité ne permettent pas une pénétration du signal laser dans la masse d’eau. Cette technique est 

donc limitée suivant le type de zones étudiées. L’acquisition Litto3D® est réalisée pour fournir au 

minimum un 1 pt/25m² et une précision à 95 % soit des écarts maximaux à la réalité de 2,80 m en 

planimétrie et de 50 cm en altimétrie. 

 

1.1.2 Le littoral métropolitain français 

L’ensemble des espaces maritimes sous juridiction française couvre plus de 10 millions de km² 

bordant près de 18 500 km de côtes dont environ 30 % en métropole (IGN, 1999) (Tableau I.2). Le 

trait de côte métropolitain français présente trois façades maritimes avec l’Atlantique (41 %), la 

Manche (30 %) et la Méditerranée (29 % dont 11 % pour la Corse). 

Zone Longueur du trait de côte (km) Superficie (km²) 

Manche 1759 56000 

Atlantique 2400 208000 

Méditerranée (dont Corse) 1694 (688) 85000 (20000) 

Métropole 5853 349000 

Tableau I .2 : Longueur de côtes et superficies des espaces littoraux français par façade maritime estimé au 1/1 000 000ème 

(IGN, 1999). 

L’estimation de la longueur du trait de côte fait intervenir un problème de fractale induit par 

l’échelle de représentation, c’est à dire que plus l’échelle est fine, plus il y a de détails et donc la 

longueur du tracé augmente (www.shom.fr). Ainsi la longueur du trait de côte de France 

métropolitaine montre des variations de 50 % entre les échelles 1/50 000 et 1/1 000 000. De plus, la 

position du trait de côte est variable dans le temps notamment sur les côtes sableuses où les variations 

saisonnières sont bien marquées. L’évolution du trait de côte est fonction de nombreux facteurs liés aux 

paramètres intrinsèques du littoral (lithologie, granulométrie, morphologie) et aux paramètres externes 

comme les conditions météorologiques et océanographiques (forçages hydrodynamiques) (Dolan et al., 

1980 ; Moore, 2000). 
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Le littoral est un système complexe dont les évolutions sont le résultat de nombreuses forçages 

marins et continentaux impliquant des processus physiques, chimiques ou biologiques (Dauphiné, 

2003) qui induisent des échanges d’énergie et de sédiments par le jeu des actions-rétroactions, sur des 

espaces parfois éloignés du lieu de génération du mouvement (Komar, 1976). Ces évolutions naturelles 

peuvent se traduire selon le type de morphologie et de lithologie par le recul de falaises, l’envasement 

de baies et le remaniement de plages. L’aménagement du littoral notamment par la construction 

d’ouvrages portuaires et de protection de la mer a modifié dans le passé, et modifie encore, l’équilibre 

entre érosion, engraissement, et stabilité des côtes (Paskoff, 2010 ; Bourgou et Miossec, 2010).  

Le littoral métropolitain présente des côtes essentiellement de trois types : (1) des côtes 

rocheuses sur 2269 km (39 %), (2) des côtes sableuses sur 1948 km (33 %) et (3) des marais et vasières 

sur 1316 km (22 %) (Eurosion, 2004). La lithologie des côtes joue un rôle prépondérant quant à 

l’évolution du trait de côte lors d’un évènement tempétueux à court ou à plus long-terme. Ainsi, une 

côte sableuse évolue continuellement sous l’action météo-marine et peut évoluer très rapidement lors 

d’une tempête, alors que les falaises vont avoir tendance à reculer instantanément lors d’un 

effondrement. Sur le littoral français, la moitié des côtes sableuses reculent, un quart des côtes 

rocheuses reculent également, alors que les deux tiers des marais et vasières avancent. Parmi les côtes 

rocheuses, 90 % des côtes rocheuses plutoniques, volcaniques et métamorphiques seraient stables 

contre 98% des falaises de craie en érosion (Eurosion, 2004 ; IFEN, 2006). 

L’aléa érosion côtière est observé à des échelles ou à des fréquences différentes ce qui induit 

une connaissance hétérogène de ce phénomène. A l’échelle européenne, la France, avec 24,2 % de son 

trait de côte en érosion, montre un pourcentage légèrement supérieur à la moyenne européenne (20 %) 

comme la Belgique (25,5 %) et l’Italie (22,8 %) (Eurosion, 2004). Le Royaume-Uni (17,3 %) et 

l’Espagne (11,5 %) montrent des valeurs plus faibles en raison de la nature géologique de leur trait de 

côte et de façades maritimes plus protégées. En Europe, les pays les plus touchés par l’érosion de leur 

trait de côte sont la Pologne (55 %), Chypre (37,8 %), la Lettonie (32,8 %), la Grèce (28,6 %) et le 

Portugal (28,5 %). 
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Le littoral métropolitain français serait en grande partie stable naturellement (44 %) ou 

artificiellement fixé (17 %) (Eurosion, 2004 ; IFEN, 2006). Parmi les segments de traits de côte qui 

évoluent, 24 % d’entre eux reculeraient contre seulement 10 % en accrétion (les 5 % complémentaires 

ne sont pas renseignés) (Tableau I.3). Les littoraux en érosion subissent des taux de recul estimés à 

0,5 m/an pour 1000 km d’entre eux et à 1 m/an pour environ 800 km des côtes. 

 Stabilité Erosion Accrétion 

Manche 44,1 % 38,5 % 17,4 % 

Atlantique 48,5 % 37,4 % 14 % 

Méditerranée 77,5 % 16,9 % 5,6 % 

Tableau I .3 : Evolution du trait de côte français par façade maritime (d’après Eurosion, 2004). 

Les trois façades maritimes de la France montrent une géologie côtière différente induisant des 

variations notables dans leur évolution. La Manche présente ainsi trois zones d’évolution très 

différentes avec (1) la Manche occidentale formée de côtes rocheuses qui sont aux deux tiers stables, 

(2) le Cotentin qui montre une répartition équilibrée entre érosion, stabilité, accrétion et (3) la 

Manche orientale qui montre une érosion généralisée depuis le Calvados jusqu’au Nord-Pas-de-Calais 

avec plus de 70 % d’érosion sur ses côtes sableuses et rocheuses (IFEN, 2006). 

Le secteur d’étude se situe sur cette la partie orientale de la Manche qui présente une érosion 

importante, et plus précisément sur une partie des falaises de la côte d’Albâtre situées entre la Baie de 

Seine et la Baie de Somme. 

 

1.1.3 Le littoral en Manche Orientale 

La Manche Orientale s’étend sur le territoire français de la pointe du Cotentin jusqu’au Nord-

Pas-de-Calais. Ce trait de côte se situe sur quatre régions, avec du sud au nord, la Basse-Normandie 

(568,5 km), la Haute-Normandie (225,4 km), la Picardie (74,5 km) et le Nord-Pas-de-Calais 

(152,8 km) (Fig. I.2). Le littoral de la Manche orientale présente des variations importantes de 

morphologie et de hauteur allant des côtes basses aux falaises. 
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Fig. I .2 : Topographie du littoral de la Manche orientale (BD Alti®250 m, IGN). 

Quatre types principaux de côtes peuvent y être distingués (Fig. I.3) : 

- des zones basses où se développent des estuaires avec d’ouest en est (de Cherbourg à 

Boulogne-sur-mer) : la Baie des Veys, la Baie de l’Orne, la Baie de Seine, la Baie de Somme, la Baie 

de l’Authie et la Baie de la Canche, 

- des côtes sableuses constituées de plages et de dunes de sables bien développées (Est 

Cotentin, Plaine Picarde, Plaine Flamande), parfois en alternance avec des côtes à falaises 

sédimentaires comme en Basse-Normandie (Omaha Beach, Courseulles-sur-Mer, Saint-Aubin, 

Deauville, Trouville-sur-Mer), 

- des côtes rocheuses à falaises sédimentaires comme en Basse-Normandie (Pointe-du-Hoc, 

Port-en-Bessin, Berneville, Villerville) et les côtes à falaises de craie en Haute-Normandie et Picardie 

(Côte d’Albâtre), dans le Boulonnais (Cap Blanc-Nez), 

- des côtes rocheuses anciennes, à faciès granitique comme dans le nord Cotentin (Pointe de 

Barfleur, Cap de la Hague). 

La morphologie et le comportement du littoral actuel de la Manche orientale dépendent en 

grande partie des caractéristiques géologiques du Bassin de Paris, dans lequel sont creusées les côtes de 

la Manche orientale. Globalement, les côtes à roches « tendres » (Craie, Marno-Calcaire) montrent 
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des reculs, les côtes rocheuses granitiques sont considérées comme résistantes et stables et les côtes 

sableuses sont en érosion ou en accrétion.  

 

Fig. I .3 : Géomorphologie, Géologie et Tendance d’évolution du trait de côte de Manche orientale (d’après Eurosion 

database, 2004). 

Les côtes à falaises se prolongent dans l’espace subtidal par des plateformes rocheuses plus ou 

moins plates recouvertes de sédiments sur le haut de l’estran. Pour les falaises de craie de la Côte 

d’Albâtre, le pied de falaise est couvert par des cordons de galets composés essentiellement de silex 

provenant de la dissolution de la craie après éboulement. Ces plages de galets ont généralement une 

largeur faible (15 à 20 m) et une épaisseur d’environ 2 à 2,5 m mais atteignent localement, au niveau 

des zones d’accumulation avec ou sans ouvrages anthropiques, des largeurs pouvant atteindre 50 à 

60 m (Costa et al., 2005). Les autres côtes rocheuses présentent soit des plateformes rocheuses 

dénudées (granite du Nord-Cotentin), couvertes localement de plages de sable ou de galets, soit des 

plages plus sableuses comme au niveau des falaises marno-calcaires de Basse-Normandie. 
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1.1.4 Le littoral de Haute-Normandie 

La région Haute-Normandie est constituée de deux départements: l’Eure au sud (27) et la 

Seine-Maritime (76) au nord. Le relief de la Haute-Normandie est marqué par le passage de la Seine 

qui a creusé son lit dans le plateau crayeux du Bassin de Paris, donnant ainsi naissance à des coteaux 

abrupts formant une séparation naturelle entre les deux départements avec seulement deux connections 

existantes (le pont de Tancarville et le pont de Normandie) (Fig. I.4). 

La région Haute-Normandie ou plus exactement la Seine-Maritime (l’Eure n’ayant pas de 

façade côtière) présente 120 km de littoral caractérisé par des falaises littorales de la Côte d’Albâtre 

(Fig. I.4). Cette dénomination provient de la couleur blanche des falaises côtières de craie du Pays de 

Caux. Le Pays de Caux est formé par un plateau vallonné limité au sud, par la vallée de la Seine, de 

trois ensembles (Pays d’Auge, Lieuvin et Roumois), limité au sud-est par le Vexin, et limité à l’est par 

le Pays de Bray, qui montre un anticlinal érodé et les altitudes les plus importantes de l’ouest du Bassin 

de Paris (> 200 m NGF) (Fig. I.4). 

 

Fig. I .4: Topographie et orientation du trait côte de la Seine-Maritime entre la Baie de Seine et la Baie de Somme  

(BD Alti 250 m, IGN®). 
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Le trait de côte montre des changements d’orientation progressives et régulières entre le Cap 

d’Antifer et Ault variant entre N 50° et N 80° (Genter et al., 2004 ; Duperret et al., 2004 ; Le Cossec 

et al., 2011 ; Duperret et al., 2012) (Fig. I.4). Le changement le plus brutal d’orientation du trait de 

côte se situe au Cap d’Antifer avec, au sud, la côte de notre secteur d’étude qui est très rectiligne et 

présente une orientation (N 25°) clairement différente du reste des secteurs côtiers situés au nord (Le 

Cossec et al., 2011) (Fig. I.4). 

Les falaises du Pays de Caux ont une hauteur moyenne de 70 m et culminent jusqu’à plus de 

100 m de haut (Cap Fagnet à Fécamp : 105 m) (Fig. I.5). Le trait de côte est localement incisé par 

des vallées qui abritent les villes côtières de la Seine-Maritime comme Etretat, Fécamp et Dieppe et 

par des valleuses. Le terme valleuse est un terme vernaculaire du Pays de Caux pour désigner une 

dépression du terrain creusant la falaise et permettant l’accès à la plage (Fig. I.5).  

 

Fig. I .5: Hauteur des falaises littorales de Haute-Normandie, du Cap de La Hève au Tréport, et incisions par les vallées et les 

valleuses (BD Alti 25 m, IGN ®). Les zones grisées correspondent aux diverses orientations des secteurs côtiers. 

Photographies aériennes obliques des valleuses d’Yport et de Senneville-sur-Fécamp (Photo : Alain Nicco, 2004). 

Les valleuses sont considérées comme un témoignage d’anciennes vallées fluviales, aujourd’hui 

sèches, qui ont incisé le plateau au cours du Quaternaire, tout du moins, et qui ont été recoupées par le 

recul des falaises (Bird, 2000). Certaines valleuses sont dites perchées et culminent à plusieurs dizaines 

de mètres de hauteur et ne permettent pas l’accès à la mer. Les accès à la mer les plus larges sont les 

vallées de Veulettes-sur-mer (700 m), Fécamp (800 m), de Dieppe (1200 m) et du Tréport (1300 m).  
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1.2 L’érosion d’un trait de côte crayeux 

L’évolution du trait côte rocheux constitué de falaises littorales résulte de la combinaison de 

différents agents d’érosion. Ces agents d’érosion induisent un cycle d’évolution des falaises crayeuses 

subverticales (Evrard et Sinelle, 1980) (Fig. I.6), dont (1) des périodes d’érosions intenses sur la falaise 

ancienne, avec de nombreux évènements qui vont constituer (2) un talus d’éboulis et protéger 

momentanément la falaise de craie, et (3) des périodes d’érosion lente de la falaise jeune par les actions 

marines et continentales suite au déblaiement des éboulis. La diminution des dépôts de pied engendre 

ainsi une fragilisation de la falaise et des mouvements gravitaires peuvent réapparaitre (falaise vieille) 

(Fig. I.6). 

 

Fig. I .6 : Cycle d’évolution des falaises littorales (modifié d’après Evrard et Sinelle, 1980). 



Chapitre I. Le trait de côte du Pays de Caux 

  

 

18  Sylvain Elineau 

L’évolution des falaises littorales se fait à deux échelles bien distinctes (Evrard et Sinelle, 

1980) (Fig. I.6) par :  

- une érosion lente par des circulations fluides (dissolution de la craie de la falaise et des blocs 

effondrés, entrainement de particules fines) 

- un évènement brutal et instantané sous forme d’éboulement ou de glissement.  

L’érosion lente participe à la déstabilisation de la falaise. On peut ainsi dire que l’érosion de la 

falaise est continue mais que le recul se fait par à-coups (Evrard et Sinelle, 1980). 

Les agents d’érosion sont les mêmes sur toutes les côtes mais leur importance relative varie 

selon les côtes observées. Ils sont généralement regroupés en deux catégories, endogènes et exogènes 

(Evrard et Sinelle, 1980). Les facteurs endogènes sont liés à la structure (plis, failles, discontinuités), la 

morphologie (altitude, orientation par rapport aux paramètres hydrodynamiques) et la lithologie 

(nature, comportement mécanique) de la côte. Les facteurs exogènes englobent toutes les actions 

extérieures aux caractéristiques intrinsèques de la falaise qui viennent modifier le comportement 

général de la falaise. Ces facteurs exogènes peuvent être regroupés en six groupes : (1) les actions 

continentales (eaux de ruissellement, eaux d’infiltration, vent, gel), (2) les actions marines (marées, 

houles, courants), (3) les actions chimiques (dissolution et corrosion), (4) les actions biologiques 

(animales ou végétales), (5) les actions physiques/mécaniques (vibrations) et (6) les actions 

anthropiques (Evrard et Sinelle, 1980). 

 

1.2.1 Les actions continentales 

Les eaux continentales s’écoulent par ruissellement (< 10 %) et/ou par infiltration (35 %) 

(Evrard et Sinelle, 1980).  

Les eaux de ruissellement ont un rôle important de par leur circulation en surface sur le plateau 

crayeux et en particulier en fluidifiant les argiles à silex. Lorsque des argiles à silex recouvrent la craie 

du sommet de falaise, les eaux ont tendance à ruisseler durant de violents orages et permettent le 

transport de matériaux meubles et parfois solides, déstabilisant les argiles à silex sous forme de coulées 

boueuses et dénudant ainsi progressivement la craie (Fig. I.7). Ces eaux de ruissellement sont à 

l’origine de phénomènes de ravinement en haut de falaise. Au niveau des valleuses, zones de drainage 

local des eaux, les argiles à silex sont ainsi complètement érodées laissant apparaitre la craie. Les zones 

où les argiles à silex sont absentes vont présenter une circulation plus importante d’eau dans le massif 

crayeux ce qui favorise la naissance et l’agrandissement de fissures, et des mouvements peuvent ainsi 

apparaitre (Fig. I.7). 
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Fig. I .7: Coulées d’argiles à silex et effondrement de craie (Dollemard, 22/02/2013, Photo : C. Goyer) 

Lorsque la couverture d’argile à silex est absente, ou permet une infiltration dans la craie sous-

jacente par le biais de « bétoires » et de diaclases souvent connectées à un réseau karstique, la craie se 

charge progressivement en eau en formant un aquifère (ROCC, 2001). Les variations de niveau de 

nappe sont à l’origine de nombreuses résurgences en falaise entre le Cap de La Hève et le Cap 

d’Antifer à hauteur des niveaux argileux (argiles du Gault pour la nappe de la craie et argiles du 

Kimméridgien pour les nappes des sables aptiens). La circulation d’eau dans le massif crayeux entraine 

(1) l’humidification des argiles de la falaise, les rendant plus plastiques ce qui favorise les glissements, 

et (2) l’augmentation de la pression interstitielle dans les diaclases, les agrandissant progressivement ce 

qui peut entrainer des éboulements (Evrard et Sinelle, 1980). Bien que le niveau de saturation soit l'un 

des facteurs qui détermine l’état d’instabilité d’un secteur, les rares données hydrogéologiques littorales 

ne permettent pas d’apprécier le fonctionnement de l’aquifère à proximité de son exutoire marin 

(ROCC, 2001). L’eau circulant ensuite dans le talus d’éboulis situé en pied de falaise peut provoquer 

des réajustements de talus avec l’apparition de fissures, d’affaissement et de glissement.  

Lors de l’hiver, les eaux d’infiltration sont susceptibles de geler au sein des fissures ouvertes en 

front de falaise (Précheur, 1960) ou à la surface de la craie au contact d’une source littorale. Cette 

action de gel/dégel affecte essentiellement les roches montrant des porosités supérieures à 15 %, les 

autres résistant assez bien au gel (Evrard et Sinelle, 1980). La craie possède une porosité de l’ordre de 

35 à 40 % qui est généralement proche de la saturation en Pays de Caux (Evrard et Sinelle, 1980). Les 

mesures du Cap de La Hève indiquent 25 jours de gel par an sur la période 1961-1990 

(www.infoclimat.fr). La gélifraction, n’affectant le massif que sur 5 à 10 cm de profondeur sur le 
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secteur d’étude (Evrard et Sinelle, 1980), n’est pas le facteur météorologique prépondérant de 

déstabilisation de la falaise comme peuvent l’être les précipitations. 

Lors des tempêtes, le vent qui balaie les falaises provoque des ébranlements et des forces qui 

mettent en mouvement tous les petits blocs favorisant la déstabilisation des blocs déjà déchaussés 

(Evrard et Sinelle, 1980). 

 

1.2.2 Les actions marines 

Les actions marines regroupent les hauteurs de marée, les courants et les houles. La marée en 

Manche montre plusieurs cycles connus de variation des hauteurs d’eau. Outre le mode semi-diurne, le 

cycle morte-eau/vive-eau (14 jours), le cycle lunaire (28 jours) et le cycle saisonnier (89-93 jours), 

induisent des variations importantes des hauteurs de marée. Les hauteurs d’eau prédites peuvent être 

modifiées par les facteurs météorologiques (dépressions, vents) entrainant une augmentation du niveau 

observé. Cependant, les facteurs météorologiques seuls ne permettent pas de produire de l’érosion. 

C’est la conjonction de plusieurs facteurs qui permet l’érosion des falaises rocheuses (Evrard et Sinelle, 

1980). 

La houle, produite par l’action du vent à la surface de l’eau, se propage depuis le large vers la 

côte. Lorsque ces houles atteignent une côte inclinée, la cambrure des lames augmente jusqu’au 

déferlement qui s’accompagne d’une brutale libération de l’énergie avec des conséquences sur la 

stabilité des falaises et des ouvrages (Evrard et Sinelle, 1980). L’action des houles est maximale lorsque 

qu’elles déferlent frontalement c'est-à-dire perpendiculairement à la côte. Lorsque les houles sont 

obliques, elles provoquent un transit littoral parallèlement à la côte favorisant le déblaiement des 

matériaux éboulés. 

Les houles conjuguées aux hauteurs de marée entrainent une variation morphologique 

saisonnière de la plage de galets. Lors des marées de vive-eau, les houles peuvent atteindre le pied de 

falaise, rogner progressivement le talus et participer à la déstabilisation de l’ensemble de la falaise. Cet 

impact est encore plus fort si les matériaux du bas d’estran ont été préalablement transportés lors des 

marées de morte-eau (Evrard et Sinelle, 1980).  

Les houles accentuent la désagrégation des masses rocheuses éboulées ou glissées soit par une 

action mécanique directe, soit par le transport et la projection de blocs en pied de falaise. L’impact des 

actions marines dépend en grande partie de la composition des roches formant le pied de talus et de la 

mobilité du cordon littoral. Le cordon littoral ne représente une protection du pied de talus que s’il est 

stable et assez épais (Costa, 1997). 
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1.2.3 Les actions chimiques 

Les actions chimiques se traduisent essentiellement par des phénomènes de dissolution et de 

corrosion (Evrard et Sinelle, 1980). La corrosion est observable sur tous les types de construction de la 

ville du Havre. Bien évidemment, les ouvrages portuaires subissant directement le contact avec l’eau de 

mer sont les plus touchés par ce phénomène comme par exemple les épis en palplanche. Cependant, 

les constructions Perret au sein de la ville sont elles aussi attaquées par les embruns marins et les pluies 

météoriques. 

Au niveau des falaises littorales, la circulation d’eaux météoriques à travers les discontinuités 

naturelles de la craie (diaclases, failles) entraine leur agrandissement. L’eau de pluie s’acidifie en 

s’enrichissant en CO2 entrainant la dissolution de la crie et la formation de karst. La paroi verticale de 

la craie peut aussi être atteinte par les embruns (LCHF, 1976 ; Evrard et Sinelle, 1980). 

En pied de falaise, les blocs de craie sont progressivement dissous par l’eau de mer. Celle-ci 

entraine une diminution du module de Young et de la résistance de la craie due à la désagrégation et à 

la cristallisation du sel (Duperret et al., 2005). La cristallisation du sel semble être le processus le plus 

important de l’altération de la craie dans un environnement côtier. 

 

1.2.4 Les actions biologiques 

Les actions biologiques affectent tout le système côtier par le développement d’organismes 

végétaux (algues) et animaux (patelles, balanes, …) qui agissent sur l’estran de manière abrasive 

(Evrard et Sinelle, 1980) et par le développement de la végétation sur le talus et la falaise qui entraine 

une augmentation des fissures préexistantes. 

Au pied des falaises littorales, cinq zones d’érosion du platier ont été définies sur le Pays de 

Caux par Nesteroff et Melieres (1967). Les cinq zones correspondent à des milieux d’habitats 

d’organismes perforateurs ou non formant un environnement et une morphologie caractéristiques. Sur 

le secteur d’étude, le platier est peu ou pas développé et donc ces actions sont considérées comme 

négligeables. 

L’installation de végétation au niveau des falaises littorales peut agrandir des diaclases 

préexistantes. Sur le secteur d’étude, le talus est fortement végétalisé avec de nombreux arbres et 

arbustes. Certains arbres se situent sur le plateau crayeux et à même la falaise, surtout au nord de la 

base de l’OTAN, sur les argiles à silex et la craie. Les systèmes racinaires peuvent aussi entrainer des 
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tassements différentiels par des différentiels d’humidité du sol comme dans les problématiques de 

retrait-gonflement. 

 

1.2.5 Les actions physiques/mécaniques 

Les lames de déferlement s’accompagnent d’une brusque libération d’énergie induisant un 

ébranlement qui se propage à partir du point de choc à la manière d’un séisme (Evrard et Sinelle, 

1980).  

Les galets accumulés en pied de falaise permettent de réduire la hauteur d’eau disponible en 

pied de falaise et donc de diminuer l’impact de la houle sur la falaise, mais n’ont qu’un faible effet 

direct dissipatif (Brossard et Duperret, 2004). La contrainte exercée par les houles est inférieure à la 

résistance de la craie ce qui explique l’absence d’encoche basale sur une grande partie du littoral haut-

normand excepté sur certains secteurs (Mesnil-Val, Veules-les-Roses, les Grandes Dalles) où le pied 

de falaise est régulièrement atteint induisant un processus de fatigue du aux variations de pression lié à 

la périodicité de la houle (Duperret, 2009). Ces encoches peuvent être plus développées lorsque la lame 

d’eau pénètre au sein de systèmes fracturés.  

Entre le Cap de La Hève et le Cap d’Antifer, le pied de falaise est atteint lors des marées de 

vives-eaux. L’action mécanique entraine la désagrégation progressive du pied de talus qui est constitué 

de roches argilo-sableuses en place et de roches éboulées. Lors des hauts niveaux marins, les particules 

fines du pied de falaise sont ainsi transportées sous forme de matières en suspension. 

 

1.2.6 Les actions anthropiques 

Les actions anthropiques affectent le littoral de différentes manières et ont des impacts très 

variables selon leur position et leur durée. Sur le littoral du Pays de Caux, les actions anthropiques 

regroupent les extractions de matériaux, la construction d’ouvrages et l’assainissement (Evrard et 

Sinelle, 1980). 

Entre Le Cap de La Hève et le Cap d’Antifer, les actions anthropiques se retrouvent sur tout 

le littoral avec des extractions de silex, de sables, d’argiles et de galets (La Hève, Dollemard), des 

constructions d’ouvrages (digue d’Antifer, Base de l’OTAN, épis et digues des communes de Sainte-

Adresse et du Havre) et des modifications de l’écoulement des eaux météoriques en surface et des eaux 

usées au niveau des valleuses. 
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Au Cap de La Hève, Lechevalier (1967) indique que la composante anthropique de l’évolution 

présente des amplitudes variables aussi bien dans le temps que dans l’espace en indiquant que ces 

actions anthropiques ont été plus fortes par le passé et semblent être responsables de la surestimation 

historique des taux d’évolution avec essentiellement deux origines : 

(1) l’extraction de matériaux (construction, faïenceries, briquetteries, …) aussi bien au niveau 

des affleurements en place, dans les formations superficielles, que dans les éboulis, 

(2) la modification apportée au transfert naturel des produits d’érosion par la construction 

d’épis et de digues, et la modification de circulation des eaux continentales par captage, drainage et 

imperméabilisation des revêtements. 

 

1.3 Contexte géologique en Haute-Normandie 

1.3.1 Le Bassin de Paris 

Le Bassin de Paris est caractérisé en carte par des auréoles concentriques, des plus anciennes à 

l’extérieur vers les plus jeunes au centre, bordées à l’ouest par le Massif Armoricain, au sud par le 

Massif Central, à l’est par les Vosges, et au nord par les Ardennes (Mégnien et Mégnien, 1980) (Fig. 

I.8). 

Le Bassin de Paris est un bassin intracratonique (Pomerol, 1978 ; Mégnien et Mégnien, 1980 ; 

Curnelle et Dubois, 1986) dont le socle s’est organisé au Permien à la fin de l’orogénèse hercynienne. 

Il s’est formé sur une flexure lithosphérique de 600 km de long, reposant sur un socle cadomien et 

varisque (Autran et al., 1994) et, ayant accumulé plus de 3000 m de sédiments à l’est de Paris (La Brie) 

(Pomerol, 1980) durant un cycle sédimentaire d’au moins 240 Ma (De Wever et al., 2002). Les 

épaisseurs des formations géologiques sont nettement supérieures à l’est du bassin qui est caractérisé 

par la présence de plusieurs cuestas, typiques des bordures de bassins sédimentaires peu déformés, 

formant un relief dissymétrique constitué d’un front rocheux de calcaires et un revers de roche plus 

tendre comme les marnes (Fig. I.8b). Le centre du bassin est recouvert de dépôts du Cénozoïque alors 

qu’à l’ouest, les dépôts Mésozoïques reposent en discordance sur le socle métamorphique qui affleure 

en Cotentin. 

Les formations géologiques qui composent le littoral de la Manche orientale sont d’âge 

Mésozoïque et se poursuivent en Angleterre dans le Bassin de Hampshire-Dieppe et de Londres 

(Mortimore et al., 1998 ; Mortimore, 2011a ; 2011b) et partiellement en Belgique dans les bassins du 

Nord-Est et de Mons (Vandycke et Bergerat, 1989) (Fig. I.8). La bordure nord-ouest du Bassin de 
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Paris met à l’affleurement des roches du Crétacé Supérieur composées essentiellement de craie 

entourée par des formations géologiques plus marneuses (Basse-Normandie, boutonnière du Bray) 

(Maquaire, 1990 ; Gallois, 2005) ou gréseuses (Weald-Artois, Nord-Pas-de-Calais) (Pierre, 2005) 

datant du Jurassique au Crétacé Inférieur. Ces différentes lithologies résultent de l’histoire géologique 

de la bordure nord-ouest du Bassin de Paris et plus particulièrement du rapport entre les apports 

sédimentaires, la subsidence (thermique et tectonique) et les variations du niveau marin (Guillocheau 

et al., 2000 ; Prijac et al., 2000 ; Bourquin et al., 2002). 

 

Fig. I .8: Géologie du Bassin de Paris. a) Carte géologique au 1/1 000 000ème (Chantraine et al., BRGM, 2003) et b) Coupe 

géologique synthétique du Bassin de Paris (Beccaletto et al., 2011). La légende de la carte géologique a été réduite aux 

formations Mésozoïques et Cénozoïques. 
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La structuration du Bassin de Paris au Permien ainsi que le début de subsidence de cette zone 

a permis des intrusions marines et le dépôt des sédiments gréseux dès le Trias (Mégnien et Mégnien, 

1980). Les variations de l’eustatisme, de la tectonique ainsi que du flux sédimentaire à l’échelle du 

Bassin de Paris ont entrainé de vastes séquences de dépôts avec une concordance générale des 

formations et de fréquentes variations latérales de faciès. Ces variations de faciès sont responsables de 

la géomorphologie et des lithologies affleurantes le long des côtes actuelles de la Manche. Neuf cycles 

stratigraphiques transgressif-régressifs majeurs, de durée comprise entre 5 et 40 Ma, ont été identifiés 

au Mésozoïque dans le Bassin de Paris (Robin et al., 2000). 

Les premières transgressions du Bassin de Paris commencent au Trias, à partir du Bassin 

Germanique situé à l’est, et progressent par lentes avancées successives sur le socle plus ou moins nivelé 

et sur les dépôts permiens (Mégnien et Mégnien, 1980). Ces dépôts essentiellement gréseux, d’origine 

fluviatile, s’installent en Lorraine au Trias inférieur, puis la Champagne et la Bourgogne au 

Muschelkalk avec une sédimentation peu profonde qui devient continentale au Keuper (Fig. I.9). 

En Normandie, ces dépôts triasiques d’origine continentale (Keuper) sont rares et peu épais 

(0-50 m) et se sont mis en place localement dans les dépressions topographiques situées entre les reliefs 

résiduels comme dans le Bassin de Carentan et le seuil du Bray (Fig. I.9) (Pomerol, 1987). 

Le Jurassique forme une auréole assez régulière qui s’appuie sur le Trias ou les massifs anciens. 

Le Jurassique Inférieur du Bassin de Paris, affleurant aujourd’hui essentiellement sur la bordure sud-est 

du Bassin de Paris (du Poitou à la Lorraine), correspond à une transgression marine de sédiments 

détritiques sur des massifs anciens déjà fortement érodés (Mégnien et Mégnien, 1980) (Fig. I.9). 

Le Jurassique Moyen marque le début de la phase de comblement par progradation de 

sédiments carbonatés bioclastiques sur une plate-forme peu profonde, avec une réduction progressive 

des faciès de mer ouverte qui se localisent dans des sillons étroits. Cette sédimentation s’est donc 

effectuée sous un contrôle structural syn-sédimentaire net avec une large zone centrale subsidente et 

une remontée vers l’ouest probablement flexurée soulignée par le « sillon marneux » (Mégnien et 

Mégnien, 1980) (Fig. I.9). La régression du Jurassique Supérieur entraine (1) une diminution des 

dépôts à dominante argileuse, ne persistant que localement dans certains bassins (Normand et 

Woevre) et (2) l’apparition progressive d’apports continentaux (Pomerol, 1987) (Fig. I.9).  

Sur le littoral actuel de la Manche, ces dépôts du Jurassique sont très variés car contrôlés par 

les accidents majeurs NW-SE (Seuil du Bray) et par les apports détritiques provenant de l’érosion du 

Massif Armoricain. Ainsi, en Basse-Normandie, les formations sont essentiellement carbonatées et 

détritiques formant les falaises calcaires actuelles de Port-en-Bessin et de la Pointe du Hoc, alors que 

la Haute-Normandie montre des faciès plus argileux et marneux formant la base des falaises du Cap de 

La Hève (Kimméridgien) (Le Cossec, 2010). 
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Fig. I .9 : Schémas paléogéographiques du Bassin de Paris du Trias au Tertiaire (modifié d’après Mégnien et Mégnien, 1980).  
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Le Pays de Caux enregistre des dépôts de sables ferrugineux lors des transgressions aptiennes 

et d’argiles du Gault et de la Gaize au cours de l’Albien. Ces dépôts affleurent également dans leur 

ensemble au Cap de La Hève (Le Cossec, 2010). Cependant des lacunes de sédimentation 

apparaissent de l’Albien Moyen à Supérieur en Normandie (comme au Cap de la Hève), mais 

également dans l’Artois et le Boulonnais.  

Le Crétacé Supérieur est caractérisé par une transgression mondiale de type eustatique. La 

transgression submergeant la plate-forme de Londres et le Brabant au nord et la Touraine au sud-

ouest. La Touraine en subsidence reçoit une sédimentation essentiellement détritique en provenance 

du socle armoricain. Au Cénomanien, l’inversion du seuil du Bray, jusqu’à présent en subsidence, crée 

un haut-fond marin au niveau du bassin normand où va se déposer de la craie plus ou moins 

glauconieuse : la craie de Rouen (Juignet, 1974) (Fig. I.9).  

La sédimentation s’uniformise dans le bassin par le dépôt de craies du Turonien au 

Campanien. A la fin du Crétacé, la mer se retire totalement vers les zones les plus profondes et 

découvre un sillon qui s’étend de la mer du Nord au proto-Atlantique. 

Le tertiaire est marqué par une baisse notable du taux de subsidence du Bassin de Paris avec 

une réduction de plus de cinq fois par rapport aux taux enregistrés entre le Lias et la fin du Crétacé. 

Plusieurs transgressions sont tout de même reportées au Tertiaire mais n’occupent que la partie 

centrale du Bassin de Paris (Fig. I.9). Le bassin bascule vers le nord-ouest coupant ainsi toutes les 

connections du sud-est et de l’est à l’origine des transgressions marines, commençant alors à 

s’individualiser en tant que Bassin de Paris (Mégnien et Mégnien, 1980). 

 

1.3.2 Géologie de la Seine-Maritime (Pays de Caux) 

Dans le Bassin de Paris, la craie s’est déposée pendant tout le Crétacé Supérieur du 

Cénomanien jusqu’au Campanien. Les paléoreliefs ont guidé les dépôts sédimentaires en fonction des 

directions et de l’importance des transgressions marines ainsi que des fonctionnements des accidents 

majeurs d’orientation NW-SE, que sont la faille de Fécamp, la faille du Bray et l’anticlinal du Bray 

(Genter et al., 2004 ; Duperret et al., 2004 ; 2012) (Fig. I.10).  

Entre Le Cap d’Antifer et Ault, les formations de craie du Bassin de Paris ont été déformées 

par des mouvements tectoniques et apparaissent sous forme de géométries à grandes échelle marquées 

par des ondulations axées NW-SE donnant une succession d’anticlinaux et synclinaux (Duperret et al., 

2004 ; 2012) (Fig. I.10). Trois zones distinctes limitées par des failles apparaissent avec du sud au 

nord: (1) une zone au sud de la faille de Fécamp composée de craies datées du Cénomanien au 
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Coniacien montrant un pendage faible vers le NE, (2) une zone centrale, encadrée par les failles de 

Fécamp et du Bray, formant un large synclinal permettant l’affleurement des plus jeunes unités de craie 

comme le Santonien et le Campanien au cœur du synclinal de Saint-Valéry–en-Caux et (3) une zone 

au nord de la faille du Bray montrant des plissements bien marqués faisant affleurer les formations 

crayeuses du Coniacien et du Turonien (Fig. I.10). Ces plissements font apparaitre les formations 

argileuses du Jurassique au niveau de la boutonnière du Bray correspondant à un anticlinal étroit 

érodé : l’anticlinal du Bray. 

 

Fig. I .10 : Modèle Numérique de Terrain drapé de la géologie de Haute-Normandie et coupe géologique des falaises de la 

Côte d’Albâtre (Duperret et al., 2012).  
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Les formations de craie de la Côte d’Albâtre sont recouvertes par des formations résiduelles 

formant les argiles à silex d’environ 10 m d’épaisseur moyenne (Quesnel, 1997 ; Laignel et al., 1998). 

Cela correspondrait à une dissolution de 40 à 43 m de craie. Localement, des poches plus profondes 

(cônes ou entonnoirs de dissolution) peuvent atteindre 25 à 50 m (Breton, 1998). 

 

1.3.3 Géologie de la pointe de Caux 

Du Cap de La Hève au Cap d’Antifer, les couches sédimentaires sont affectées par un pendage 

inférieur à 1° vers le nord-est (Samson, 1996 ; 2001 ; Gallois, 2005 ; Le Cossec, 2010). Ainsi, les 

formations argilo-sableuses du Kimméridgien à l’Aptien disparaissent progressivement vers le nord-est 

(Fig. I.10) pour ne laisser affleurer que la craie depuis le nord de la digue du port d’Antifer jusqu’à 

Ault.  

 

Fig. I .11 : Lithostratigraphie de la falaise du Cap de La Hève. a) Photographie aérienne oblique interprétée et b) Log litho-

stratigraphique observé au cap de la Hève et unités lithologiques simplifiées (Le Cossec, 2010). 
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Cinq unités litho-stratigraphiques sont décrites entre le Cap de La Hève et le Cap d’Antifer, 

des plus anciennes aux plus récentes (Fig. I.11) : 

- Les argiles du Kimméridgien (Jurassique supérieur) : 145-135 Ma 

- Les sables ferrugineux de l’Aptien (Crétacé inférieur) : 108-114 Ma 

- Les argiles de l’Albien dites argiles du Gault (Crétacé inférieur) : 96-108 Ma 

- Les craies à silex du Cénomanien (Crétacé supérieur) : 65-96 Ma 

- Les argiles à silex du Plio-Quaternaire (1,75 Ma), roche résiduelle recouvrant directement la 

craie du Cénomanien. 

Le Kimméridgien est essentiellement argileux et présente des alternances de calcaires et 

d’argiles/marnes. L’épaisseur totale de cette unité atteint 45 m dans la région havraise. Cette épaisseur 

est relativement faible comparée à l’épaisseur observée à Rouen (87 m) et dans le Pays de Bray (170 m) 

(Guyader, 1968). Le Jurassique affleure en pied de falaise sur environ 1,5 km depuis le Cap de La 

Hève jusqu’à Dollemard (Fig. I.12). 

L’Aptien affleure en pied de falaise entre le nord du Cap de La Hève (Dollemard) et Cauville-

sur-mer mais est généralement recouvert par les dépôts d’éboulis (Fig. I.12). Il est composé de sables 

ferrugineux caractérisés par des stratifications obliques et des croûtes ferrugineuses (Juignet, 1974). Ces 

sables reposent en discordance stratigraphique (lacune du Tithonien jusqu’au Barrémien) et angulaire 

sur le Kimméridgien. L’épaisseur de cette formation, de l’ordre de 20 à 30 m, est fonction de 

l’irrégularité de l’épaisseur du Kimméridgien (Breton, 1998) : 24 m à La Hève, 45 à 50 m en forage à 

Antifer.  

Les formations albiennes se composent (1) d’un poudingue ferrugineux (2,5 à 6,5 m) mis en 

place au-dessus de la surface de ravinement observé dans les sables aptiens témoignant d’une forte 

érosion avec des remaniements locaux, (2) de l’argile du Gault plastique à passages glauconieux et 

micacés (3 à 5 m) et (3) des marnes de la Gaize (5 et 13 m) (Juignet, 1974). Ces formations affleurent 

du nord de Cauville-sur-mer à Saint-Jouin Bruneval (Fig. I.12). 

Le Cénomanien, composé essentiellement de craie à silex, s’est déposé le long d’une 

discontinuité sédimentaire régionale appelée ravinement d’« Octeville ». Le Cénomanien est lui-même 

séparé en trois formations que sont la craie glauconieuse (craie à silex : 25 m), la craie de Rouen et la 

craie d’Antifer (craie noduleuse 4-5 m) (Juignet, 1974 ; Lasseur et al, 2009 ; Le Cossec, 2010). La 

craie du Cénomanien est visible en falaise entre le Cap de La Hève et Antifer, et affleure seulement en 

pied de falaise au niveau du port d’Antifer (Fig. I.12). Cette craie est essentiellement glauconieuse 

correspondant à un dépôt de transition entre les formations terrigènes de l’Aptien-Albien et les 
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formations pélagiques à partir du Cénomanien moyen dans un contexte d’expansion transgressive du 

domaine marin (Megnien et Mégnien, 1980).  

 

Fig. I .12: Ecorché de la succession stratigraphique observées en sur le plan vertical de la falaise entre le Cap de La Hève et le 

Cap d'Antifer.  

Les falaises littorales sont couvertes par une couverture d’argiles à silex à matrice rouge-

orangée qui sont des produits résiduels insolubles provenant de la décalcification de la craie 

Cénomanienne (Laignel et al., 1998). 
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Les falaises du Cap de La Hève affichent des formations depuis les argiles du Kimméridgien 

jusqu’à la craie du Cénomanien (Fig. I.13). Cependant, l’observation de la série complète est difficile à 

observer en raison des éboulis provenant des mouvements de terrain historiques qui ont formé un talus 

continu recouvrant au minimum les vingt premiers mètres de la falaise (Rioult, 1961 ; Evrard et 

Sinelle, 1980) (Fig. I.13). 

 

Fig. I .13: Couplage des données topographiques (BD Topo 25 m IGN ®) et du levé des falaises littorales entre le Cap de La 

Hève et Saint-Jouin-Bruneval (adapté de Evrard et Sinelle, 1980). 

L’altitude des falaises varie globalement entre 80 et 100 m IGN avec des accès à la mer peu 

nombreux (Fig. I.13). Ces accès ont été en partie aménagés pour faciliter la descente au niveau des 

valleuses correspondant à des paléovallées aujourd’hui sèches et perchées. 

 

1.4 Le territoire de la CODAH et de la ville du Havre 

1.4.1 La Communauté d’agglomération Havraise (CODAH) 

La Communauté d’Agglomération Havraise (CODAH) regroupe 17 communes où vivent 

243 000 habitants dont 73 % habitent au Havre (178 000 habitants) (INSEE 2013) (Fig. I.14).  

Les communes voisines de la ville du Havre forment des petites villes (< 20 000 habitants) avec 

notamment Montivilliers (16 850 habitants), Gonfreville-l’Orcher (9 150 habitants), Harfleur (8 250 

habitants) et Sainte-Adresse (8 250 habitants). Les autres communes sont installées sur le plateau 

cauchois et comptent moins de 6 000 habitants. 
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1.4.2 La ville du Havre (VDH) 

La ville du Havre (47 km²) est la plus grande ville côtière de la façade Manche et se situe en 

Seine-Maritime, Haute-Normandie. Elle constitue la troisième ville côtière française après Marseille 

et Nice. La ville du Havre a été fondée en 1517 par François Ier et s’est construite d’abord sur les 

dépôts alluvionnaires de l’estuaire de la Seine formant la ville basse avec des élévations inférieures à 10-

15 m NGF (Nivellement Général de la France, IGN 69), puis s’est progressivement développée sur le 

plateau crayeux formant la ville haute à environ 100 m NGF (Fig. I.14).  

 

Fig. I .14 : Modèle Numérique de Terrain de la zone d’étude (MNT BD Alti ® 25 m IGN) couvrant la ville du Havre et la 

Communauté d’Agglomération Havraise (CODAH). Les lignes noires correspondent aux limites administratives de la 

commune du Havre en surépaisseur, à celles de la CODAH en épaisseur normale et à celles des autres communes de la 

CODAH en sous-épaisseur. Coordonnées en Lambert 93. (0 m NGF = 4,378 m CMH). 
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Le plateau crayeux est incisé par la vallée de la Lézarde qui constitue un bassin versant de 

213 km² qui s’écoule du nord au sud au travers des communes de Montivilliers et de Harfleur avant de 

se jeter dans le Canal de Tancarville qui relie la ville du Havre à la Seine. Le plateau crayeux forme le 

long de la Manche des falaises littorales rocheuses avec une base argilo-sableuse. Ce littoral rocheux de 

20 km de long entre le Cap de La Hève et le Cap d’Antifer borde les communes littorales de la 

CODAH (Sainte-Adresse, Le Havre, Octeville-sur-mer et Cauville-sur-mer) ainsi que les communes 

de Heuqueville et de Saint-Jouin-Bruneval situées entre la CODAH et le port d’Antifer (Fig. I.14). 

La commune de Sainte-Adresse est une commune littorale bordée par le Cap de La Hève et enclavée 

dans la ville du Havre. La limite entre ces deux communes se situe au niveau du vallon d’Ignauval, 

vallée aujourd’hui asséchée et complètement urbanisée. 

La topographie du territoire de la CODAH forme deux unités géomorphologiques distinctes 

(Fig. I.14) où l’on observe les risques naturels suivants :  

- une zone urbaine basse (ville du Havre), avec un développement industrialo-portuaire le long 

de la vallée de Seine, sensible aux submersions marines et aux inondations suite à de forts orages par 

ruissellement sur les surfaces imperméabilisées du bassin de la Lézarde. 

- un plateau crayeux occupé essentiellement par des champs cultivés où des mouvements de 

terrain sont observés avec (i) des effondrements, anthropiques ou naturels, liés à l’extraction de roches 

pour la construction et l’amendement ou à la dissolution de la craie par des circulations d’eau, (ii) des 

effondrements et des glissements des falaises littorales et (iii) des coulées boueuses superficielles suite à 

de fortes précipitations. 

Avant d’être une ville portuaire, Le Havre a été un port. Sa construction, en 1517, sur les 

cordons littoraux et les vasières de l’estuaire de la Seine, avait pour but de répondre à l’augmentation 

du trafic maritime vers le Nouveau Monde en allégeant les autres ports de la Baie de Seine dont 

certains montraient un ensablement récurrent, et aussi, de renforcer les moyens de défense de 

l’estuaire. Le développement de l’activité du port du Havre a entrainé la construction de nouveaux 

aménagements portuaires et l’implantation progressive d’une ville autour des bassins originaux (Bassin 

du Roy et Bassin du Commerce) (Fig. I.15).  
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Fig. I .15 : Evolution de l’embouchure de l’estuaire de la Seine (d’après GIP Seine-Aval). a) Evolution des zones urbaines 

entre 1830 et 2005 et b) Evolution des aménagements portuaires et littoraux de l’embouchure de la Seine. 

Deux siècles d’aménagements conséquents sur le territoire ont été nécessaires pour arriver à la 

situation actuelle avec une forte poldérisation de l’estuaire de la Seine. Le dernier aménagement 

portuaire qui a été construit à l’embouchure de l’estuaire de la Seine est Port 2000, situé au sud de la 

ville du Havre, afin d’augmenter le trafic maritime du port du Havre. 

En zone de fort marnage, comme c’est le cas en Manche, les principaux ports montrent une 

structure portuaire présentant des bassins de marée et des bassins à flot. Les bassins de marée sont des 

bassins directement connectés à la mer subissant donc des variations importantes de leur niveau d’eau 

en fonction de la marée contrairement aux bassins à flot, qui sont des bassins à écluses, protégés des 

variations du niveau de la marée. Les bassins à flot montrent donc un niveau quasi-constant, avec des 

variations faibles de leur niveau, et permettent un trafic maritime continuel. 
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Fig. I .16 : Structure de la bordure nord de l’estuaire de la Seine avec la zone urbaine de la ville du Havre, le Grand Port 

Maritime du Havre (GPMH) et la réserve naturelle de l’estuaire de la Seine.  L’avant-port (1) et les bassins de marée (2 à 5) 

sont séparés des bassins à flot (6 à 9) par le SAS Quinette (A) et par les écluses Vétillart (B) et François Ier (C). Les tiretés 

noirs indiquent les limites administratives. Coordonnées en Lambert 93. (0 m NGF = 4,378 m SHOM) 

Bassins de marée : (1) Avant-port, (2) Bassin Théophile Ducrocq, (3) Bassin de la Manche, (4) Bassin du Roy, (5) Bassin du 

Commerce et Bassins à flot : (6) Bassin Bellot, (7) Bassin Vauban, (8) Bassin de la Manche, (9) Bassin Vétillart et Bassin 

fermé : (10) Bassin Fluvial.  

Le port du Havre présente donc des bassins de marée (1 à 5) et des bassins à flot (6 à 9) 

connectés par un ensemble de trois écluses : le SAS Quinette (A) à 8 m CMH (Côte Marine du 

Havre), l’écluse Vétillart (B) à 9 m CMH et l’écluse François Ier à 9,50 m CMH (Fig. I.16) (0 m NGF 

= 4,378 m CMH).  

Le littoral de la ville basse du Havre est long de 13 km depuis la réserve naturelle de l’estuaire 

de la Seine à la commune de Sainte-Adresse. Il se compose de 11,5 km de digues portuaires et de 

seulement 1,5 km de plage de galets. L’interface maritime interne du port du Havre atteint environ 

63 km en mesurant les quais des bassins de marée (Fig. I.16).  

Bien que ce ne soit pas l’objet de cette étude, la zone industrialo-portuaire du Havre, couvrant 

plus de 50 km² (Fig. I.17), est la seconde plus importante en terme de taille après Marseille mais la 

première en terme de concentration d’établissements industriels à risque majeur. Ces établissements 
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industriels classés selon la directive européenne SEVESO II sont soumis à la réglementation française 

sur les Installation Classées pour la Protection de l’Environnement (ICPE). Selon la quantité de 

substances dangereuses au sein de l’établissement, sont distingués les sites SEVESO seuil haut soumis 

à une autorisation à servitude d’utilité publique (AS), les sites SEVESO seuil bas soumis à une 

autorisation et les autres ICPE soumis à une autorisation ou une déclaration. 

 

Fig. I .17 : Vue d’ensemble de la ville du Havre et de sa zone industrialo-portuaire 

La Seine-Maritime possède 59 établissements SEVESO ce qui en fait le département avec le 

plus d’établissements dangereux devant les Bouches-du-Rhône (56) et le Nord (45). L’embouchure de 

l’estuaire de la Seine regroupe 21 entreprises classées SEVESO dont 16 dites seuil haut et 5 dites seuil 

bas ainsi que 14 autres entreprises non classées SEVESO mais présentant un niveau de risque tel qu’un 

accident pourrait avoir des conséquences au-delà des limites de propriétés (ORMES, 2008). Cette 

forte concentration d’établissements à risque est surveillée par l’Office des Risques Majeurs de 

l’Estuaire de la Seine (ORMES) et par le service Direction pour l’information sur les Risques Majeurs 

de la CODAH. La maitrise des risques industriels englobe des études de dangers afin de réduire les 

risques à la source en déterminant les moyens de protection et d’alerte à mettre en œuvre. Chaque 

exploitant d’établissement SEVESO seuil haut doit mettre en place un système de gestion de la 

sécurité (SGS) pour alerter la population d’un accident majeur sur ces installations (www.ormes.fr). 
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Chapitre II  Contexte météo-marin de la Manche 

orientale 

 

 

Un littoral est soumis à une évolution morphologique liée à sa dynamique sédimentaire. Cette 

dynamique côtière est elle-même définie par la résultante de l’action des facteurs hydrodynamiques sur 

les matériaux constitutifs de la côte et des fonds. Ce chapitre se propose donc de décrire tout d’abord la 

morphologie de la Manche (2.1), puis les facteurs météo-marins (météorologiques (2.2) et 

océanographiques (2.3)) s’exerçant en Manche et contrôlant l’hydrodynamique sédimentaire sur le 

système côtier de la pointe de Caux (2.4).  
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2.1 Géographie et bathymétrie de la Manche 

La Manche, bordant le nord-ouest de la France, est une mer épicontinentale et 

intracontinentale car respectivement située sur le plateau continental de la plateforme NW 

européenne, entre le sud de la Grande-Bretagne et le nord-ouest de la France (www.ifremer.fr) 

(Fig. II.1). 

 

Fig. II. 1 : Bathymétrie de la Manche (www.ifremer.fr). Les données de l’encart proviennent de l’ETOPO1 Global Relief 

Model (http://maps.ngdc.noaa.gov). 

Le rétrécissement de la Manche entre la pointe du Cotentin sur le littoral français et l’île de 

Wight du côté anglais marque un changement hydrodynamique (amplitude de marée et courants) 

permettant de définir la Manche occidentale et la Manche orientale. La Manche occidentale s’étend 

depuis l’océan Atlantique jusqu’à la Péninsule du Cotentin et la Manche orientale depuis la Pointe de 

Barfleur jusqu’au Détroit du Pas-de-Calais, ce dernier séparant la Manche de la Mer du Nord  

(Fig. II.1). 

La Manche présente une variation progressive de profondeur d’ouest en est avec des 

profondeurs d’environ 100 m à sa bordure ouest la connectant à la mer Celtique et des profondeurs de 

40 à 50 m à l’est au niveau du détroit du Pas-de-Calais la séparant de la mer du Nord (Fig. II.1). Les 

profondeurs les plus importantes dépassent 150 m de profondeur et se localisent au niveau de la fosse 

centrale au large des îles anglo-normandes et de Cherbourg. Cette fosse centrale est bien visible sur la 
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partie occidentale de la Manche jusqu’au Cotentin et se ramifie dans la partie orientale de la Manche 

en plusieurs paléovallées (Larsonneur et al, 1982 ; Gupta et al, 2007) du Fleuve Manche (Lericolais, 

1997). Contrairement à la Manche occidentale qui montre des abrupts près des côtes, les pentes du 

plateau continental de la Manche orientale sont très faibles et régulières atteignant, en Pays de Caux, 

- 20 m à environ 3 km des côtes et -30 m à 15 km des côtes. Les profondeurs montrent une grande 

régularité an Baie de Seine avec 30 à 40 m dans le chenal central. 

 

2.2 Facteurs météorologiques 

2.2.1 Les systèmes dépressionnaires 

La Manche orientale présente, comme toute l’Europe du nord-ouest, un climat tempéré 

océanique qui se caractérise par des hivers doux et pluvieux et des étés frais et relativement humides. 

Le climat océanique est marqué par des changements réguliers du type de temps avec des variations 

notables selon la latitude, notamment en termes d’amplitude thermique.  

Ce climat est contrôlé, d’une part, par l’anticyclone des Açores au sud qui est une zone de 

haute pression et, d’autre part, par la dépression d’Islande située au nord qui est une zone de basse 

pression. Si l’anticyclone est centré sur la France (conditions anticycloniques), il repousse les 

dépressions plus vers le nord et un temps calme et de l’air chaud seront observés (Fig. II.2).  

La dualité entre dépression et anticyclone montre fréquemment des flux perturbés caractérisés 

par une succession de thalwegs (dépressions) et de dorsales (anticyclones). Dans le cas où une 

dépression est placée sur le proche Atlantique et qu’un anticyclone est positionné vers l’Europe 

Centrale, le flux peut être orienté au sud ou au sud-ouest sur la France, ramenant des masses d’air 

d’origine subtropicale chargées d’humidité et de chaleur apportant douceur et pluie en hiver et 

générant de l’instabilité sous la forme d’orages en été (www.meteofrance.com).  

Lorsque les deux centres d’action sont bien développés et stables, la différence de pression 

entre l’anticyclone des Açores et la dépression d’Islande induit des circulations d’air d’autant plus 

importantes que cette différence de pression est forte. Ainsi, plus le gradient est important et plus les 

tempêtes seront nombreuses en Europe du nord. Si le contraste de pression est faible entre les deux 

centres d’action, les tempêtes seront moins nombreuses et faibles en intensité. La position et la force 

respectives de ces deux centres d’action définissent des situations types le long du littoral de la Manche 

orientale (www.meteofrance.com) (Fig. II.2): 
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- (1) Les flux d’ouest perturbés sont générés par une zone de basse pression associée à de l’air 

froid en altitude sur l’Atlantique Nord et par l’anticyclone des Açores accompagné d’air chaud 

subtropical en altitude. Les flux plus ou moins rapides circulent d’Ouest en Est au-dessus de 

l’Atlantique apportant des pluies fréquentes et du vent soutenu. 

- (2) Les flux nord-ouest sont liés à la présence d’une dépression en mer du Nord. La 

formation d’une dorsale plus ou moins nord-sud, c'est-à-dire une remontée de l’anticyclone vers des 

latitudes plus élevées, décale la zone dépressionnaire vers l’est (Scandinavie ou les pays baltes) induisant 

une rotation des vents vers le nord-ouest et le nord. Cette situation crée des nuages instables porteurs 

de giboulées au printemps, d’averses en été et de neige en hiver. 

- (3) Les flux d’est à nord-est (« situation de blocage ») sont des cas particuliers où les hautes 

pressions sont situées à des latitudes plus au nord que d’ordinaire empêchant la circulation des 

perturbations océaniques classiques sur l’Europe de l’Ouest. Les dépressions contournent l’anticyclone 

très au nord et reviennent par l’est emmenant de l’air froid essentiellement en hiver favorisant des 

épisodes de neige et plus rarement des épisodes pluvieux conséquents en été.  

 

Fig. II. 2 : Situations météorologiques type en France (www.meteofrance.com). 
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2.2.2 Les vents 

La configuration de la Manche et en particulier de la Manche orientale, favorise les vents de 

secteur ouest (40 %) allant du sud-ouest au nord-ouest (Le Hir and Silva Jacinto, 2001) et dans une 

moindre mesure, les vents de secteur nord-est. Ces derniers seraient amplifiés par un effet de 

« canalisation » le long des côtes de la Manche (Costa, 1997).  

Les variations du trait de côte français, que ce soit au niveau de son orientation ou de sa 

morphologie, induisent localement des modifications de secteurs de vents. Ainsi, au niveau de 

Boulogne-sur-mer et du détroit du Pas-de Calais, les vents prédominants soufflent depuis le sud-ouest 

(20 %), alors que sur le reste du littoral de la Manche orientale les vents dominants proviennent de 

l’ouest (20 %) (Fig. II.3). 

 

Fig. II. 3 : Vents en Manche orientale au large sur la période 1960-1980 et à la côte, aux sémaphores de Dieppe et Le Havre 

(1951-1980) (d’après Costa, 1997). 
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En Seine-Maritime, les vents montrent une certaine saisonnalité avec une augmentation de la 

fréquence des vents les plus forts (> 17 m/s) soufflant depuis le SW de novembre à mars alors qu’en 

été, une augmentation des vents W est observée (LCHF, 1986 ; Costa, 1997 ; Augris et al., 2004). 

A la station météorologique du Havre, les vents de secteur W-SW représentent près de 30 % 

de tous les enregistrements annuels et 40 % des forces de vents sont supérieurs à 7 m/s (24,2 % du SW 

et 17,7 % de W) (Fig. II.3). On note une proportion relativement importante des vents de provenance 

NE au Havre (14 %) mais avec des vitesses faibles (< 6 m/s), pour environ 75% des cas. A la station de 

Dieppe, les vents observés sont généralement moins violents qu’au Havre, avec une fréquence 

importante de vents faibles (inférieurs à 6 m/s) du SE. Ces derniers seraient liés à l’orientation NW-

SE de la vallée de l’Arques (Claveleau, 2007) (Fig. II.3), qui favorise un effet local dit « de site ».  

 

2.2.3 Les surcotes 

Le niveau de marée calculé par le SHOM est rarement le niveau réel observé qui peut varier de 

quelques centimètres à plusieurs dizaines de centimètres selon les conditions météorologiques. Ce 

phénomène est appelé surcote ou décote selon le sens de variation du niveau observé. Les surcotes sont 

la résultante de vents forts poussant les eaux vers la côte (Pugh, 1987 ; Gonert et al., 2001), souvent 

associé avec l’effet barométrique qui induit une augmentation de 1 cm du niveau marin par diminution 

de 1 hPa de la pression atmosphérique (inversement pour les décotes) (Parker and Foden, 2009). 

En cas de conjonction avec un niveau marin de vives-eaux, les surcotes peuvent entrainer à 

pleine mer, des submersions marines sur les zones basses du territoire. Ce phasage surcote importante 

et pleine mer de vive-eau est rare, avec seulement 16 cas en Manche pour 150 surcotes supérieures à 

1 m (Costa and Delahaye, 2005). Cependant, lors des submersions marines historiques en Normandie, 

les surcotes étaient généralement supérieures à 70 cm à pleine mer avec un pic autour de 1 m, plus 

souvent observé quelques heures avant ou après la pleine mer (Caspar et al., 2007).  

Le phénomène de surcote-décote est largement observé dans toute la Manche et est 

particulièrement visible à pleine mer. Le nombre de surcotes est relativement important avec, par 

exemple, 302 surcotes supérieures ou égales à 81 cm au Havre sur 28 années d’observation (Pirazzoli, 

2006) et plus de 150 surcotes supérieures à 1 m depuis 1960 (Costa and Delahaye, 2005). L’analyse des 

surcotes/décotes au Havre sur l’année 2011 (Fig. II.4) indique 32 % de décotes contre 68 % de 

surcotes. Dans 56 % des cas, ces variations du niveau marin observées par rapport aux prévisions 

étaient inférieures à 10 cm. En 2011, 494 surcotes horaires étaient supérieures à 25 cm (5,7%) et que 

seulement 22 (0,25 %) étaient supérieures à 50 cm dont 2 proches de 1 m. Les surcotes les plus 

importantes sont observées en hiver.  
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Fig. II. 4 : Distribution des surcotes au Havre sur l’année 2011. 

Au Havre, des surcotes de 1,70 m et 1,90 m ont été observées respectivement le 15 octobre 

1987 et le 22 janvier 1988 (Caspar, 1988 ; Cariolet et al., 2010). Ces surcotes ont été enregistrées, à 

marée basse, sur toutes les côtes de la Manche n’entrainant pas de dégâts. Plus récemment, la tempête 

du 10 mars 2008 a produit une surcote maximale de 1,18 m sur le marégraphe du Havre et celle de 

Xynthia une surcote de 0,90 m. La surcote maximale historique au Havre a été observée le 25 janvier 

1990 avec une valeur de 2,02 m et aurait une période de retour de 135 ans (Pirazzoli, 2006) (Fig. II.5). 

Cette surcote de 2,02 m a eu lieu à marée basse et n’a eu aucune conséquence sur le littoral. 

 

Fig. II. 5 : Surcote maximale enregistrée au Havre le 25 janvier 1990. 



Chapitre II. Contexte météo-marin de la Manche orientale 

 

 

Sylvain Elineau  47 

Le phénomène de surcote est donc un phénomène souvent observé en Manche avec une 

dizaine de centimètres. Cependant les surcotes peuvent dépasser 1 m lors du passage d’une dépression 

accompagnée par des forts vents d’ouest. Ces surcotes ont un rôle primordial sur les conditions de 

submersions marines, notamment quand elles sont couplées avec une pleine mer de vive-eau. 

 

2.3 Les Facteurs océanographiques 

2.3.1 La marée en Manche orientale 

La Manche présente les marnages et les courants les plus importants des côtes métropolitaines 

françaises, en particulier dans la baie du Mont-Saint-Michel. La propagation et la réflexion de l’onde 

de marée provenant de l’Atlantique entraine une complexité de la marée astronomique liée à la 

bathymétrie et à la géométrie du bassin (Augris et al., 2004). 

 

2.3.1.1 Onde de marée 

La Manche est une mer de type mégatidal avec des marnages importants compris entre 6,35 m 

(Brest et Dunkerque) et 14,5 m dans la Baie du Mont-Saint-Michel pendant les marées de vive-eau. 

Le marnage est minimum en Manche centrale lié au rétrécissement entre la péninsule du Cotentin et 

l’ile de Wight (Fig. II.6). La marée se propage depuis les côtes bretonnes à l’ouest jusqu’au Nord-Pas-

de-Calais avec un décalage d’environ 6 h entre la pleine mer de Brest et celle du Havre. 

 

Fig. II .6 : Marnage lors d’une marée de vive-eau moyenne (d’après SHOM, 2000). 
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La Manche est caractérisée par un régime tidal semi-diurne avec des marnages importants 

contrôlés par deux composantes principales de la marée que sont la composante lunaire M2 (12h25) et 

la composante solaire (12h). Une marée semi-diurne correspond donc à deux pleines mers et deux 

basses mers chaque jour (Fig. II.7). En Manche, la différence d’amplitude entre les marées de vive-eau, 

lors de l’alignement Terre-Lune-Soleil (Pleine et nouvelle lune), et les marées de mortes-eaux 

(Premier et dernier quartier), est bien marquée avec un cycle de 14 jours (Fig. II.7). Deux autres cycles 

interviennent dans les niveaux d’eau observés : le cycle lunaire (28 jours) et le cycle saisonnier 

(89-93 jours) séparant le solstice de l’équinoxe. 

 

Fig. II. 7: Données marégraphiques de l’année 2011 enregistrées au Havre. 
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2.3.1.2 Les courants de marée 

Les courants de marée en Manche sont majoritairement dirigés vers le nord-est (Pas-de-Calais 

et Mer du Nord) entrainant un lent mouvement de masse d’eau vers le nord-est (Salomon and Breton, 

1993) (Fig. II.8). 

 

Fig. II. 8 : Vitesse maximale du courant lors d’une marée de vive-eau moyenne (d’après SHOM, 2000) et directions des 

courants de marée (Salomon and Breton, 1993). 

La marée se propage depuis les côtes de Bretagne où les courants de marée sont de l’ordre de 

1 m/s (2 nœuds) puis se sépare en deux branches : (1) une branche continue à longer les côtes 

bretonnes et se dirige vers le golfe normand breton où des courants tourbillonnaires de l’ordre de 1,5 à 

2 m/s sont observés autour des îles anglo-normandes et des archipels de Chausey (Salomon and 

Breton, 1993) (Fig. II.8).  

Cette zone est aussi marquée par une accumulation des eaux entrainant une augmentation des 

amplitudes de marée vers la baie du Mont-Saint-Michel (14,5 m). La seconde branche de propagation 

de la marée (2) remonte au nord vers les côtes anglaises et permet une incursion en Manche orientale. 

La limite Manche occidentale-Manche orientale est caractérisée par des courants forts de 2 m/s 

pouvant atteindre localement plus de 4 m/s (Cap de La Hague) formant un vaste tourbillon 

anticyclonique généré par la péninsule du Cotentin (Salomon and Breton, 1993) et par des amplitudes 

de marée plus faibles (Fig. II.8). 

Les courants de marée en Manche orientale sont forts avec des vitesses fréquentes de 2 à 3 

nœuds soit 1 à 1,5 m/s (Costa, 1997 ; Costa et Delahaye, 2002 ; Hequette et Rufin-Soler, 2007). Les 

courants décroissent depuis Cherbourg (1,5 à 2 m/s) vers l’est avec 1 m/s à Dieppe avant de 
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réaugmenter vers le nord (Fig. II.8). Au large du Pays de Caux, les courants de marée sont 

pratiquement alternatifs et parallèles à la côte au moment de leur intensité maximum (www.ifremer.fr). 

Les courants de marée montrent des directions majoritaires vers le nord-est (Mer du Nord) pendant le 

flot et vers le sud-ouest (Manche occidentale) pendant le jusant. Les directions des courants de marées 

sont bien marquées entre Antifer et Dieppe et suivent les variations du trait de côte passant ainsi du 

NNE -SSW à Antifer à l’ENE-WSW à Dieppe (LCHF, 1986). Au niveau de la baie de Seine et de la 

baie de Somme, les courants sont plus complexes et deviennent de type circulaire avec une variation 

progressive de la direction au cours de la marée. On note une augmentation des courants de marée 

depuis le Cap de La Hève (0,6 m/s) vers Etretat (2 m/s) (SHOM, 1996 ; Costa et Delahaye, 2002).  

 

2.3.1.3 Les marnages 

Les marnages observés sur la partie est de la Manche augmentent progressivement depuis 

Cherbourg (6,70 m) jusqu’à Dieppe (10,15 m) puis diminuent pour atteindre un minimum à 

Dunkerque (6,35 m) (Fig. II.9).  

  

 Fig. II. 9 : Marnage en Manche orientale. 
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La différence entre la pleine mer de vives-eaux moyennes (Coefficient 95) et celle de mortes-

eaux moyennes (Coefficient 45) peut atteindre plusieurs mètres comme au Havre (2,95 m) et à Dieppe 

(3,60 m) (Fig. II.9). 

La propagation de l’onde de marée dans les zones de petits fonds, comme la Baie de Seine, 

entraîne une déformation du signal, notamment en vives-eaux, avec une augmentation de la tenue du 

plein et la présence d’un double pic de pleine mer au Havre et à Portland (Le Provost et al., 1986). Le 

signal de marée est progressivement déformé dans la Baie de Seine passant d’une forme sinusoïdale à 

Cherbourg à une marée avec une longue étale (Fig. II.10). Cette déformation s’accompagne d’une 

augmentation de la hauteur de la pleine mer d’environ 1 m entre le large (Balise Alpha Baie de Seine) 

et l’embouchure de la Seine (Le Havre, Honfleur). 

 

Fig. II. 10: Déformation de la marée en Baie de Seine (Marée du 01/01/2011). 

La marée est aussi observée dans la Seine avec un marnage pouvant atteindre 3,5 m à Rouen 

lors des marées de vives-eaux. L’estuaire de la Seine, de débit moyen de 460 m3/s, est défini comme un 

estuaire macrotidal car sous contrôle principal de la marée (Le Hir and Silva Jacinto, 2001). 

Cependant le débit moyen de la Seine augmente lors des crues avec un débit supérieur à 1000 m3/s qui 

peut aussi avoir un rôle, surtout en mortes-eaux, sur les hauteurs d’eau observées au niveau de la Baie 

de Seine en repoussant l’onde de marée et en créant une accumulation d’eau en la Baie de Seine. 
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Le marégraphe du Havre, situé face à l’entrée du port, enregistre les hauteurs d’eau à un pas de 

temps horaire depuis 1938. Les données présentent de nombreuses lacunes en raison notamment de la 

destruction de la ville pendant la seconde guerre mondiale. Cette absence de données couvre 

notamment les périodes 1940-1963 et 1965-1971 durant lesquelles moins de 15 % des données sont 

disponibles entre 1938 et 1971. Depuis 1971, les données sont continues et plus de 90 % des données 

horaires sont disponibles. 

Les données marégraphiques au Havre représentent plus de 43 ans d’enregistrements entre 

1938 et 2012. Les données horaires non complètes sur la journée ont été supprimées afin de ne pas 

biaiser les statistiques. Au final, près de 370 000 données horaires ont été utilisées. 

 

Fig. II. 11: (a) Distribution des hauteurs horaires de la marée enregistrées au marégraphe du Havre sur la période 1938-2010 

et (b) calcul des périodes de retour pour une hauteur d’eau donnée.  

La distribution de toutes les hauteurs d’eau horaires montre deux pics centrés autour de 2,75-

3 m CMH et 6,75-7 m CMH correspondant respectivement aux basses mers et aux pleines mers 

 (Fig. II.11). Les hauteurs de pleines mers montrent une plus grande fréquence et une variation très 

faible par rapport aux hauteurs de basses mers. Cette constatation pourrait s’expliquer par la durée 

importante de la tenue du plein au Havre et notamment en période de vive-eau où elle peut durer 

2h30-3h. 
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La fréquence des hauteurs d’eau supérieures à 8 m ont été utilisées pour déterminer leur 

période de retour. Ces données représentent 1,6 % des toutes les données horaires du marégraphe du 

Havre et moins de 12 % des maximum journaliers (pleine mer). Les différentes estimations issues des 

interpolations (puissance et exponentielle) et des données prises en comptes indiquent qu’un niveau 

marin de 9,13 à 9,18 m CMH aurait une période de retour de 100 ans (Tableau II.1).   

Données prises en compte pour les calculs Méthode 10 ans 30 ans 50 ans 100 ans 200 ans  

[8 ; 9] Exponentielle 8,83 m 9 m 9,08 m 9,18 m 9,29 m 

[8 ; 9] Puissance 8,80 m 8,98 m 9,06 m 9,17 m 9,29 m 

[8,25 ; 9] Exponentielle 8,85 m 9 m 9,06 m 9,15 m 9,25 m 

[8,25 ; 9] Puissance 8,82 m 9,04 m 9,04 m 9,13 m 9,23 m 

Tableau II. 1 : Extrapolation des hauteurs du niveau marin au Havre pour des périodes de retour de 10 à 200 ans. 

Des estimations de niveau centennal proches de 9,18 m CMH au Havre ont déjà été données 

par d’autres auteurs sur une période d’observation plus courte avec des méthodes statistiques plus 

poussées reposant sur la méthode de Gumbel (Simon, 1996 ; Pirazzoli, 2006), la méthode JPM (Joint 

Probabilities Method) (Pirazzoli, 2006 ; Tomasin and Pirazzoli, 2008) et la méthode GEV 

(Generalized Extreme Values) (Pirazzoli, 2006 ; Tomasin and Pirazzoli, 2008). 

 

2.3.2 Les houles en Manche orientale 

La géométrie de la Manche orientale se traduit par des fetchs réduits pour quasiment toutes les 

directions à l’exception des houles d’ouest. La propagation des houles, du large aux petits-fonds, ainsi 

que leur réfraction, entrainent un amortissement important avant d’arriver jusqu’à la côte. Par 

conséquent, la majorité de l’agitation est de type « mer du vent » avec des directions analogues à celles 

des vents (Costa, 1997 ; Augris et al., 2004). 

En Manche orientale, le Centre d’Archivage National de Données de Houle in Situ 

(CANDHIS) indique trois bouées directionnelles et 8 bouées simples. Les houles sont exprimées d’un 

point de vue statistique en termes de hauteur et de direction (Fig. II.12).  

A Cherbourg, les enregistrements (6,9 ans) montrent des directions de provenance des vagues 

comprises entre l’ouest-nord-ouest et l’est-nord-est avec une concentration entre le WNW au NNW 

(60%) et plus particulièrement le NW (30%) (Fig. II.12). Les houles ont généralement une hauteur 

significative faible inférieure à 0,5 m (50 % des cas). Dans 95 % des cas, les houles sont inférieures à 

1,6 m mais peuvent être supérieures à 2,2 m et atteindre 3,8 m dans moins de 1 % des cas.  
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A 7,6 km des côtes, la bouée directionnelle du Havre (1,2 ans) indique quasiment les mêmes 

statistiques, c'est-à-dire des hauteurs significatives de houles inférieures à 0,5 m dans 50 % des cas, 

inférieures à 1,6 m (95 % des cas) et pouvant être supérieures à 2,3 m et atteindre 3,7 m (1 % des cas). 

Une autre bouée située au large du Havre montre un maximum de 4,2 m sur une période 

d’enregistrement plus importante (7,6 ans). Les directions de houles proviennent en majorité du NW 

(35 %) et du WNW (20 %) pour les houles les plus fortes (Fig. II.12). 

La bouée de Boulogne-sur-mer (0,77 ans) montre des directions de provenance des houles très 

marquées au WSW avec plus de 55 % de fortes houles. Les hauteurs significatives sont inférieures à 

0,6 m dans 50 % des cas, inférieures à 2,1 m pour 95 % des cas et n’excèdent 2,8 m que dans seulement 

1 % des cas. 

 

Fig. II. 12 : Houles en Manche orientale (d’après la base de données CANDHIS). 

La bouée Ruytingen qui se situe à 20 km de la côte de Calais en mer du Nord montre des 

directions de houles préférentielles provenant du NNE (35 % des cas) et du WSW (15 % des cas). Ces 
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directions de houle indiquent des conditions de houle en mer du Nord très différentes de celles 

observées au nord de la Manche orientale (à Boulogne sur mer). 

Au large de Dieppe, les données de l’atlas numérique d’état de mer ANEMOC, issu de 

l’intégration des données de vents dans le model TOMAWAK, montrent que 50 % des houles 

proviennent de l’ouest avec des hauteurs significatives inférieures à 1 m dans 80 % des cas (Ferret, 

2011). 

L’analyse des houles en Manche orientale a été complétée par les houlographes non 

directionnels disponibles le long du littoral français. Les statistiques de hauteurs de houles sont 

globalement les mêmes pour tous les points d’observation excepté à Cayeux-sur-mer où les houles sont 

plus importantes que sur les autres bouées (Fig. II.12). La Baie de Somme est largement ouverte du 

WSW au N et permet un fetch très important pour les vents d’ouest. La période de houle moyenne est 

de 5 à 7 s. Les houles les plus fortes montrent des périodes de l’ordre de 6 à 9 s pour les secteurs sud-

ouest à ouest, de 5 à 7 s pour les secteurs nord-ouest à nord (Augris et al., 2004). 

Ces données récentes montrent, qu’en Manche orientale, près de 75 % des hauteurs 

significatives de houles sont inférieures à 1 m et seulement 5 % des houles excèdent 2 m. Ces valeurs 

de hauteur de houle sont supérieures aux observations du LCHF (1986) qui indiquait que 90 % des 

houles maximales entre la Baie de Seine et la Baie de Somme sont inférieures à 2 m soit 1,25 m de 

houles significatives, mais confirment les chiffres proposés par Augris et al. (2004).  

 

2.4 Hydrodynamique sédimentaire du littoral de la pointe de 

Caux 

Le littoral haut-normand est constitué de falaises bordées par un cordon de galets. Ces galets 

sont essentiellement des silex érodés provenant de la craie à silex des falaises littorales, suite aux 

mouvements gravitaires qui les affectent. La matrice crayeuse étant rapidement dissoute dans l’eau de 

mer, les silex restent et s’accumulent en haut d’estran pour former des plages de galets, qui recouvrent 

en grande partie le sable observable sur la partie inférieure de l’estran et la plateforme littorale sous-

jacente.  

La dynamique côtière de ce secteur est donc essentiellement contrôlée par (1) les courants de 

marée, (2) la houle, transversale à la côte et, (3) la dérive littorale, parallèle au trait de côte. L’action 

éolienne a un rôle négligeable sur la dynamique des galets contrairement à son effet sur un trait de côte 

sableux (Plaine Picarde et Flamande) (Vanhée et al., 2002 ; Ruz et Meur-Férec, 2004). 



Chapitre II. Contexte météo-marin de la Manche orientale 

 

 

56  Sylvain Elineau 

Les forçages hydrodynamiques ont permis de structurer les formations superficielles du la 

Manche orientale (Larsonneur et al., 1978). Différents dépôts sont ainsi distingués (Fig. II.13) : 

(1) des zones à cailloutis bordées par les courants de marées les plus forts (situés entre Antifer et 

Veulettes-sur-mer et au large de Barfleur et Cherbourg) et (2) une granulométrie décroissante à partir 

de ces zones à cailloutis vers le large et vers la Baie de Seine et la Baie de Somme (Costa, 1997 ;  

Augris et al., 2004). 

 

Fig. II. 13 : Courant de marée en vive-eau (cm/s) et relation avec les sédiments superficiels (Costa, 1997 in Augris et al, 2004, 

d’après Larsonneur et al, 1978). 

Sur le littoral de la Manche, les travaux de Larsonneur (1971) ont montré qu’il existait une 

ligne d’énergie minimum séparant deux domaines hydrodynamiques distincts dominés soit par l’action 

des houles (de la côte à - 8/-10 m) soit par les courants de marée (de -8/-10 m au large) (LCHF, 

1986). La vitesse des courants de marée est insuffisante pour transporter les galets mais participe, avec 

les houles, au transport de la fraction sableuse aussi bien au large que sur l’estran (Augris et al., 2004). 

Les courants de marée sont globalement orientés vers le nord-est (Mer du Nord) pendant le flot et vers 

la Manche occidentale durant le jusant (Fig. II.13). Comme les vitesses de flot sont environ 20 à 30 % 
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plus importantes que celles du jusant, elles induisent un transport sédimentaire dominant vers le 

nord-est. 

Le Cap d’Antifer correspond à un point de divergence du transport littoral qui se sépare en 

deux branches : (1) vers le Nord, depuis le Cap d’Antifer jusqu’à la Baie de Somme et (2) vers le sud, 

du Cap d’Antifer jusqu’au Havre. 

Le transit littoral des sédiments dépend, pour une grande part, des directions et de l’obliquité 

des houles par rapport au rivage (LCHF, 1986). Entre Antifer et Le Havre, le transit littoral se fait 

vers la baie de Seine (65 %) avec des houles WNW à NE contre seulement 35 % vers le nord (houles 

de W à WNW) alors que le mouvement général lié aux courants de marée se fait vers le nord (LCHF, 

1986) (Fig. II.14).  

 

Fig. II. 14: Forçages marins et dynamique sédimentaire à la pointe de Caux. (Modifié d’après LCHF, 1986). Le fond 

bathymétrique (25 m) est représenté avec une équidistance de 5 m et ont été fournis par le SHOM (agrément S/179/99). 



Chapitre II. Contexte météo-marin de la Manche orientale 

 

 

58  Sylvain Elineau 

L’action des houles, entre le Cap d’Antifer et le Cap de La Hève, induit un transit littoral 

parallèle à la côte, du nord vers le sud, et un tri granulométrique perpendiculaire à la côte avec un 

affinement des matériaux de la côte jusqu’à la limite d’action des houles (- 8 m) (LCHF, 1986)  

(Fig. II.15). Les galets sont essentiellement transportés dans la zone de déferlement par charriage et 

saltation sur l’estran sous l’action des houles et s’accumulent en haut de plage et contre la face nord de 

chacun des épis construits au Cap de La Hève (Fig. II.15). 

 

Fig. II. 15 : Transit littoral et accumulation de galets sur les épis du Nice Havrais à Sainte Adresse (entrée du Havre).  

Le long du littoral, des ouvrages artificiels ont été construits pour stabiliser les plages et les 

zones subissant une forte érosion. L’implantation d’ouvrages littoraux entraine des modifications de la 

dynamique côtière dont l’impact dépend de beaucoup de paramètres intrinsèques à l’ouvrage, comme 

son type (longitudinal ou transversal), sa forme, sa taille, sa composition... Des ouvrages longitudinaux 

sont généralement observés en haut de plage (digues, perrés), pour protéger les zones littorales des 

forçages météo-marins, mais peuvent aussi se trouver en bas de plage sous forme de brise-lames. Les 

ouvrages transversaux (épis, jetées) stoppent le transit sédimentaire et limitent les accumulations de 

sédiments (voir entrainent une érosion) en aval dérive. Les ouvrages transversaux induisent une 

perturbation hydrodynamique, avec une accentuation des courants de retour au niveau de l’ouvrage 

(Short, 1991 ; Sabatier, 2001 in Bertier, 2009), une accentuation des vitesses de transit au-delà du 

musoir de l’ouvrage (Short, 1991) et des impacts en aval (Suanez, 1997 ; Sabatier, 2001 ; Bertier, 

2009). 

Le littoral au nord d’Antifer a été influencé par les prélèvements de galets et l’implantation 

d’ouvrages portuaires (LCHF, 1986 ; Costa, 1997 ; Hénaff et al., 2002). Entre Antifer et Le Tréport, 
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plus de 2 000 000 m3 de galets auraient été extraits (LCHF, 1972), avec deux point de prélèvement 

importants à Dieppe et Le Tréport, avec respectivement 235 000 m3 et 180 000 m3 sur la période 

1946-1970 (Costa, 1997). La construction d’ouvrages portuaires au début du 20e siècle a aussi 

largement perturbé le transit des galets conduisant à la rupture du système hydro-sédimentaire entre 

Antifer et la Baie de Somme (Costa, 1997). Près de 70% des 7 500 000 m3 de galets entre Antifer et 

Le Tréport se situent au niveau des plages d’accumulation de Fécamp, Dieppe et Le Tréport (Costa, 

2000). En entravant la dérive littorale, les aménagements du littoral ont diminué la protection du pied 

de falaise contre l’impact direct des vagues (Hénaff et al., 2002), créant un abaissement de la plage par 

une érosion à l’aval immédiat de l’ouvrage (Costa, 1997 ; Costa et al., 2004). 

Entre le Cap de La Hève et le début de la plage du Havre, 46 épis ont été implantés dont 39 

sur la commune de Sainte-Adresse et 7 au Havre (Fig. II.16). L’implantation d’ouvrages transversaux 

comme les épis a pour objectif le piégeage des galets. Ces nombreux épis avaient à l’origine comme but  

l’arrêt du transit des galets s’effectuant du nord au sud de puis le Cap d’Antifer afin de réduire 

l’accumulation des galets sur la plage du Havre, entrainant le comblement progressif du chenal du 

Havre. Ces ouvrages transversaux ont aussi un second rôle qui est la constitution d’une plage et donc la 

formation d’une protection du pied de falaise de l’attaque directe par la mer. C’est notamment le cas 

pour protéger le quartier du Nice-Havrais situé juste au sud du Cap de La Hève (Fig. II.16).  

Ces ouvrages ont été implantés progressivement sur le littoral depuis 1670, date à laquelle les 

4 premiers épis ont été construits. Les ouvrages anciens fabriqués en bois ont été détruits à plusieurs 

reprises à la suite de fortes tempêtes. Les épis actuels ont été édifiés essentiellement en palplanches 

dans les années 1950 puis à 80 % reconstruits par le département lors de plusieurs phases de 

réhabilitation en 1994, 1999 et 2004. La dernière tranche de réhabilitation, prévue entre mars 2013 et 

mars 2014, concerne 9 épis (8 à Sainte-Adresse et 1 au Havre). Ces épis fortement endommagés sont 

aujourd’hui pleins, débordent et donc ne remplissent plus leur rôle d’arrêt des galets (Fig. II.17a). Le 

projet de reconstruction propose une surélévation de l’ouvrage initial ainsi qu’un suivi topographique 

autour de chaque épi reconstruit. 



Chapitre II. Contexte météo-marin de la Manche orientale 

 

 

60  Sylvain Elineau 

 

Fig. II. 16 : Orthophotographie de la baie du Havre et de Sainte-Adresse (nord de l’entrée du port du Havre). Encart : Epis 

du Cap de La Hève (Sainte-Adresse). 

La superposition de plusieurs photographies aériennes montre l’évolution et la dynamique 

importante de la plage de galets (Fig. II.17). On note que les épis se comblent progressivement de 

l’ouest vers l’est dans le sens de la dérive littorale. Lorsque l’épi amont est plein, les galets se déversent 

dans l’épi aval jusqu’à le remplir et passer à l’épi suivant et ainsi de suite. Le transit littoral transporte 

donc, à terme, les galets jusqu’à la plage du Havre où ils s’accumulent le long de la digue nord du port 

(Fig. II.17b).  
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Fig. II. 17: Transit littoral observé sur les épis du Cap de La Hève (a) et évolution de la plage du Havre sur la période 

1969-2011 (b) (www.geolehavre.fr). 

Le transit littoral observé entre le Cap d’Antifer et la plage du Havre transporte des quantités 

importantes de galets comme peuvent en témoigner la nécessité de construire pas moins de 46 épis sur 

seulement 2 km de littoral pour essayer d’arrêter « la marche en avant » des galets décrit par 

Lamblardie (1782) et Lennier (1885). Une estimation du LCHF de 1912 donne un volume de galets 

de 20 000 à 25 000 m3 transitant du nord vers le sud depuis le Cap d’Antifer jusqu’à l’actuel digue nord 

du port du Havre. Le volume de falaises érodé entre le Cap de La Hève et le Cap d’Antifer a pu être 

évalué, à partir de la mesure du recul des falaises entre 1834 et 1894, et serait de l’ordre de 600 000 m3 

dont environ 37 500 m3 de silex et moins de 100 000 m3 de sable (LCHF, 1986). La production 

annuelle de galets serait donc d’environ 17 à 18 000 m3 par polissage du silex. A partir d’essais avec des 

traceurs fluorescents, le volume de sable transporté a été estimé à 100 000 m3 et est piégé le long de la 

digue nord du port du Havre et dans le chenal d’accès (LCHF, 1986). 
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Le volume de galets accumulé sur la plage du Havre est de l’ordre 400 000 m3 entre la date de 

construction de la digue nord (1898-1905) et 1969 soit 6 000 m3/an (source : port du Havre). De 1969 

à 1990, le taux d’accumulation effectif évoqué est d’environ 10 000 m3 (en incluant les extractions de 

2 000-3000 m3) (source : port du Havre). Sur la période 1989-1997, les apports de galets sur la plage 

du Havre ont été estimés à 10 000 m3 (Comm. Pers. P. Galichon).  

Le report de la limite sable/galets sur les photographies aériennes montre un accroissement de 

la plage du Havre amplifié le long de la digue nord. Entre 1969 et 1985, le taux d’engraissement est 

homogène sur toute la plage du Havre avec un peu moins de 1 m/an. Entre 1985 et 2001, l’avancée de 

la plage du Havre a été très importante en particulier sur les 700 m sud de la plage (Fig. II.17b). Les 

taux maximaux atteignent 6,8 m/an au niveau de la digue nord du port du Havre. Sur la période 

récente (2001-2011), la plage de galets semble s’être à peu près stabilisée avec tout de même plusieurs 

phases de variation (2001-2006 : avancée ; 2006-2008 : stabilité ; 2006-2011 : recul). 

Les tendances récentes sont à considérer avec une attention particulière car il ne s’agit ici que 

d’un comparatif de deux images statiques, alors que la morphologie d’une plage est très variable dans le 

temps, en particulier en fonction des saisons. La dynamique du transport des galets est plus importante 

en hiver en raison de forçages météorologiques et océaniques plus intenses. Cette évolution saisonnière 

est aussi bien observable longitudinalement, par un transport important d’un épi à un autre, que 

transversalement, avec une variation de la morphologie de la plage. Ainsi, la plage subit un 

dégraissement du haut de plage en hiver à cause des fortes houles et un engraissement en été qui 

conduit au rechargement progressif du haut de plage.  

Cependant, la quantité d’apport de galets entrainant la variation de la plage du Havre dépend 

essentiellement des variations des forçages hydrodynamiques, du fonctionnement du système de 

protection de la plage (épis) et du stock de galets disponible le long du trait de côte (et donc des 

mouvements des falaises littorales d’où proviennent les galets). Ainsi, plusieurs périodes d’évolution de 

la plage du Havre peuvent être séparées : (1) 1950-1985 : construction et fonctionnement des épis de 

Sainte-Adresse et du Havre, (2) 1985-2001 : les épis pleins et l’engraissement de la plage du Havre est 

observé et (3) depuis 2001 : stabilité de la plage de galets suite aux restaurations des épis réalisées en 

1994, 1999 et 2004. 
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Chapitre III  Outils d’observation de l’interface 

terre-mer 

 

 

Ce chapitre présente les outils d’observation du trait de côte utilisés dans une architecture de 

Système d’Information Géographique (3.1). La notion et les outils de télédétection sont présentés ainsi 

que leurs domaines d’application en géosciences (3.2). Une présentation des données utilisées et de leur 

traitement est réalisée. Il s’agit des photographies aériennes (3.3) et du LiDAR (3.4).  
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3.1 Les Systèmes d’Information Géographique 

Un Système d’Information Géographique (SIG) est un système informatique permettant, à 

partir de diverses sources, de rassembler et d’organiser, de gérer, d’analyser et de combiner, d’élaborer 

et de présenter des informations localisées géographiquement, contribuant notamment à la gestion de 

l’espace (Société française de photogrammétrie et télédétection, 1989) (Fig. III.1). Cette définition très 

large d’un SIG montre bien toute l’étendue des domaines d’application à partir de données localisables. 

Une autre définition plus appliquée est de dire que les SIG constituent un modèle numérisé de l’espace 

géographique et un outil de traitement de l’information géographique (Caloz et Collet, 2011). Les 

SIG se sont popularisés en géosciences dans les années 2000 avec tout de même des contraintes 

persistantes d’acquisition de données numériques, de complexité des modèles et de puissance de calcul 

(Carrara and Guzzetti, 1999).  

 

Fig. III. 1: Illustration de différentes couches d’une représentation cartographique (SIGU). 

Les informations localisées à la surface de la Terre par des coordonnées (X, Y ou 

Latitude/Longitude) sont ainsi introduites dans les SIG sous forme de base de données 

géoréférencées. La représentation de l’information géographique dans un SIG permet de transcrire la 

réalité de terrain en utilisant deux modes : le mode vecteur et le mode raster. Les données raster 

(images satellitales, aériennes et scannées) représentent la réalité sous forme d’une image constituée de 

pixels. Les données vectorielles sont des objets spatiaux représentés sous forme graphique par un point, 

une ligne ou un polygone. Chaque objet possède des données alphanumériques qui lui sont propres et 

qui renseignent sur sa nature et ses caractéristiques.  

La ville du Havre possède un service nommé le Système d’Information Géographique Urbain 

(SIGU) qui met en œuvre et gère le SIG de la ville sous une plateforme constituée des produits 

ArcGIS© (www.lehavre.fr). Cette plateforme SIG est utilisée comme un outil de compréhension du 

territoire et de partage de l’information géographique aux différents services et acteurs de la ville 
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(www.lehavre.fr). Les principales missions du SIGU sont de concevoir l’architecture du SIG de la ville, 

de constituer et maitriser une banque de données géographiques et de mettre en valeur, exploiter et 

diffuser des données informatiques et cartographiques (www.lehavre.fr). La base de données 

cartographiques du SIGU se compose de plans de la ville, de plans cadastraux, de photographies 

aériennes et de données thématiques (Fig. III.2). Les données cartographiques utilisées dans ces 

travaux de recherches ont été mises à disposition par le service SIGU et se composent de deux 

photographies aériennes de 1939 et de 1985 issues de la Photothèque nationale de l’IGN et de trois 

orthophotographies (prisse de vue aérienne et LiDAR) de 2006, 2008 et 2011 acquises par un 

partenariat entre la ville du Havre (VDH), le Grand Port Maritime du Havre (GPMH) et la 

Communauté d’Agglomération Havraise (CODAH). 

 

Fig. III. 2: Superposition de différentes couches de données spatialisées dans un SIG. 

Le service SIGU possède aussi des photographies aériennes géoréférencées de 1949 et de 1969 

ainsi que des plans anciens (9 sur la période 1583-1867 et 1 en 1940) qui ne couvrent que la ville du 

Havre et au mieux le sud de la commune de Sainte-Adresse. D’autres missions de l’IGN (1947, 1955, 

1964, 1973, 2001 et 2003) couvrent en grande partie le littoral entre le Cap de La Hève et le Cap 

d’Antifer mais sont en cours de géoréférencement. 
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3.2 Acquisition de données : la télédétection 

L’acquisition de données numériques utilisées dans les SIG s’est développée avec la 

généralisation de la télédétection. La télédétection ou remote sensing est définie par l’ensemble des 

connaissances et techniques utilisées pour déterminer des caractéristiques physiques et biologiques 

d’objets par des mesures effectuées à distance, sans contact matériel avec ceux-ci (COMITAS, 1988) 

(Commission interministérielle de terminologie de la télédétection aérospatiale). Le développement et 

l’amélioration de nouvelles technologies (capteurs et vecteurs) utilisées en télédétection, ont permis 

d’obtenir des données plus facilement géolocalisables, plus précises et plus diversifiées avec des 

applications et des échelles d’observation variées. Les données issues de la télédétection sont ainsi de 

plus en plus employées avec d’autres informations de type cartographique au sein de SIG (Caloz et 

Collet, 2011). 

Aujourd’hui, la télédétection est devenu un outil régulièrement utilisé en géosciences (sol, 

océan, atmosphère, …) car elle permet d’acquérir des données précises sur des grandes surfaces qui 

peuvent être, dans certains cas, difficiles d’accès. Les données issues de la télédétection se caractérisent 

par le type de vecteur, le type d’acquisition, la gamme de longueur d’onde utilisée, la résolution spatiale 

et la cible visée (Lillesand et Kiefer, 1994). Selon le vecteur, sont souvent distinguées la télédétection 

satellitaire (satellites), la télédétection aéroportée utilisant des véhicules aériens (avions, hélicoptère) et, 

plus récemment, la télédétection par des systèmes légers aériens (ULM, drones). 

La télédétection satellitaire permet d’acquérir des données de manière régulière et continue 

afin d’observer la Terre dans le temps. L’altitude et les capteurs en place sur le satellite dépendent de 

l’application finale (la météorologie, la climatologie, l’océanographie et la cartographie)  

(Tableau III.1). Les satellites les plus hauts sont en orbite géostationnaire à 36 000 km de la Terre et 

permettent d’obtenir une image couvrant un cinquième de la Terre toutes les 30 minutes. 

Résolution au sol Altitude (km) Satellites  Usages majeurs 

2,5-5 km 36 000 Météosat, GOES, Kosmos-1940 Météorologie, Climatologie, Océanographie 

1-2 km 800 à 1 500 Meteor, NOAA Météorologie, Etude des ressources terrestres 

25-80 m  700 à 900 Momo, Landsat, JERS, Almaz, ERS Cartographie, Etude des ressources terrestres 

10-20 m 250 à 900 SPOT Cartographie, Etude des ressources terrestres 

Tableau III. 1 : Classification des images satellitaires (d’après Verger, 1995). 

La télédétection aéroportée permet de cartographier très précisément (échelle submétrique) 

des zones couvrant quelques kilomètres à plusieurs centaines de kilomètres. Les capteurs sont installés 

à bord d’un avion ou d’un hélicoptère et fonctionnent avec une centrale inertielle, un DGPS et des 

points d’appui au sol afin de faire les corrections géométriques et d’obtenir un produit final souvent 
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avec une résolution décimétrique (Fig. III.3). La télédétection aéroportée est ainsi souvent utilisée pour 

les suivis cartographiques spatio-temporels couvrant des zones d’étude de plusieurs kilomètres. 

 

Fig. III. 3: Prises de vues aériennes avec différentes résolutions. a) 0,2 m, b) 1 m, c) 5 m et d) 20 m. 

L’avancée technologique a permis la mise en place de systèmes légers aériens facilement 

mobilisables et économiques permettant des acquisitions d’image dont le prétraitement nécessite des 

développements méthodologiques spécifiques. Ce secteur de télédétection, en plein développement, 

propose ainsi une alternative nouvelle aux acquisitions lourdes et coûteuses de la télédétection 

satellitaire et aéroportée. 

 

3.2.1 Principe 

La télédétection nécessite une source d’énergie à l’origine du rayonnement électromagnétique 

qui atteint la cible observée. L’énergie due au rayonnement va interagir avec la surface de la cible selon 

trois composantes en fonction des caractéristiques de la cible : l’absorption, la réflexion et la 

transmission (Bonn et Rochon, 1992) (Fig. III.4). Entre le sol et l’espace, l’atmosphère modifie les 

rayonnements qui la traversent : par exemple, environ 80 % du rayonnement émis ou réfléchis par une 

surface arrivent au capteur dans le proche infrarouge et environ 50 % dans le visible (Robin, 2002). 
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Fig. III. 4: Interaction entre le rayonnement électromagnétique, l’atmosphère et la surface de la cible (d’après Bonn et 

Rochon, 1992). 

A partir des interactions entre l’émission de l’onde électromagnétique et son enregistrement au 

niveau du capteur, plusieurs types de rayonnement se distinguent (Robin, 2002) : (1) le rayonnement 

d’origine naturelle réfléchi par une surface (télédétection passive : visible et proche infrarouge), (2) le 

rayonnement à la fois émis et réfléchi par la surface (moyen infrarouge), (3) le rayonnement émis par la 

surface terrestre qui est alors la source d’énergie que l’on capte (télédétection passive : moyen 

infrarouge, et surtout, infrarouge thermique et hyperfréquences passives) et (4) le rayonnement 

d’origine artificielle (radar, laser) est réfléchi par une surface (télédétection active). 

Les capteurs permettent de recueillir de l’énergie radiative de la scène visée et de délivrer un 

signal électrique correspondant et mesurable (Paul et al, 1991). Deux types majeurs de capteurs 

existent : les capteurs actifs et les capteurs passifs. Les capteurs passifs détectent les radiations 

naturelles émises ou réfléchies par un objet. Les rayons solaires représentent la source la plus répandue 

de radiations mesurées par des capteurs passifs (radiomètres, caméras, spectroradiomètres,…) (Girard 

et Girard, 2004). Les capteurs actifs émettent de l’énergie pour observer des objets et enregistrent les 

radiations qui sont réfléchies (radar, lidar, laser, fluomètres,…). Ces mesures se font dans une gamme 

de fréquences spécifiques (bande spectrale) selon le ou les objets étudiés.  

 

3.2.2 Longueurs d’onde et domaines d’application 

Le rayonnement électromagnétique existe pour une gamme très étendue de fréquences ou de 

longueurs d’onde (10-12 m à 103 m) qui constitue le spectre électromagnétique dont une petite partie la 

lumière visible par l’œil humain avec des longueurs d’onde comprises entre 380 nm (violet) et 780 nm 

(rouge).  
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Les ondes les plus utilisées en télédétection sont le visible, le proche infrarouge, l’infrarouge 

thermique et les hyperfréquences (Robin, 2002) :  

- le visible (rayonnement solaire réfléchi par les surfaces terrestres). La plupart des satellites 

d’observation de la Terre ont des capteurs enregistrant dans cette partie du spectre. 

- le proche infrarouge (rayonnement solaire réfléchi par les surfaces terrestres), centré sur 

environ 900 nm. Cette gamme de longueur d’onde est très utilisée pour l’étude de la végétation et de la 

détection de l’eau. 

- le moyen infrarouge (à la fois réfléchi et émis par les surfaces terrestres), centré sur environ 

3 micromètres (�Jm=10-6 m). Cette partie du spectre électromagnétique est moins fréquemment utilisée 

mais sert à la détection de l’eau dans les plantes, la détection de la neige et de la glace et dans 

l’évaluation de l’humidité du sol. 

- l’infrarouge dit thermique, émis par les surfaces terrestres de 8 à 12 µm est très utilisé en 

météorologie et en climatologie. 

- le domaine des hyperfréquences (émises par une antenne et renvoyées par la surface terrestre 

pour les hyperfréquences actives et émises par les surfaces terrestres pour les hyperfréquences passives) 

est compris entre 2 et 30 cm de longueur d’onde. Les hyperfréquences, caractérisées par des grandes 

longueurs d’ondes, passent au travers de la couche nuageuse, de la pluie et de la poussière 

contrairement aux ondes à plus courtes longueurs d’ondes (Centre Canadien de Télédétection, 

http://www.ccrs.nrcan.gc.ca). Cette particularité permet donc l’acquisition de données 

indépendamment du temps. Les hyperfréquences sont utilisées en océanographie et en agriculture 

notamment pour mesurer des profils atmosphériques et pour déterminer la quantité d’eau ou d’ozone 

dans l’atmosphère. 

 

3.3 Les photographies aériennes 

3.3.1 Capteur image 

Un capteur d’image permet d’acquérir une image constituée de nombreux carrés appelés pixels. 

Le pixel représente la plus petite unité visible sur une image (Fig. III.5). L’ensemble des pixels donne 

toutes les informations sur une image. La résolution spatiale d’une image numérique traduit la capacité 

d’un système de prise de vue aérienne à restituer les détails du paysage observé et correspond à plus 

petite distance que peut identifier le capteur entre deux objets (Lier et al., 2008). La taille du pixel est 
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ainsi un bon indicateur de la résolution bien que d’autres paramètres rentrent en compte comme la 

netteté et le bruit de l’image. 

 

Fig. III. 5: Constitution d’une image (www.pfl-cepia.inra.fr). 

Un pixel a une valeur qui correspond à l’intensité du rayonnement électromagnétique réfléchi 

par l’objet observé dans la gamme de longueur d’onde du capteur. L’image peut être vue comme une 

matrice de valeurs numériques associant à chaque pixel de coordonnées X, Y une grandeur appelé 

radiométrie (Lier et al., 2008). Pour les images en niveaux de gris (8 bits), les valeurs des pixels varient 

entre 0 (noir) et 255 (blanc) (Fig. III.6).  

 

 Rouge Vert Bleu 

Mer 50-60 90-100 75-85 

Plage 200-210 200-210 85-90 

Plateau végétalisé 115-125 125-135 100-110 

Routes 140-150 145-155 130-140 

Fig. III. 6: Extrait de l’orthophotographie 2011 au Cap de la Hève (CODAH, PAH, VDH), décomposition en canaux RVB 

d'une image couleur et couple de valeurs RVB typique. 

Les images couleurs résultent de la combinaison de plusieurs images codées en nuance de gris 

prises du même capteur mais appartenant à des longueurs d’ondes différentes : rouge, vert, bleu  
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(Fig. III.6). Chaque pixel d’une image couleur est caractérisé par un triplet de valeurs RVB variant de 

0 à 255 (niveaux de gris) indiquant les valeurs de luminance dans les bandes spectrales ou canaux. 

 

3.3.2 Photographies aériennes utilisées 

Les photographies aériennes de 1939 couvrent 92 km2 sur les communes du Havre et de 

Sainte-Adresse (Fig. III.7). Ces données correspondent à la mission C1710-0361_1939_NP3R1 

acquise au 1/20 000ème le 21 Avril 1939. Après les pré-traitements, ces données se présentent sous la 

forme de 15 dalles dont 1 seule couvre tout le littoral de 3,5 km de falaises littorales de Sainte-Adresse 

et du Havre. Cette dalle de 13 km² est composée de pixel de 50 cm avec un Root Mean Square (RMS) 

de 10, 8 m. 

 

Fig. III. 7: Visualisation de la couverture des photographies aériennes et des données LiDAR (VDH-CODAH- GPMH ) sur 

le secteur de la CODAH (agglomération du Havre) et le bec de Caux. 

Les photographies aériennes de 1985 sont issues de la mission C2007-0011_1985_IFN27-76 

qui a couvert le territoire de la CODAH (200 km²) au 1/10 000ème (Fig. III.7). Ces données montrent 

12 km de trait de côte et s’arrêtent au nord à la limite de la CODAH. Les données post-traitement se 

composent 237 clichés couvrant chacun 1 km² avec des pixels de 10 cm. L’erreur quadratique moyenne 
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ou RMS (Root Mean Square) n’était pas indiquée lors de la récupération des données mais peut être 

estimée entre 5 et 10 m par observation des décalages. 

Les orthophotographies (2006, 2008, 2011) couvrent 650 km² englobant tout le territoire de la 

CODAH en s’étendant de l’embouchure de la Seine au Cap d’Antifer au nord et jusqu’au pont de 

Tancarville à l’est (Fig. III.7). La caméra utilisée lors des acquisitions des prises de vues aériennes a été 

la caméra numérique ADS40 de Leica Geosystems. Les caractéristiques utilisées sont les mêmes lors 

de ces trois acquisitions avec une hauteur de vol de 2000 m avec une focale de 62,7 mm pour une 

résolution nominale de 20 cm et un recouvrement latéral de 30 %. Les prises de vues aériennes ont été 

complétées par des relevés LiDAR (0,25 pt/m² en 2006, 1 pt/m² en 2008 et 2011). 

L’orthophotographie de 2008 montre très peu de dévers contrairement à celle de 2006 (Fig. III.8) et a 

donc a été choisie comme la référence des photographies récentes.  

 

Fig. III. 8: Dévers importants sur l’orthophotographie de 2006 (a) par rapport à l’orthophotographie de 2008 (b) au niveau de 

l’espace Oscar Niemeyer. 

Les photographies aériennes ou les documents scannés présentent toujours des déformations. 

La géométrie des images est implicite, elle découle des mécanismes de prise de vue et apparait souvent 

éloignée des normes cartographiques surtout dans les conditions d’un terrain accidenté (Caloz et 

Collet, 2011). La combinaison de ces documents dans un SIG n’est possible que si la géométrie de 

l’ensemble des documents est identique et que les pixels de chaque grille se superposent parfaitement 

(Caloz et Collet, 1991). L’intégration de données issues d’un capteur image nécessite donc une 

correction dite géométrique afin que la restitution finale soit le plus proche possible d’une planimétrie 

cartographique (Fig. III.9). Cependant après correction géométrique, des décalages appelés dévers 

peuvent être observés au niveau des changements brutaux de relief comme par exemple les immeubles 
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(Fig. III.9). Les données numériques récentes permettent de produire des orthophotographies avec peu 

de déformations car redressées à partir de Modèle Numérique de Terrain (MNT). 

 

Fig. III. 9: Dévers au niveau des immeubles de la Porte Océane (Quartier de la plage, Le Havre) sur la photographie aérienne 

de 1985 (a) et absence de dévers par orthorectification sur l’orthophotographie de 2008 (b). 

 

3.3.3 Corrections des photographies aériennes de 1939 et 1985 

Les photographies aériennes anciennes issues de la Photothèque nationale de l’IGN 

nécessitent une correction géométrique incluant un géoréférencement et une rectification avant de les 

intégrer dans un SIG (Fig. III.10). Ces deux opérations numériques consistent à appliquer à l’image 

raster brute une référence spatiale c'est-à-dire d’attribuer des coordonnées (X, Y) à chaque point.  

 

Fig. III. 10: Etapes de traitement des photographies aériennes anciennes pour les intégrer dans un SIG. 
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Le géoréférencement permet de passer de pixel de coordonnées (ligne, colonne) à des 

coordonnées géographiques. La rectification consiste à repérer des points de calage visibles sur l’image-

source et sur l’image ou la carte de référence, et dans un second temps, de calculer la relation existant 

entre les points des deux fichiers (Robin, 2002) (Fig. III.10). Généralement, les points de calage ou 

points d’amer sont des intersections de routes ou des angles bas de bâtiments. L’application d’une 

équation numérique de transformation permet de déformer l’image originelle à partir des points de 

calage et de réduire les erreurs. Plus il y a de déformations entre l’image source et l’image de référence, 

plus il faut utiliser un modèle de déformation de degré élevé. La grille déformée de l’image source est 

superposée à la grille non déformée afin d’attribuer les valeurs des pixels à ceux de la nouvelle grille 

(Robin, 2002). L’ensemble des photographies aériennes est réuni dans un seul fichier lors du 

mosaïquage afin d’harmoniser les contacts entre les différentes prises de vues (Fig. III.10). 

Les photographies aériennes de 1939 et 1985 ne disposant pas d’un modèle numérique de 

terrain afin de corriger géométriquement les prises de vues contrairement aux prises de vue récentes 

(2006, 2008, 2011), les corrections géométriques des photographies aériennes de 1939 et 1985 ont été 

réalisées par le Service d’Information Géographique Urbaine (SIGU) pour les intégrer dans un SIG 

(Fig. III.10). Tout d’abord, afin de minimiser la présence de discontinuités entre les différents clichés, 

ceux-ci ont été géoréférencés sous ArcMap autour du cliché central en prenant des points de contrôle 

sur les zones de recouvrement. Puis, une rectification utilisant une transformation du troisième ordre 

(interpolation bilinéaire), pour corriger les déformations dues aux variations de dénivelé et un ré-

échantillonnage avec la méthode du plus proche voisin, ont été effectués afin de diminuer la valeur de 

la RMS de façon significative. La méthode du plus proche voisin permet d’attribuer la valeur du pixel 

le plus proche en input au pixel en output. La RMS obtenue pour la photographie de 1939 est de 

10,8 m. 

 

3.3.4 Construction des orthophotographies de 2006, 2008 et 2011 

Les orthophotographies (2006, 2008, 2011) ont été acquises dans le cadre d’une politique de 

gestion du territoire avec le souhait de réaliser des acquisitions pluri-annuelles de données 

cartographiques haute précision VDH, GPMH, CODAH). Elles ont été obtenues, à l’issue d’une 

chaîne de traitement post-acquisition, par le redressement des prises de vues aériennes avec les relevés 

topographiques haute précision LiDAR (20-30 cm en X, Y et Z) pris dans le même temps  

(Fig. III.11). Les deux étapes essentielles du post-traitement sont l’aérotriangulation et 

l’orthorectification. 
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Fig. III. 11: Etapes de l'acquisition LiDAR et traitement jusqu’au produit final (d’après cahier des charges de 

l’orthophotographie 2006). 

 

3.3.4.1 Aérotriangulation 

Le laser aéroporté (en anglais ALS pour Airborne Laser-scanner) est complété d’un système 

de positionnement GPS et d’une centrale inertielle (INS pour Inertial Navigation System). Ces 

instruments de haute précision permettent de déterminer l’altitude et la position des capteurs pendant 

le vol en combinant les données GPS et inertielles (Fig. III.12). Les variations de position de l’appareil 

(roulis, lacet, tangage) sont ainsi prises en compte. Des points d’appui au sol répartis sur la zone de 

couverture de l’acquisition servent de contrôle dans l’aérotriangulation. 

 

Fig. III. 12: Calcul de trajectographie à partir des données GPS et inertielles. 

 

3.3.4.2 Orthorectification 

Lors de la prise de vue aérienne, seule la zone située au droit du capteur est non déformée. Les 

zones couvertes en bordure de bande d’acquisition subissent des déformations. Une 

orthophotographie, par définition, correspond à une image projetée sur un plan géoréférencé selon les 

procédures définies en cartographie topographique et possède donc les mêmes propriétés qu’une carte 

topographique (Caloz et Collet, 1991). 
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L’orthorectification est l’étape de transformation de la prise de vue aérienne en une 

orthophotographie. Cette dernière est une image aérienne de la surface terrestre avec une rectification 

géométrique et radiométrique. Ces corrections permettent d’obtenir une image finale superposable 

avec n’importe quelles autres cartes planes. La rectification géométrique permet de corriger les 

variations du relief et permet la projection de l’image aérienne sur un plan horizontal (Fig. III.13). 

Après orthorectification, la prise de vue semble avoir été prise à la verticale de tous les points. 

 

Fig. III. 13: Les étapes de construction d’une orthophotographie : prise de vue aérienne et correction géométrique à l’aide d’un 

MNS et MNT . 

 

3.4 Le LiDAR  : outil 3D 

Le LiDAR est l’acronyme de l’expression anglaise « Light Dectection And Ranging », encore 

appelé ALS pour Airborne Laser Scanning, peut être appelé en français télédétection par laser. Cette 

technologie est apparue dans les années 1970 et a connu une évolution très importante. Le système 

LiDAR est devenu un outil de haute précision applicable dans de nombreux domaines. 

 

3.4.1 Principe 

La technologie LiDAR désigne une technologie d’acquisition de données altimétriques de la 

surface terrestre basée sur de la télémétrie Laser (Light amplification by simulated emission of 

radiation) couplée à un système de géoréférencement spatial (GPS). Les impulsions laser sont émises 

par le scanner et déviées par un miroir oscillant. Le retour du laser est enregistré comme une fonction 

de temps entre son émission au niveau de la tête laser et sa réflexion sur la surface terrestre  

(Fig. III.14). La mesure du temps aller-retour (�'t) entre une impulsion laser (te) et son retour (tr) après 

réflexion sur la cible est converti en distance (�' d), avec la vitesse de la lumière c suivant la formule  

(Eq. III -1): 
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 �¿d = c 
�¿�r
�6

 (Eq. III- 1) 

Connaissant la position du capteur, la position X, Y et Z de l’objet réfléchi est obtenue. La 

technologie LiDAR est aussi bien utilisée, en statique, lorsque la position fixe du laser est déterminée 

par GPS, qu’en dynamique. Dans ce second cas, l’acquisition LiDAR est complétée par un calcul de 

trajectographie très précise du laser.  

 

Fig. III. 14: Exemple d’acquisition LiDAR par survol aérien. Le MNT couvre une portion de la ville du Havre. 

Les LiDAR aéroportés topographiques et bathymétriques sont utilisés à l’heure actuelle 

comme des outils standards d’étude de la zone côtière à travers différents programmes dans le monde 

(Pe’eri and Long, 2011) et notamment sur la cartographie des zones inondables (Webster et al., 2004, 

Brock et Purkis, 2009 ; Gesh, 2009). On peut citer par exemple le National Coastal Mapping Program 

(NCMP) des U.S. Army Corps of Engineers (Reif and Macon, 2011), le National Shoreline Program 

de la National Oceanic and Atmospheric Administration (NOAA) (White et al., 2011) et le 

programme Litto3D du Service Hydrographique et Océanographique de la Marine (SHOM) (Pastol, 

2011). Un des points forts de certains systèmes LiDAR est leur capacité à déterminer l’altitude du sol 

et du sursol en présence de végétation grâce à une pénétration partielle du signal laser à travers le 

couvert végétal (Lévy, 2011; Bilodeau, 2010). Les LiDAR topographiques fonctionnent généralement 

dans l’infrarouge alors que les LiDAR bathymétriques sont utilisés dans la gamme des longueurs 

d’ondes vertes qui permettent la pénétration du laser dans l’eau (Guenther, 2007 ; Fowler et al., 2007). 
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Un levé en zone urbaine devra avoir un petit angle de balayage afin de réduire au maximum les 

zones d’ombres dues aux bâtiments même s’il faudra réaliser un nombre plus grand de bandes (De 

Joinville et al., 2003). A noter que la fréquence d’acquisition du GPS (5 Hz) et de la centrale inertielle 

(100 Hz) est nettement plus faible que la fréquence d’acquisition des points (50 Hz) (Tab. III.1) 

permettant d’obtenir une densité de point au sol entre 0,1 et 5 points/m².  

La diffraction du rayon lumineux (de 0,3 à 0,8 mrad pour les systèmes aéroportés les plus 

utilisés) permet de recueillir plusieurs pics d’énergie pour une même impulsion appelés échos (Brétar, 

2009). Les échos peuvent être parfois importants notamment dans le cas de zones forestières. 

Fréquence des impulsions Typiquement 10 à 30 kHz, jusqu’à 83 kHz 

Angle de balayage Typiquement 10° à 45°, 75° maximum 

Fréquence de balayage Quelques dizaines de lignes par seconde 

Fréquence d’acquisition des mesures GPS/INS GPS : de 1 à 10 Hz, INS : 50-200 Hz 

Divergence du faisceau laser De l’ordre de 0,5 mrad soit environ 10 cm au sol à 1000 m 

Tab. III. 1: Paramètres caractéristiques des systèmes laser (De Joinville et al., 2003). 

 

3.4.2 Les acquisitions LiDAR 

Plusieurs relevés LiDAR, acquis par un partenariat VDH-CODAH -GPMH, sont disponibles 

sur le secteur d’étude. Ces acquisitions ont été réalisées parallèlement aux prises de vues présentées 

précédemment. Ces relevés LiDAR couvrent 650 km² englobant tout le territoire de la CODAH en 

s’étendant de l’embouchure de la Seine au Cap d’Antifer au nord et jusqu’au pont de Tancarville à l’est. 

Le LiDAR ALS50 de Leica Geosystems a été utilisé pour les trois relevés topographiques en 

2006, 2008 et 2011. Les densités de points sont différentes dues à la fréquence de balayage utilisée et 

par le recouvrement de 25 % lors des acquisitions 2008 et 2011. La longueur d’onde utilisée pour les 

impulsions se situe dans l’infrarouge (1064 nm). La densité moyenne de points en 2006 est de 

0,25 point/m² et de 1 point/m² en 2008 et 2011. Les relevés LiDAR 2008 et 2011 comptent donc 

quatre fois plus de points. Les premiers et les derniers retours ont été enregistrés. Ces retours 

correspondent respectivement à la plus haute interface (immeuble, végétation) et à la plus basse 

interface (sol). Les précisions absolues (EQM : Erreur quadratique moyenne) données par les 

fournisseurs sont inférieures à 30 cm en X et Y et inférieures à 20 cm en Z. Le scanner ALS50 est doté 

d’un faisceau laser de très faible divergence (0,15 mrad) et d’une centrale inertielle de très haute 

précision. Le système embarqué a été couplé avec des stations DGPS au sol avec une fréquence 

d’acquisition de 2 Hz. Les données utilisées ont été acquises en Août et Septembre 2008 à marée basse 

afin de cartographier et photographier le bas de plage jusqu’à 3 m CMH (Carte Marine du Havre). Le 
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relevé 2011 a été effectué jusqu’à la côte 1,5 m CMH avec une bande IR pour la végétation. Les 

données LiDAR se présentent sous forme de semis de points découpés en bloc de 1 km par 1 km, 

incluant autour d’un millions de points pour les relevés 2008 et 2011, afin de faciliter le traitement. 

 

3.4.3 Traitements des données LiDAR 

3.4.3.1 Filtrage et Modèles Numériques de Terrain et de Surface 

Les données LiDAR se présentent sous la forme d’un nuage de point de coordonnées X, Y et 

Z. Un filtrage du nuage de points est effectué afin de faire une classification des points. Généralement, 

les premiers retours correspondant aux interfaces les plus hauts sont séparés des derniers retours 

correspondant aux interfaces les plus bas. Ainsi, après classification du nuage de points, un modèle 

numérique de terrain (MNT) donne l’altitude au niveau du sol alors qu’un modèle numérique de 

surface (MNS) représente seulement les points hors-sol (végétation, bâti) (Fig. III.15). Généralement, 

le terme de modèle numérique d’élévation (MNE) regroupe les MNT et les MNS permettant ainsi de 

représenter un ensemble de données continues (Fig. III.15).  

 

Fig. III. 15: Différence entre les nuages de points avec et sans filtration. a) Nuage de points du modèle numérique de terrain 

(MNT) , b) Nuage de points du modèle numérique d’élévation (MNE).  

Dans un environnement urbain, comme dans la Fig. III.15, la majorité des points hors-sol 

correspondent aux bâtiments. Les autres points hors-sol correspondent aux arbres, aux voitures, aux 

lampadaires,… A noter que l’eau a une réflectance très faible dans toutes les longueurs d’ondes ce qui 

explique le faible nombre de points au niveau des bassins portuaires (Fig. III.15). 
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La classification constitue aujourd’hui une étape nécessaire et automatique dans la chaine de 

traitement post-acquisition des données LiDAR. L’automatisation de la classification de nuages de 

points est devenue une branche spécifique de la télédétection. De nombreux algorithmes existent et 

d’autres en cours de développement afin de classifier le plus précisément et distinctement les données 

(Fig. III.16).  

 

Fig. III. 16: Classification automatique d’un nuage de points issus de relevés LiDAR d’une plaine (a) et d’une rivière (b et c) 

(d’après Brodu et Lague, 2012). a) Reconnaissance de la végétation (vert) et du sol (rouge), b) Données brute d’une rive et 

c) Données classées. 

 

3.4.3.2 Interpolation  

Les données LiDAR à cette étape se présentent toujours sous la forme de deux nuages de 

points filtrés : un MNT et un MNE. Une interpolation est nécessaire afin d’obtenir une grille régulière 

(Fig. III.17). La précision des modèles numériques dépend du type d’algorithme utilisé pour 

l’interpolation des points LiDAR et de la résolution du format raster en sortie. La densité 

d’échantillonnage des points LiDAR permet la production de raster avec des pixels submétriques 

(Lesur, 2011). 
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Fig. III. 17: Traitement d’un semis de points (a) en grille régulière (b) et en classes d’altitudes. 

L’interpolation utilisée pour les données LiDAR est l’interpolation Triangulated Irregular 

Network (TIN) de Vertical Mapper®. L’interpolation TIN ou encore appelé triangulation de 

Delaunay est appliquée pour construire des grilles avec des données qui ne nécessitent pas de 

moyennes locales comme les MNT. Cette interpolation est basée sur la construction de maille 

triangulaire aussi équilatérale que possible reliant tous les points. Chaque triangle formé définit un 

cercle circonscrit qui ne contient aucun autre sommet de triangle. L’ensemble de ces triangles forme les 

données originales de la surface. Le maillage de la grille est donné manuellement par l’utilisateur. 

L’application d’une fonction polynomiale (5th order solution) permet un lissage des données selon X et 

Y pour attribuer une valeur pour chaque élément de la grille régulière finale (Fig. III.18). La valeur de 

chaque élément prend en compte les valeurs originales des 3 sommets de chaque triangle et donc de la 

pente. Le format grid (raster en classe d’altitude) est moins lourd et plus pratique pour la visualisation 

des données. 

 

Fig. III. 18: Interpolation et lissage d’un MNT de maillage 25 m (BD Alti ®). a) Grille de 25m sur 25m, b) Grille de 5 m sur 

5 m. 
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Les données MNT sont applicables et utilisables à une certaine échelle spatiale en fonction de 

leur résolution. Les MNT issus d’acquisition au laser aéroporté ont une précision submétrique 

contrairement aux MNT de la BD Alti ® de l’IGN issus de la numérisation de carte et de la restitution 

photogrammétrique de photographies aériennes (Fig. III.19). Un secteur de 250 m sur 250 m sera 

ainsi caractérisé par 1 point dans le MNT 250 m, par 100 points dans le MNT 25 m, par 15625 points 

dans le relevé LiDAR 2006 et par 62500 points dans les relevés LiDAR 2008 et 2011. A l’échelle 

départementale, les données MNT 250 m seront donc privilégiées alors qu’au niveau communal, les 

données MNT 25 m et surtout les données LiDAR seront utilisées (Fig. III.19). 

  

Fig. III. 19: Comparaison des précisions des MNT issus de la BD Alti ® de l’IGN et du LiDAR 2011 (VDH- CODAH -

GPMH) au niveau de la plage du Havre. Les données ont été interpolées avec la méthode TIN et les pixels de sortie (px) ont 

été fixés avec cinq fois plus de précision que les données initiales. 

La densité de points des relevés LiDAR étant de 0,25 pt/m² en 2006 et de 1 pt/m² en 2008 et 

2011, c'est-à-dire en moyenne des points espacés de 2 m et de 1 m respectivement. Le seuil de création 

des triangles de Delaunay a été limité à 5 m. 

Ce seuillage est important car il représente un paramètre du lissage final du modèle numérique 

de terrain ou d’élévation. Un seuillage lâche va lisser et donc extrapoler des valeurs là où il en n’existe 

pas. Un paramètre restrictif permet de se prémunir des extrapolations et ainsi n’afficher que des valeurs 

existantes. Cependant, des « trous » peuvent apparaitre au niveau des zones où peu de points ont été 

acquis. Typiquement, en prenant un seuil à 5 m pour la création des triangles de Delaunay sur le semis 

de points MNT, le sol sous bâtiments ne sera pas représenté (Fig. III.20). 

 



Chapitre III. Outils d’observation de l’interface terre-mer 

 

 

84  Sylvain Elineau 

 

Fig. III. 20: Différence entre MNT (a,b,c) et MNE (d,e,f) en milieu urbain et méthode d’interpolation TIN avec seuillage par 

défaut (b,e) ou seuillage restrictif de 5 m (c,f). 

 

3.4.3.3 Représentation des données topographiques sous SIG 

Les données topographiques peuvent être utilisées de différentes manières et divers traitements 

peuvent ainsi être effectués selon l’application. Une des représentations les plus utilisées des données 

altimétriques en cartographie est la représentation sous forme de courbes de niveau (Fig. III.21). Cette 

représentation permet d’avoir un aperçu rapide de la topographie réelle. Cette information peut 

aisément se superposer à d’autres couches de fond comme les photographies aériennes. Vertical 

Mapper® permet la création de courbe de niveau soit dans un intervalle de valeurs (minimum et 

maximum) soit à partir de l’équidistance recherchée. 
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Fig. III. 21: Représentation des données topographiques. Carte d’altitude (a), Courbes de niveau (b), Carte des pentes (c), 

Carte d’aspect (d). 

Des analyses plus précises de la morphologie de la grille consistent à étudier l’orientation et la 

pente. Cette étude se fait à l’échelle d’un élément de la grille grâce aux fonctions « slope » et « aspect ». 

La pente et l’orientation d’un élément de la grille sont calculées en moyennant les valeurs des 8 autres 

pixels environnant. L’aspect est définit par l’orientation en degrés de l’élément par rapport au nord. La 

pente est, de même, définie par un angle en degré ou un pourcentage. Une photographie aérienne 

permet de localiser en X et Y une rupture de pente, et une carte d’altitude permet de localiser des 

variations d’élévation. Une carte des pentes permet de localiser et de quantifier directement les ruptures 

de pentes dans les trois directions et d’ainsi d’accéder à la morphologie du terrain (Fig. III.21 ).  

En complément des représentations des données topographiques citées auparavant, un outil 

très utile qui est le profil topographique peut permettre de comprendre les modifications d’altitudes. 

La grille étant formée de pixels de coordonnées X et Y et de valeurs d’altitude, un segment tracé 

permet d’accéder directement à une coupe topographique à l’aide de l’outil « cross section ». 

 

3.4.3.4 Visualisation 3D 

Les données LiDAR représentent un nuage de points de coordonnées X, Y et Z interpolé 

pour faciliter sa représentation. La modélisation en 3D des données LiDAR est possible avec l’outil 

« GridView » de Vertical Mapper© bien que parfois un peu lourde (Fig. III.22 et III.23).  
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Fig. III.22: Exemples de MNE 3D généré dans Vertical Mapper et comparatif avec des photographies aériennes obliques 

(Nicco, 2004). a) Secteur d’Octeville-Dollemard et b) Secteur du Cap de La Hève. 

Les exemples réalisés montrent une parfaite corrélation entre les clichés de photographies 

aériennes obliques et les MNE  3D issus des données LiDAR. Contrairement aux photographies 

aériennes obliques, ces données numériques permettent de visualiser en 3D une topographie haute 

précision sur de très larges secteurs. Cela permet donc une description morphologique fine et une 

quantification à haute résolution (Fig. III.22). 
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Fig. III. 22: Représentation 3D du Cap de La Hève. MNT avec gradient d’altitude (a), MNE avec gradient d’altitude (b), 

MNE drapé de la carte des pentes (c), MNE drapé des courbes de niveaux équidistantes de 10 m et orthophotographie (d) et 

MNE drapé d’une orthophotographie (e).  

La visualisation 3D permet de transcrire la précision des données LiDAR et d’obtenir une 

vision unique du MNT impossible à avoir sur le terrain. Les couches de données disponibles dans le 

SIG peuvent être appliquées sur le MNT : on parle alors de drapage (Fig. III.22). 
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Chapitre IV Le Havre town (NW France): 

a polder sensitive to coastal floods and  

sea-level rise 

 

Ce chapitre présente l’aléa submersion marine de la zone urbaine de la ville basse du Havre. Il 

est présenté sous la forme d’un article en révision. Dans cet article, les conditions historiques de 

submersions marines au Havre sont abordées, le niveau marin extrême potentiel est déterminé par 

combinaisons des facteurs, et les zones les plus sensibles cartographiées par analyse de l’interface entre 

les bassins portuaires et la ville du Havre. 
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4.1 Résumé 

La ville du Havre est une ville côtière qui s’est développée depuis sa création en 1517 autour de 

bassins portuaires historiques. Cette zone industrialo-portuaire (GPMH) est actuellement le deuxième 

plus grand port en France après Marseille. Dans les années 1980, la ville du Havre et plus 

particulièrement les quartiers historiques construits en bordure des bassins portuaires ont été touchés 

par trois submersions marines (1981, 1983 et 1984). Les zones affectées par ces inondations, par 

débordement des bassins portuaires, ont été cartographiées en utilisant des modèles numériques de 

terrain et d’élévation issus d’acquisition LiDAR. Les conditions météorologiques et océanographiques 

de chaque évènement ont été analysées afin d’obtenir les conditions critiques d’occurrence de 

submersions marines au Havre. Toutes les submersions marines ont eu lieu lors de pleines mers de 

vives-eaux accompagnées (1) d’une forte dépression et de vents forts de sud, (2) de vents forts du nord-

ouest et (3) de vents très forts du sud-ouest et de précipitations. L’aléa submersion marine de la ville 

du Havre est principalement contrôlée par la combinaison dramatique des paramètres atmosphériques 

et océanographiques. Les surcotes, formées par ces combinaisons s’ajoutant au niveau marin prévu, ont 

conduit à des débordements des bassins portuaires. Le quartier Saint-François, entouré de bassins 

portuaires, est le quartier historiquement vulnérable aux submersions marines. L’accumulation d’eau 

liée au débordement des bassins a entrainé en 1984 la saturation du réseau d’évacuation souterrain puis 

l’apparition de résurgences hydrauliques dans les zones basses locales (Quartier Saint-François). Ce 

type d’inondation par le réseau hydraulique pourrait affecter des zones basses non connectées 

directement aux bassins. Les modèles numériques d’élévation ont donc été utilisés pour définir 

l’emplacement et l’extension des zones basses de la ville du Havre potentiellement inondables. 

L’analyse des connections entre les bassins portuaires et la ville a permis de déterminer les zones les 

plus sensibles aux submersions marines en croisant l’élévation des protections et l’élévation des 

quartiers. Malgré l’édification de murets de protection autour du quartier Saint-François, le risque 

d’inondation par submersion marine est toujours présent. L’occurrence d’un niveau marin de 9,28 m 

CMH (niveau maximum observé en 1984) pourrait inonder des parties de la ville du Havre. Les 

murets actuels permettraient cependant de réduire les volumes d’eau débordant des bassins portuaires. 

Le niveau marin extrême potentiel correspond à une surcote de 2 m (observée le 25 janvier 1990) avec 

une pleine mer de coefficient 120 (8,40 m CMH) soit un niveau marin de 10,40 m CMH soit 0,90 m 

au dessus des plus hautes protections de la ville du Havre. En cas de combinaison dramatique des pires 

conditions météorologiques et océanographiques, la majeure partie de la ville basse du Havre pourrait 

être inondée. Les zones potentiellement inondables ont été cartographiées à partir des données 

LiDAR pour différents niveaux marins avec ou sans prise en compte de l’élévation du niveau marin. 
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4.2 Abstract 

Le Havre is a coastal town, firstly developed around maritime tidal docks that represents now 

the second maritime harbor in France. In the 1980’s, Le Havre has suffered some coastal floods in the 

city center. They are precisely described and mapped using DEM’s established from accurate LiDAR 

data. For each flood, meteorological and tidal conditions have been recovered and analyzed. All coastal 

floods occurred during a high spring tide, with (1) a large atmospheric depression and strong south 

winds, with (2) very strong north-west winds, (3) with very strong south-west winds and high rainfalls 

during a storm. Le Havre coastal flood sensibility is mainly linked to dramatic atmospheric and 

oceanographic combination. Marine surges have conducted to coastal floods by overflow and/or 

resurgences around the historical tidal docks. They flooded areas of low topographic elevations in the 

Saint-François district. DEM’s are used to better define location and extension of potential others 

coastal floods from tidal docks overflow in the city. The main connections between tidal docks quays 

and the low parts of the city are evidenced to define the most sensible areas to coastal floods. Despite 

of the actual sea-wall protections, the maximum recorded sea-level (9.28 m LAT) is able to flood 

some parts of the town. If the worst combination of meteorological and oceanographic conditions will 

occur simultaneously, a large part of the city would be flooded. We thus estimate the impact of an 

extreme sea-level in the town of Le Havre and the impact of a sea-level rise at 50 and 100 years. 

 

 

4.3 Introduction  

Since recent projections of sea-level rise (SLR) (IPCC, 2001; 2007), the coastal areas have 

required some particular attention in the world. About 400 million people are living on a distance less 

than 20 km of coastal zones (Small et al., 2000; Gornitz et al., 2002). According to Anthoff et al 

(2006), coastal surfaces with elevations lower than 10m are covering 331 000 km2 in Europe. They are 

occupying by 30 million of inhabitants. In NW Europe, some large coastal floods were recorded, such 

as in 1953 on coastlines of the Netherlands, England, Belgium, Denmark and north France (Mc 

Robie et al., 2005). The 1953 event was due to a combination of strong onshore winds and a spring 

tide that created storm surges up to 3 m in the Netherlands (Mc Robie et al., 2005) and up to 2.40 m 

in Dunkerque town (France) (Maspataud et al., 2013). More recently, the Xynthia storm crossed NW 

Europe between the 27th February and the 1st March 2010 and flooded a large part of coastal areas in 

Vendee region (west France) (Bertin et al., 2012). A large amount of studies dedicated to SLR impact 

on lowstand coastal areas have been launched, such as along the eastern English Channel (Pirazzoli et 
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al., 2006; Haigh et al., 2009; Pickering et al., 2012). Storm surges have been also evidenced along the 

eastern English Channel coastline. Some of them have conducted to coastal floods on lowstand areas 

in NW France (Costa, 1997; Caspar et al., 2007; 2010).  

In urban context, Le Havre town has already experienced coastal floods. In this paper, 

historical coastal floods are studied in details using DEMs reconstructions from LiDAR data to image 

precise extensions of past floods and to study historical atmospheric and oceanographic conditions that 

may conduct to such natural coastal floods in the city.  

A flood hazard conceptual model may be conducted on Le Havre town using Source-

Pathway-Receptor (SPR) concept developed by Narayan et al. (2012). SPR concept is a powerful way 

of collating a comprehensive description of the state of the flood system, its elements and their 

relationships (Narayan et al., 2012). We thus consider the flood hazard source as the various high 

water levels observed in Le Havre. Coastal defences of the town are considered as flood hazard 

pathways and the receptors are the lowstand areas of Le Havre town. In this case, the Source is linked 

to historical atmospheric and oceanographic conditions recorded in Le Havre, whereas the Pathways 

and the Receptors are precisely mapped using LiDAR data. We study the specific configuration of Le 

Havre town, the various points of connections with the sea in the town and the detailed topography of 

the town to better precise the location of lowstand areas. The sensitivity of the receptors is tested with 

different sea-level due to short-term meteorological combinations. Some scenarii of sea-level and sea-

level rise (SLR) projections are simulated to determine the thresholds of overflow and so potential 

flooded areas. 

 

 

4.4 Oceanic forcing in the eastern English Channel 

Le Havre is at the interface of two geographical and hydrodynamic systems: the fluvial system 

of the Seine River estuary and the marine system of the eastern English Channel (Fig. IV.1). 

 

4.4.1 Tides 

The English Channel is an arm of the Atlantic Ocean mainly controlled by semi-diurnal tides 

with high tidal range (from 6.35 to 14.5 m). The tide propagates from west to east in the English 

Channel with a shift of 6 hours between the high tides recorded at Brest (West France) and Le Havre 

(NW France). Along the eastern part of the English Channel, the mean tidal range is 6.80 m (varying 
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from 5.30 to 8.65 m) during the mean water springs (coef. 95) and 3.90 m (varying from 2.55 to 

5.05 m) during the mean neap tides (coef. 45) (www.shom.fr). The Seine river estuary is a macrotidal 

estuary with a mean annual flow of 460 m3/s (Le Hir and Silva Jacinto, 2001; Silva Jacinto, 2001), 

that is higher (> 1000 m3/s) during flood conditions and has reached a historical maximum at 

2800 m3/s (Vigarié, 1964).  

At Le Havre location, the high tide moment has duration over 2h30-3h during the spring 

tides. The tide range decreases progressively into the estuary to reach 3.5 m during spring tide at 

Rouen (town located at 70 km inland from Le Havre). Such specific tidal conditions are explained by 

the local shallow water propagation of the tide in the Bay of Seine that conducts to an amplification of 

the high tide duration at Le Havre (Le Provost et al., 1986). 

The tidal predictions are often modified by irregular atmospheric factors, such as atmospheric 

pressure and winds acting on the sea surface (Pugh, 1987). Storm surges are the resultant of the action 

of strong winds blowing and pushing water toward the coast (Pugh, 1987; Gonnert et al., 2001) often 

associated with a barometric effect (with a sea-level increase of 1 cm per 1 hPa decrease of atmospheric 

pressure) (Parker and Foden, 2009). 

 

4.4.2 Meteorological conditions 

About 40% of the wind directions measured in the eastern English Channel area are blowing 

from W-SW (Le Hir and Silva Jacinto, 2001; Silva Jacinto, 2001). North of the eastern English 

Channel, near the Dover strait, south-west winds are predominant (20%), whereas west of the eastern 

English Channel, between the Isle of Wight and Cherbourg town, the most frequent winds come 

from the west (20%) (Fig. IV.1). The winds direction are changing seasonally with more frequent 

south-west winds in summer and more frequent west winds in winter (SCEM, 1991; Costa, 1997). 

Along the Upper-Normandy coast, the inland meteorological stations are located at 100 m NGF high 

at Le Havre (La Hève semaphore) and at 37 m at Dieppe. Inland station at Le Havre shows also 

frequent winds from W-SW (30%). Main high velocities winds (>7 m/s) come from south-west 

(24.2%) and west (15.7%) (Fig. IV.1). North-east winds are also recorded (14%) but with frequent low 

velocity (78.6 % of them are lower than 7 m/s). At Dieppe, even if west and south-west winds are 

regularly recorded, the most frequent winds direction is from the south-east (16.4%), with velocity 

varying from 1 to 7 m/s. South-east winds may be favoured by the major topography let by the 

incision of the Arques valley along a regular and continuous NW-SE trend (Fig. IV.1). 
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Fig. IV .1: Location map of the study area along the eastern English Channel between South England and North West 

France with isobaths in dark grey. Wind directions and speeds diagrams are recorded on offshore boat (1960-1980) and on 

the coast at Le Havre and Dieppe meteorological station (1951-1980) (Costa, 1997). Circles around wind diagrams indicate 

the percent of wind occurrence for each sector (0-10-20%). Location of the figure 2 is indicated with the black square. Black 

lines indicate boundaries of north-west French regions and white points indicate main towns. Coordinates are given in 

Lambert I. 

 

4.4.3 Sea surface agitation 

In the Bay of Seine around Le Havre, the significant wave height (H1/3) is commonly lower 

than 1.8 m (95% of the records on a period of 8 years between 1997 and 2008). During this period, 

the maximum wave height recorded at Le Havre buoy (LHA), located at 16 km of the coast, is of 

4.2 m (www.candhis.fr). About 10% of the south-west winds show velocities higher than 10 m/s. 

Using numeric model with HISWA (Hindcasting waves In Shallow Waters) code, Le Hir and Silva 

Jacinto (2001) argue that south-west winds create a sea surface agitation with wave height between 0.5 



Chapitre IV. Le Havre town (NW France): a polder sensitive to coastal floods and sea-level rise 

 

 

96  Sylvain Elineau 

and 2.5 m. Wave heights of 0 to 0.5 m are assumed to be initiated by east winds and west winds could 

generate significant wave height of 2.5 to 4.2 m, in rare events (<1% of the sea records).  

Numerical computations with the shallow-water MARS model show that the elevation due to 

tide-surge interaction is on the order of tens of centimeters in the eastern part of the English Channel. 

The strongest interactions are computed offshore the Cotentin peninsula and in the Dover strait due 

to strong tidal currents and shallow water depths (Idier et al., 2012). Additional simulations in the Bay 

of Seine at the entrance of Le Havre harbour using TOMAWAC code (Wave propagation model 

with a bi-dimensional horizontal module) show that wave height increases by approximately 30% at 

high tide and diminish by 10% at low tide (Guillou et Chapalain, 2012). 

 

4.4.4 Historical surges recorded in the eastern English Channel 

Specific storm events with abnormal high sea-level have been reported along the eastern 

English Channel French coast (Pirazzoli et al., 2006; 2007) and more especially in Upper-Normandy 

(Costa, 1997; Caspar et al., 2007). Storm surges between Cherbourg and Boulogne-sur-mer occurred 

mainly with winds from south to west, whereas along the North Sea storm surges were recorded with 

winds from south to north-west (at Calais) and from west to north-west (at Dunkerque) (Pirazzoli et 

al., 2006).  

In the period 1967-1990, a lot of heavy storms occurred along the coast of Upper-Normandy 

and Picardy and conducted to coastal floods (Costa, 1997; Caspar et al., 2007).  Some coastal towns 

were damaged such as Etretat and Fécamp (9 times), Criel-sur-mer, Mers-les-bains (12 times) and 

the Bas-Champs area located east of Cayeux-sur-mer (4 times) (Costa, 1997).  Along the eastern 

English Channel, the storm of October 1980 coupled with a surge of 60 cm and spring high tide 

produced repetitive moderate floods at Dieppe, Boulogne, Calais and Dunkerque (Pirazzoli et al., 

2007). The storm surge of February 1990 has been observed all along the English Channel with an air 

pressure decrease of 36 hPa /24h (Tonnerre-Guérin, 2003). Damages occurred in Upper-Normandy 

and Picardy coast with floods at Etretat, Fécamp, Pourville-sur-mer, Le Tréport, Mers-les-Bains and 

the Bas-Champs area (Hequette and Rufin-Soler, 2007). Some other local coastal floods were 

observed at Dunkerque in 1953 (Maspataud et al., 2013), at Le Havre (in 1981, 1983, 1984), at 

Pourville and Fécamp (in march 2008) (Caspar et al, 2010) and at Saint Valery-en-Caux (12th march 

2013). They correspond to particular combinations of atmospheric and oceanographic conditions, with 

an atmospheric depression associated with high spring tide (Costa, 1997; Pirazzoli et al., 2006; 2007; 

Caspar et al., 2007; 2010). 
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Last, surges may be generated by tsunami propagation. In Normandy, large waves conducting 

to probable tsunamis were observed after the Lisbon earthquake of 1755 and in 1845 at Le Havre 

(Lambert and Terrier, 2011). Some other reported events in 1716, 1768, 1858, 1911 

(www.tsunamis.fr) may be associated with storm surges (“false” tsunamis). Unfortunately, these events 

are poorly documented and before the Second World War, the configuration of Le Havre town and 

harbour were very different, due to the war destruction of the town. 

 

 

4.5 Le Havre town 

4.5.1 Physic setting of the town 

Le Havre town is the largest French coastal city of the English Channel with 178 000 

inhabitants. The town extends on a surface of 47 km². This represents a concentration of population 

of 3775 citizens/km². Le Havre and its suburb, the Communauté d’Agglomération Havraise 

(CODAH), cover 190 km2 and is occupied by about 245 000 citizens. Le Havre maritime harbour is 

developed inside and around the town, with a large amount of actual and historical tidal docks built 

inside the town since 1517.  

Le Havre has been built on two various geomorphological units (Fig. IV.2). One part takes 

place on drained salt marshes and alluvial deposits of the Seine river estuary to form a polder with a 

ground lower than 15 m NGF (French terrestrial chart) and is called the low city. The second part of 

the town, called the high city, extends on the chalk cliff and its plateau, with an elevation of about 

100 m NGF. The chalk plateau is cut to the west by the Ignauval valley, at the limit between Le 

Havre and Sainte-Adresse, and cut to the east by the Lézarde river, near the east border of the Le 

Havre town (Fig. IV.2). The Ignauval valley is a perched dry valley without actual river and is 

completely occupied by houses. The Lézarde river (14 km length and catchment basin of 213 km²) 

move through Montivilliers and Harfleur towns and flows into the Canal of Tancarville which is a 

25 km waterway connecting Le Havre to the Seine river. 

 

4.5.2 Le Havre tidal docks 

Le Havre tidal docks were initially developed to allow a continuous maritime traffic in this 

region of the English Channel where the maximum tidal range is about 8.10 m and reach 6.70 m 
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during mean spring tide (Coef. 95). Le Havre low city presents 63 km length of water-land interface 

including natural beach (1.5 km), harbour breakwaters (11.5 km) and a large land-sea interface with 

tidal docks (50 km) (Fig. IV.3). 

 

Fig. IV .2 : DTM of the study area focused on Le Havre city and its suburbs called CODAH (Communauté d’Agglomération 

du Havre). Data provide from BD Alti ® 25 database of IGN. The shaded parts correspond to topographic elevations higher 

than 15 m NGF. The elevations lower than 15 m NGF are detailed in grey scale. The bold black line limits Le Havre town 

and the black line limits the CODAH area. White points indicate towns and arrow the La Hève and Antifer Capes. 

Location of figure 3 is indicated with a black dashed square. Coordinates are given in Lambert I. 

About 55 % of the Le Havre tidal docks are directly connected to the sea and show natural 

sea-level tide variations (number 1-5). The others are regulated (number 6-10) by three marine locks: 
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the Quinette (A), the Vetillart (B) and the François 1er locks (C) at 8 m LAT, 9 m LAT and 9.5 m 

LAT (Lower Astronomic Tide) respectively (Fig. IV.3). During the low tides, the tidal locks 

maintained a constant sea-level around 7 m LAT (i.e. 2.622 m NGF (French terrestrial chart)) in the 

regulated tidal docks, in order to assure the maritime transit. During spring tides, the high sea-level 

may exceed 8 m LAT and overpass the Quinette lock (A). In this case, the sea-level in the regulated 

tidal docks located between the Quinette and Vetillart locks is over 7 m LAT. Furthermore, if strong 

winds blow from the west, the volume of water overpassing the Quinette lock can be more important. 

However, the reduced section of water cross (26 m) and the surface of the regulated tidal docks 

(680 000 m²) limited the sea-level elevation in these tidal docks. 

 

Fig. IV .3 : Structure of Le Havre harbour with tidal docks open on sea (1-5) and regulated tidal docks (6-10) separated by 

marine locks. (A) Quinette lock, (B) Vetillart lock and (C) François Ier lock. Tidal docks open on the sea (1-5): (1) the inner 

harbour, (2) the main tidal dock Théophile Ducrocq, (3) Manche, (4)  Roy, (5) Commerce  and Regulated tidal docks (6-10) 

: (6) Bellot, (7) Vauban, (8) Manche, (9) Vetillart and (10) Fluvial. Protected Natural zone (salt marshes of the Seine river 

estuary), the harbour territory (GPMH), Le Havre and neighboring towns (Sainte-Adresse (S.A.), Gonfreville-L’Orcher, 

Rogerville and Harfleur) are specified. Port 2000 is a new harbour built recently in the Seine River estuary to amplify the 

maritime activity of Le Havre harbour (GPMH). Dark gray lines correspond to topographic contour-lines every 20 m. 

Coordinates are given in Lambert I. 
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4.5.3 Water circulation within tidal docks 

The entrance of Le Havre harbour has a width of 240 m separating the north and the south 

break-water. The waves are largely refracted before the harbour entrance and only a part of the west 

waves can penetrate in the inner harbour. Numerical simulations of the tide in the Outer Seine estuary 

have shown that tide currents and significant wave heights decrease (values divided by 5) between the 

outer and the inner harbour (Guillou and Chapalain, 2012). The harbour entrance is oriented NW-SE 

and conducts directly to the inner harbour (number 1) and to the Théophile Ducrocq main tidal dock 

(number 2) on 4 km length (Fig. IV.3). Thus, west to north-west winds are able to create sea surface 

agitation in the inner harbour and the Théophile Ducrocq dock, but SW winds do not produce sea-

agitation in the inner harbour due to the protection of the southern major breakwater. The coastal 

defences around the main tidal dock have been built at 10 m LAT to integrate these winds-water 

interactions. 

All the tidal docks of the town are connected to the inner harbour. Some of them are 

submitted to natural tidal range and located at the centre of Le Havre town: the Manche (number 3), 

the Roy (number 4) and the Commerce (number 5) tidal docks. The other ones (numbers 6 to 10) are 

isolated from the inner harbour (number 1) with locks and are called regulated tidal docks.  

The tidal docks around Saint-François district (area 3) (the Manche, Roy and Commerce tidal 

docks) are directly protected from the western winds by rebuilt buildings of the Perrey district (area 1) 

that reach a mean height of about 20 m (Fig. IV.4 and Fig. IV.5). Furthermore, their main entrance is 

NNW -SSE oriented and the maximum fetch in the Commerce tidal dock (number 5) is about 500 m 

for the more frequent and strongest western winds (Fig. IV.3 and Fig. IV.4). These tidal docks could 

only been affected by very local winds inducing superficial sea roughness.  

The Manche tidal dock presents a large connection with the inner harbour to the west and 

small connections with the Roy tidal dock to the north and to the Citadelle locked tidal docks to the 

east. The funnel morphology of the Manche tidal dock favours water accumulation to the eastern part 

of the tidal dock in case of western winds (Fig. IV.3). The bottleneck shape of the Roy tidal dock 

(number 4) favours also sea-water accumulation in its northern part with south winds.  

Even if the regulated tidal docks (numbers 6 to 10) are generally oriented from WNW or 

WSW, their tide regulation with a lock and their small size do not allow generate a local sea-water 

agitation. 
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4.6 Accurate topography of Le Havre using GIS and LiDAR 

4.6.1 GIS and LiDAR tools comparisons 

Along the Seine river, Le Havre and its harbour have been built on low-lying areas. The upper 

limit of the low-lying areas is defined around 10-15 m LAT corresponding to the drained salt marshes 

and alluvial deposits of the Seine river estuary. The low-lying areas are studied with topographic data 

to estimate their properties as the boundaries and the surfaces. The estimation of these values depends 

of the accuracy of the topographic data used, especially in very flat areas. Airborne laser altimetry 

techniques have been successfully applied to mapping coastal geomorphologies such as flood hazard 

mapping (Webster et al., 2004; Brock and Purkis, 2009; Gesh, 2009) and allow the rapid collection of 

very accurate elevation data over large areas. 

LiDAR elevation data have been acquired in autumn 2008 with a scanner LiDAR ALS50-II 

Leica over a surface of 650 km² by Le Havre town, the GPMH (Grand Port Maritime du Havre) and 

the CODAH (Communauté d’Agglomération Havraise) to obtain a very accurate mapping of the 

urbanized area, using numeric and georeferenced data to establish a detailed Geographical Information 

System (GIS) of the town completing the other available data such as the 25 square-meters grid (BD 

Alti® 25 m), aerial topographies, land cover classification and cadastral data. The first and the last 

returns of the laser signal are acquired to record the highest interfaces (top trees, buildings…) and the 

farthest interfaces corresponding to the ground. The association of a high accurate inertial 

measurement unit and the low laser beam divergence of the sensor allow a very dense points cloud to 

be obtained with an elevation root mean squared error of +/- 30 cm in X, Y and Z.  The average 

distances between the points of the two topographic data are 1 m for the LiDAR and 25 m for the BD 

Alti® used. The BD Alti® is the freely available digital terrain model (DTM) at the national scale in 

France produced by the IGN (Yates et al., 2011) and the most accurate IGN dataset is the BD Alti® 

25 m, with a vertical accuracy around 1 m in flat areas and clearly higher in sloped areas. 

The two dataset have been interpolated using the same TIN (Triangular Irregular Network) 

method to produce a smooth and continuous surface (Webster et al., 2004). The interpolation method 

use each data point in a search radius chosen twice as big as the points spacing (2 m for LiDAR and 

50 m for IGN database) to create a triangular mesh with a cell value calculated with three data points 

that make up a triangle. Then, a regular square grid using fifth-order polynomial interpolation with 

cells size five times as small as the points spacing. The comparison of the two datasets shows that the 

IGN elevations are about 1 m above the LiDAR points. The BD Alti® 25 m is well adapted at 
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regional scale to determine geomorphological units or study the chalk plateau (Fig. IV.2) but it is not 

enough accurate to study low-lying areas. 

 

4.6.2 Low-lying areas of Le Havre town 

The study is focused on a total area of 109 km² including Le Havre town developed over 8 km 

in E-W and over 5 km in N-S, the harbour amenities and specific industries which belong to 

Gonfreville-L’Orcher and Rogerville towns (Fig. IV.4).  

 
Fig. IV .4 : DSM with precise topographic elevations in the low city (NGF meters). Data provide from LiDAR 2008 survey 

acquired by the CODAH, the GPMH and Le Havre town. Numbered points are various districts of Le Havre: (1) Perrey 

district, (2) Old city, (3) Saint-François district, (4) Eure district, (5) Neiges district, (6) Harfleur district, (7) Total 

petrochemical industry and (8) Protected natural zone. White color indicates sea-water and tidal docks open on the sea with 

a natural variation of sea-level. Ribbed areas correspond to the regulated tidal docks. A, B and C are the marine locks of the 

city: the Quinette lock (A), the Vétillart lock (B) and the François Ier lock (C). Dashed lines corresponds to towns limits. 

Limits of the harbour are represented in red lines. 
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The low-lying areas defined between 3 and 10 m NGF represent 51.3 km² (47%) of the study 

area. The sea-water occupy 23 %, with 11 km2 (10 %) of sea and 14.1 km2 (13 %) of tidal docks. Only 

30% (32.7 km²) of the ground is over 10 m at the south border of the chalk plateau (Fig. IV.4). The 

Jenner tunnel is one of the ways making the connection between the low city and the high city which 

are flat areas with slope of 0-5 % (Fig. IV.4). The highest slopes are observed in the intermediate area 

(20-80 m NGF) and along the Lézarde river. 

The low-lying area shows a slope lower than 5% and major elevations between 3 and 5 m 

NGF (7.38-14.38 m LAT). To the west, the low city shows an elevation around 6-7 m NGF along 

the beach (area 1). This part of the city called Perrey district has been completely rebuilt after the 

Second World War and presents an over-elevation of about 1-2 m when compared with the old city 

(area 2) and the Saint-François district (area 3) (Fig. IV.4 and Fig. IV.5). The re-built part of the 

town, characterized by wide rectilinear crossed streets, is recognized since 2005 as one of UNESCO’s 

world heritage of the humanity with the largest post-war unitary reconstruction site occupying a 

surface area of 1.50 km². The old city (area 2) and Saint-François district (area 3) present historical 

ground level around 3-5 m NGF and are characterized by the presence of tidal docks (Fig. IV.4). 

Saint-François district has been flooded by tidal docks overflows in the past (in 1981, 1983 and 1984) 

and the old city has been affected by heavy rainfalls (1982, 2000 and 2003). The old city (area 2) is 

mainly composed of residential buildings, included the railway station and the University of Le Havre 

buildings.  

Around the harbour tidal docks and industries, two historical districts present, also at a low 

elevation of 3-5 m NGF: the Eure district (area 4) and the Neiges district (area 5). Harfleur town 

(area 6) is a small town located at the mouth of the Lézarde river where it meets the Tancarville Canal. 

In the harbour amenities, some low areas are visible such as the Total petro-chemical industry (area 7). 

In the south-east of the study area, the protected natural zone of the Seine River (area 8) delineates 

the south boundary of the harbour. All the lowest areas of the city show elevations under 5 m NGF 

whereas all harbour platforms present a mean elevation of about 5-7 m NGF.  

 

4.6.3 Saint-François district characteristics 

The Saint-François district (area 3) is one of the lowest districts of the town and is surrounded 

by tidal docks as an urban island (Fig. IV.5 and Fig. IV.6). It connected with tidal docks open on the 

sea (Manche, Roy and Commerce) and with one regulated tidal dock (Barre). On the instrumental 

period, the 3 major coastal floods affected this district the 13-14th February 1981, the 30th January 

1983 and the 23-24th November 1984.  
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In this historical vulnerable district, we used the first and the last returns of the laser signal to 

produce Digital Elevation Model (all points) and Digital Terrain Model (bare ground points). In 

urban context, as in Saint-François district, the differences between DSM and DTM are essentially 

limited to the buildings. In average, on Le Havre low city, the square-grids of 1 km per 1 km show 

about 1 million points for DEM and about 0.5-0.6 million points for DTM (40-50 % of the study 

area corresponds to building occupation). 

 

Fig. IV .5 : Aerial photography of the Saint-François district (from C. Coutinho) in Le Havre town. Saint-François district is 

a urban island surrounded by tidal docks. 

This old district of Le Havre shows elevation in the centre lower of 1 m than the surrounded 

quay. The lowest elevations (8 m LAT) are located in the south-east of the district, close to the Barre 

tidal dock. In the same sector, the lowest tidal dock quays around 8.80 m LAT are observed compare 

to the others generally at 9 m LAT (Fig. IV.6). The Saint-François district shows a surface of 9960 m² 

below the maximal astronomical tide (8.40 m LAT) and could potentially be a reservoir of around 

26300 m3. 
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.  

Fig. IV .6 : DSM of the Saint-François district acquired with 2008 LiDAR survey. 3D visualization is realized using 

MapInfo® and Vertical Mapper softwares. 3D blocks are shaded and correspond to buildings of the town (around 20 m). 

Elevations lower than 10 m LAT are detailed every 25 cm in grey (> 9 m LAT) and color scale (< 9 m LAT). 

 

4.7 Local impacts of storm surges hazards 

4.7.1 Coastal flood of 1981 

On the instrumental period, the first coastal flood occurred the 13-14 December 1981 during 

a spring tide predicted at 8.09 m LAT (coef. 102). The flood was located in the major part of the SE 

of Saint-François district from an overflow of the Barre tidal dock and, locally, in the south by 

overflows from the Roy and the Manche tidal docks (Fig. IV .7). 

Post-flood Investigations show that the west quays of the Barre tidal dock was at 8.80 m LAT 

over a distance of 25 m length whereas the others parts of the quay were around 9 m LAT (Fig. IV.6). 

During this event, the sea-level reach 8.96 m LAT. Sea water flowed on the 8.80 m LAT quays and 

invaded the south-east part of the Saint-François district. The major E-W streets (Bretagne and 

Dauphine streets) have been directly flooded and the water propagated in the Saint-François district 

centre up to 1 m of water height. The flood boundary follows approximately the 8.80 m LAT, 

corresponding to the local elevation of the Barre tidal dock quay (Fig. IV .7). The volume of water 

concentrated in the district is estimated at about 30000 m3, using the Saint-François DSM, in 

accordance with the observations and pictures of some local newspapers. The duration of the flood 



Chapitre IV. Le Havre town (NW France): a polder sensitive to coastal floods and sea-level rise 

 

 

106  Sylvain Elineau 

may be amplified by the snow melting and the rainfall (1.7 mm/24 h) observed in the same time of the 

spring high tide.  

  

Fig. IV .7 : Le Havre coastal flood of the 13-14th February 1981. (A) Saint-François district DSM is draped with the coastal 

flood extension. (B) Meteorological analysis during the flood, with the sea-level variation, winds velocity and direction and 

air pressure. Arrows indicates the location of the tidal docks overflows. The top graph shows the oceanographic conditions 

with the observed tide in black line, the predicted sea-level in grey and the surge in bold grey line. The lower graphs show the 

meteorological parameters with the air pressure in grey triangulated line and the winds velocity in black circled line. 

Orientations of winds are indicated with the grey scale. The overflow duration is indicated by the rectangular circled shape. 

The horizontal arrow show the overpass duration of the Quinette lock (8 m LAT).  
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As observed on the tide-gauge record of Le Havre station, the coastal flood of 1981 occurred 

during a spring high tide. The maximum surge was observed at 0.97 m, recorded three hours before 

the predicted high tide level (8.09 m LAT) calculated by the SHOM model. During the surge a large 

atmospheric depression from the North Atlantic Ocean crossed the English Channel. At Le Havre 

meteorological station, the atmospheric pressure decreased from 1014 to 980 hPa in 18 hours with a 

gradient of 1.9 hPa/hour (Fig. IV .7). Southern winds were established at 30 knots since 9h before the 

high tide, in association with the flow current that began 1h30 before the overflow. The minimum air 

pressure was observed at the high tide and the maximum sea-level reached 8.96 m LAT (Fig. IV .7). 

The major overflow of the quays of the Barre tidal dock was mainly governed by the increase 

of pressure gradient and the long duration of strong winds from the south pushing water toward the 

Le Havre harbour. Although, the Barre tidal dock is regulated, high sea-level was observed and 

overflow occurred during around 2h due to an overpass of the Quinette lock during 4h30. 

 

4.7.2 Coastal flood of 1983 

The second coastal flood occurred two years after the first one during a spring tide (coef. 107). 

The 30th January 1983 flood came from the Manche, the Roy and the Barre tidal docks but has been 

limited by the sea-wall protections built after the flood of 1981 (Fig. IV.8). Sea-wall protections were 

built along the Barre and the Roy tidal docks at 9.5 m LAT over 50 and 25 m length, respectively. 

The sea-water had by-passed the sea-wall protections of the tidal docks and flooded the areas around 

quays. It produced a limited flood with a low thickness estimated locally at 15 cm of water. 

During the 30th January 1983, the maximum sea-level was observed at 8.95 m LAT whereas 

the predicted high tide was at 8.12 m LAT (Fig. IV.8). A surge of 0.80 m was recorded during the 

high tide and has produced overflows in the same parts of the Saint-François district as the coastal 

flood of 1981. The surge was due to strong west to north-west winds varying from 30 to 40 knots 

during 8 hours (Fig. IV.8). In the same time, the air pressure was very high and stable around 

1008 hPa with no impact on the observed surge.  
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Fig. IV .8 : Le Havre coastal flood of the 30th January 1983. (A) Saint-François district DSM is draped with the coastal flood 

extension. (B) Meteorological analysis during the flood, with the sea-level variation, winds velocity and direction and air 

pressure.  Arrows indicates the location of the tidal docks overflows. Black lines indicate the sea-wall protections. The top 

graph shows the oceanographic conditions with the observed tide in black line, the predicted sea-level in grey and the surge 

in bold grey line. The lower graphs show the meteorological parameters with the air pressure in grey triangulated line and the 

winds velocity in black circled line. Orientations of winds are indicated with the grey scale. The overflow duration is 

indicated by the rectangular circled shape. The horizontal arrow show the overpass duration of the Quinette lock (8 m LAT). 
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4.7.3 Coastal flood of 1984 

The third and the last observed coastal flood on the instrumental period, occurred during the 

night of the 23-24th November 1984 also during a spring tide (coef. 102). This event affected the low 

part of the old city (area 2) and the Saint-François district. The coastal flood of 1984 implicated a new 

overflow zone (Commerce tidal dock) and a different hydrodynamic with direct and indirect flooded 

areas. The major overflow was observed (1) in the north-east part of the Commerce tidal dock where 

sea-water has been accumulated outside in a low area of an elevation about 8.25 m LAT and also, 

locally along the south quays of the Saint François district (Fig. IV.9). The sea-water penetrated in the 

saturated sewerage system from the low area located close to the north-east corner of the Commerce 

tidal dock where it meets a sewer output (2). Using the sewerage system, water was conducted in the 

closest and lowest elevation area located in the centre of Saint-François district (3) (Fig. IV.9). In this 

event, the flood of the Saint-François district is due to the combination of a direct overflow from the 

Commerce tidal dock and resurgences in the Saint François district, using the underground hydraulic 

network.  

The flood of November 1984 was characterized by two meteorological phases (Fig. IV.9). 

First, a fast decrease of the atmospheric pressure from 1001 to 987 hPa with a gradient of 

1.3 hPa/hour and with south and south-west winds (30 knots) during 11 hours, creating a storm surge 

of 1.40 m during flow current. Second, at the high tide (sea-level forecasted at 7.95 m LAT),  

south-west winds increased up to 47 knots creating a second peak surge of 1.30 m, and then winds 

turned to west (Fig. IV.9). This surge conducted to reach the maximum sea-level observed at 9.28 m 

LAT at the Le Havre tide gauge on the instrumental period and caused the direct coastal flood of a 

part of the old city by tidal docks quays overflow. During this stormy event, 10.6 mm/24 h of daily 

rainfall were recorded at Le Havre meteorological station. This high rainfall was responsible for the 

underground hydraulic network saturation of the low city and so participates to the indirect flood of 

the Saint-François district.  
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Fig. IV .9 : Le Havre coastal flood of the 23-24th November 1984. (A) Saint-François district DSM is draped with the 

coastal flood extension. (B) Meteorological analysis during the flood, with the sea-level variation, winds velocity and direction 

and air pressure. Arrows indicates the location of the tidal docks overflows. Dashed arrows correspond to the underground 

hydraulic circulation of water in 1984. Black lines indicate the sea-wall protections. The top graph shows the oceanographic 

conditions with the observed tide in black line, the predicted sea-level in grey and the surge in bold grey line. The lower 

graphs show the meteorological parameters with the air pressure in grey triangulated line and the winds velocity in black 

circled line. Orientations of winds are indicated with the grey scale. The overflow duration is indicated by the rectangular 

circled shape. The horizontal arrow show the overpass duration of the Quinette lock (8 m LAT). 
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4.7.4 Historical storm surges with no flood 

Some others observed high sea-levels do not conduct to coastal flood. Such events were 

characterized by warning parameters of low air pressure and winds. The surge, induced by 

meteorological factors, creates an increase of the sea-level, added to the tide variation. At the Le Havre 

tide-gauge station, during the storms of the 15th October 1987 and the 22th January 1988, the surges 

reached 1.70 m and 1.90 m at the low tide, respectively (Caspar, 1988 ; Cariolet et al., 2010).   

In 1987, the impact of the surge was also limited due to its occurrence during a neap tide 

(coef. 29). During the 22th January 1988, the maximal surge was recorded 2 hours before the high tide 

by a combination of a minimal air pressure (991 hPa) and very strong north-north-west winds 

(58 knots). If the surge would occur during the high tide (8 m LAT), this conducts to a sea-level of 

9.90 m LAT, that is 40 cm above the sea-wall protections, and would flood the major part of the low 

city.  

The maximum surge at Le Havre has been observed the 25th January 1990 during a low tide 

and reaches 2.02 m with a return period estimates at 135 years (Pirazzoli et al., 2006). The 26-27th 

February 1990, two atmospheric depressions occurred just one after the other one. The air pressure 

decrease (36 hPa) with a gradient of 1.5 hPa/h coupled with strong west-south-west winds and gusts 

up to 180-200 km/h (Tonnerre-Guérin, 2003) during 36 hours produced a mean surge of 0.80 m with 

peaks up to 1.30 m at Le Havre. The event occurred also during the low tide. 

Xynthia storm was a strong windstorm which crossed Europe between the 27th February and 

the 1st March 2010. In Western France, the depression was coupled with a spring hide tide. The 

battering waves smashed and have broken the break-waters at Aiguillon-sur-mer town (Vendée area, 

SW France) and were responsible for 51 deaths and a lot of damages. In France, Xynthia storm has 

lightened the problems of large urbanization on the potential coastal flood areas, sea-walls 

maintenance and warning planning. This event is estimated as one of the biggest storm in France with 

the storm of the end-December 1999. Xynthia storm crossed Normandy region southward of Le 

Havre and the minimum air pressure of 971 hPa was recorded at 6 h a.m. at Le Havre town. 

Atmospheric pressure decreased from 999 hPa with a gradient of 1.4 hPa /hour (Fig. IV .10). With the 

atmospheric depression, the winds turned gradually from the east to south-west and rised up to 

47 knots from the south-west to 54 knots from the south. The air pressure increased quickly from 

971 hPa to 990 hPa in very few hours due to the depression trajectory change. South winds (from 

south-east to south-west and south) were established only during about 4 hours. The sea-level rose to 

8.85 m LAT at Le Havre with a surge of 0.90 m (Fig. IV .10). Fortunately, sea-water level was just 

below the quays and no overflow occurred.  
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Fig. IV .10 : Xynthia storm observed the 28th February 2010 at Le Havre. (A) Saint-François district DSM is draped with 

the actual wall protections. (B) Meteorological analysis during the storm, with the sea-level variation, winds velocity and 

direction and air pressure. Arrows indicates the location of the tidal docks overflows. Dashed arrows correspond to the 

underground hydraulic circulation of water in 1984. Black lines indicate the sea-wall protections. The top graph shows the 

oceanographic conditions with the observed tide in black line, the predicted sea-level in grey and the surge in bold grey line. 

The lower graphs show the meteorological parameters with the air pressure in grey triangulated line and the winds velocity in 

black circled line. Orientations of winds are indicated with the grey scale. The overflow duration is indicated by the 

rectangular circled shape. The horizontal arrow show the overpass duration of the Quinette lock (8 m LAT). 
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For all these events, the time of surge do not corresponds to the time of high tide level and the 

duration of south-west and west winds were no sufficient to create a flood. In the English Channel, 

surges over 1 m have been observed 150 times since 1960 but the combination with a high spring tide 

is rare and has been reported only 16 times (Costa and Delahaye, 2005).  

 

4.7.5 The  main conditions of historical floods at Le Havre 

4.7.5.1 Coastal floods by overflow 

Historical floods show the conditions that have conducted to coastal floods and allow to define 

some critical meteorological combinations (Tableau IV.1). In the context of the English Channel, the 

period of the tide is the first parameter inducing a potential coastal flood risk. Although a spring high 

tide is necessary to have a sea-level (over 7.90 m LAT) close to the warning sea-level defined at 9 m 

LAT, it is not sufficient to produce a coastal flood. The astronomical high sea-level during spring 

water can increase under specific natural meteorological conditions and create a potential coastal flood. 

Coastal floods are thus also controlled by the tide moment, the air pressure and the wind trends. 

Various combinations of these parameters are observed along the Upper-Normandy coast but the most 

frequent stormy events show generally strong western winds and an atmospheric depression. 

The warning overflow conditions may be summarized by (1) a large atmospheric depression 

and strong south winds sector with high tide in 1981, (2) very strong north-western winds and a high 

tide in 1983, (3) a combination of air pressure decrease and strong south-south-west to south-west 

winds, a high tide, a depression and high rainfalls in 1984 (Tableau IV.1). In case of south and south-

west winds, surges are easily amplified in the Roy tidal dock due to the orientation of the dock 

entrance (Fig. IV.6).  

 

Tableau IV .1 : Detailed parameters of coastal flood recorded in Le Havre town. Data provide from the meteorological station 

at Le Havre, SHOM (www.shom.fr) and Sonel (www.sonel.fr). 
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High sea levels higher than 8.70 m LAT are rare with about 20 events since 1972 and are 

generally no sufficient to create an overflow considering a local small agitation as observed during the 

Xynthia storm with a maximum sea-level at 8.85 m LAT. Le Havre tide-gauge is located in the major 

tidal dock at the entrance of the harbour and so records directly the variation of the sea-level including 

the surges (Fig. IV.3). The local sea-level in the other tidal docks, could be slightly different due to the 

interactions and reflections between the water and the quays. Nevertheless, historical cases (1981 and 

1983) show that the sea-level observed at the tide-gauge has to be close to the sea-wall protections to 

produce tidal dock overflows. The interaction and the variation of sea-level are limited to several 

centimetres in the tidal docks around Saint-François but need to be better known. 

 

4.7.5.2 Flash floods with rainstorm 

The town of Le Havre is also sensible to high rainfalls. According to mean rainfall recorded at 

the Hève Cape meteorological station, the month of November (88 mm/month) is usually the most 

rainy in the year with a daily mean of 2.9 mm/day. During the 1984 coastal flood, the observed rainfall 

was 10.6 mm and contributed to the saturation of the underground hydraulic network. The 

underground hydraulic network connects all the areas of low elevation in the city up to the sea, such as 

the old city (area 2) to the Saint-François district (area 3). The rainfalls are responsible to a part of the 

saturation of the network and could create flash floods in some others districts of the town. It was the 

case the 4th July 2000, when a high rainfall of 54 mm during 2h30 that is at minimum 5 times higher 

than the rainfall event of November 1984 was coupling with a spring high tide of 8 m LAT (coef. 

102). The railway district (area 2) was flooded with 0.40 m to 1 m of water, due to the saturation of 

the entire underground hydraulic network. Flash floods occurred also the 1st June 2003 at Le Havre, in 

the old city (area 2) and in the Lézarde basin river at Harfleur and Montivilliers towns. The heavy 

rainfall recorded the 1st June 2003 became the maximal water level reference of the Lézarde river. This 

event was composed of two high rainfalls producing 87 mm during 5h30 and has damaged all basin 

side especially the Montivilliers town. The flow rate of the Lézarde river reached an average of 8 m3/s, 

whereas the mean daily flow is at 1 m3/s. The catchment basin of the Lézarde river covers a surface of 

213 km2 and the flood risk is thus concentrated on the downstream towns located each side of the 

river: Montivilliers, Harfleur and on the downstream waterproofed areas such as the tunnel Jenner. 
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4.8 Statistic sea-level and ground elevations around tidal 

docks 

In low-lying areas, the coastal flood hazard is approached by the SPR concept using source, 

pathways and receptors, developed by Narayan et al. (2012). The reduction of marine flood hazard is 

mainly dependant of the strength of the coastal defences (pathways). The coastal defences of Le Havre 

town are precisely studied using LiDAR acquisition. Detailed DTM are focused on water-ground 

interface. They are generated to localize precisely the topographic connections between the tidal docks 

already submitted to coastal flood by overflow and the low areas in the city (Fig. IV.11). 

 

4.8.1 Coastal defences in Saint-François district, from pathways to 

receptor 

DTMs show primarily that the lowest elevations in the town are located in the north and east 

part of the old city (area 2), including urbanized areas and the railway station, with elevations varying 

from 7.25 m and 8 m LAT. Fortunately, these areas are not connected with tidal docks.  

Around the Saint-François district, the tidal docks show low quays elevations varying from 

8.80 m to 8.90 m LAT (Fig. IV.11), from where came the historical floods. The Saint-François 

district (0.1 km²) shows 22 500 m2 of ground elevations below 9 m LAT and 60 000 m² below 9.5 m 

LAT (Fig. IV.11). The sea-wall protections built in 1980’s, after the 3 coastal floods, are at 9.5 m 

LAT around the Saint-François district and have considerably reduced the risk of direct coastal flood 

on this small district. Nevertheless, LiDAR do not allow detect objects with a size lower than 50 cm 

such as a sea-wall protection so a DGPS acquisition, with an accuracy of 2 cm, was realized in 2011 

along the 4 km of quays and sea-wall protections around Saint-François district (Taconet, 2011) to 

show more precisely the elevation disparities of the sea-wall protections. The sea-wall protections are 

revealed to be between 9.45 and 9.50 m LAT around Saint-François district. On the 1300 m of sea-

wall protections built around the Saint-François district, only very local lines (on a length of 5 m and 

20 m) where measured between 9.30 m and 9.45 m LAT along the Roy and the Manche tidal docks 

(Fig. IV.11). The local elevation of the sea-wall protections are located at the junction between 

different segments and could be responsible to water flows in the Saint-François district from a sea-

level reaching 9.30 m LAT.  
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Along the northern border of the Commerce tidal dock, the DGPS survey shows sea-wall 

protections quite totally under 9.50 m LAT with minimum elevations quays observed in front of the 

connection between the Roy and Commerce tidal docks (9.15 m LAT) and at the north-east corner of 

the Commerce tidal dock (9.20 m LAT) (Fig. IV.11). The coastal flood of 1984 came from the north-

east corner of the Commerce tidal dock by direct overflow and flooded these local lows elevationd and 

flooded after the Saint-François district indirectly by resurgences of the underground hydraulic 

network. The quays of the Commerce tidal dock are connected to low areas up to 8.75 m LAT at the 

north and down to 8 m LAT in the north-east (area 2) and could be flooded by overflow with a static 

sea-level above 9.20 m LAT (Fig. IV.11). 

Using the Gumbel Extreme Value (GEV) interpolation method, a sea-level of 9.18 m LAT is 

estimated to have a return period of 100 years (Simon, 1996). Thus, the actual sea-wall protections 

around tidal docks of Saint-François district may be considered as sufficient to protect this district 

from a 100 years sea-level. 

 

Fig. IV .11: DSM of the low part of Le Havre town acquired with 2008 LiDAR survey (GPMH, CODAH and Le Havre 

town) and Detailed DSM of Le Havre districts around tidal docks. Elevations are indicated with the grey and colour scale 

each 25 cm from 7.25 m to 10 m LAT. Buildings are shaded. Black lines correspond to detailed DSM of Le Havre districts 

around tidal docks: A) Saint-François district, B) Vauban tidal dock and railway station district, C) Fluvial tidal dock and 

south of the Eure district, D) Vetillart tidal dock. Dashed line square corresponds to Figure 12. 
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Fig. IV .11 (second part) : Detailed DSM of Le Havre districts around tidal docks. Elevations are indicated with the grey and 

colour scale each 25 cm from 7.25 m to 10 m LAT. Buildings are shaded. Brown lines correspond to the sea-wall protections 

around Saint-François (9.5 m LAT) and points locate lower parts of the sea-wall protections (around 9.30 m LAT). A) 

Saint-François district, B) Vauban tidal dock and railway station district, C) Fluvial tidal dock and south of the Eure district, 

D) Vetillart tidal dock. 
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4.8.2 Connections between static sea-level, tidal docks quays and 

low-lying areas in Le Havre town 

In spite of the sea-wall protections built after the coastal floods, the historical zones of 

overflow are always sensitive because they have low elevations. Nevertheless, some other zones of the 

town where no historical coastal flood have been already recorded show very low elevation interfaces 

between the tidal docks and the city. Under specific meteorological conditions, these areas may be 

sensitive to future dock overflow and coastal floods. 

The north-east corner of the Vauban (regulated) tidal dock is at 8.80 m LAT on several 

meters and is connected to the railway district (area 2) (7.75 m LAT) (Fig. IV.11). Thus, with a fixed 

sea-level higher than 8.80 m LAT in the regulated tidal docks, the railway district is able to be flooded 

by the sea.  

Nevertheless, the connection between non-regulated and regulated tidal docks occurs on the 

Quinette lock, that presents a width of 30 m and a length of 220 m (surface of 6600 m2) to infill the 

total surface ( 680 000 m2) of the regulated tidal docks located between Quinette and Vetillart locks. 

During spring tides, the Quinette lock is overpassed at high tide, when the sea-level reach 8 m LAT. 

A sea-level over 8 m LAT has been observed more than 1200 times on the historical period and 

corresponds to a mean of 30 days per year (8 % of sea-level records). Moreover, Le Havre tide-gauge 

has recorded a sea-level of 8.80 m LAT only 13 times since the beginning of the tidal records in 1938. 

This corresponds to a probability of occurrence of 0.09 percent. To reach 8.80 m LAT in the 

regulated tidal docks, the sea-level needs to be higher than 8 m LAT during a long time to infill all 

the surface of regulated tidal docks. This could occur with a combination of a high spring tide (during 

a maximal duration of 2h30-3h) and a surge peak from meteorological origin.   

During the historical coastal floods of the town, the sea-level exceed 8 m LAT at Quinette 

lock during approximately 4 hours and no overflow were described around the regulated tidal docks, 

except locally along the Barre tidal dock in 1981 and 1983 (Fig. IV.8). Thus, the sea-level variations 

observed in the regulated tidal docks appear to be limited and the regulated tidal docks present a low 

risk of potential overflow. This is the reason why no specific sea-wall protections were built around 

regulated tidal docks, except along the Barre tidal dock, located near Saint-François district  

(Fig. IV.11). 

To the south-east of the town, along the regulated tidal docks, the Vetillart lock (B) stops 

water at a maximum sea-level of 9 m LAT and presents a second sea-level protection after the 

Quinette lock (8 m LAT) (Fig. IV.11). The tidal docks located east of the Vetillart lock present thus a 
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very small possibility of overflow. However, the middle part of the quays located north of the Vetillart 

tidal dock is locally varying from 8 m to 8.75 m LAT (Fig. IV.11). These quays could thus be 

immediately flooded at a sea-level higher than 9 m LAT (Vetillart lock) on an area very restrained 

around the Vetillart quay. South of the Vetillart dock, a lot of streets of the Neiges district (area 5) 

have an elevation between 8 m and 8.50 m LAT rounded by an elevation of 9 m LAT (Fig. IV.11). 

These low elevations of the Neiges district are isolated from the south quays of Vetillart docks with a 

mean elevation at 9 m LAT.  

Finally, north of the Bellot tidal dock and the Vetillart lock is located a completely locked 

marine dock called the fluvial dock, not connected to the others ones and so represent no risk of 

overflow. Nevertheless, north of the fluvial dock is located the Eure district (area 4) with low 

elevations between 8 and 9 m LAT (Fig. IV.11). 

A major part of the low city (15.5 km²) presents an elevation below the maximal sea-level 

observed at Le Havre (9.28 m LAT) during the 1984 event. A static sea-level of 9.28 m LAT, as 

already observed in 1984, could thus potentially flood a part of Le Havre town and harbour tidal docks 

on a surface of 15.5 km² covering all districts of the town except the elevated Perrey district (area1) 

(Fig. IV.11 and Fig. IV.122). A total surface of 6.6 km² in Le Havre town and harbour are located 

above the maximum astronomical tide (8.40 m LAT) corresponding to 4.022 m NGF.  

Nevertheless, overflows observed in 1984 came from the north-east corner of the Commerce 

tidal dock and flowed directly in the old city (area 2) flooding only a part of the low-lying areas. This 

is due to the duration of the high tide with the storm-surge combination. Sea-level stayed about 

1.5 hour above sea-wall protection at 9 m LAT. The water volume was not enough to infill all 

available space under 9.28 m LAT. Thus, sea-wall protections need to be added in the north-east 

corner of the Commerce tidal dock. 

 

 

4.9 Impact of an estimated extreme sea-level (EESL) at Le 

Havre 

To assess the sensitivity of Le Havre town to coastal floods, we estimate the potential flooded 

areas in the town using a static sea-level on a precise DEM, without fluid dynamics propagation 

(Bernier et al., 2007; Smith et al., 2012). This method allows simulating flood on the DSM and 

produce potential maps of flooding and water height.  
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Fig. IV .12 : Effect of a 50 and 100-years sea-level on the maximal sea-level recorded at Le Havre (9.28 m LAT) and 

Estimated Extreme Sea-Level (10.40 m LAT). Buildings are in black. Potential flooded areas are represented in colour scale 

for the maximum sea-level recorded (9.28 m) and the potential additional areas with a 100-years SLR. Brown lines 

correspond to the sea-wall protections around Saint-François (9.5 m LAT) and points locate lower parts of the sea-wall 

protections (around 9.30 m LAT). 

We define an estimated extreme sea-level (EESL) by the local worst combination of 

atmospheric and oceanographic parameters. At Le Havre, the coupling of the maximum astronomical 

tide of 8.40 m LAT (SHOM chart) and the maximum recorded storm surge of 2.0 m LAT (Pirazzoli 

et al., 2006; 2007) gives an EESL of 10.40 m LAT. This sea-level corresponds to a sea-level of 0.90 m 

above the maximum sea-wall protections (9.5 m LAT). The map of EESL (10.40 m LAT) shows that 

35.5 km² of the low city could be flooded (42.3 % of the ground without tidal docks emplacement) 

(Fig. IV.13). The potential flood surface was 15.5 km2 with a sea-level of 9.28 m LAT. With a static 

sea-level difference of 1.12 m, the potential flooded surface is doubled.   
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Fig. IV .13: Sea-water potential height in the low city using estimated extreme sea-level (10.40 m LAT). The color scale 

indicates the potential water height from 0 to 3 m with an interval of 0.5 m. Hatched areas corresponds to the regulated tidal 

docks and white areas to the non-regulated tidal docks. A, B and C are the marine locks of the city: the Quinette lock (A), 

the Vétillart lock (B) and the François Ier lock (C). Numbered points are various districts: (1) Perrey district, (2) Old city, (3) 

Saint-François district, (4) Eure district, (5) Neiges district, (6) Harfleur district, (7) Total petrochemical industry and (8) 

Protected natural zone. Dashed lines corresponds to towns limits. 

DSM flood due to EESL shows that the potential water height in the city would be 

comprised between 0 and 3 m with some disparities (Fig. IV.13). With only 0.5 m of water height, the 

displacement of people is drastically reduced depending on the flow velocity (Baladès et al., 2004).  

A topographic difference is observed between the low historical part of the city (area 2 and 3) 

and the high post-war rebuilt part of the city (area 1) to the west. The artificial harbour amenities 

show a higher elevation than the historical city. The railway station district (area 2) would be flood by 

2.5-3 m and represents the most sensible district to flood hazard, due to its low mean elevation  

(Fig. IV.13). The Eure (area 4) and Neiges (area 5) districts would also be flooded by 20 cm at their 

boundaries and up to 2 m in their centres. The others potential flooded areas are farther from the city 

centre towards the harbour so they would be damaged if the extreme sea-level stays a long time and 

have time to propagate in all tidal docks overpassing the locks of Quinette (8 m LAT), Vetillart (9 m 

LAT) and/or François Ier (9.50 m LAT). It is the case for Harfleur town (area 6) and Total 

petrochemical industry area (area 7), that would be flooded up to 1.5 m of water height (Fig. IV.13). 
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The Total petrochemical industry was built in a rectangular shape with an elevation around 8.5-9 m 

LAT and is characterized by containers of oil reservoirs (4 million m3). In front of the Total 

petrochemical industry, along the canal from Le Havre to Tancarville, low ground elevation form a 

flood-plain up to the road. At south-east, the protected natural zone of the Seine river estuary (area 8) 

is directly submitted to the tide and to the Seine river flow. On the southern breakwater of the 

harbour, the storage of potential 3.500,000 m3 for crude oil and 1.500,000 m3 for refined products 

could be flooded during the EESL. With Total petrochemical industry, this area represents also 

another high degree of industrial risk in the Upper-Normandy region. 

 

 

4.10 Impact of potential SLR on coastal floods 

4.10.1 Sea-level variations at Le Havre 

Standard statistical tests as linear regressions are usually used to determinate trends in order to 

predict evolution in time and global sea-level variations (Letetrel et al., 2010; Haigh et al., 2010). 

Hourly sea-level records are available at Le Havre tidal gauge since 1938. However, some gaps appear, 

especially between 1938 and 1971 when only 1588 days of data corresponding to an equivalent of 

4.6 years are available. We decided to compare local records from Le Havre tide gauge on two periods 

of records using daily, monthly and annual data. The two periods used are the longer temporal time 

record (1938-2010) with 44 equivalent years of data (40 % of gaps) and the short, but continuous 

period of records (1972-2010). 

An arithmetic average of all sea-level data over a period of 24 hours presents the disadvantage 

of a bad filtering of the signals. It is the case for tides with a period of 24h50. The Demerliac filter is 

used by the SHOM and deletes the short cyclic components of the sea-level variation 

(www.sonel.org). The daily sea-levels (14950 validated data) have been filtered and show a SLR of 

1.794 mm/yr since 1938 and a SLR of 2.36 mm/year during the continuous period (1972-2010)  

(Fig. IV.14). The daily mean sea-level has been subsequently converted to monthly and annual data 

with a minimal threshold of 15 days and 11 months, respectively (www.sonel.org). The monthly mean 

sea-levels (506 validated data) show a SLR estimated at 1.781 mm/year (1938-2010) and 

2.36 mm/year (1972-2010). The annual mean sea-level (38 validated data) show positive trends of 

1.62 mm/year (1938-2010) and 2.219 mm/year (1972-2010). Usually, statistical analyses of mean sea-

level give values from annual data to not take into account the mean sea-level variability 

(www.shom.fr).  
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Fig. IV .14: Sea-level trends at the Le Havre tide-gauge. Daily data on the period 1938-2010 provide from the SONEL 

website (www.sonel.org). The black line indicates a daily SLR of 1.794 mm/year (y=1.794x + 1338.8; R²=0.0456) on the 

period 1938-2010 and, the white dashed line, a daily SLR of 2.36 mm/year (y=2.3605x + 211.06; R²=0.0374) on the period 

1972-2010. 

All studies in the eastern English Channel indicate a positive sea-level variation around 

2 mm/year, as detailed below. For most of the UK stations, SLR is considered to not exceed  

1-2 mm/year (Woodworth et al., 1999; IPCC, 2001). An average of annual mean sea-level is 

estimated (with weighting point by the standard error) at 1.85 mm/year for the UK south coast 

stations and at 2 mm/year for French Channel stations (Haigh et al., 2009). These studies use the Le 

Havre tide-gauge station and propose estimation from annual data with a positive trend of 1.8 +/- 0.4 

mm/year on the period 1938-2002 (Pirazzoli et al., 2006) and of 2.53 +/- 0.39 mm/year on the period 

1959-2006 (Haigh et al., 2009).  

At Le Havre, the filtered mean sea-level data indicates a SLR varying between 1.62 and 

1.79 mm/year on the period 1938-2010 and between 2.22 and 2.36 mm/year on the period  

1972 -2010. For our purpose, we choose the maximal estimated SLR that is 2.36 mm/year at Le 

Havre station.  

The SLR effect has been studied on the basis of the maximum sea-level recorded at Le Havre 

(9.28 m LAT) with add of a SLR calculated at 50 years and 100 years. Using linear interpolation, the 

increase of mean sea-water level in 50 years is estimated at 0.118 m and at 0.236 m in 100 years. Two 

statics sea-levels have thus been compared: 9.40 m LAT (9.28 m LAT with a 50-years SLR) and 

9.52 m LAT (9.28 m LAT with a 100-years SLR). 
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4.10.2 Sea-Level Rise at 50 years 

If 1984 meteorological and tidal conditions will occur again in 50 years, the sea-level will be at 

9.40 m LAT, with a 50-years SLR add of 0.12 m.  

The flood of Saint-François district would occur again along the 25 m length of sea-wall 

protections at 9.30 m LAT (Fig. IV.12). As the north-east corner of the Commerce tidal dock 

presents a local elevation of 9.20m LAT, a sea-level of 9.40 m LAT would create overflows from this 

location, with about 20 cm of water height transit during one or two hours. Sea-water would 

potentially invade the northern border of the Commerce tidal dock and flood the old city (area 2), 

with connected elevations lower than 9.50 m LAT (Fig. IV.11). Such as in 1984, the short time of 

maximum sea-level do not allow overflow of large volume of sea-water and only the closest low areas 

around tidal docks would be flooded. 

The major quays around the regulated Vauban tidal dock are between 9.25 and 9.50 m LAT 

and would be potentially flooded with a sea-level at 9.40 m LAT (Fig. IV.12). Note that the north-

east corner of the Vauban tidal dock (8.80 m LAT) would be overpass by 60 cm of water height and 

would flood directly the railway district (area 2).  

The water height is estimated over 1.15 m in the north-east corner of the Commerce tidal 

dock due to direct overflow and water accumulation. In the railway district (area 2), the water height 

could also reach 1.6 m by water propagation and resurgences up to 2 m in the lowest areas.  

The overpass of Quinette lock (8 m LAT) would favor an increase of the sea-level in the 

regulated tidal docks but no overflow is expected along the tidal dock quays. The large surface of the 

regulated tidal docks could limit the sea-level variation inside the docks, as observed during the 

historical coastal floods. Nevertheless, the volume of water that overpasses the Quinette lock (8 m 

LAT) is estimated to increase of 10 % with the 50-years SLR. This is probably no sufficient to flood 

by overflow the Eure (area 4) and Neiges (area 5) districts, but such high sea-level would also 

perturbate underground hydraulic circulation to the sea and favours water resurgences in these lowest 

districts of Le Havre town.  

The 50-years SLR add to the maximum sea-level recorded at Le Havre (9.28 m LAT) 

increase the potential flooded areas of 2 km² and may conduct to a potential total flooded surface of 

17.5 km² (surface of the town below 9.40 m LAT connected to the tidal docks). Potential overflows 

would be expected around the non-regulated tidal docks (the Commerce and the Roy docks) and 

Saint-François and old city (area 2) districts may be flooded. Nevertheless, overflows around the 

regulated tidal docks are mainly controlled by the volume of sea-water able to pass through the 

Quinette lock, that minor the flood risk around the regulated docks. A detailed hydrodynamic 
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simulation of the total water circulation between tidal docks needs to be launched to better quantify 

timing of docks infill and involved water volumes, as a function of the tide and the surge. 

 

4.10.3 Sea-Level Rise at 100 years 

With a 100-years SLR (0.24 m), the sea-level would reach 9.52 m LAT. In this case, major 

parts of the sea-wall protections of Saint-François district (area 3) would be overtopped and water 

would flood the Saint-François district (Fig. IV.12). The sea-level would increase in the regulated 

tidal docks due to a larger water volume that overpass the Quinette lock (8 m LAT) (i.e. 20 % more 

than with 9.28 m LAT sea-level). Overflows would occur all along the northern quays of the 

Commerce tidal docks and would flood the whole old city (area 2), but overflows would also be 

possible from the western quays of the Commerce tidal dock to flood the centre of the town and the 

connected western quays of the Roy tidal dock (Fig. IV.12). Along regulated tidal docks, northern and 

southern quays of the Vauban tidal docks would also be submitted to overflow and potential flood 

would reach railway station in the old city (area 2) to the north and the Eure district to the south 

(area 4) (Fig. IV.12). The 100-years effect on a sea-level of 9.28 m LAT conducts to add 4.6 km² of 

potential flooded areas in the town. This corresponds to 18.4 % of the studied area, with a potential 

total flooded surface of 20 km².  

The 50 and 100-years SLR at Le Havre are 0.12 and 0.24 m, respectively. If a combination of 

spring high tide (7.95 m LAT) and atmospheric depression will occur, as already observed, the effect 

of water height due to SLR in 100 years may be dramatic in the city of Le Havre. Around non-

regulated tidal docks, St François district and the old town (area 2) would be flooded and there is a 

higher probability to flood areas located around regulated tidal docks, such as the Eure district and the 

railway station at the east of the old city (area 2). 

 

4.10.4 Impact of Sea Level Rise on EESL 

The 50-years SLR (11.8 cm) combined with the EESL (10.40 m LAT) could create a sea-

level of 10.52 m LAT. Such sea-level is 1 m above the highest actual sea-wall protections and about 

1.50 m above the main tidal docks quays. This sea-level may be considered as the most pessimistic in 

50 years. In this case, 37 km2 of the low city would be covered by water (Fig. IV .15). All previous areas 

described before would be flooded with addition of a part of the re-built Perrey district (area 1) and 

the harbour platforms and amenities.  
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Fig. IV .15: Effect of a 100-years (0.236 m) sea-level on estimated extreme sea-level at Le Havre (10.40 m LAT). The areas 

under the EESL are in grey. Additional potential flooded areas with the 100-years SLR are in black. Hatched areas 

correspond to the regulated tidal docks. A, B and C are the marine locks of the city: the Quinette lock (A), the Vétillart lock 

(B) and the François Ier lock (C). Numbered points are various districts: (1) Perrey district, (2) Old city, (3) Saint-François  

district, (4) Eure district, (5) Neiges district, (6) Harfleur district,  

(7) Total petrochemical industry and (8) Protected natural zone. Dashed  

lines corresponds to towns limits. 

The 100-years SLR (23.6 cm) corresponds to a mean sea-level reaching 10.64 m LAT. The 

map of potential flooded areas was built with a water level integrating the EESL (10.40 m LAT) and 

the 100-year SLR (23.6 cm). We observe that the addition of 100-years SLR do not produce a larger 

extension of the potential flooded area, than the situation at 50 years (Fig. IV .15). The total flooded 

area covers a surface of 38 km2 with increase of 2.5 km² due to the 100-years SLR on the EESL.  

The highest extreme surges appear to be isolated and generally correspond to exceptional 

events (Tomasin and Pirazzoli, 2008). Fortunately, as during the 2 m surge of 1990, the maximal 

surge heights did not coincide with a spring high tide (Pirazzoli et al., 2007). In fact, as observed 

during the twenty more important surges recorded in the English Channel, the tide was low or during 

neap tide (Caspar et al., 2010). In the English Channel, since 1960, the combination of surges and 

high tides has been observed 16 times (Pirazzoli et al., 2006; 2007). If we consider a tidal cycle, 

maximum surges were observed from 1 to 3 hours around the high tide: (1) during the flow current 
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where the currents are maximum and (2) after the high tide, when winds turn on west and stay strong 

(Caspar et al., 2010).  

Thus, coastal flood by tidal docks overflows at Le Havre is fortunately unrealistic with an 

EESL at 10.40m LAT. The maximum sea-level recorded at Le Havre (9.28 m LAT) appears thus as 

a more realistic pessimistic sea-level. 

 

 

4.11 Conclusion 

Le Havre has a considerable part of water-ground interface illustrated by a large number of 

tidal docks in a macro-tidal environment (maximum tide range of 8 m). The town has already suffered 

three coastal floods in 1980’s from the non-regulated and regulated tidal docks where sea-water flow 

invaded some parts of Saint François district. Historic observations allow to better define conditions of 

overflow and coastal flooding in Le Havre. Coastal floods result from a combination of high spring 

tides and winds from the north-west (1983) or atmospheric depression with west-south-west winds 

(1984) or south-south–west winds with a large atmospheric depression and a sharp increase of pressure 

gradient (1981). Storm-rain may also favoured direct flash floods or indirect marine floods using 

underground hydraulic network. The influence of sea surface agitation appears to be negligible due to 

the protection of the building from winds and to the too short length of tidal docks not able to 

generate fetch and local waves. 

Historical zones of tidal docks overflow are always the most sensitive areas to floods. Using 

static water levels estimation, we determine points of overflow from the tidal docks and the maximum 

potential flooded areas using LiDAR accurate topography. By the past, the worst combination of 

meteorological parameters had never been observed, because the maximum surge recorded at Le Havre 

(2 m) was observed at low tide. A 2 m surge with high spring tide (coef. 120) conducts to estimate an 

extreme sea-level at 10.40 m LAT that will potentially flood a surface of 35 km² in the low city with 

up to 2.5-3 m of water height in the railway station. The addition of SLR at 50 and 100 years extend 

potential surface of flooding at 37 km2 and 38 km2 respectively. 

The most sensitive area of the town is the north-east corner of the Commerce tidal dock (with 

the lowest sea-wall protections at 9.20 m LAT), as during the coastal flood observed in 1984. The 

others water-ground interfaces are less sensitive to high sea-levels, because sea-wall protections reach 

9.50 m LAT around tidal docks of Saint François district and the sea-level is always lower in the 

regulated tidal docks with locks.  
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A hydrodynamic model of tide cycle and water propagation would precise the volume of 

overflow during a tide cycle and show the water dynamic in the city. SLR will have effect on the static 

sea-level on the height and on the duration of high tide. Finally if future evaluations of SLR will 

increase, this situation will be amplified in the town of Le Havre and additional sea-wall-protections 

along tidal docks need to be built to protect the town from future coastal floods. 
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Chapitre V Dynamique gravitaire du trait de côte 

rocheux 

 

 

Ce chapitre présente la dynamique gravitaire du trait de côte rocheux de la pointe de Caux. 

Ces falaises littorales présentent une géomorphologie avec un dépôt de pied constitué d’une 

accumulation d’éboulis issus de mouvements gravitaires (5.1). Le recensement des mouvements 

historiques (5.2) et contemporains (5.3) a été réalisé et cartographié sous SIG. Les agents déclencheurs 

des mouvements gravitaires côtiers sont ensuite présentés (5.4).  
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5.1 Géomorphologie et déformations des falaises littorales 

5.1.1 Géomorphologie de la côte rocheuse 

Les falaises de la pointe de Caux, entre le Cap de La Hève et la Cap d’Antifer, présentent une 

morphologie particulière avec une falaise à dépôts de pied comparée aux abrupts verticaux du reste de 

la Côte d’Albâtre. Ces dépôts de pied forment un talus continu par l’accumulation d’éboulis liés aux 

mouvements gravitaires récurrents affectant les falaises littorales (Fig. V.1). Certains blocs de craie 

résistent à l’érosion et témoignent des limites d’anciens glissement/effondrements. 

 

Fig. V.1: Photographie oblique de la falaise entre le Cap de La Hève et le port d’Antifer. 

La transition entre les falaises à dépôts de pied et les falaises subverticales de craie se situe au 

niveau de l’actuel port d’Antifer (Fig. V.2). Le faible pendage vers le NE des formations géologiques 

induit une disparition progressive des couches argilo-sableuse situées en pied de falaise au Cap de La 
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Hève. Ainsi, la craie affleure sur la partie supérieure de la falaise au Cap de La Hève sur environ 40 m 

alors qu’à Saint-Jouin-Bruneval, l’épaisseur de la craie atteint environ 80 m. 

 

Fig. V.2: Morphologie de la falaise au nord et au sud du port d'Antifer (d’après Le Cossec, 2011). 

 

5.1.1.1 Les falaises littorales 

Les falaises de la pointe de Caux montrent plusieurs ruptures de pente directement liées aux 

mouvements gravitaires affectant les formations affleurantes constituées de craie et d’un soubassement 

argilo-sableux (Fig. V.3). Ces ruptures de pente sont classiquement utilisées comme des indicateurs 

morphologiques pour décrire les versants. Ainsi, on peut définir le pied d’éboulis (Bonnot-Courtois et 

Levasseur, 2003), le sommet d’éboulis (Priest, 1999) et le sommet de falaise (Bialek, 1969 ; Costa, 

1997 ; Costa et al., 2004). Ce dernier peut aussi être défini par le contour des cicatrices d’arrachements 

issues de glissements de terrain (Robin, 2002).  



Chapitre V. Dynamique du trait de côte rocheux 

 

 

Sylvain Elineau  133 

 

Fig. V.3: Morphologie des falaises littorales et indicateurs géomorphologiques considérés entre le Cap de La Hève et le Cap 

d’Antifer. a) Bloc diagramme à Dollemard issu des données LiDAR avec traitement sous forme de carte de pentes et profil 

topographique (Vertical Mapper) et b) Coupe topographique et indicateurs géomorphologiques. 

Sur le secteur d’étude, trois objets géomorphologiques ont été identifiés automatiquement à 

partir des principales ruptures de pentes observées sur les données LiDAR et les photos aériennes 

acquises sur le secteur (Fig. V.3). Ces unités seront réutilisées par la suite pour la quantification des 

évolutions du trait de côte. 

Les trois indicateurs morphologiques du trait de côte sont définis de bas en haut par (Merrien-

Soukatchoff et al., 2012) (Fig. V.3) : 

- le pied de talus qui est la limite inférieure du talus séparant celui-ci du haut de plage 

constitué de galets. Ce talus est généralement composé d’un mélange de roches éboulées (sables, craie, 

argiles à silex) et de roches en place variant de lithologies le long du trait de côte avec les argiles du 

Kimméridgien au Cap de La Hève puis les sables de l’Aptien, les argiles du Gault (Albien) et enfin la 

craie du Cénomanien au port d’Antifer. 

- le haut de talus qui est la limite entre le talus de la falaise de craie. Cette rupture de pente est 

la plus visible (pente supérieure à 300 %). La craie présente une pente subverticale recouverte en 

continu par le talus entre le Cap de La Hève et Antifer. Localement, le talus d’éboulis recouvre quasi 

totalement la partie subverticale de craie et ce contact devient difficile à détecter (ex : Décharges de 

Dollemard). Cependant, ce cas est rare et cet indicateur morphologique a pu être tracé en continu en 

croisant les données altimétriques avec les données photographiques. 

 - le haut de falaise, entre 90 à 100 m de haut, marque la limite entre les argiles à silex et le 

plateau végétalisé. La pente des argiles à silex (50 à 100 %) est modelée par les circulations 

superficielles d’eau et diminue progressivement à la base jusqu’à la portion de falaise sub-verticale 

constituée de craie. Ce contact est très indenté par la remobilisation superficielle et locale des argiles à 

silex qui crée des coulées boueuses rendant difficile la cartographie sur le terrain. 
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La morphologie des falaises littorales entre le Cap de La Hève et le port d’Antifer résulte des 

mouvements de mouvements gravitaires. Ces mouvements récurrents ont formé, en pied de falaise, un 

talus d’éboulis caractéristique de ce secteur particulier de la Côte d’Albâtre.  

 

5.1.1.2 Les secteurs de falaises anthropisées 

Localement, une forte action anthropique a modifié la géomorphologie des falaises littorales. 

Ces zones anthropisées se composent, du nord au sud, des aménagements suivants : 

- le port d’Antifer construit, entre 1972 et 1975, afin d’accueillir des super-pétroliers qui ne 

peuvent accoster dans le port du Havre. Le terminal pétrolier a été installé au niveau de la transition 

morphologique des falaises et à l’endroit où les isobathes marines (-20, -25 et -30 m) se rapprochaient 

le plus de la côte (Pomerol, 1987) (Fig. V.4). Cet ouvrage transversal présente une digue de forme 

circulaire, longue de 3 500 m, qui s’étend sur plus de 2,5 km au large des falaises initiales. 

 

Fig. V.4 : Plan de construction du Port d’Antifer (d’après Masson, 1975) (a), Photographies du chantier (www.craie.crihan.fr) 

au  début  du creusement de la valleuse (b) et après terrassement du port (c). 

- la Base de l’OTAN, aménagée au début des années 1960 par l’OTAN, au niveau de la 

valleuse de Sainte-Andrieux. Cette zone, qui abrite aujourd’hui les locaux de l’association Aquacaux, 
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est longue d’environ 300 m avec cinq épis et un mur bétonné de près de 200 m de long (Fig. V.5). Ces 

aménagements, construits au début des années 1960 par l’OTAN, étaient destinés au stockage 

d’hydrocarbures afin de faire face à une éventuelle destruction du port du Havre situé 5 km plus au sud. 

Au final, 90 000 m3 de terrassement ont été nécessaires pour l’édification de cette base de l’OTAN. 

Des cabanes de fortune se sont installées autour de la descente de la base de l’OTAN. Ces cabanes ont 

été construites sur le replat du pied de talus sur environ 370 m au nord (Fig. V.5). 

 

Fig. V.5 : Localisation des aménagements de la base de l’OTAN. 

- les décharges de Dollemard où des déversements de déchets ont eu lieu à partir de 1962. Ces 

décharges étaient constituées de quatre sites d’exploitation comprenant au total 10 à 12 quais de 

déversement de déchets à l’aplomb de la falaise sur environ 1 km de large (Fig. V.6). Malgré la création 

d’une réglementation en 1989 afin de limiter le nombre d’exploitation et de ne déverser que des 

déchets inertes puis une interdiction de rejet de déchets en 1994, des dépôts sauvages existent encore 

jusqu’en 2000.  
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Fig. V.6: Emprise des décharges de Dollemard. (a) Photo-montage des décharges de Dollemard (Service environnement de 

la ville du Havre, 2011). (b) Photographie oblique de la zone sud de la décharge de 1986 (DDE, 1986). 

 

5.1.2 Modélisations des mouvements gravitaires côtiers 

Les mécanismes des mouvements gravitaires, affectant le littoral entre le Cap de La Hève et le 

Cap d’Antifer, ont été abordés par plusieurs modèles numériques et analogiques (Le Cossec, 2010, Le 

Cossec et al., 2011 ; Merrien-Soukatchoff et al., 2012). Les modèles numériques permettent de 

représenter les instabilités et les déformations des falaises littorales en utilisant les propriétés des 

couches la formant (Le Cossec, 2010). 

 

5.1.2.1 Origine du talus 

La morphologie actuelle des falaises littorales avec talus résultent d’une accumulation dans le 

temps de mouvements gravitaires. L’instabilité des falaises littorales a été modélisée en partant d’un 

profil initial de falaise verticale avec deux codes numériques, CESAR 2D en éléments finis et UDEC 

en éléments distincts, (Merrien-Soukatchoff et al., 2012). La géométrie de la falaise choisie correspond 

aux falaises d’Octeville-sur-mer qui sont les falaises où ont eu lieu les derniers mouvements majeurs 

(1999, 2001 et 2013). 

La modélisation sous CESAR montre que les déplacements les plus forts sont horizontaux et 

se concentrent dans les sables aptiens et dans les argiles du Gault formant un bourrelet en pied de 

falaise (Fig. V.7). Le Kimméridgien montre des vecteurs déplacements très relevés, liés au 
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déconfinement. Lors de quelques évènements historiques, des mouvements du haut de plage ont été 

observés et pourraient témoigner d’une composante rotationnelle des mouvements gravitaires (Lennier, 

1885). La partie supérieure de la falaise indique des déplacements faibles vers la mer et vers le bas 

représentant un début de basculement de la craie et des argiles à silex par extrusion progressive des 

formations argilo-marneuses sous-jacentes (Fig. V.7). 

 

Fig. V.7: Modèle de déplacements sous CESAR à Octeville-sur-mer avant divergence des calculs  

(in Merrien-Soukatchoff et al., 2012, présentation orale JNGG 2012). 

Le code UDEC en éléments distincts permet d’introduire des discontinuités aussi bien 

horizontales (joints stratigraphiques) que verticales (fractures) (Fig. V.8). L’espacement a été fixé à 

20 m pour transcrire des réseaux de fractures subverticales observés sur le littoral de la Côte d’Albâtre 

entre le Cap d’Antifer et Ault (Genter et al., 2004). Des blocs se désolidarisent progressivement de la 

falaise et s’accumulent à son pied après excavation (Merrien-Soukatchoff et al., 2012). Les sables 

aptiens et les argiles du Gault montrent, comme dans le code CESAR, une extrusion à la base de la 

falaise (Fig. V.8). 

 

Fig. V.8: Modélisation sous UDEC du comportement de la falaise à Octeville-sur-mer (Merrien-Soukatchoff et al., 2012). 
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Ces modélisations démontrent l’existence de deux origines pour la formation du talus en pied 

de falaise : (1) une extrusion des couches de sable ferrugineux de l’Aptien et des argiles du Gault lors 

de l’excavation de la falaise (code ADELI et CESAR) et (2) un basculement de blocs de craie situés 

au-dessus des argiles du Gault (code UDEC) (Merrien-Soukatchoff et al., 2012). Ces deux 

hypothèses, probablement associées, seraient à l’origine de la formation du talus, aujourd’hui 

observable entre le Cap de La Hève et le Cap d’Antifer. Ce talus d’éboulis est constitué d’un mélange 

chaotique de blocs de craie avec une matrice argilo-sableuse. 

 

5.1.2.2 Déformations des falaises actuelles à talus 

Les instabilités des falaises à talus avec la géomorphologie actuelle ont aussi été représentées 

avec un modèle 2D simplifié sous le code en éléments finis ADELLI (Le Cossec, 2010, Le Cossec et 

al., 2011). Plusieurs géométries ont été modélisées (Sainte-Adresse, Octeville-sur-mer, Cauville-sur-

mer, Port d’Antifer, Cap d’Antifer) pour prendre en compte (1) le talus et (2) la disparition progressive 

des formations argilo-sableuses du pied de falaise. Le talus a été représenté par un biseau basal pour 

appréhender le fait que le code ADELI ne permet qu’une modélisation de la déformation de la falaise 

sous son propre poids sans possibilité de changement de géométrie (différences finies temporelles) 

(Merrien-Soukatchoff et al., 2012).  

Les modélisations des différentes géométries soulignent une augmentation des déformations et 

de la plastification vers le sud (Le Cossec, 2010 ; Le Cossec et al., 2011). La divergence des 

simulations au sud du secteur d’étude (Sainte-Adresse, Octeville) indique une instabilité de la falaise 

alors que la configuration à Antifer montre une stabilité résultant de la convergence des calculs.  

 

Fig. V.9: Modèle sous ADELI 2D des déformations et des déplacements à Octeville-sur-mer avant la divergence de la 

simulation. (Le Cossec et al., 2011). 
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Les configurations localisées à Sainte-Adresse et Octeville-sur-mer mettent en évidence un 

déplacement vers la mer de la partie basse de la falaise correspondant à un glissement translationnel du 

pied de falaise sur les argiles du Kimméridgien alors que la partie supérieure de la falaise ne montre pas 

de déformation (Le Cossec, 2010 ; Le Cossec et al., 2011 ; Merrien-Soukatchoff et al., 2012)  

(Fig. V.9). Les déformations plastiques se concentrent en pied de talus et aux interfaces entre les 

argiles du Gault et la craie cénomanienne et entre le talus et la falaise (Le Cossec, 2010). Ces dernières 

déformations résultent du contraste mécanique imposé dans ces simulations et peuvent être 

considérées comme peu représentatives (Merrien-Soukatchoff et al., 2012). Le niveau de l’argile du 

Gault apparait comme un niveau de découplage mécanique localisant la déformation plastique à son 

sommet (Le Cossec, 2010 ; Le Cossec et al., 2011) (Fig. V.9). 

Des modélisations analogiques complémentaires ont confirmé l’importance de la localisation 

des surpressions interstitielles dans les niveaux argileux qui déterminent le mécanisme de 

déstabilisation de la falaise avec un ou deux niveaux de décollement (Le Cossec, 2010). Ces 

modélisations montrent une déformation rétrogressive de toute la falaise par initiation d’un système de 

failles normales et création d’un bourrelet de pied. Les modèles montrent que la diminution de la butée 

de pied par érosion marine ne permet pas d’atteindre un état d’équilibre entrainant une réactivation des 

processus de déformation engendrant un état d’instabilité permanent (Le Cossec et al., 2011). 

Cependant, Le Cossec (2010) estime qu’il faudrait un dépôt de pied de l’ordre d’un kilomètre 

transversalement au trait de côte pour supprimer les glissements ce qui n’est pas le cas le long du 

littoral entre le Cap de La Hève et le Cap d’Antifer où les talus ne dépassent jamais 200 m de 

longueur. Un des exemples allant dans ce sens est le glissement du Nice Havrais, qui montre des 

déplacements certes limités, mais qui existent alors que le talus atteint presque 250 m et que des 

aménagements de confortement ont été mis en place.  

Les modèles numériques et analogiques des falaises littorales ont permis d’obtenir les 

mécanismes des déformations gravitaires, et de mettre en évidence la genèse de la géomorphologie 

actuelle des falaises. Ces simulations montrent aussi l’importance de la géométrie des falaises. Le profil 

des falaises, et plus particulièrement du talus de pied de falaise provenant de mouvements gravitaires 

récurrents, nécessite d’être mieux connu. La caractérisation et la variabilité du talus semblent être des 

facteurs primordiaux dans l’état de stabilité des falaises littorales. 

 

5.1.3 Les mécanismes des mouvements gravitaires côtiers 

Le secteur littoral entre le Cap de La Hève et le Cap d’Antifer est formé d’une falaise de craie 

à embase argilo-sableuse affectée par de nombreux mouvements gravitaires. Plusieurs classifications 
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des mouvements de terrain existent en fonction de la morphologie du versant, des lithologies, des 

vitesses et des mécanismes d’évolution. La classification de Varnes (1978), remise à jour par Hungr et 

al. (2013) et se basant sur une reconnaissance géomorphologique et lithologique, est la plus 

communément utilisée. Les falaises littorales sont affectées par quatre types d’instabilités (Sunamura, 

1992) : les éboulements (Falls), les basculements (Topples), les glissements (Slides) et les coulées 

(Flows).  

Des éboulements et des basculements se produisent au niveau de la craie du Cénomanien  

(Fig. V.10). Ces mouvements sont les plus impressionnants car ils impliquent la partie subverticale de 

la craie pouvant mettre en jeu des volumes considérables. La distinction entre éboulement et 

basculement se fait lors du déclenchement du mouvement de terrain selon les déplacements observés. 

L’étalement des blocs éboulés dépend bien évidemment du volume de roches qui s’effondre mais aussi 

de la morphologie du talus. 

 

Fig. V.10: Mécanisme d’éboulement ou de basculement de la craie (d’après Sinelle, 1989). 

Des glissements peuvent affecter une partie de la falaise ou la falaise entière d’après les 

observations historiques (Fig. V.11). Les évènements historiques indiquent de nombreux mouvements 

des « basses falaises » constituant le talus d’éboulis. Ces mouvements du talus induisent des avancées de 

l’ordre de 50 m du pied de falaise et peuvent se produire avant un mouvement majeur (éboulement ou 

basculement) de la craie par diminution de la butée de pied (Lennier, 1885). Le soulèvement du haut 

de plage lors de certains évènements (Lennier, 1885), ainsi que la présence de blocs basculés de craie, 

témoignent (1) d’une surface de glissement unique, à composante rotationnelle, ancrée sur les argiles 

du Kimméridgien et affectant toute la falaise (Cap de La Hève) ou de (2) de  deux surfaces de 

glissement s’ancrant respectivement sur les argiles du Kimméridgien et sur les argiles du Gault (Nice 

Havrais) (Sinelle, 1989) (Fig. V.11). Les deux hypothèses de fonctionnement s’observeraient sur les 

falaises littorales selon la hauteur des nappes des sables aptiens et de la craie du Cénomanien, situées 

respectivement au-dessus des argiles du Kimméridgien et des argiles du Gault (Sinelle, 1989)  

(Fig. V.11). 
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Fig. V.11: Hypothèses de fonctionnement de la déstabilisation de la falaise au Cap de La Hève et du Nice Havrais (Duperret, 

d’après Sinelle, 1989). 

Des coulées, essentiellement en sommet de falaise, ont lieu par la fluidification des argiles à 

silex lors de fortes précipitations. Ces coulées peuvent aussi s’observer en pied de talus conjuguées avec 

des loupes de glissement lors de remobilisation du talus (Fig. V.12). 

 

Fig. V.12: Mouvements en pied de talus sous forme de glissement et de coulées (Cap de La Hève, 22/02/2013, Photo : 

C. Goyer). 
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5.2 Les mouvements historiques (XVIII ème-milieu XX ème) 

De nombreux mouvements de terrains ont été observés notamment au Cap de la Hève depuis 

plusieurs siècles témoignant des effondrements récurrents (Lesueur, 1785 ; Lesueur, 

1842 ; Lamblardie, 1782 ; Lennier, 1885). Ces évènements anciens ont fait l’objet de plusieurs 

synthèses (Evrard et Sinelle, 1980 ; Sinelle, 1989 ; Grimaud, 1999 ; Bourdesseul, 2002) (Fig. V.13). Il 

est cependant difficile de les localiser avec précision, du fait du non géoréférencement de l’époque. 

Cependant, d’après des descriptifs naturalistes anciens, dont quelques-uns sont présentés ci-dessous, 

une relocalisation historique a été réalisée (Fig. V.13). 

Le premier mouvement de terrain décrit l’éboulement en 1370 d’un cap anciennement situé 

entre le Banc de l’Eclat et le Cap de La Hève ayant entrainé la destruction du village Chef-de-Caux 

(Poupel, 1973 in Boudesseul, 2002). En 1638, un affaissement de terrain est observé autour de l’église 

Notre-Dame. Il n’existe peu d’autre trace de mouvements de terrain relatés jusqu’à la fin du XVIII ème 

siècle. Cette constatation ne signifie en rien qu’aucun mouvement n'ait eu lieu. Il existe simplement 

une lacune d’observation due en grande partie à la faible population (600 habitants en 1517 lors de la 

création du Havre, 10 275 habitants en 1600 puis 20 000 habitants à la fin du XVIII ème siècle). A la fin 

du XVIII ème siècle, deux évènements ont été répertoriés au Cap de La Hève le 2 Février 1785 par 

J.-B. Lesueur, et le 18 Novembre 1798 de Cauville-sur-mer à Octeville-sur-mer. Ce dernier 

mouvement a affecté les basses falaises avec une avancée de 150 pas sur près de 2 km de littoral (Fig. 

V.13). 

Frissard (1837) décrit un éboulement de falaise le 11 Janvier 1830 comme « formant un 

barrage qui bloque la marche de galet dégarnissant la plage de Sainte-Adresse » et donc stoppant 

localement le transit littoral s’effectuant du nord vers le sud. Il décrit en 1831 un éboulement de la 

falaise du phare de Sainte-Adresse jusqu’au village de Sainte-Adresse. Cet éboulement aurait détruit 

un corps de garde, un jardin de la batterie et plusieurs cabanes de pécheurs. 

Lesueur (1842) décrit plusieurs mouvements affectant les falaises littorales entre 1841 et 1842. 

Un mouvement de glissement général des basses falaises est observé le 4 Décembre 1841 accompagné 

d’éboulements sous le phare de Sainte-Adresse pendant près de 5 h. Il décrit ensuite un des 

effondrements historiques majeurs. Cet évènement a eu lieu le 3 Septembre 1842, au sud du Croquet, 

sur une largeur de plus de 2 km et une longueur de 30 m (Fig. V.13). Ces falaises ont eu une hauteur 

de 90 m donc le volume effondré pourrait avoir atteint 3 millions de m3. D’autres écroulements ont été 

reportés à la suite de cet évènement majeur notamment le 17 Septembre 1842.  

Le 14 Juin 1860, Lennier décrit un glissement lent vers la mer des basses falaises « refoulant le 

sable et les galets de 4 à 5 m au-dessus de la mer en quelques endroits». Le lendemain, plus de 
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40 000 m3 de falaise s’écroulèrent le long de grandes fissures. Les blocs laissés en suspens tombèrent 

ensuite pendant 2 jours.  

 

Fig. V.13: Carte de localisation des mouvements de falaise entre Sainte-Adresse et Saint-Jouin-Bruneval 

En 1866, les basses falaises ont été en mouvement continu de Mai à Juin en glissant sur les 

argiles kimméridgiennes. Des fentes ont été observées sur le plateau le 30 Juin 1866. Le 1er Juillet, les 

fentes s’étant propagées, 300 000 m3 (15 à 20 m de large sur 200 m de long) de la falaise s’éboulent sur 

les basses falaises et augmentent les mouvements observés en pied de falaise. Les basses falaises se sont 

avancées de plus de 100 m et ont été affectées sur une largeur d’environ 500 m. L’ancienne plage a été 
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refoulée formant un bourrelet de 5 à 6 m de haut comprenant les argiles et les calcaires du 

Kimméridgien (Lennier, 1885).  

Une partie de la falaise s’est détachée le 18 Février 1881, sous les signaux de La Hève, sur une 

longueur de 200 m et une largeur de 10 à 15 m provoquant un soulèvement du cordon littoral 

(Lennier, 1885). Lennier évoque aussi la relative stabilité des terrains où les basses falaises sont 

protégées par un cordon de galets lui-même protégé par des épis au niveau de Sainte-Adresse. Les 

mouvements observés se situent aux endroits où la plage est dégarnie de galet et où les niveaux argilo-

marneux du Kimméridgien affleurent directement (Lennier, 1885). Les éboulis de ce mouvement 

gravitaire furent utilisés comme carrière à moellons et exploités pour les travaux du port du Havre. 

 En 1891, plusieurs auteurs indiquent la disparition quasi totale des basses falaises ainsi que la 

présence de nombreuses crevasses. Des événements peu décrits indiquent des éboulements au Cap de 

La Hève en mars 1892 et le 7 Septembre 1895. Les notes existantes y décrivent une avancée des basses 

falaises et des éboulements qui ont suivi. Ces éboulements de craie se retrouvent « au milieu d’énormes 

quantités de sables aptiens et néocomiens (début du Crétacé)» (Lennier, 1885). 

Le dernier grand effondrement au Cap de La Hève s’est produit le 7 Septembre 1905 sous le 

sémaphore de La Hève (Fig. V.14). Une longueur de 160 m sur 20 m de largeur s’est effondrée 

formant un large bourrelet frontal au niveau de la mer (Evrard et Sinelle, 1980). Le volume de cet 

effondrement a été estimé à 700 000 m3 de terre et a écrasé les cabanes de pécheurs faisant plusieurs 

victimes. De nombreux évènements sont évoqués au Cap de La Hève entre 1907 et 1911 ainsi qu’un 

glissement/éboulement au Croquet (Octeville-sur-mer) détruisant la valleuse. 

 

Fig. V.14: Carte postale de l’éboulement du 7 Septembre 1905 au du Cap de La Hève 
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Le recensement des mouvements gravitaires historiques entre le Cap de La Hève et le Cap 

d’Antifer n’indique des évènements qu’au sud de Cauville-sur-mer. Tous les mouvements se localisent 

au niveau des valleuses permettant l’accès à la mer (valleuses de l’OTAN, du Croquet et du Fond du 

Val) ou au niveau de zones anthropisées pour l’extraction de matériaux (Cap de La Hève, Dollemard) 

(Fig. V.13). Cependant, cette constatation est en partie amplifiée par le fait que les zones d’observation 

des mouvements gravitaires se limitent essentiellement aux zones urbanisées et/ou de travail. L’analyse 

des évènements historiques fait aussi apparaitre (1) l’importance des mouvements gravitaires en termes 

de longueur de falaise affectée (jusqu’à 2 km en 1798 et 1842), de profondeur (20 à 50 m) et de 

volumes effondrés et (2) des périodes de concentration de mouvements (1830-1831, 1841-1842, 1865-

1866, 1878-1881). Entre 1881 et 1911, par exemple, on dénombre quasiment un évènement tous les 

ans entre le Cap de La Hève et Cauville-sur-mer. 

  

5.3 Les mouvements contemporains (milieu XXème-actuel) 

Les mouvements gravitaires contemporains, depuis 1950 à aujourd’hui, ont aussi été localisés. 

Les localisations des évènements ont été réalisées à partir des descriptions des synthèses de Sinelle 

(1989), de Boudesseul (2002) ainsi que des archives municipales du Havre pour les communes de 

Sainte-Adresse et du Havre. Les mouvements les plus récents sont issus de la presse locale (Le Havre 

Libre, Le Havre Presse) et d’une cartographie des mouvements gravitaires par analyse des 

photographies aériennes (mouvements détectés). Les mouvements gravitaires sont présentés sur 

l’ensemble du secteur d’étude (Fig. V.15) puis par commune, du nord au sud avec une description de 

chaque évènement. 

 

5.3.1 Saint-Jouin-Bruneval 

La commune de Saint-Jouin-Bruneval, où a été implanté le port d’Antifer dans les années 

1970, présente environ 900 m de falaises verticales de craie au nord de la digue du port d’Antifer et 

près de 2 400 m de falaise à embase argileuse depuis la plage de Saint-Jouin-Bruneval (Fig. V.16). 

Les 600 m de falaise bordant la plage de Saint-Jouin-Bruneval présentent un talus de plus en 

plus important et en retrait vers le nord. Ce talus semble stabilisé comme en témoigne la dense 

végétation et la présence d’un chemin pédestre à travers celui-ci. Ce secteur de talus est aujourd’hui 

protégé de la mer par un cordon de galets bien développé. 
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Fig. V.15: Carte de localisation des mouvements gravitaires depuis 1950 

Au sud de la plage de Saint-Jouin-Bruneval, les falaises littorales montrent des traces d’anciens 

mouvements gravitaires non datés précisément. Les effondrements les plus récents datent de 

septembre 2006 et du 15 juillet 2013. L’effondrement de 2006 s’étendait sur environ 60 m de large en 

détachant plusieurs blocs de craie d’à peu près 10 m de profondeur dont certains s’étaient écroulés (Fig. 

V.17). Une partie de ces blocs était alors restée en équilibre. 
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Fig. V.16 : Localisation des éboulements récents (2006 et 2013) sur la commune de Saint-Jouin-Bruneval  

(Orthophotographie 2011, VDH-CODAH- GPMH)  

L’effondrement du 15 juillet 2013 a repris la zone effondrée en septembre 2006. Il s’étend sur 

220 m avec un effondrement principal sur la partie nord d’environ 75 m de large. Cet effondrement est 

constitué d’un bloc de craie de 15 000 à 20 000 m3 qui s’est détaché de la falaise le long d’une fissure 

(Fig. V.18 et Fig. V.19).  

 

Fig. V.17 : Eboulement de Saint-Jouin-Bruneval en septembre 2006 (Photo : J. Le Cossec, 2006) 
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Sur les vidéos enregistrées par des touristes et les clichés du BRGM, plusieurs étapes ont pu 

être observées très clairement : la fissure s’ouvrant de plus en plus avec des effondrements d’argiles et 

de petits blocs de craie, puis le bloc de craie basculant en avant et se disloquant en plusieurs parties 

avant de s’effondrer sur le talus (Fig. V.18). 

 

Fig. V.18 : Etapes de l’éboulement de Saint-Jouin-Bruneval le 15 juillet 2013 (Comm. Pers. P. Pannet, 2013) 

La partie sud de l’effondrement fait 150 m de long et a essentiellement affecté les argiles à silex 

situées au-dessus de la craie. Ces mouvements sont moins profonds et s’étendent sur une faible 

longueur. Les argiles à silex ont recouvert ainsi la partie supérieure du talus déjà existant et notamment 

les anciens blocs détachés en 2006.  

Les zones de falaises qui se sont effondrées en septembre 2006 et en juillet 2013 sont 

entourées de deux valleuses creusées dans les argiles à silex et la craie. Une partie de l’eau s’infiltre dans 

le massif crayeux permettant le remplissage de la nappe. L’eau restante se jette, depuis le haut de la 

falaise, sur le talus d’éboulis favorisant l’érosion superficielle du talus en formant des rigoles 

d’écoulement. 
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Fig. V.19 : Localisation des éboulements récents (2006 et 2013) sur la commune de Saint-Jouin-Bruneval  

(Orthophotographie 2011 VDH- CODAH- GPMH) 

A 150 m au sud de l’effondrement du 15 juillet 2013, un bloc de craie de 100 m de long 

montre une avancée d’environ 10 m par rapport au reste de la falaise (Fig. V.20). L’évolution de ce 

bloc est à suivre car une portion importante de l’argile à silex le recouvrant a disparu et le talus 

d’éboulis formant une butée de pied est très petit. Ce bloc d’environ 70 000 m3 et plus particulièrement 

la partie nord (8 000 m3) sont susceptibles de s’effondrer prochainement. 

 

Fig. V.20 : Bloc diagramme du bloc à surveiller et de la zone effondrée en 2013 sur la commune de Saint-Jouin-Bruneval 

(Orthophotographie 2011 VDH- CODAH- GPMH traitée sous Vertical Mapper) 
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5.3.2 Heuqueville 

La commune d’Heuqueville possède 2 350 m de littoral sans accès à la mer. L’observation des 

mouvements de falaise y est donc difficile. Aucun mouvement gravitaire majeur n’a été déclaré sur la 

commune. Les mouvements du haut de falaise sur ce secteur sembleraient donc être absents ou de 

faible intensité.  

 

Fig. V.21 : Localisation des éboulements localisés sur la commune d’Heuqueville  

(Orthophotographie 2011 VDH-CODAH- GPMH)  

A partir des photographies aériennes, trois anciens effondrements ont cependant pu être 

détectés sur la moitié sud de la commune (Fig. V.21). Ces deux effondrements au sud s’étendent sur 

140 m de long avec un recul de haut de falaise entre 7 et 15 m environ. Le mouvement gravitaire le 

plus au nord est une remobilisation sur une centaine de mètre et une profondeur moyenne de 15 m 

d’un ancien effondrement revégétalisé. 

 

5.3.3 Cauville-sur-mer 

La commune de Cauville-sur-mer présente 2 650 m de falaise à pied d’éboulis. Plusieurs 

évènements sont évoqués dans la valleuse de Cauville. Le 31 octobre 1962 notamment, un 

effondrement de 300 m de long et de plusieurs milliers de m3 aurait affecté cette valleuse.  

Plus récemment, plusieurs mouvements gravitaires ont été observés entre 1999 et 2001, liés 

aux fortes précipitations. Un éboulement de 80 m a ainsi eu lieu le 24 octobre 1999 suivi d’un 

effondrement plus important de 50 000 m3 le 6 novembre 1999 ayant entrainé un recul de l’ordre de 
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6 à 8 m (Fig. V.22). A la fin du mois d’octobre 2000, la falaise au sud de la valleuse de Cauville a été 

affectée par un effondrement de 30 m de long et une profondeur estimée à 3 m. 

 

Fig. V.22 : Localisation des éboulements récents sur la commune de Cauville-sur-mer  

(Orthophotographie 2011 VDH- CODAH- GPMH)  

 

5.3.4 Octeville-sur-mer 

Le littoral de la commune d’Octeville-sur-mer couvre environ 6 km de falaises littorales. 

Octeville-sur-mer est une commune qui subit des effondrements et des glissements récurrents. Les 

mouvements les plus anciens et les plus importants datent du 18 novembre 1798 et du 3 septembre 

1842 affectant environ 2 km pour chacun d’entre eux. 

Le 25 mars 1956, un important glissement de 100 000 m3 au niveau de la Base de l’OTAN est 

relaté à l’endroit où l’on extrait les argiles du Kimméridgien. Cet évènement a affecté 200 m de falaise 

sur environ 10 m de profondeur. Un autre glissement de plusieurs milliers de tonnes a été observé à la 

valleuse du Croquet entre le 1er et le 2 février 1964 sur une longueur de 150 m (Fig. V.23).  

 



Chapitre V. Dynamique du trait de côte rocheux 

 

 

152  Sylvain Elineau 

 

Fig. V.23 : Localisation des éboulements récents sur la commune d’Octeville-sur-mer  

(Orthophotographie 2011 VDH-CODAH- GPMH ) 

Aucun mouvement majeur n’est déclaré entre 1964 et 1999. Le 13-14 décembre 1999 un 

éboulement de 300 m sur 20 m a eu lieu à la valleuse du Fond du Val. Ce mouvement de terrain a été 

estimé à 360 000 m3. La basse falaise située de part et d’autre de la Base de l’OTAN glisse le 

13 décembre 2000 sur près de 300 m avec une avancée de plusieurs mètres. Ces mouvements 

gravitaires affectant le talus sont soulignés par le basculement des cabanes en contre-pente des 

baraquements édifiés en pied de talus (Fig. V.24). Ces basculements témoignent de l’existence de 

surface de rupture dans le talus d’éboulis. 
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Fig. V.24 : Basculement des petites cabanes situées en pied de falaise à la base de l’OTAN (Photo : A. Duperret, Déc. 2000) 

En mars 2001, les basses falaises situées à Ecqueville (Nord d’Octeville-sur-mer) indiquent un 

glissement général sur 200 m avec une avancée de l’ordre de 40 m. Cinq mois plus tard, une fissure 

longue de 70 m apparait en sommet de falaise (Fig. V.25).  

 

Fig. V.25 : Mouvements de terrain d’Ecqueville (Octeville-sur-mer) en aout 2001. a) Faille ouverte en haut de falaise à 

l’origine de l’effondrement (Le Have Libre, 5 août 2001), b) Glissement de terrain en Aout 2001 (Le Have Libre, 5 août 

2001), c) Morphologie du glissement 2 ans après le glissement (Photo : P. Le Fichant, 2003) 



Chapitre V. Dynamique du trait de côte rocheux 

 

 

154  Sylvain Elineau 

La fissure observée est profonde d’environ 1 m et localement large de plusieurs dizaines de 

centimètres. Le 4 août 2001, la falaise s’écroule sur une longueur de 250 à 300 m et une profondeur de 

20 m en moyenne (Fig. V.25). La hauteur de la falaise étant de 85 m, le volume estimé de ce 

glissement est ainsi de l’ordre de 400 000 à 500 000 m3 (Le Have Libre, 5 août 2001).  

La comparaison des photographies obliques du glissement avec un intervalle de 2 ans montre 

la rapidité du déblaiement des éboulis par la mer réduisant presque entièrement l’avancée du pied de 

talus (Fig. V.25). Aujourd’hui, le talus est presque totalement revégétalisé. 

Les falaises d’Octeville-sur-mer ont récemment subi un effondrement au niveau de la valleuse 

du Fond du Val (Fig. V.26). Cet effondrement a eu lieu le 3 février 2013 et se situe à 800 m au sud de 

l’effondrement du 4 août 2001. Ce mouvement gravitaire a affecté environ 350 m de falaises 

essentiellement sur la partie nord de la descente du Fond du Val.  

 

Fig. V.26: Effondrement à la valleuse du Fond du Val du 3 Février 2013 (Octeville-sur-mer) (http://www.octeville-

demain.fr/images/cliff_fallHD.jpg) 

 

5.3.5 Le Havre 

La ville du Havre possède 2,5 km de falaises littorales. Ce secteur de falaise a été affecté par 

4 mouvements majeurs depuis la seconde guerre mondiale (Fig. V.27). Un effondrement de 

100 000 m3 a été observé le 19 mai 1958 près des dernières habitations de Dollemard (Le Havre Libre, 

20 mai 1958). Cette zone a été réactivée le 12 avril 1967 (Archives municipales du Havre ; Boudesseul, 

2002) (Fig. V.28). 
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Fig. V.27 : Localisation des éboulements récents sur les communes du Havre et de Sainte-Adresse  

(Orthophotographie 2011 VDH-CODAH- GPMH)  

A partir de 1962, des décharges sauvages se mettent en place à Dollemard avec des 

déversements directs depuis le haut de falaise sur plus de 1 km de littoral. Le 9 septembre 1982, un 

grand glissement de 300 m des basses falaises intervient sous le poids des déchets de la décharge créant 

une avancée du pied de talus de 50 m. Ce mouvement des basses falaises est suivi d’un écroulement 

d’un panneau de craie de 3 m (Breton, 1984 ; Sinelle, 1989). Le volume effondré est de l’ordre de 

100 000 m3. Les décharges de Dollemard subissent un nouveau glissement le 9 janvier 1998 avec un 

volume d’environ 50 000 m3. Ce dernier glissement affecte une zone légèrement plus petite (200 à 

250 m) que celle de 1982 et crée une avancée du même ordre de grandeur. 
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Fig. V.28 : Vue du haut de falaises des mouvements gravitaires anciens sur la commune du Havre 

 

5.3.6 Sainte-Adresse 

La commune de Sainte-Adresse présente environ 1 km de falaises littorales (Cap de La Hève) 

avant d’être déconnectées progressivement de la mer (Nice-Havrais) et d’être qualifiées de falaises 

mortes au Havre. Les falaises sont ainsi orientées N 65° au Nice-Havrais puis deviennent, à partir du 

sud du vallon d’Ignauval, globalement E-W le long de la Seine. 

Ce secteur de falaise a subi un éboulement d’environ 100 m entre le phare de La Hève et les 

décharges de Dollemard le 6 mai 1983 (Fig. V.27). Sur la période récente, peu de mouvements des 

falaises sont répertoriés à Sainte-Adresse. Un seul évènement, le 20 mars 2001, a entrainé des coulées 

d’argiles à silex ainsi qu’un éboulement de quelques blocs au niveau du dernier immeuble du Nice-

Havrais (Fig. V.29). 
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Fig. V.29 : Photographies des coulées de boue et de l’éboulement de blocs au dernier immeuble au nord du Nice-Havrais, en 

mars 2001 (Comm. Pers. A. Lebel). 

Le quartier du Nice-Havrais est un secteur côtier particulier de la commune de Sainte-Adresse 

car ces terrains, situés au sud du Cap de La Hève, ont été achetés par Mr Dufayel suite à l’important 

effondrement de 1905 puis aménagé sur la partie inférieure au cours du XXéme siècle (Fig. V.30). Le 

quartier du Nice Havrais va ainsi s’étager sur les éboulis antérieurs depuis la mer jusqu’à la falaise 

(Buisson, 1952) (Fig. V.30). Cet aménagement comprend une digue de protection et des épis le long 

de la mer, 8 km de routes, des canalisations de drainage et de captage des sources ainsi qu’un 

écrêtement de la falaise à hauteur du phare (Sinelle, 1989).  

Les descriptions suivantes sont issues des synthèses de Sinelle (1989), Boudesseul (2002) et des 

archives (archives municipales du Havre et archives de la mairie de Sainte-Adresse). Les terrains du 

Nice-Havrais semblent bien stabilisés pendant les aménagements de 1905 à 1940, à part quelques 

mouvements signalés entre 1925 et 1927 puis entre 1936 et 1939 (Sinelle, 1989 ; Boudesseul, 2002). 

Ces mouvements entrainent des déformations et des tassements qui provoquent l’arrêt de la circulation 

temporaire sur les routes (Archives de la mairie de Sainte-Adresse).  

D’importants glissements réapparaissent en 1944 suite aux bombardements de la zone 

(Batterie de Dollemard) pendant la guerre, qui ont entrainé une forte détérioration des canalisations 

d’eau et de drainage (Sinelle, 1989). La destruction d’aménagements en pied de falaise est aussi 
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évoquée. Suite aux observations post-guerre, le glissement du Nice-Havrais montre deux zones 

cinématiquement distinctes correspondant à deux surfaces de glissement (Buisson, 1952) (Fig. V.30).  

 

Fig. V.30 : Localisation des zones de glissement du Nice Havrais et des instruments de suivi (modifié d’après Sinelle, 1989 et 

Duperret, 2009). 

La partie haute du glissement (zone A1) affecte essentiellement la craie cénomanienne à 

environ 40 et 45 m NGF. La seconde zone de glissement (zone A2) affecte le bas du glissement et 

s’ancre sur le Kimméridgien. Les glissements engendrés en 1944 ont entrainé des tassements (Zone 

A2) au Nice Havrais de l’ordre de 1,60 m entre 1944 et 1945 et de 0,50 m entre 1947 et 1948. La zone 

A2 qui occupe la majeure partie du glissement est boisée et n’a jamais été urbanisée. Les premiers 

mouvements de la zone B, situés à l’est du glissement principal, sont apparus en 1947 par des 

déplacements de murs de soutènement et le basculement de la piscine de la Société des Régates du 

Havre (Fig. V.30). Ce découpage a évolué dans les années 1980, avec la définition de la zone A3, à 

l’ouest de la zone A2, suite à l’apparition de fractures à l’ouest du glissement initial de 1944-1948 (Fig. 

V.30).  

Le glissement du Nice-Havrais montre des désordres moins importants dans les années 1990 

comparée à la période d’après-guerre mais le glissement est toujours vivant. Des mouvements 

permanents sont observés en zone A2 avec un affaissement général de la partie haute (boulevard 
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Dufayel) et des remontées de terre en pied de glissement. Les mouvements se traduisent par 

l’apparition notamment de déplacement, de tassement et de fissuration du sol. Le glissement de terrain 

du Nice Havrais a été suivi sur la période 1984-1987 à l’aide de tubes inclinométriques permettant de 

situer la profondeur des surfaces de rupture et de mesurer les déplacements (Sinelle, 1989). Au centre 

du glissement, au niveau du boulevard Dufayel (zone A2), une déformation très nette est observée à 

24,50 m de profondeur ce qui correspond au toit du Kimméridgien. Les formations meubles (argiles 

du Gault, sables aptiens), situées entre 12 et 24 m de profondeur, montrent des déplacements plus 

importants que la craie (Sinelle, 1989). Les déplacements le long de la surface de glissement sont assez 

réguliers avec environ 1 cm/an entre 1984 et 1987. Les déplacements de surface, quant à eux, 

atteignent environ 0,6 cm sur cette même période. Malgré le faible nombre de points, une variation 

saisonnière des déplacements semble être observée avec une accélération en hiver et un ralentissement 

en été. 

A l’ouest, dans la zone A3, c'est-à-dire en dehors des mouvements historiques de 1947-1948, 

l’inclinomètre installé montre une déformation principale à 25,50 m de profondeur correspondant au 

toit du Kimméridgien. Les déplacements en profondeur atteignent 0,45 cm/an. Ces déformations sont 

deux fois moins importantes que la zone de glissement principal A2. Cependant ces déplacements 

existent et semblent indiquer une extension latérale du glissement due à la diminution de butée 

provoquée par l’évolution du glissement A2 (Sinelle, 1989). Au sommet du glissement de la zone B, 

Sinelle (1989) décèle un mouvement très net à 5 m de profondeur avec une translation des terrains 

superficiels de 1,7 cm/an. 

Lors de l’hiver très pluvieux de 2000-2001 (30 à 40 % par rapport à la moyenne annuelle), 

quelques glissements plutôt superficiels ont eu lieu au niveau du boulevard Félix Faure, de la rue du 

Roi Albert et de la rue Lesueur ainsi que des éboulements de blocs dans le secteur du Bout du monde 

(Fig. V.31). Sur la même période, le projet Interreg II ROCC (1998-2002) a permis de recenser 56 

effondrements sur la partie de falaise de craie « pure » entre le Cap d’Antifer et la Baie de Somme dont 

75% de ces effondrements ont eu lieu en 2001 (Duperret et al., 2004). 
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Fig. V.31 : Fissures observées au Cap de La Hève. a) Fissures de décompression du talus, b) Fissures de la voirie du Nice 

Havrais entre la zone A2 et A3 (Photo : A. Duperret). 

Des fissures de décompression formant des marches de 20 à 50 cm ont notamment été 

observées au Cap de La Hève, traduisant une remise en mouvement de la masse du talus liée à la 

circulation et la surcharge en eau. Ces fissures de tension se propagent de manière rétrogressive dans le 

glissement du bas du talus vers le haut. Au niveau de la partie habitée de ce trait de côte, des fissures de 

la voirie apparaissent régulièrement témoignant du caractère actif du glissement du Nice Havrais  

(Fig. V.31). 

Suite aux mouvements de 2001, un système de surveillance a été remis en place en 2004 au 

niveau des zones de glissement connues ainsi qu’une extension des zones de reconnaissance 

notamment au nord-ouest. Cette reconnaissance se compose de 4 sondages géologiques, 5 sondages 

équipés de tubes inclinométriques, un sondage équipé de 6 inclinomètres fixes à mesures continues et 

d’une cellule piézométrique 2 piézomètres ouverts, et 10 nivelles de mesure des rotations en surface 

(installées en 2007) (Fig. V.30). La reconnaissance géologique de 2004 a permis d’obtenir une coupe 

géologique à l’ouest du glissement, zone possible d’extension du glissement A3 selon Sinelle (1989). 

Les 4 sondages géologiques montrent que les blocs de craie éboulée semblent présents entre le 

Boulevard Félix Faure et la rue Lennier alors qu’au niveau du glissement les blocs semblent atteindre 

plus bas le boulevard Dufayel et la rue du Beau Panorama. 

Les premières mesures des inclinomètres entre Février et Septembre 2005 ne montrent pas de 

mouvements significatifs. Les niveaux piézométriques observés entre 12,92 m NGF et 14.04 m NGF 

entre Juin 2004 et Septembre 2005, sont plus bas que ceux relevés par Sinelle (14,70 m NGF) lors de 

l’augmentation des déplacements entre 1985 et 1987. Le bas niveau des nappes induit par une 

pluviosité réduite en 2005 a pour conséquence des mouvements faibles ou peu significatifs (Comité de 

surveillance des glissements de terrain, 2006). L’inclinomètre SI6 situé au milieu de la zone A2 du 

glissement indique que les mouvements ne se produisent que lorsque la nappe est au-dessus de 
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13,05 m NGF. Cette côte est atteinte avec des cumuls de précipitation sur 6 mois supérieur à 425 mm. 

Lors des mouvements de terrain de 2001 (excès annuel de 35 % des précipitations), les précipitations 

étaient de 700 à 850 mm. 

Deux mouvements ont été confirmés sur les relevés suivants en 2006 et 2007 (Comité de 

surveillance des glissements de terrain, 2007) : (1) un mouvement en quasi-translation vers 24 m de 

profondeur (toit des argiles du Kimméridgien) sur l’inclinomètre au centre de la zone A2 conduisant à 

un déplacement en tête de l’ordre de 1 à 1,5 cm (Fig. V.32). De même, on note (2) un déplacement 

très localisé à 12,50 m de profondeur sur l’inclinomètre à l’est de la zone A2 correspondant à une 

légère rotation d’un bloc situé entre 0 et 11 m de profondeur. Les amplitudes des mouvements restent 

très faibles du fait des précipitations proches de la moyenne observée depuis 1950. De 2008 à 2012, les 

mouvements existants ont continué sans accélération, certainement liés à la pluviométrie modérée. Les 

valeurs actuellement observées (quelques mm à 1 cm/an) correspondent aux périodes de précipitations 

proches de la moyenne. Historiquement, les déplacements ont atteint 2 cm/an en 1985 et 1,5 cm/an 

en 1986 (Sinelle, 1989).  

 

Fig. V.32 : Mesures inclinométriques de la zone principale de glissement A2 (Comité de surveillance des glissements de 

terrain, 2007). 

Actuellement, les mouvements observés sont faibles et peuvent sembler inactifs. Cependant, 

lors de périodes pluvieuses durant lesquelles les nappes souterraines sont hautes et que des circulations 

d’eau se passent dans le versant, les mouvements peuvent augmenter. 
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Le Nice Havrais représente une zone historiquement active en mouvement de terrain, et qui a 

été urbanisée grâce à des aménagements favorisant sa stabilité comme la construction d’un perré de 

près d’un kilomètre de long en pied de talus atteignant jusqu’à 11 m d’épaisseur localement pour 

protéger ce nouveau quartier de l’érosion marine. En complément de ce perré, des épis (ouvrages 

transversaux) ont été implantés pour retenir les galets formant ainsi une protection sous forme de plage 

et évitant l’accumulation des galets sur la plage du Havre et le comblement progressif du chenal du 

port par le transit littoral. Cette anthropisation du trait de côte a permis de réduire considérablement 

les mouvements gravitaires du Nice Havrais sans pour autant les stopper définitivement. Ces 

mouvements peuvent ainsi réapparaitre suite à une forte pluviométrie comme en 2001. 

 

Fig. V.33: Extrait du Plan Local d’Urbanisme de la commune de Sainte-Adresse (Octobre 2010). 

Le zonage du glissement du Nice Havrais, actualisé au fur et à mesure des observations de 

terrain, a servi de base dans l’élaboration du Plan Local d’Urbanisme (PLU) de la commune de Sainte-

Adresse (Fig. V.33). Ce document d’urbanisme établit un projet d’urbanisme et d’aménagement et fixe 

en conséquence les règles générales d’utilisation du sol à l’échelle d’une commune ou d’un groupement 

de communes (http://www.developpement-durable.gouv.fr). La division du territoire, largement basée 

sur les études antérieures (Buison, 1952 ; Sinelle, 1989) distingue 3 zones : zones urbaines (U), zones à 
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urbaniser (AU) et zones naturelles et forestières (N). Ces zones sont elles-mêmes divisées en secteurs 

permettant de délimiter les espaces boisés ou la voirie par exemple.  

Le glissement du Nice Havrais est essentiellement classé NRa c'est-à-dire comme zone 

naturelle et forestière soumise à conditions particulières. La partie ouest du glissement est classé UEc 

désignant le lotissement du Nice Havrais et concerne quelques habitations. La partie sud-est est 

classée UCbb et UCba et désigne des secteurs d’immeubles collectifs de bord de mer admettant 

l’entretien et la reconstruction des bâtiments existants sous certaines conditions. La falaise littorale est 

considérée dans le PLU comme une zone de risque liés aux éboulements de falaise : NB indiquant une 

zone ou l’entretien des bâtiments existants est autorisé et NR indiquant une zone où des 

aménagements légers ou de protection des espaces peuvent être réalisés après enquêtes publiques.  

 

5.3.7 Synthèse des mouvements gravitaires 

Les falaises littorales de la pointe de Caux présentent un talus résultant de l’accumulation de 

dépôts d’éboulis issus de mouvements gravitaires récurrents. Le recensement de l’ensemble des 

mouvements gravitaires entre le Cap de La Hève et le Cap d’Antifer indique un nombre important 

d’évènements, et une répartition variée à la fois dans le temps et l’espace (Fig. V.13 et Fig. V.14). 

D’autres mouvements gravitaires de plus faible ampleur ont vraisemblablement eu lieu sur le secteur 

d’étude sans pour autant avoir été rapportés ou même repérés. Les accès limités au pied de falaise 

(valleuses) et les rares habitations proches de la falaise réduisent le nombre d’observations de 

mouvements de terrain. Sur le secteur d’étude, les accès les plus courants se situent plutôt au sud, au 

niveau de la plage de Sainte-Adresse, ou au nord par la descente du port d’Antifer. Entre ces deux 

sites, le seul accès autorisé est celui de la Base de l’OTAN, les autres descentes à la mer (valleuses du 

Croquet, du Fond du Val et de Cauville) étant officiellement interdites en raison de risques de 

mouvements de terrain. 

La déstabilisation des falaises côtières est contrôlée par les couches argilo-sableuses situées 

dans la partie inférieure de la falaise au Cap de La Hève, avant de disparaitre progressivement vers le 

nord. Selon Le Cossec et al. (2011), la variation lithologique des falaises induit un gradient de 

déformation augmentant du nord vers le sud. Les mouvements gravitaires historiques et 

contemporains montrent une plus forte concentration d’évènements dans le sud du secteur d’étude (sud 

de la vallée de Cauville) avec des glissements au niveau des argiles du Kimméridgien et/ou des argiles 

du Gault tandis que, dans le secteur nord, se produisent des mouvements moins fréquents, sous forme 

d’éboulements (Fig. V.14). 
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Les évènements gravitaires se localisent majoritairement au niveau des valleuses et des zones 

aménagées par l’homme (Fig. V.13 et Fig. V.14). Les valleuses se sont creusées dans le plateau crayeux 

et présentent ainsi une absence ou une faible épaisseur d’argiles à silex. Les circulations d’eau dans ces 

valleuses sont (1) d’origine naturelle par ruissellement/infiltration des précipitations ainsi que (2) 

anthropiques par l’installation de stations d’épuration pour les villages situés sur le plateau crayeux. Les 

valleuses montrent davantage de circulations d’eau tant en surface par ruissellement qu’en profondeur 

par infiltration et dissolution du massif crayeux, entrainant une déstabilisation plus importante de ces 

secteurs côtiers. Les mouvements gravitaires historiques (Fig. V.13) et contemporains (Fig. V.14) 

observés sur les communes du Havre et de Sainte-Adresse impliquent des zones fortement 

anthropisées par le passé, avec des extractions de matériaux pour la construction (silex, sables, argiles) 

ainsi que la mise en place de décharges. La commune d’Octeville-sur-mer présente de nombreux 

mouvements gravitaires, en particulier au niveau de la valleuse du Fond du Val où deux mouvements 

majeurs récents (2001, 2013) ont été récemment enregistrés.  

 

5.4 Les agents déclencheurs 

La combinaison des agents d’érosion modifie, tout au long de l’année, la morphologie des 

falaises littorales avec une érosion marine qui tend à verticaliser le pied de falaise (jusqu’à obtenir des 

encoches basales à certains endroits) et une érosion continentale qui va tendre à adoucir le sommet de 

falaise (Emery and Kuhn, 1982).  

Sur le littoral du Pays de Caux, les précipitations semblent contrôler le nombre et le volume 

des mouvements de terrains (Fig. V.34). Ainsi, de nombreux mouvements gravitaires ont été observés 

sur le littoral de la Haute-Normandie entre l’hiver 1999 et 2001, qui correspond à une période de 

fortes précipitations (Duperret et al., 2004). Cependant une variabilité importante entre les dates 

d’effondrements et les pics de précipitations existe. 

L’analyse statistique des effondrements dans le secteur des falaises verticales de craie de Dieppe 

(331 évènements en 8 ans entre 2002 et 2009) a permis de confirmer les observations réalisées pendant 

le projet ROCC c’est-à-dire la permanence des effondrements au cours de l’année avec des 

effondrements plus nombreux et volumineux en hiver et en automne sous le contrôle prépondérant des 

facteurs marins, et des effondrements moins importants en été et au printemps sous la prédominance 

des facteurs continentaux (Letortu et al., 2012).  
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Fig. V.34: Localisation des principaux effondrements observés entre octobre 1998 et mars 2002 en fonction de la saison, de 

l’année et du volume de chaque évènement (Projet Interreg II ROCC, Duperret et al., 2004). 

La concentration d’effondrements sur la période 1999-2001, observée sur la portion de littoral 

à falaise subverticale, est aussi corrélée avec une réapparition de mouvements gravitaires des falaises 

littorales à dépôts de pied (Fig. V.35). Ces mouvements ont eu lieu en octobre et décembre 1999, 

respectivement à Cauville-sur-mer et Octeville-sur-mer, alors que le dernier mouvement majeur était 

déclaré en 1964. Six mouvements gravitaires ont été ainsi reportés entre octobre 1999 et août 2001, 

avec un volume effondrés de plus d’1 million de m3 avec deux mouvements majeurs de 360 000 m3 en 

Décembre 1999 (Fond du Val, Octeville-sur-mer) et de 500 000 m3 en Aout 2001 (Ecqueville, 

Octeville-sur-mer).  
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Fig. V.35 : Précipitations mensuelles entre 1999 et 2002 au Cap de La Hève (www.infoclimat.fr). 

D’autres mouvements moins importants, comme des coulées d’argiles à silex, ont été observés 

entre 1999 et 2001 sur tout le littoral de la pointe de Caux comme l’illustre la photographie aérienne 

de mai 2001 (Fig. V.36). Lors de cette période de fortes précipitations, les excès annuels à la station 

météorologique du Cap de La Hève ont été de 34,3 % en 2000 et de 29 % en 2001 

(www.infoclimat.fr). Les mois les plus pluvieux ont ainsi atteints des excès de précipitations mensuels 

supérieurs à 100 %. 

 

Fig. V.36 : Mouvements de terrain observés sur la photographie arienne du 22 mai 2001 (IGN, 5415_C_25000). 

Essentiellement des coulées d’argiles à silex excepté un éboulement au Fond du Val. 

Cette année 2013 a été marquée par un nombre important de mouvements gravitaires des 

falaises littorales de Haute-Normandie et notamment de notre secteur d’étude. Les mouvements ont 

eu lieu le 3 Février 2013 au Fond du Val (Octeville-sur-mer), le 15 Juillet 2013 (250 000 m3) à Saint-

Jouin-Bruneval (30 000 m3), le 6 Août 2013 à Criel-sur-Mer (1500 m3), le 8 Août 2013 aux Petites 

Dalles à Saint-Martin-aux-Buneaux (bloc de 20 m sur 30 m). Ces mouvements se sont produit après 
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les fortes précipitations de l’hiver 2012 avec notamment des excès de précipitations en octobre 2012  

(+ 120 %), décembre 2012 (+ 114 %) et mai 2013 (+56 %) qui ont participé à la déstabilisation 

progressive de la falaise (Fig. V.37). 

 

Fig. V.37: Précipitations mensuelles entre 2010 et 2013 au Cap de La Hève (www.infoclimat.fr). 

Il faut aussi noter que le déclenchement de l’effondrement du 3 février 2013 a eu lieu après : 

- 10 jours de précipitations modestes (22 mm/10 jours) mais après 9 mm/24 h enregistrés 

2 jours avant l’effondrement (www.meteociel.fr) 

- une période de marée de vive-eau pendant laquelle les pleines mers prévues étaient entre 7,85 

et 8,05 m CMH (Coef. 90 à 100).  

Les données archivées du système de prévision GFS (Global Forecast System ; NCEP-

NOAA- NWS ; www.windguru.cz) montrent sur la même période des vagues provenant de l’WSW 

avec des hauteurs moyennes de 3 m. Ces conditions d’agitation ont pu favoriser l’attaque du pied de 

falaise et s’ajouter aux précipitations favorisant la déstabilisation de la falaise. Après l’effondrement, la 

mer commençait son rôle d’agent d’érosion sur le pied de l’effondrement formant une avancée 

d’environ 50 m (Fig. V.38). Le suivi de l’évolution de glissement a permis d’estimer un recul de  

10-15 m du bourrelet du pied de glissement (Comm. Pers. S. Detourbe, CETE Normandie-Centre). 
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Fig. V.38: Photographie de l’éboulement du 3 Février 2013 à Octeville-sur-mer (Photographie prise le 6 Février 2013). 

Les précipitations sont donc, au regard des études sur les agents déclencheurs, le facteur 

prépondérant de contrôle des mouvements de terrain. La majorité des mouvements gravitaires ont lieu 

lors de fortes précipitations et/ou lors d’excès de précipitations hivernales. Cependant, les délais entre 

le maximum de précipitations et le déclenchement de mouvement gravitaire sont variables. Cela 

explique l’occurrence d’effondrements et de glissements en été (comme en 2013). Néanmoins, des 

excès de précipitations ne signifient en rien de futurs mouvements gravitaires (Fig. V.39). 

 

Fig. V.39: Précipitations mensuelles et excès de précipitations entre 1995 et 2013 par rapport aux moyennes sur la période 

1961-1990. 
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Chapitre VI Estimation des volumes érodés 

 

 

L’acquisition de données LiDAR permet de caractériser finement la géomorphologie des 

falaises avec la mise en place d’une méthodologie particulière (61). L’utilisation de données récentes 

(orthophotographies et LiDAR 2006, 2008 et 2011) a permis le suivi de mouvements de falaise 

connus et la détection de nouveaux mouvements de terrain (6.2). Finalement, les relevés LiDAR ont 

été utilisés pour caractériser les évolutions spatiales du talus et de quantifier les sections et les volumes 

du talus entre le Cap de La Hève et le port d’Antifer (6.3). 
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6.1 Apport du LiDAR sur la géomorphologie littorale 

La caractérisation de la morphologie précise des falaises littorales est importante pour l’étude 

et la compréhension de la dynamique du trait de côte. Cette analyse a été réalisée à partir des relevés 

LiDAR acquis en 2006 (0,25 pt/m²), en 2008 (1 pt/m²) et 2011 (1 pt/m²). Ces données proviennent 

d’un partenariat VDH-CODAH -GPMH  et ont été mises à disposition par le service SIGU de la ville 

du Havre. 

Disposant de ces relevés laser aéroporté, toute une réflexion s’est engagée sur l’utilisation et les 

traitements à réaliser pour répondre aux problématiques des risques naturels côtiers. Ces données 

lourdes en termes de stockage et de calcul ont d’abord été interpolées afin d’obtenir une donnée 

continue sous forme de Modèle Numérique de Terrain (MNT). Ces données permettent notamment 

de visualiser la morphologie de la falaise en blocs 3D (Fig. VI.1). 

 

Fig. VI .1 : Couverture du LiDAR traité et représentation 3D des falaises littorales du Cap de La Hève. 

L’objectif de connaissance précise de la morphologie des falaises littorales a conduit à produire 

un ensemble de profils topographiques sériés le long des 20 km de littoral étudié, entre le Cap de la 

Hève et le Cap d’Antifer. Les données LiDAR ont ainsi permis l’évolution latérale des falaises 

littorales, estimer les volumes du talus d’éboulis et voir les évolutions récentes (2006-2011) du trait de 

côte entre le Cap de La Hève et le Cap d’Antifer. 
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6.1.1 Les profils topographiques 

6.1.1.1 Choix de l’équidistance des profils représentatifs 

Un premier questionnement sur l’équidistance des profils topographiques transverses à la côte 

et sur leur représentativité s’est posé. Sur un littoral de 20 km de long, quelle distance prendre entre les 

profils pour qu’ils soient représentatifs ? Plusieurs équidistances (50 m, 250 m et 500 m) ont été testées 

au sud du secteur d’étude (Fig. VI.2).  

 

Fig. VI .2 : Profils topographiques sur 500 m de littoral centré sur le profil 3. 

La première chose que l’on remarque c’est que la plupart des profils topographiques, espacés de 

50 m, montrent une morphologie relativement proche avec des évolutions progressives le long du 

littoral (Fig. VI.2). Localement, certains profils (profils 3.4 et 3.5) montrent une morphologie 

différente avec une variation de la longueur du talus assez importante. L’équidistance de 50 m permet 

de montrer localement l’importance de la variabilité latérale des profils topographiques mais pas de 

tendance générale. Pour une étude globale et une analyse des tendances de l’évolution spatiale du profil 

de la falaise, une équidistance de 500 m a été privilégiée (Fig. VI.3). Ces profils topographiques 

(500 m) seront aussi utilisés comme repères par la suite Les profils avec une équidistance plus faible 

(50 m) ont été utilisés ponctuellement pour une compréhension locale plus précise et pour l’analyse 

diachronique du trait de côte. 
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6.1.1.2 Localisation des profils topographiques issus du LiDAR 

Le long du trait de côte, entre le Cap de La Hève et le Cap d’Antifer, 39 profils 

topographiques de la falaise ont été tracés avec une équidistance de 500 m (Fig. VI.3). Les profils ont 

été numérotés du sud vers le nord, le profil 1 se situant au Cap de La Hève et le profil 39 au nord de la 

digue d’Antifer. 

 

Fig. VI .3: Localisation des profils topographiques de falaise entre le Cap de La Hève et le Cap d’Antifer. 
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Les profils de falaise ont été réalisés perpendiculairement au trait de côte, sur une longueur de 

400 m, à partir des données LiDAR 2008. L’interpolation TIN a été utilisée pour lisser les données et 

avoir une continuité des valeurs. La grille de sortie a été éditée avec une résolution de 20 cm et un 

rayon d’incidence des points tous les 5 m. Le module Vertical Mapper est l’outil 3D du logiciel 

MapInfo et permet de nombreuses analyses des données. L’une d’entre elles est la fonction cross 

section qui permet l’édition de points à partir d’une polyligne (segment dans notre cas). Les polylignes 

ont été tracées perpendiculairement à la côte et ont été fixées à 400 m de long pour couvrir tout le 

littoral du plateau crayeux à la plage. La densité originale du relevé LiDAR 2008 étant de 1 pt/m², 

l’édition de points a été faite avec une équidistance de 1 m soit 400 points. 

 

6.1.1.3 Calage latéral des profils topographiques 

Le trait de côte n’étant pas complètement rectiligne, les profils topographiques montrent des 

variations latérales et la comparaison n’est pas directement possible. La superposition des profils 

topographiques nécessite un point de calage commun à tous les profils topographiques et peu variable 

dans l’espace afin d’assurer une qualité de calage.  

La portion subverticale de la falaise, constituée de craie, est la plus aisément repérable et 

théoriquement la plus stable. Le profil 38, situé au nord de la digue d’Antifer, est taillé uniquement 

dans la craie et a été utilisé comme référence. Tous les profils topographiques réalisés ont été 

superposés et calés à la portion subverticale du profil de référence (Fig. VI.4).  

Lorsque la rupture de pente entre le talus et la craie est peu ou pas marquée sur le profil 

LiDAR et qu’un doute subsiste quant à la localisation du contact, les orthophotographies et les 

photographies aériennes ont été utilisées pour caler les profils. C’est le cas notamment pour le profil 5 

qui se situe au niveau de la décharge de Dollemard (Fig. VI.4). Les dépôts de la décharge recouvrant 

une grande partie de la falaise, ce profil a été calé en observant les principales ruptures de pentes. Tous 

les profils ont ainsi pu être comparés avec un profil de référence (profil 38), localisé au nord de la digue 

d’Antifer, et présentant un profil de falaise verticale taillé uniquement dans la craie (Fig. VI.4).  
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Fig. VI .4: Calage de quelques profils entre eux, dans le secteur du Cap de La Hève, en fonction de la partie subverticale de la 

craie du Cénomanien par rapport au profil situé au nord de la digue d’Antifer (profil noir). 

 

6.1.2 Variabilité des profils topographiques 

Les falaises littorales entre le Cap de La Hève et le Cap d’Antifer, bien que définissant un 

secteur de falaises à dépôts d’éboulis, montrent une variabilité importante en terme de géomorphologie 

(Fig. VI.5). 

Les falaises du secteur d’étude montrent des variations très importantes du talus (Fig. VI.5) qui 

seront abordés dans la suite de ce chapitre. Outre ces variations du talus, d’autres variations sont 

notables comme (1) la variation de la hauteur des falaises s’élevant généralement entre 60 et 110 m 

NGF et (2) la variation de morphologie du haut de falaise avec un contact craie/argiles à silex tantôt 

convexe où l’argile à silex est peu épais et tantôt concave lorsque la couche d’argile à silex est plus 

épaisse (Fig. VI.5). 
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Fig. VI .5: Superposition des profils topographiques espacés de 500 m entre le Cap de La Hève et le Cap d’Antifer (20 km). 

La pointe de Caux est marquée par un réseau hydrographique largement ramifié formant le 

bassin versant de la Lézarde (Fig. VI.6). Les falaises les moins hautes correspondent à des zones 

déprimées au fond desquelles s’écoulent, vers l’ESE, les principaux affluents de la Lézarde. Ils se 

composent du ruisseau permanent de la Curande, et des rivières de la Rouelles et de Saint-Laurent. Ce 

réseau hydrographique se traduit à la côte par des dépressions de grandes longueurs d’onde d’environ 

2 km, formant le vallon d’Ignauval (aujourd’hui asséché et urbanisé), les zones dépressionnaires au 

niveau d’Octeville-sur-mer (Le Croquet), et entre Cauville-sur-mer et Heuqueville. 

 L’ensemble du trait de côte est par ailleurs découpé par un réseau de vallées courtes et sèches, 

appelées « valleuses », qui présentent une extension très localisée, tant en profondeur qu’en largeur (les 

valleuses de Saint-Andrieux, du Fond du Val, de Cauville et de Boucherot). Ces valleuses, drainant 

aujourd’hui les eaux en bordure de falaise, s’écoulent vers la mer et ont été recoupées par le recul des 

falaises n’atteignant actuellement plus le pied de falaise et (Fig. VI.6). De nombreux mouvements 

gravitaires ont été reportés au niveau de ces valleuses sans doute en lien étroit avec des circulations 

locales d’eau plus importantes.  
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Fig. VI .6: Topographie (BD Alti 25 m IGN ®) et altitudes des falaises littorales (LiDAR 2008, VDH-CODAH- GPMH ) 

de la Pointe de Caux. 

 

6.2 Détection des désorganisations récentes (2006-2011) de 

pente 

Les photographies aériennes et particulièrement les orthophographies permettent de détecter 

et d’analyser des mouvements gravitaires. Cette méthode de cartographie indirecte est très utile sur 

notre secteur d’étude où les accès au pied de falaise sont restreints. L’analyse a été réalisée sur les 
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données haute-précision (20 cm) composées des orthophotographies de 2006, 2008 et 2011 (Fig. 

VI.7). 

Ainsi, le trait de côte a été parcouru le long des 20 km entre le Cap de La Hève et le Cap 

d’Antifer afin de localiser d’éventuels mouvements de terrain, de les caractériser et de comprendre leur 

évolution. L’ensemble des désorganisations de pente ont été localisées sur la figure de synthèse en fin 

de paragraphe (Fig. VI.7). 

 

Fig. VI .7: Mouvements récents (2006-2011) cartographiés à partir des orthophotographies 2006, 2008 et 2011. 
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6.2.1 Mouvements du haut de falaise 

6.2.1.1 Coulées de boue 

Les mouvements les plus courants sont des coulées de boue qui affectent la partie supérieure de 

la falaise. Ces coulées d’argile à silex, observées lors des fortes précipitations, sont aisément détectables 

notamment sur des photographies aériennes car elles recouvrent la végétation du talus et donnent à la 

craie une couleur ocre (Fig. VI.8).  

 

Fig. VI .8 Principaux mouvements des argiles à silex sous forme de coulées et de formation de crevasses d’érosion, présentés 

du nord au sud, à proximité des profils 30-31 (C4), 19-20 (C3) et 16-17 (C2). 
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Ces coulées de boue ont affecté le littoral au sud de la valleuse de Cauville (C1) sur environ 

30 m entre 2006 et 2008 et, entre 2008 et 2011, à Ecqueville sur environ 60 m d’une partie de 

l’effondrement majeur de 2001 (C2), au Tronquay (Cauville-sur-mer) sur 55 m (C3) et au Grand 

Hameau au sud de Saint-Jouin-Bruneval (C4) (Fig. VI.7 et Fig. VI.8).  

Le suivi de la zone de l’événement gravitaire du 4 août 2001 à Ecqueville (Fig. VI.8c) montre 

une re-végétalisation rapide du talus. Elle réapparait et recouvre les éboulis en environ 5-7 ans (entre 

2001 et 2006/2008). Par contre, la morphologie de la falaise ne montre pas d’évolution particulière à 

cette échelle. L’effondrement de 2001 a formé un talus d’éboulis estimé à 40 m. En 2006, le talus était 

revenu à sa forme initiale et ne semble pas montrer de mouvements depuis (Fig. VI.8c). 

Ces mouvements sont généralement localisés et limités dans l’espace à environ 50 m. Les 

départs successifs d’argiles à silex entrainent un retrait local du haut de falaise en formant de petites 

crevasses (jusqu’à 15 m dans les terres) dénudant progressivement la craie (Fig. VI.8). Les mouvements 

visibles en haut de falaise facilitent l’infiltration de l’eau dans la craie et l’agrandissement de diaclases 

pré-existantes et donc participent à la déstabilisation des falaises littorales. 

 

6.2.1.2 Terrasses 

Localement, au niveau des falaises littorales de Dollemard, des affaissements de l’ordre de 1 à 

2 m semblent indiquer des mouvements plus marqués que de simples coulées d’argiles à silex  

(Fig. VI.9). Les niches d’arrachement affleurent sur quelques mètres avant de disparaitre ou d’être 

masquées par de la végétation dense.  

Il semble difficile de définir les mécanismes actuels de ces mouvements de haut de falaise 

affectant les argiles à silex. Cependant, les données LiDAR permettent de visualiser ces affaissements 

le long du haut de falaise et d’apporter quelques renseignements (Fig. VI.9). Ces affaissements d’une 

largeur de quelques mètres à une dizaines de mètres, en l’absence de contre-pente typique des 

mouvements rotationnels, pourraient donc être assimilés à des mouvements verticaux. 
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Fig. VI .9 : Détection de terrasses en haut de falaise à Dollemard. a) Carte d’altitude, b) Carte des pentes, c) Photographies de 

terrain (06/07/2010). 

6.2.1.3 Blocs de craie 

Entre 2006 et 2008, deux mouvements affectant la craie ont pu être cartographiés : (EB1) au 

sud de la plage de Saint-Jouin-Bruneval, un effondrement de blocs de craie (septembre 2006) qui a été 

repris le 15 juillet 2013 et, (EB2) un effondrement de craie de 20 m de large sur environ 5 m de 

profondeur. Le pan de falaise de craie faisant environ 30 m sur ce secteur, le faible volume effondré est 

inférieur à 3 000 m3 (Fig. VI.10). 
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Fig. VI .10: Effondrement de craie de faible volume à Sainte-Adresse entre 2008 et 2011 (EB2). 

 

6.2.2 Mouvements du pied de falaise 

6.2.2.1 Base de l’OTAN (Profil 10) 

Un mouvement important du pied de falaise a eu lieu le 13 décembre 2000 au niveau de la 

Base de l’OTAN (G1). La cicatrice de rupture nord est visible sur les photographies aériennes. La 

succession des photographies (2006, 2008, 2011) montre que la cicatrice a continué à évoluer bien 

après l’évènement (minimum 11 ans) (Fig. VI.11). 

 

Fig. VI .11: Glissement du pied de talus à l’extrémité nord des cabanes de la Base de l’OTAN (G1) (profil 10). 
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6.2.2.2 Octeville-sur-mer (Profil 13) 

La comparaison continue le long du trait de côte des orthophotographies a permis de détecter 

un mouvement important affectant le pied de falaise au niveau d’Octeville-sur-mer (G2) (Fig. VI.12). 

Le glissement de forme circulaire fait 210 m de longueur et 65 m de largeur sur les données de 2011.  

 

Fig. VI .12: Bloc 3D de la loupe de glissement (profil 13, Octeville-sur-mer) (G2). 

Les premières cicatrices d’arrachement sont observables en 2006 en pied de talus en formant 

une bande de glissement avec une largeur de 15 m environ. Le mouvement s’est ensuite propagé de 

manière rétrogressive en formant d’autres fractures. La surface est d’environ 10 000 m². Les profils 

topographiques (MNT) issus des 3 relevés LiDAR ont été superposés afin de détecter les variations 

verticales (Fig. VI.13). 

 

Fig. VI .13 : Comparaison des profils topographiques LiDAR situés au centre du glissement (profil 13, Octeville-sur-mer). 
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La morphologie du talus présente deux zones distinctes définissant la limite du glissement. Le 

haut de talus présente une première zone, longue d’environ 80 m à partir de la falaise de craie, 

caractérisée par une pente assez faible. La seconde zone occupe la moitié inférieure du talus et présente 

une pente forte de 30°.  

 

Fig. VI .14 : Evolution d’un glissement localisé au pied de talus à Octeville-sur-mer (G2) (Profil 13). 

En tête de glissement, un affaissement d’environ 6 m est visible entre 2008 et 2011 à partir des 

données LiDAR (Fig. VI.13). Le pied de talus montre quant à lui une avancée vers la mer. On note 

aussi que les différentes cicatrices d’arrachement apparaissent en formant des « marches d’escalier » 

aussi bien repérable sur les orthophotographies que sur les données LiDAR (Fig. VI.13 et Fig. VI.14). 

Sur la prise de vue aérienne de 2011, la zone en glissement présente une pente 24°. Les mouvements 

les plus importants semblent s’être produits entre 2008 et 2011, les fissures s’étant mises en place entre 

2006 et 2008. 

De manière générale, sur la période 2006-2011, le pied de falaise est stable ou en recul 

(Octeville-sur-mer). Les lobes d’éboulis des décharges de Dollemard montrent un changement 

morphologique avec un recul du sommet du pied de falaise (limite de végétation) qui a reculé de 10 m 
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en seulement 5 ans soit environ 2 m/an. Les secteurs du Croquet et du Fond du Val sont 

particulièrement affectés avec des modifications importantes du pied de falaise entre 2008 et 2011 

(Fig. VI.15 et Fig. VI.16).  

 

6.2.2.3 Le Croquet (Profil 11) 

La zone désorganisée s’étend sur environ 700 m de part et d’autre du Croquet (400 m au sud et 

300 m au nord) et se situe à seulement 250 m au nord de la limite des mouvements observés au niveau 

des basses falaises de l’OTAN et à 500 m au sud du glissement du pied de falaise observé à Octeville-

sur-mer (Fig. VI.15). 

 

Fig. VI .15 : Secteur à forte évolution du pied de falaise sur la période récente (2006-2011) au Sud du Croquet (G3) (Profil 

11) 

La limite du pied de falaise, sans avoir pour autant énormément évolué, indique un 

changement morphologique avec un recul de la végétation et donc des éboulis instables. Ainsi, les 20 

premiers mètres du talus (longueur de 80 à 90 m) semblent montrer des mouvements gravitaires. 

 

6.2.2.4 Fond du Val-Ecqueville (Profils 15-16) 

Le second secteur montrant des évolutions importantes du pied de talus se situe aussi sur la 

commune d’Octeville-sur-mer, entre la valleuse du Fond du Val et Ecqueville. Ce secteur est plus 
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exactement situé entre deux mouvements gravitaires récents qui ont eu lieu le 4 août 2001 (Ecqueville) 

et le 3 février 2013 (Fond du Val). L’évolution morphologique de ce secteur de 400 m de long est 

important entre 2008 et 2011 avec un recul général du front du pied de talus (Fig. VI.16).  

 

Fig. VI .16 : Secteur à forte évolution du pied de falaise sur la période récente (2006-2011) entre le Fond du Val et Ecqueville 

(G4) (Profils 15-16). 

Ce recul atteint localement 6 m et est couplée avec une avancée maximale du pied de talus de 

l’ordre de 8 m. Le pied de talus montre un étalement sur les 20 à 30 premiers mètres (Fig. VI.16). Bien 

que les mouvements semblent moins importants sur la période 2008-2011 au niveau de la valleuse du 

Fond du Val et que nous ne disposons pas de données plus récentes, on peut supposer que 

l’effondrement de 3 février 2013 soit en partie dû à ces modifications morphologiques du pied de 

falaise en complément des excès de précipitations. 

 

 

6.2.3 Quantification (2008-2011) des évolutions récentes du talus de 

falaise 

6.2.3.1 Evolution diachronique des sections de talus 

Des MNE ont été produits sur tous les profils entre les données LiDAR 2008 et 2011. Les 

MNE ont été préférés aux MNT car ils présentent des données continues sur l’ensemble du talus 
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contrairement aux données plus éparses des MNT, liées à la végétation basse relativement dense (peu 

de points atteignant le sol, notamment en haut de talus).  

Malgré la présence de végétation, les MNE ont permis de réaliser une analyse diachronique 

sur 3 ans, selon le plan vertical, afin de quantifier les différences de sections de talus (Fig. VI.17). Ces 

sections différentielles ont été analysées à l’échelle du talus puis en détail pour quantifier plus 

précisément l’évolution du pied de falaise qui est peu végétalisé, et d’interpréter cette évolution par 

unité morphologique (e.g. Young et al., 2009).  

 

Fig. VI .17 : Surfaces différentielles entre les talus mesurés sur les relevés LiDAR 2008 et 2011 (3 ans). 

L’analyse globale montre que 75 % des talus s’amaigrissent (Fig. VI.17). Seuls 4 profils (Profils 

3, 4, 15 et 20) sont stables en terme de surface et 4 présentent une surface en augmentation (Profils 5, 

18, 23 et 30). En moyenne, les sections de talus ont diminué d’environ 22 m² avec un extrême à 

143 m² (Profil 31).  

La section moyenne des talus en 2008 étant de 2253 m², les variations topographiques 

enregistrées sur 3 ans (2008-2011) correspondent à un amaigrissement moyen de la section du talus de 

1 %. Cependant, les variations de sections sont localement supérieures avec 3-6 % du talus en 

amaigrissement (Profils 13, 21, 25) et atteignent un maximum de près de 10 % pour le cas le plus 

extrême (Profil 31). Chaque profil a été étudié en détail pour localiser et quantifier les zones 

d’évolution du talus et en particulier l’évolution du pied de talus. Six profils caractéristiques ont été 

sélectionnés en fonction des surfaces différentielles entre 2008 et 2011 avec deux profils en 

engraissement (Profils 18 et 5) (Fig. VI.18), deux profils à surface stable (Profils 15 et 20) (Fig. VI.19) 

et deux profils en amaigrissement (Profils 31 et 17) (Fig. VI.20). 
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6.2.3.2 Profils en engraissement 

A l’échelle du talus, l’engraissement observé sur le profil 18 (53 m²) se situe sur le haut de talus 

(Fig. VI.18a). Cette augmentation de volume localisée correspond probablement à un artefact lié à la 

végétation car le haut de falaise n’a pas bougé sur la période 2008-2011. La même particularité est 

observée sur les profils 31 et 23. Cependant la moitié inférieure du talus, présentant moins de 

végétation, permet de localiser les évolutions topographiques et de les quantifier. 

Le talus du profil 18 montre, en fait, un amaigrissement de son pied de talus estimé à 19 m² 

correspondant à un recul de 3 m sur toute sa hauteur (de 4,5 m IGN à 11 m IGN) pour une longueur 

de talus de 180 m (Fig. VI.18a). Cette évolution du pied de falaise clairement visible sur le profil 18 est 

absente sur les profils 23 et 30 qui indiquent des hauteurs du pied de talus supérieures à 7 m IGN. Les 

hauteurs de talus des profils 23 et 30 sont plus élevées et associées à des longueurs de talus plus faibles 

(80 et 60 m respectivement). Ils ne sont donc jamais atteints par la mer. 

 

Fig. VI .18 : Profils topographiques indiquant un engraissement de section entre 2008 et 2011. a) Profil 18 à Ecqueville 

(Octeville-sur-mer) et b) Profil 5 au niveau des décharges de Dollemard (Le Havre). 
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Le profil 5 montre une morphologie particulière, en grande partie d’origine anthropique, liée 

au fonctionnement de décharges sauvages en front de falaise. Sur la période 2008-2011, les différences 

surfaciques se répartissent sur l’ensemble du profil de talus (31 m²) ainsi qu’en pied de talus (- 7 m²) 

(Fig. VI.18b). L’engraissement du talus pourrait correspondre à la végétation et/ou à des rééquilibrages 

de pente. Le talus, ici long de 135 m, présente aussi une faible perte à sa base correspondant à un recul 

du pied de talus d’environ 30 cm. Cette faible érosion semble être due à la présence d’une plage bien 

développée (6 m IGN maximum), protégeant le pied de talus en 2008, qui s’est abaissée d’environ 2 m 

entre les deux relevés (2008-2011) (Fig. VI.18b). 

Entre 2008 et 2011, les profils de falaise en engraissement (Profils 5, 18, 23 et 30) montrent 

des variations surfaciques plus ou moins importantes sur le haut de talus sans doute liées à la 

végétation. Les profils 5 et 18 présentent une évolution du pied de talus qui semblent liée à des 

hauteurs basses en 2008, inférieures à 6 m IGN. 

 

6.2.3.3 Profils stables 

Entre 2008 et 2011, 4 profils sont restés stables en termes de surface (Profils 3, 4, 15 et 20). 

Ces profils montrent, tout comme les profils en engraissement, des variations positives en haut de talus 

et des pertes en pied de talus selon la hauteur et l’état initial de la plage en 2008 (Fig. VI.19).  

Le profil 15 présente une érosion du pied de talus de 8 m et un recul de près de 3 m tandis que 

le profil 20 montre un recul moins important (1 m), mais une surface érodée plus grande (18 m²) (Fig. 

VI.19). Les deux autres profils à surface stable (Profils 3 et 4) ne montrent pas de perte au niveau du 

pied de talus, seul un abaissement d’environ 1 m est observé pour le profil 3. 
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Fig. VI .19 : Profils topographiques indiquant une surface de section stable entre 2008 et 2011. a) Profil 15 au Fond du Val 

(Octeville-sur-mer) et b) Profil 20 à Cauville-sur-mer. 

 

6.2.3.4 Profils en amaigrissement 

Sur les 33 profils topographiques, 25 profils présentent un amaigrissement. Le profil 31 

témoigne de la plus grande différence de section entre 2008 et 2011 (Fig. VI.20). Une perte de 135 m² 

est observée à la base du talus entrainant un recul moyen de 7 m du pied de talus (4 m en bas et près de 

10 m en haut) (Fig. VI.20a). Le profil 21 montre le même changement morphologique (perte de 

43 m²) que le profil 31, avec un recul variant de 2 à 4 m de la base au haut du pied de talus. 

Le profil 13 montre des variations importantes entre 2008 et 2011 avec des différences en haut 

(- 49 m²), en milieu (- 111 m²) et en pied de talus (42 m²) (Fig. VI.20b). Le comparatif LiDAR 

permet de quantifier les évolutions du pied de falaise qui est affecté par un glissement  

(Fig. VI.12 et Fig. VI.14). Ce mouvement se traduit par un affaissement de l’ordre de 6 m à mi pente 

et une avancée de près de 5 m en pied de talus. 
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Fig. VI .20 : Profils topographiques indiquant un amaigrissement de section stable entre 2008 et 2011. a) Profil 31 au Grand-

Hameau (Saint-Jouin-Bruneval) et b) Profil 13 à Octeville-sur-mer. 

Tous les profils topographiques espacés de 500 m montrent une stabilité ou une érosion du 

pied de falaise entre 2008 et 2011. L’érosion se traduit différemment selon la morphologie de l’estran 

et du pied de falaise en 2008,  

- Les pieds de talus les plus élevés (Profils 14. 16, 17, 22, 23, 25, 27 à 30), présentent une 

stabilité entre 2008 et 2011. Ils ne sont pas atteints par la mer ou seulement de manière épisodique, 

une stabilité est observée entre 2008 et 2011. 

- Les pieds de talus les moins élevés sont sous l’action de la mer et présentent des 

modifications morphologiques qui se traduisent par (1) un abaissement de la plage de l’ordre de 1 à 2 

m (Profils 2, 3, 5 à 7, 10, 24) ou une érosion du pied de falaise (11, 12, 15, 18, 20, 21, 31, 32). 

 

 



Chapitre VI. Estimation des volumes effondrés 

 

 

192  Sylvain Elineau 

6.2.4 Synthèse des évolutions récentes 

Sur la période 2006-2011, soit 5 ans d’observations, les orthophotographies ont permis de 

détecter des mouvements gravitaires et d’estimer des taux d’évolution sur des périodes courtes. Toutes 

les portions de la falaise peuvent bouger indépendamment l’une de l’autre, allant de son pied à son 

sommet (Fig. VI.7). Les mouvements affectant la partie supérieure de la falaise correspondent des 

mouvements d’argiles à silex sous forme de coulées de boue (excepté un éboulement de faible ampleur 

au Cap de La Hève) (Fig. VI.21).  

 

Fig. VI .21 : Carte de synthèse des mouvements gravitaires et des évolutions récentes en lien avec la variation lithologiques des 

falaises littorales. 
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La partie inférieure de la falaise, constituée d’un talus d’éboulis, montre une évolution 

morphologique importante sur la commune d’Octeville-sur-mer entre 2006 et 2011, tandis que le reste 

du littoral présente un pied de talus stable ou en léger recul (Fig. VI.21). La commune d’Octeville-sur-

mer concentre des mouvements récents de pied de talus (Profils 11, 13, 15-16), des réactivations de 

mouvements contemporains (profil 10) et des mouvements gravitaires majeurs (2001 et 2013)  

(Fig. VI.21). 

Cette différence de comportement pourrait s’expliquer par la présence des sables aptiens qui 

affleurent de la base de la falaise de Dollemard jusqu’au nord de Cauville-sur-mer (Fig. VI.21). Les 

mouvements gravitaires qui affectent le pied de falaise correspondent aux déformations et aux 

déplacements observées dans les modèles numériques qui créent une extrusion des sables aptiens (Le 

Cossec, 2010 ; Le Cossec et al., 2011 ; Merrien-Soukatchoff et al., 2012). 

 

 

6.3 Variation morphologique et estimation du volume du 

talus 

Le talus est la caractéristique majeure du secteur côtier de 17 km des falaises de craie situées 

entre le Cap de La Hève et la plage de Saint-Jouin-Bruneval. Ce talus s’est formé par l’accumulation 

d’éboulis induit par des mouvements gravitaires récurrents. La morphologie et l’évolution spatiale du 

talus ont été réalisées à partir des profils topographiques issus des données LiDAR. 

 

6.3.1 Méthodologie de caractérisation du talus 

Le talus de la falaise est délimité (1) côté estran, par le pied de talus, le séparant de la plage, et 

(2) côté falaise, par le haut de talus, le séparant de la craie subverticale. En considérant que le talus est 

homogène et présente une pente d’équilibre constante le long de son tracé, il peut être schématisé par 

un triangle rectangle (Fig. VI.22). 
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Fig. VI .22: Méthode de calcul de la surface du talus 

Dans ce cas, le talus est caractérisé par triangle de longueur L correspondant à la longueur du 

talus et de hauteur Hmax correspondant à la hauteur maximale du talus. Les valeurs L et Hmax 

définissent alors la pente théorique du talus (Eq. VI-1).  

 �2�A�J�P�A �P�Dé�K�N�E�M�Q�A �Ù (°) =  arctan
�*�I�=�T

�.
 (Eq. VI -1) 

La section théorique et simplifiée du talus peut être estimée pour chaque profil avec la formule 

ci-dessous (Eq. VI-2). 

 �5�A�?�P�E�K�J �P�Dé�K�N�E�M�Q�A (�I �6) =  
�. �Û�*�I�=�T

2
 (Eq. VI -2) 

En réalité, les profils topographiques du talus montrent des formes naturelles très variables, et 

diffèrent nettement d’un triangle rectangle. La hauteur moyenne du talus Hmoy est calculée à partir de 

tous les Hl correspondant aux hauteurs de talus espacés de 1 m (�@�ß) du profil topographique de 

l’ensemble du talus (Fig. VI.22). La hauteur moyenne permet de définir la pente moyenne du 

talus (Eq. VI-3) : plus le profil topographique du talus est accidenté et donc s’écarte d’une pente 

linéaire, plus la pertinence de la pente moyenne diminue. 

 �2�A�J�P�A �I�K�U�A�J�J�A �Ù (°) =  arctan (�*�I�K�U�Û 
2
�.
) (Eq. VI -3) 

La section du talus est obtenue en sommant toutes les sections rectangulaires de hauteur Hl et 

de largeur dl correspondant à l’espacement des points topographiques soit 1 m (�@�ß) sur une longueur L 

issus des données LiDAR (Eq. VI-4). La hauteur moyenne du pied de talus se situant à 6 m NGF, 



Chapitre VI. Estimation des volumes effondrés 

 

 

Sylvain Elineau  195 

cette valeur a été soustraite aux Hl pour ne prendre en compte que le talus et éviter ainsi l’intégration 

de la hauteur de la plage de galets 

 �5�A�?�P�E�K�J �@�Q �P�=�H�Q�O (�I �6) = �LÍ (�*�ßF6)

�ß�@�Å

�ß�@�4

�Û�@�ß �M= �*�I�K�U�Û�. (Eq. VI -4) 

Le volume des éboulis a été interpolé entre deux profils en considérant que les profils sont les 

représentations locales du trait de côte (Fig. VI.23). Ainsi, le volume d’un secteur est obtenu en 

multipliant la moyenne des deux sections de talus le bordant par la longueur du secteur (500 m)  

(Eq. VI-5). 

 �8�K�H�Q�I�A �@�Q �P�=�H�Q�O (�I 3) =  
(�5�A�?�P�E�K�J �J) + (�5�A�?�P�E�K�J �J+ 1)

2
 �Û500 (Eq. VI -5) 

Cette méthode est approximative mais néanmoins au vue de l’évolution progressive et régulière 

de la morphologie du talus le long du trait de côte, elle semble pouvoir donner une assez bonne 

estimation. L’erreur d’estimation du volume du talus due à cette approximation a été estimée en 

réalisant un test avec des secteurs plus petits (250 m). 

 

Fig. VI .23 : Méthodologie du calcul du volume du talus. 
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6.3.2 Variation morphologique du talus 

Le talus présente des variations morphologiques importantes le long du trait de côte entre le 

Cap de La Hève et le port d’Antifer. La superposition de l’ensemble des profils topographiques 

espacés de 500 m montre des sections entre 530 et 5370 m² (Fig. VI.24) avec: 

- des longueurs de talus variant entre 36 et 180 m 

- des hauteurs max de talus variant entre 22 et 67 m 

- des pentes moyennes variant de 17 à 48° 

 

Fig. VI .24: Relation entre taille de talus, section et pente. Le code couleur s’étend sur une gamme allant de teintes froides au 

nord-est à des teintes chaudes au sud-ouest. 

La majorité des profils montre des morphologies très différentes d’une pente linéaire qu’il 

convient d’étudier avec précision. Les profils topographiques présentent soit une concavité (talus longs) 

ou convexité de leur pente (talus courts) (Fig. VI.24). Ainsi, les variations spatiales du talus en termes 

de longueur, hauteur moyenne et maximale, et de pente moyenne seront abordées avant la 

quantification des sections et des volumes du talus (Fig. VI.25). 

 

6.3.2.1 Longueur du talus (L) 

La longueur basale du talus sur les profils topographiques est comprise entre 36 m et 180 m 

avec une moyenne de 90 m (Fig. VI.25). Les longueurs des dépôts de pied les plus importantes sont 

observées entre Octeville-sur-mer et Cauville-sur-mer (profils 17-18 avec respectivement 151,4 m et 
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180,5 m de longueur) et au sud d’Octeville-sur-mer au niveau de la base de l’OTAN (profil 9 avec 

157,3 m de longueur). Les talus montrant les longueurs les plus faibles, c'est-à-dire inférieures à la 

moyenne, sont essentiellement localisés au nord de Cauville-sur-mer (profil 20). Du Cap de La Hève à 

Cauville-sur-mer (profils 1 à 20), le talus est marqué par des changements de sa longueur définissant 

4 sous-ensembles. Sur le terrain, le pied de talus semble régulier car l’évolution de la longueur du talus 

est progressive avec une évolution de la longueur de 5-6 m d’avancée tous les 100 mètres linéaires de 

côte. 

Les longueurs de talus sont en moyenne plus importantes au sud de Cauville-sur-mer 

(profil 21) avec une variabilité régulière et des alternances de profils longs (140-180 m) et de profils 

courts (90 m). Au nord de Cauville-sur-mer, la longueur moyenne des talus est plus faible avec une 

moyenne d’environ 50 m. Deux sous-ensembles apparaissent en fonction des talus, la limite se situant 

au niveau de Cauville-sur-mer. 

 

Fig. VI .25: Caractéristiques morphologiques du talus. 
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La section de talus est exprimée par la longueur et la hauteur du talus. Une forte corrélation 

existe entre la longueur de talus et la section de talus (Fig. VI.26).  

 

Fig. VI .26 : Corrélation entre les sections et les longueurs de talus. 

 

6.3.2.2 Hauteur moyenne de talus (Hmoy) 

Les profils topographiques montrent des hauteurs max de talus entre 22 m et 67 m  

(Fig. VI.25). Cependant la hauteur moyenne (Hmoy) est un bon indicateur de la morphologie 

générale du talus c’est-à-dire si il présente une pente linéaire (Hmax = 2 Hmoy), concave (Hmax >2 

Hmoy) ou convexe (Hmax <2 Hmoy) (Fig. VI.27).  

 
Fig. VI .27 : Morphologie de pente des falaises littorales de la pointe de Caux par comparatif des grandeurs L et Hmoy. 



Chapitre VI. Estimation des volumes effondrés 

 

 

Sylvain Elineau  199 

 

Fig. VI .28 : Corrélation entre les sections et les hauteurs moyennes de talus. 

La hauteur moyenne des talus est de 23,7 m avec des extrêmes à plus ou moins 10 m  

(Fig. VI.28). Les variations des hauteurs moyennes du talus sont moins marquées que celles de leur 

longueur. Les talus les plus longs (profils 17, 18, 13, 19, 9, 5) présentent aussi les hauteurs moyennes 

les plus importantes. Pour les talus courts (< 90 m de longueur), les hauteurs moyennes sont plus 

dispersées. Ainsi, plus la hauteur moyenne d’un talus est importante, plus sa section tend à augmenter 

(Fig. VI.28). 

 

6.3.2.3 Pente moyenne du talus 

Les pentes moyennes s’étendent de 17° à 48° avec une moyenne de 30° (Fig. VI.29). Les talus 

les plus longs (profils 17, 18, 13, 19, 9, 5) montrent des pentes moyennes parmi les plus faibles et donc 

un profil concave. Les talus qui montrent les pentes les plus fortes (profils convexes) se situent 

essentiellement dans le secteur nord de l’étude (profils 21, 22, 25, 27, 28, 30) et au sud du Cap de La 

Hève (profil 1, 2 et 3). 



Chapitre VI. Estimation des volumes effondrés 

 

 

200  Sylvain Elineau 

 

Fig. VI .29 : Pentes moyennes des profils topographiques. 

Chaque matériau a une pente naturelle de stabilité qui lui est caractéristique. Plus l’angle de 

frottement (�2) d’une formation est fort, plus la pente naturelle de stabilité de cette formation a 

tendance à être élevée. Cette caractéristique intrinsèque d’un matériau intervient dans la loi de Mohr-

Coulomb qui exprime la résistance au cisaillement (�ì�Ö), appelée aussi contrainte tangentielle en 

fonction de la contrainte normale (�ê�á ) (Eq. VI-6). 

 �ì�Ö= �?+  �ê�á tan �2 (Eq. VI -6) 

La cohésion du matériau (�?) joue aussi un rôle dans la stabilité d’une pente ainsi que la teneur 

en eau et les circulations de fluides selon la loi de Mohr-Coulomb.  

Les angles de frottement interne des formations constituant l’embase argilo-marneuse de la 

falaise (argile du Gault, Sables de l’Aptien et Argiles du Kimméridgien) indiquent des angles de 

frottement respectivement de 26°, 27° et 23° et des cohésions respectives de 54 kPa, 80 kPa 39 kPa. La 

craie à silex du Cénomanien montre, quant à elle, une cohésion de 1890 kPa et un angle de frottement 

interne de 35° (Le Cossec, 2010).Les profils topographiques indiquent des pentes moyennes entre 17° 

et 47° (Fig. VI.25).  

Les profils au nord de Cauville-sur-mer montrent des pentes moyennes généralement plus 

importantes que celles observées au sud alors que les sections de profils n’y sont pas très importantes. 

Cette constatation pourrait résulter de mouvements de terrain affectant essentiellement la partie haute 

de la falaise, qui est constituée de craie au nord de notre secteur d’étude, alors qu’au sud, toute la 

hauteur de falaise est concernée par les mouvements de terrain. Ainsi, au nord, des éboulements locaux 

de craie formeraient des petits talus à fortes pentes alors qu’au sud, des glissements de terrain 
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récurrents potentiellement très importants (> 100 000 m3) forment des grands talus à pentes plus 

faibles mais à sections importantes. 

Cette constatation est corrélée avec le fait que les talus à forte pente du secteur nord sont 

probablement composés d’un mélange à grande fraction de blocs crayeux (matériau à fort angle de 

frottement interne), alors que les talus à plus faible pente au sud du secteur d’étude seraient 

majoritairement composés de formations argilo-sableuses à faible angle de frottement interne. 

 

6.3.3 Quantification du talus 

6.3.3.1 Section de talus 

La section de talus a été calculée à partir de deux techniques en considérant le talus comme un 

modèle simplifié en triangle rectangle (S=Hmax * L) et un modèle précis intégrant toutes les hauteurs 

le long de profils topographiques issus des mesures LiDAR (S=Hmoy * L). La différence absolue entre 

ces deux méthodes oscille entre 0 et 27 % avec une moyenne absolue de 11% (230 m²) due à la 

morphologie non linéaire du talus. L’estimation de la section théorique surestime les sections pour les 

talus à pente moyenne faible (profil concaves) et sous-estime les sections pour les talus à pente forte 

(profils convexes).  

Les données LiDAR permettent d’estimer précisément la section de talus à partir des profils 

topographiques (Fig. VI.30). Sur la base du relevé LiDAR 2008, toutes les hauteurs de talus ont été 

sommées sur chaque profil, ce qui permet de calculer la section fine de chaque talus, considéré du haut 

de talus (Hmax) au pied de talus (altitude 6 m IGN) (Fig. VI.30). Cette formulation revient à faire le 

produit de la longueur du talus et la hauteur moyenne du talus. 

Entre le Cap de La Hève et la plage de Saint-Jouin Bruneval, le talus montre des sections  

entre 530 m² (profil 25) et 5400 m² (profil 18) (Fig. VI.30). La section moyenne des talus est de  

2253 m². Les dépôts de pied montrent une alternance marquée de talus à forte section et de talus à 

plus faible section définissant 7 lobes, notés de A à G, qui correspondent à un regroupement de 

plusieurs profils aux mêmes tendances topographiques, définissant des lobes pluri-kilométriques.  
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Fig. VI .30 : Section et volume du talus entre le Cap de La Hève et Saint-Jouin Bruneval par secteur de 500 m. Les flèches 

indiquent les talus à forte section (vertes) et faible section (rouge). 

Les lobes sont délimités par des talus à faibles sections (flèches rouges) variant entre 530 m² 

(Profil 25) à 2656 m² (Profil 11). Les centres des lobes sont constitués de talus à fortes sections 

(flèches vertes) variant entre 1077 m² (Profil 26) et 5371 m² (Profil 18) (Fig. VI.30).  

Au nord, les lobes et talus présentent les plus petites sections (section < 3000 m²) avec des 

longueurs faibles et des pentes moyennes fortes (25 à 45 °) alors qu’au sud, ils sont plus grands (section 

> 3000 m²) avec des longueurs plus importantes variant de 120 à 190 m avec des pentes moyennes 

inférieures à 25° (Fig. VI.30). 

 

6.3.3.2 Volume de talus 

L’estimation du volume du talus a été réalisée, sur des secteurs de 500 m, entre deux profils 

topographiques. Un test avec des secteurs plus petits (250 m) a été effectué entre le Cap de La Hève et 

Octeville-sur-mer (profils 1 à 12) pour estimer l’erreur sur l’estimation du volume. La différence 

absolue moyenne entre les deux espacements de profils topographiques utilisés est de 8 % 

(104 000 m3). La différence maximale est de 210 000 m3 entre les profils 8 et 9 qui sont en partie 

situés dans une zone aménagée avec des terrassements (Profil 9, Base de l’OTAN). Les valeurs de 

sections, et donc les volumes de talus associés, où l’action anthropique est avérée (profil 4, 5 et 9), 

doivent être interprétés avec réserve car ils sont pour une grande part non naturels. 
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Les volumes évoqués par la suite correspondent aux estimations faites à partir de secteur de 

500 m. Le volume total des éboulis entre le Cap de la Hève et le port d’Antifer serait de 36,7 +/- 3 

millions de m3 (Fig. VI.30). Le volume du talus est réparti inégalement entre le Cap de La Hève et 

Saint-Jouin Bruneval avec des alternances très marquées entre des secteurs à fort volume et des secteurs 

à volume plus faible. Ces différents secteurs correspondent à l’alternance des talus longs (> 3000 m²) et 

des talus courts (< 3000 m²) définissant des sections et donc des volumes plus ou moins importants 

(Fig. VI.31). 

 

Fig. VI .31 : Superposition des profils de pente à talus longs (traits pleins) et à talus courts (traits pointillés). Le code couleur 

de chaque profil est reporté sur la Fig. V.29 avec les couleurs froides (bleu) au nord-est et les couleurs chaudes (rouge) au sud-

ouest. 

A partir des morphologies et des caractéristiques actuelles du talus, un découpage en grands 

ensembles est proposé (Fig. VI.30) : 

- A : du profil 1 au profil 3 : 1,2 millions de m3  

- B : du profil 3 au profil 7 : 5 millions de m3  

- C : du profil 7 au profil 11 : 5,8 millions de m3 

- D : du profil 11 au profil 15 : 6,1 millions de m3 

- E : du profil 15 au profil 21 : 11 millions de m3 

- F : du profil 21 au profil 27 : 3,6 millions de m3 

- G : du profil 27 au profil 33 : 4,1 millions de m3 

Ces ensembles font 2 à 3 km de large chacun et sont centrés sur les talus présentant les 

longueurs les plus importantes (Profils 5, 9, 13, 18) (Fig. VI.31). Le talus montre des volumes très 
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différents de part et d’autre de la valleuse de Cauville : (1) au nord, des faibles volumes et (2) au sud, 

des volumes 2 à 3 fois plus importants que ceux du nord. 

Le secteur le plus volumineux est le secteur E avec près de 11 millions de m3 (soit 30 % du 

volume total) réparti sur 3 km du littoral sur la moitié nord d’Octeville-sur-mer et le début de 

Cauville-sur-mer (Le Tronquay). Cet ensemble est limité au sud par la valleuse du Fond du Val et au 

nord par la valleuse de Cauville-sur mer (Fig. VI.32).  

 

Fig. VI .32 : Volume du talus estimé en 2008 entre le Cap de La Hève et Saint-Jouin Bruneval. Les mouvements gravitaires 

sont reportés par unités de volumes avec le nombre d’évènement sur la période historique et les dates des évènements 

gravitaire sur la période 1985-2008. La longueur des talus est indiqué par les flèches (rouge : talus courts et vert : talus longs). 

Toutes les unités de volumes semblent en fait limitées par au moins une valleuse (Fig. VI.32). 

Ainsi, le Fond d’Ignauval sépare les secteurs A et B, la valleuse du Croquet limite les secteurs C et D 

et la valleuse Boucherot borde au nord le secteur G. Les secteurs B et C montrent des plus forts 
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volumes de talus au niveau des zones anthropisées des décharges de Dollemard et de la Base de 

l’OTAN (Fig. VI.32).  

Le secteur du Cap de La Hève (secteur A) fait partie des secteurs où le volume de talus est le 

plus faible alors que d’importants mouvements historiques y ont été rapportés. Cette constatation peut 

s’expliquer par la proximité et l’accès facile du Cap de La Hève depuis la ville du Havre contrairement 

au reste du trait de côte où les valleuses sont peu nombreuses. Le nombre d’évènements historiques 

présente donc un biais et les observations de mouvement de terrain ainsi que les taux d’érosion évoqués 

au Cap de La Hève ne sont valable qu’au Cap de La Hève et ne sont pas forcément représentatifs du 

comportement global de la falaise le long du trait de côte. Néanmoins, les mouvements de terrain 

recensés au Cap de La Hève montrent une nette diminution depuis 1910 correspondant à la fin de la 

période de construction du Nice Havrais (1905) et des aménagements du port tels que la digue nord 

(1898-1905). Les nombreux prélèvements de matériaux étaient aussi essentiellement concentrés au 

Cap de La Hève, entrainant des crises de mouvements de terrain par des réactions en chaine supposées 

comme à la suite des effondrements successifs (1881, 1895, 1897) qui ont été exploités, provoquant 

sans doute l’effondrement de septembre 1905 (Lechevalier, 1967). 

Les deux derniers mouvements de terrain d’ampleur en 2001 et en 2013, distants d’environ 

1 km, ont affecté le secteur E (le plus volumineux) dans sa partie sud. Des mouvements récents du pied 

de falaise ont été cartographiés entre 2006 et 2011 sur le littoral d’Octeville-sur-mer (unités de volume 

D et E). 
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Chapitre VII  Quantification des taux d’érosion 

 

 

L’objectif de ce chapitre est de présenter l’évolution du trait de côte rocheux du territoire de la 

CODAH sur la période 1939-2008. Tout d’abord, une présentation de l’état des connaissances est 

faite sur les méthodes et l’estimation des taux d’érosion en Manche orientale (7.1). Sont ensuite 

présentées les données utilisées et la méthodologie de quantification des taux d’évolution des falaises 

(7.2). Puis, les objets morphologiques suivis pour l’analyse diachronique sont analysés (7.3), avec le 

haut de falaise (7.3.1), le haut de talus (7.3.2) et le pied de falaise (7.3.3). La comparaison des taux 

d’érosion calculés sur chaque objet géomorphologique a permis de déterminer plusieurs secteurs avec 

des mécanismes d’évolution gravitaires différents (7.4). Une évaluation du temps de formation du talus 

actuel a été réalisée à partir de la quantification du talus et du recul du haut de falaise (7.5). 

Finalement, l’impact des variations du niveau marin sur le pied de talus et sur la stabilité des falaises 

littorales a été étudié (7.6). 
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7.1 Les méthodes de l’analyse diachronique 

L’évaluation de l’évolution d’un littoral est basée sur un comparatif temporel de l’évolution du 

trait de côte permettant de quantifier les taux de déplacement en retraçant son évolution 

morphologique spatio-temporelle. Différentes méthodes peuvent être utilisées selon les secteurs, la 

disponibilité et la qualité des données induisant de grandes disparités d’estimation des taux 

(Costa et al., 2004). Les méthodes d’observation les plus courantes de l’évolution morphologique du 

trait de côte sont les suivantes (Bulteau and Garcin, 2011) : 

- suivi photographique et orthophotographie, 

- photogrammétrie,  

- relevés au tachéomètre, 

- relevés DGPS (Differential Global Positioning System), 

- relevés LiDAR (Light Detection and Ranging). 

Les premières études sur l’évolution du trait de côte ont utilisé la méthode de l’analyse 

diachronique définie comme l’étude de la transformation et de l’évolution d’un fait dans le temps à 

partir de divers documents cartographiques comme l’analyse de cartes anciennes, l’interprétation de 

photographies aériennes, des relevés sur le terrain et des enquêtes auprès des habitants (Grenier et 

Dubois, 1990). Pour les travaux anciens, les documents cartographiques étaient recalés 

géographiquement avec les données cadastrales (Précheur, 1960 ; Bialek, 1969). L’apparition du GPS 

a permis l’utilisation de points de calage au sol améliorant la qualité du calage et donc la précision 

finale de l’évolution du trait de côte (Costa, 1997). Cependant la précision des photographies 

aériennes, souvent au 1/20 000ème, entraine des erreurs dans la position de certains points après calage 

GPS (Costa, 2000). Les photographies aériennes présentent aussi des distorsions liées aux variations 

du relief au sol. Plus les variations de relief sont importantes et plus les erreurs de positionnement sont 

importantes. Ces incertitudes de positionnement des clichés photographiques sont inhérentes aux 

données et doivent être prise en compte lors de l’interprétation des données. Ces incertitudes peuvent 

atteindre 3 m au 1/10 000ème (Moore, 2000) et environ 7 m du 1/20 000ème au 1/30 000ème (Costa, 

2000). Le traitement des photographies aériennes s’est nettement amélioré au fil des temps avec 

notamment les techniques de photogrammétrie. Cette technique basée sur l’observation stéréoscopique 

permet de réduire les incertitudes du positionnement des photographies aériennes. Ainsi, les erreurs 

absolues sont généralement submétriques. L’évolution et l’apparition des capteurs photographiques ont 

permis aussi d’avoir des données de plus en plus fines et de plus en plus précises. Des MNT sont 

maintenant disponibles à partir de relevés photogrammétriques et LiDAR aves des précisions 
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décimétriques et permettent un suivi de l’évolution d’un versant côtier ou continental (Sallenger et al., 

2002 ; Casson et al., 2005 ; Collins et Sitar, 2008 ; Young et al., 2009). De nombreux auteurs à travers 

le monde ont utilisé l’analyse diachronique (Crowell et al., 1991 ; Dolan et al., 1980, 1991 ; Costa, 

1997, 2000 ; Moore, 2000 ; Henaff et al., 2002 ; Pierre et Lahousse, 2004 ; Cosson et al., 2005 ; 

Dornbusch et al., 2006 ; Niazi, 2007 ; Hapke et al., 2009 ; Faye et al., 2011) pour suivre l’évolution 

d’un secteur côtier en fonction du temps et définir des secteurs en érosion, accrétion ou stabilité. 

 

7.1.1 Les taux d’évolution en Manche orientale 

Les côtes de la Manche orientale, entre le Calvados et le Pas-de-Calais, enregistrent une 

érosion généralisée avec notamment près de 92 % du littoral naturel (hors ports et digues) de la Seine-

Maritime, 85 % du Pas-de-Calais et 75 % du Calvados en érosion (Eurosion, 2004, IFEN, 2006). 

Alors que l’érosion dans le département du Pas-de-Calais concerne les systèmes dunaires (Héquette, 

2010), toute la Côte d’Albâtre est concernée par l’érosion de ses falaises crayeuses ceinturées de part et 

d’autre par deux systèmes en accrétion que sont la Baie de Seine au sud et la Baie de Somme au nord 

(Fig. VII.1). 

 

Fig. VII .1 : Taux d’évolution du trait de côte entre la baie du Mont-Saint-Michel et la baie d’Authie (adapté d’après 

www.rolnp.fr). 
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Le secteur entre Antifer et Le Tréport a été largement étudié (Costa, 1997, 2000 ; ROCC, 

2001 ; Duperret et al., 2004, Costa et al., 2004). Ce trait de côte, constitué de falaises de craies 

verticales, présente des taux d’érosion moyens assez forts, en moyenne de 21 cm/an, avec de larges 

variations suivant les secteurs (Costa et al., 2004). Les taux les plus forts sont ainsi observés entre 

Saint-Valéry-en-Caux et Dieppe avec 28,7 cm/an alors que les taux d’érosion les plus faibles se situent 

au sud de Fécamp, avec 8,8 cm/an entre Antifer et Etretat, et 13,5 cm/an entre Etretat et Fécamp sur 

la période 1966-1995 (Costa, 2000) (Fig. VII.1). Des taux d’érosion du même ordre de grandeur 

(11-13 cm/an) ont été estimés pour la plateforme de Mesnil-Val par une datation par isotopes 

cosmogéniques (Regard et al., 2012). Les falaises anglaises de même nature que les falaises de la Côte 

d’Albâtre montrent des taux d’érosion de 11 à 57 cm/an (25-30 cm/en de moyenne) dans la craie de 

l’East Sussex (Dornbush, 2002) et de 5 à 35 cm/an (10 cm/an de moyenne) dans le Kent (Dornbusch 

et al., 2006).  

Le secteur d’étude de la pointe de Caux, entre le Cap de La Hève et le Cap d’Antifer, a peu été 

étudié et souvent de manière très ponctuelle et/ou localisée. Ces falaises littorales montrent un 

caractère instable historique se traduisant par des mouvements gravitaires récurrents. Aucun chiffre 

avéré de taux d’érosion n’est disponible sur ce secteur (Fig. VII.1) à part les estimations faites à partir 

des observations parcellaires (temps et espace) des mouvements historiques et des plans cadastraux 

anciens.   

A partir des évènements historiques, Lamblardie (1782) estime que le recul moyen du trait de 

côte au Cap de La Hève est d’environ 2 m/an. Cette estimation se base sur des titres anciens et sur une 

description de la ville du Havre en 1667 qui indique que, depuis son établissement en 1520, la pointe 

de La Hève a été détruite de plus de 200 pas (325 m). Lennier (1885) évoque 20 à 25 cm/an de recul 

dans les années où les éboulements sont importants. 

Prêcheur (1960) évoque des taux moyen d’érosion de 40 cm/an à partir de relevés cadastraux 

sur la période 1834 et 1894. Un taux de recul de 0,40-0,50 m/an de la falaise du Cap de La Hève est 

estimé entre 1830 et 1881 au Cap de La Hève (Evrard et Sinelle, 1980). Un recul moyen de 30 à 

40 cm/an est évalué sur le même secteur entre un levé cadastral de 1830 et un levé aérien de 1966 

(Bialek, 1969 ; LCHF, 1986). Cependant des variations notables des taux d’érosion sont estimées le 

long du trait de côte avec des taux de 0,50 à 1 m au Cap de La Hève en raison d’éboulements 

récurrents alors qu’à Saint-Jouin-Bruneval la falaise ne semble pas montrer d’évolution (LCHF, 1986). 

Par comparaison, les undercliffs de l’Ile de Wight, qui présentent une succession lithologique 

semblable aux falaises de la pointe de Caux, montrent des taux d’érosion moyens sur la période 1866-

1995 de 62 cm/an à l’ouest et entre 10 et 30 cm/an à l’est (Halcrow, 1997). 
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Ces estimations du taux d’érosion des falaises de la pointe de Caux ont le mérite d’exister mais 

il est cependant difficile de les interpréter tant les valeurs sont variables selon les sources, les auteurs et 

la période d’observation. Lechevalier (1967) indique que la composante anthropique de l’évolution, 

notamment au Cap de La Hève, présente des amplitudes variables aussi bien dans le temps que dans 

l’espace en indiquant que ces actions anthropiques (extraction de matériaux, construction 

d’aménagements portuaires, captage/drainage des eaux, …) ont été plus fortes par le passé et semblent 

être responsables de la surestimation historique des taux d’évolution. Ainsi, trois périodes d’évolution 

morphologique du Cap de La Hève peuvent être définies Lechevalier (1967): 

- 16e à la fin 18e/début 19e : érosion lente, efficace et croissante 

- début du 19e : accélération brutale de l’évolution morphologique du littoral due aux 

extractions en tout genre liées à l’urbanisation 

- fin 19e/début 20e, le bilan anthropique s’inverse progressivement avec une réduction des 

extractions par la convergence vers un état d’équilibre entre l’extension urbaine et la réalisation des 

ouvrages littoraux. Les actions anthropiques sont aujourd’hui dominées par la stabilisation et les 

atterrissements 

Les taux d’érosion moyens actuels seraient donc vraisemblablement inférieurs à 30-40 cm/an 

(Précheur, 1960 ; Bialek, 1969 ; LCHF, 1986) et plutôt de l’ordre de 20 cm/an comme observés sur le 

reste des falaises de la Côte d’Albâtre (Costa et al., 2004) (Fig. VII.1). Les mouvements gravitaires 

sont des évènements instantanés qui mobilisent d’énormes volumes de falaises induisant généralement 

une estimation faussée selon la fréquence et l’importance des mouvements de falaise.  

 

7.2 Méthodologie utilisée pour la quantification des taux 

d’érosion 

L’analyse spatio-temporelle du trait de côte a été réalisée à partir de photographies aériennes 

historiques sur le secteur d’étude de la CODAH du Cap de La Hève à Cauville-sur-mer. Une étude 

des tendances de l’évolution du trait de côte entre 1939 et 2008 a été réalisée ainsi qu’une 

quantification des taux d’érosion pour estimer les tendances d’évolution future du littoral de la pointe 

de Caux. 
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7.2.1 Photographies aériennes et marges d’erreur 

L’analyse diachronique a été faite à partir de deux photographies aériennes géorectifiées 

(géoréférencée et rectifiée) de 1939 et 1985 ainsi qu’une orthophotographie de 2008 (Fig. VII.2). Les 

couvertures géographiques des données photographiques ne sont pas les mêmes avec une couverture de 

la ville du Havre en 1939 soit 4 km de littoral, une couverture de la CODAH (Cap de La Hève à 

Cauville-sur-mer) en 1985 soit 12 km de littoral et une couverture de toute la pointe de Caux en 2008 

(Fig. VII.2). 

L’évolution du trait de côte a donc pu être étudiée sur deux zones : (1) un secteur sud de 4 km 

comprenant le littoral de Sainte-Adresse et du Havre suivi sur les périodes 1939-1985 et 1985-2008 

et, (2) un secteur nord de 8 km couvrant les communes d’Octeville-sur-mer et de Cauville-sur-mer 

suivi entre 1985 et 2008 (Fig. VII.2).  

 

Fig. VII .2: Emprise des photographies aériennes disponible sur le trait de côte. 



Chapitre VII . Quantification des taux d’érosion 

 

 

214  Sylvain Elineau 

Les prises de vues aériennes ont été réalisées par l’IGN pour les photographies aériennes de 

1939 (1/20 000ème) et 1985 (1/10 000ème) et par un partenariat VDH (Ville du Havre)-CODAH -

GPMH  (Grand Port Maritime du Havre) pour l’orthophotographie de 2008. Les photographies 

aériennes présentent des échelles et donc des résolutions différentes (Fig. VII.3). 

Ces données présentent donc des caractéristiques différentes qui se traduisent par des erreurs 

quadratiques moyennes après corrections géométriques de ±10,8 m pour 1939, estimée entre ±5 et 

±10 m pour 1985 (valeur retenue ±7,5 m) et de ±0,3 m pour 2008. La marge d’erreur maximale lorsque 

l’on compare les données de 1939 et 1985 est donc de ±18,3 m (±10,8 m et ±7,5 m) soit une erreur 

moyenne de ±9,15 m. La marge d’erreur entre les photographies de 1985 et 2008 est plus faible avec 

une erreur maximale de ±7,8 m et une erreur moyenne de ±3,9 m. 

 

Fig. VII .3: Extrait des photographies aériennes utilisées pour l’analyse diachronique (Quartier du Nice-Havrais, Cap de La 

Hève): 1939 (a), 1985 (b) et 2008 (c). 

 

7.2.2 Les lignes de référence : indicateurs morphologiques 

Entre le Cap de La Hève et le Cap d’Antifer, les falaises littorales présentent un talus d’éboulis 

en pied de falaise. Cette morphologie de falaise a donc conduit à la définition de trois indicateurs 

morphologiques de suivi du trait de côte : (1) le haut de falaise, (2) le haut de talus et (3) le pied de 

talus. Au final, 9 tracés (lignes de référence) de suivi du trait de côte ont été réalisés (3 indicateurs sur 3 

photographies) avec un figuré différent pour l’objet morphologique considéré et par une couleur 

différente pour la date de la photographie aérienne. 
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Les falaises littorales présentent un dénivelé de 80 à 100 m entre le pied de falaise (haut de 

plage) et le sommet de la falaise. Ce relief induit donc des distorsions corrigées géométriquement lors 

des phases de géoréférencement et de géorectification réalisées par le SIGU. Cependant, les points 

d’amers permettant cette correction sont limités spatialement au plateau crayeux du sommet de falaise 

(intersections de routes, angles de bâtiments). La falaise littorale, du fait de son état naturel, n’est ni 

couverte par des routes, ni habitée.  

Cette hétérogénéité de répartition des points d’amers induit donc des marges d’erreur 

différentes avec une bonne correction des photographies aériennes dans les terres sur le plateau, alors 

que des accommodations de déformations sont observées à mi-hauteur et en pied de falaise, sur les 

extrémités des photographies aériennes. Le tracé du haut de falaise présente donc des marges d’erreur 

de géoréférencement plus faibles que le haut de talus et le pied de falaise. Le haut de falaise est donc 

utilisé pour la quantification des taux d’érosion des falaises littorales. L’erreur de calage en pied de 

falaise est difficile à estimer car aucun point des falaises littorales ne peut être considéré comme fixe.  

La photographie intermédiaire (1985) de l’étude diachronique montre trois zones où des 

problèmes de calage ont été détectés (Fig. VII.4). La première, située à la limite des communes du 

Havre et d’Octeville-sur-mer (profil 7), montre une ligne de découpage longue de 580 m laissant un 

décalage de 25 m en pied de falaise alors que le haut de falaise ne présente aucun décalage. La seconde 

zone, située à Ecqueville (Octeville-sur-mer, profil 16), montre aussi une ligne de découpage avec une 

absence de donnée sur environ 250 m en pied de falaise et ne semble montrer aucune déformation 

marquée sur le plateau crayeux.  

La troisième zone se situe à la valleuse de Saint-Andrieux au niveau des installations de la Base 

de l’OTAN. Cette zone, bien que subissant des glissements de son talus de part et d’autre de la base de 

l’OTAN, peut être considérée comme fixe au niveau des installations bétonnées. La superposition de la 

photographie aérienne de 1985 et de l’orthophotographie de 2008, montrent des décalages maximaux 

en pied de falaise de 45 m (Fig. VII.4). Ces problèmes de calage sont du même ordre de grandeur 

(25 m), transversalement à la côte, que ceux observés un peu plus au sud. De même, la deuxième zone 

présentée ci-dessus (Ecqueville), a subit un mouvement gravitaire majeur le 4 août 2001 avec une 

avancée du pied de l’ordre de 40 m mais indique une variation de 60 m entre 1985 et 2008. Cette 

différence, de l’ordre de 20 à 25 m semble correspondre aux décalages du pied de falaise observés sur 

les autres zones. 
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Fig. VII .4 : Problème du calage du pied de falaise. a) Limite Le Havre-Octeville-sur-mer, b) Ecqueville (Octeville-sur-mer et 

c) Base de l’OTAN (Octeville-sur-mer). 

La photographie aérienne présente vraisemblablement un décalage continu de son pied de 

falaise de 25 m vers les terres depuis la limite entre les communes du Havre et d’Octeville-sur-mer 

jusqu’à Cauville-sur-mer. Une correction homogène de 25 m a donc été appliquée sur le pied de falaise 

afin de prendre en compte les décalages observés (Fig. VII.5). L’analyse de la morphologie des falaises 

montre que globalement la hauteur du talus est égale à la moitié de la hauteur de la falaise à quelques 

mètres près. Cette propriété morphologique a ainsi été utilisée, pour estimer, la correction à effectuer 

(12,5 m) sur le tracé du haut de talus, situé à mi-hauteur de la falaise (Fig. VII.5). 
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Fig. VII .5: Application des corrections géométriques utilisées pour la photographie de 1985 en fonction de la hauteur de 

falaise (augmentation des déformations du sommet de falaise vers le pied de falaise). 

Les taux d’évolution du pied de falaise et du haut de talus ont tout de même été calculés afin 

d’estimer les tendances d’évolution morphologique de l’ensemble de la falaise mais nécessitent une 

grande prudence d’interprétation.  

 

7.2.3 Méthode de calcul du taux d’érosion/accrétion 

Une fois les lignes de référence tracées pour les différentes photographies aériennes, la 

superposition des tracés permet de visualiser la mobilité des unités morphologiques selon les périodes 

considérées. Cette visualisation graphique est difficilement exploitable sous cette forme et nécessite la 

mise en place d’une méthode de quantification des variations des indicateurs du trait de côte  

(Fig. VII.6). Une méthodologie simple, déjà utilisée par d’autres études (Dornbush, 2002 ; Costa et al., 

2004 ; Dornbusch et al., 2006), a été mise en œuvre sous MapInfo afin de quantifier les déplacements 

des lignes de référence (Fig. VII.6). Le trait de côte a été découpé par des secteurs de 500 m 

eux-mêmes découpés tous les 50 m pour calculer l’évolution de chaque indicateur morphologique entre 

deux photographies aériennes (pied de falaise entre 1939 et 2008 sur la Fig. VII.6). Ces profils espacés 

de 500 m sont utilisés comme repères et serviront ensuite à décrire précisément la morphologie des 

falaises à partir des données LiDAR. 
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Fig. VII .6: Méthodologie de l'analyse diachronique et du calcul d'érosion/accrétion et exemple de tracé des lignes de référence 

sur le secteur de Dollemard sur les photographies aériennes (profil 3). 

Chaque secteur (500 m) ou sous-secteur (50 m) montre des variations de ces lignes de 

référence qui définissent des polygones représentant la différence entre les deux dates. Ces polygones 

représentent une surface soit d’accrétion, soit d’érosion en fonction de la localisation du tracé le plus 

récent par rapport au plus ancien. Un signe négatif a été attribué aux polygones en érosion, c'est-à-dire 

que le tracé le plus récent est le plus proche de l’intérieur des terres et inversement, un signe positif a 

été attribué aux polygones en accrétion (Fig. VII.6).  

La somme des superficies des polygones en accrétion et en érosion a été faite pour chaque 

secteur et sous-secteur afin de déterminer si ceux-ci sont en moyenne en accrétion ou en érosion  

(Eq. VII -1).  

 �5�Q�N�B�=�?�A �@�"�±�R�K�H�Q�P�E�K�J (�I �6) =  Í
�O�Q�N�B�=�?�A�O �@�A�O 

�L�K�H�U�C�K�J�A�O 
�A�J �=�?�?�N�±�P�E�K�J

F Í
�O�Q�N�B�=�?�A�O �@�A�O 

�L�K�H�U�C�K�J�A�O 
�A�J �±�N�K�O�E�K�J

 (Eq. VII -1) 

L’érosion/accrétion moyenne par secteur est calculée en divisant la superficie précédemment 

calculée par la largeur du secteur en front de falaise (50 ou 500 m) (Eq. VII-2). 

 �8�=�N�E�=�P�E�K�J �I�K�U�A�J�J�A (�I ) =
�5�Q�N�B�=�?�A �@�ñ�±�R�K�H�Q�P�E�K�J

�.�=�N�C�A�Q�N �O�A�?�P�A�Q�N
 (Eq. VII -2) 
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Le taux d’érosion/accrétion (m/an) peut finalement être calculé en divisant l’érosion/accrétion 

(m) par la période entre les deux photographies aériennes (an) (Eq. VII-3).  

 �6�=�Q�T �@�ñ�±�R�K�H�Q�P�E�K�J(�I . �=�J) =
�8�=�N�E�=�P�E�K�J �I�K�U�A�J�J�A

�2�±�N�E�K�@�A �@�"�K�>�O�A�N�R�=�P�E�K�J
 (Eq. VII -3) 

Les tracés des lignes de références ont été comparés sur des sous-secteurs de 50 m et sur des 

secteurs moyennés sur 500 m sur les périodes 1939-1985 (46 ans) et 1985-2008 (23 ans) couvrant 

respectivement 4 km et 12 km du littoral à partir du Cap de La Hève.  

 

7.3 Les taux d’évolution 

7.3.1 Evolution du haut de falaise 

Entre 1939 et 1985 (46 ans), le haut de falaise du secteur sud, situé sur les communes du 

Havre et de Sainte-Adresse, est en recul global (excepté localement entre les profils 6 et 7) avec une 

moyenne de plus de 11 m soit un taux d’érosion de 0,25 m/an (Fig. VII.7 et Fig. VII.8). Les taux 

d’érosion, généralement compris entre 0,10 m/an et 0,40 m/an, montrent des alternances bien 

marquées. Les taux d’érosion du haut de falaise dépassent 0,50 m/an, sur environ 700 m du trait de 

côte des communes du Havre et de Sainte-Adresse (4 km), atteignant des valeurs maximales de pic à 

0,68 m/an (Fig. VII.7). 

 

Fig. VII .7: Taux d’érosion du haut de falaise sur les périodes 1939-1985 et 1985-2008. 

Sur la période 1985-2008 (23 ans), l’évolution du haut de falaise du secteur sud est plus faible 

avec un taux moyen d’érosion de 0,06 m/an (Fig. VII.7). La moitié du haut de falaise de ce secteur 
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montre une faible avancée (2,5 m en moyenne) pouvant correspondre à la marge d’erreur de la 

photographie de 1985. Les taux d’érosion les plus importants (> 0,50 m/an) se concentrent sur 3 zones 

distinctes d’environ 150 m de long chacune (Fig. VII.7 et Fig. VII.8). Ces trois zones correspondent à 

des mouvements gravitaires dont le plus important à eu lieu en janvier 1998 au niveau de la décharge 

de Dollemard (profil 5). Ces mouvements gravitaires sur la période 1985-2008 semblent correspondre 

à des zones montrant de faibles évolutions sur la période 1939-1985.  

 

Fig. VII. 8: Evolution du haut de falaise entre 1939 et 2008. 

L’évolution du haut de falaise entre 1939 et 2008 montre, sur les communes du Havre et de 

Sainte-Adresse, une opposition de comportement avec des alternances de périodes de recul et de 
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stabilité. Cette variation de comportement pourrait correspondre au cycle d’évolution évoqué pour les 

falaises subverticales de craie (Evrard et Sinelle, 1980). Cependant, cette évolution contrastée dans le 

temps du haut de falaise pourrait résulter d’une action anthropique majeure : la mise en place des 

décharges de Dollemard. L’évolution du comportement des falaises de ce secteur sud serait donc à 

préciser avec des photographies aériennes intermédiaires afin de mieux mettre en évidence l’impact des 

décharges. 

Entre 1985 et 2008, les taux d’érosion du haut de falaise sont plus forts vers le nord et en 

particulier sur le littoral d’Octeville-sur-mer (0,22 m/an, profils 7 à 19) (Fig. VII.8). Les valeurs les 

plus importantes se localisent au niveau des valleuses de Saint-Andrieux (0,34 m/an sur 1 km), du 

Croquet (0,57 m/an sur 500 m) et du Fond du Val (0,61 m/an sur 250 m). A Ecqueville (profil 16, 

Octeville-sur-mer), l’effondrement du 4 août 2001 a entrainé un recul du haut de falaise de 20 à 25 m 

sur un peu plus de 150 m de longueur. Ce mouvement récent correspond à une perte brutale de terrain 

qui se traduit dans cette analyse par un taux d’érosion local de 1 m/an. Ce mouvement gravitaire 

permet de rappeler une notion importante sur les taux d’érosion : un taux d’érosion permet sur une 

période d’observation longue d’appréhender le recul moyen d’un secteur, cependant, ce recul se fait 

brutalement de plusieurs mètres lors d’un mouvement de terrain. 

En synthèse, le haut de falaise présente un taux moyen d’érosion de 0,18 m/an entre 1985 et 

2008 sur l’ensemble du littoral entre Sainte-Adresse et Cauville-sur-mer. Les taux d’érosion maximum 

atteignent 1 m/an (valleuses du Croquet et du Fond du Val) résultant de mouvements gravitaires 

importants. 

 

7.3.2 Evolution du haut de talus 

Entre les photographies aériennes de 1939 et 1985, le haut de talus de Sainte-Adresse et du 

Havre est en érosion générale sur tous les secteurs avec une moyenne de recul de 0,46 m/an soit un 

recul moyen de 21,1 m (Fig. VII.9). Seule une portion de littoral de 300 m, entre les profils 6 et 7, 

montre des taux d’érosion faibles inférieurs à 0,10 m/an (recul total de 5 m). Les valeurs maximales 

atteignent 1 m/an de taux d’érosion (profil 4 et entre le profil 7 et 8). 

Sur la période 1985-2008, le haut de talus montre les mêmes tendances que le haut de falaise 

avec des reculs plus importants sur le littoral de la commune d’Octeville-sur-mer (0,35 m/an)  

(Fig. VII.9). Le taux d’érosion moyen du haut de talus de l’ensemble du secteur d’étude est de 0,10 

m/an. L’évolution du haut de talus montre des taux contrastés avec des avancées au sud (Sainte-

Adresse (0,28 m/an) et Le Havre (0,04 m/an)) et au nord (Cauville-sur-mer (0,57 m/an)) alors que le 

centre (Octeville-sur-mer) est en érosion générale (0,35 m/an) (Fig. VII.9). Les reculs les plus 
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importants (0,56 m/an) sont observés autour de la valleuse du Fond du Val avec notamment le 

mouvement gravitaire de 2001 un peu au nord de celle-ci. 

 

Fig. VII .9: Evolution du haut de talus entre 1939 et 2008. 

En synthèse, entre 1985 et 2008, le haut de talus montre 4 secteurs principaux : 

- secteur nord 2 (profils 21à 23) : un taux important d’accrétion de 0,70 m/an, 

- secteur nord 1 (profils 18 à 21) : secteur très contrasté d’accrétion moyenne de 0,05 m/an 

mais montrant des taux entre 0,71 m/an d’érosion jusqu’à 0,51 m/an d’accrétion, 

- secteur central (profils 6,5 à 17) : taux d’érosion de 0,38 m/an, 

- secteur sud (profils 1 à 6,5) : taux d’accrétion de 0,14 m/an. 



Chapitre VII . Quantification des taux d’érosion 

 

 

Sylvain Elineau  223 

7.3.3 Evolution du pied de falaise 

L’évolution du pied de falaise observée entre 1939 et 1985 soit 46 ans entre le Cap de la Hève 

et Octeville-sur-mer (profils 1 à 8) présente une alternance de secteurs en érosion (profils 1-4 et 6-8) 

et de secteurs en accrétion (profils 4-6) (Fig. VII.10). Les secteurs en accrétion (0.24 m/an de 

moyenne), larges d’environ 1 km, correspondent aux décharges de Dollemard qui se sont mises en 

place en 1962. Cette action anthropique ne reflète pas la tendance érosive observée sur les secteurs 

naturels. Des déversements de matériels réguliers ont ainsi alimenté le talus pré-existant entrainant un 

glissement des cônes de déversements en 1982 (100 000 m3) avec une avancée du pied de talus 

d’environ 50 m. Le maximum d’avancée résultant sur la période 1938-1985 atteint 30 m au niveau du 

profil 5. 

Hormis, cette accrétion d’origine anthropique, le pied de falaise montre plutôt une érosion 

avec des taux d’érosion de 0,43 m/an au sud des décharges et de 0,67 m/an au nord. Les taux d’érosion 

dépassent localement (400 m cumulés) 1 m/an soit un recul de 45 m entre 1939 et 1985. 

Sur la période récente (1985-2008), le secteur de Sainte-Adresse-Le Havre ne montre pas du 

tout la même évolution du pied de falaise. Celui-ci montre une évolution saccadée avec une alternance 

de petits secteurs en érosion et en accrétion (Fig. VII.10). Cinq zones de 100 à 250 m de large 

présentent une avancée supérieure à 15 m entre 1985 et 2008 soit un taux d’acrétion supérieur à 0,50 

m/an avec un maximum de 1,70 m/an entre les profils 3 et 4. Au niveau des décharges de Dollemard, 

deux lobes se distinguent nettement. Celui situé le plus au nord (profil 5) fait environ 250 m de large 

et correspond à un glissement de 50 000 m3 en 1998. L’érosion locale du Cap de La Hève (profil 1) 

peut provenir de deux causes peut-être concomitantes : (1) la courbure du trait de côte qui pourrait 

rendre le pied de talus plus sensible à l’érosion des houles de provenance d’ouest par rapport aux autres 

secteurs de côte et (2) la diminution des apports sédimentaires du nord vers le sud par le blocage de la 

dérive littorale. Au nord des décharges de Dollemard (profils 6 à10), une avancée générale du pied de 

falaise est observée avec un taux d’accrétion moyen de 0,15 m/an. Les profils 10 à 16 indiquent ensuite 

un recul présentant un taux d’érosion moyen de 0,24 m/an. L’évolution du pied de falaise change 

brutalement au niveau d’Ecqueville (profil 16) où une avancée importante atteignant un maximum de 

près de 60 m (2,5 m/an) est observée suite au mouvement gravitaire de 2001. Au nord de ce 

glissement, les taux d’accrétion diminuent mais restent fort avec une moyenne de 0,9 m/an. 
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Fig. VII .10: Evolution du pied de falaise entre 1939 et 2008. 

En synthèse, sur la période 1985-2008, le pied de falaise est dissocié en 3 secteurs principaux 

avec : 

- un secteur nord (profils 16 à 23) : taux d’accrétion important de moyenne 0,9 m/an 

- un secteur central (profils 10 à 16) marqué par une érosion de moyenne 0,24 m/an 

- un secteur sud (profils 1 à 10) très contrasté montrant un taux d’accrétion moyen de 

0,13 m/an 
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7.3.4 Synthèse des taux d’érosion 

Les taux d’estimation des trois unités morphologiques des falaises de la pointe de Caux ont été 

suivis, entre 1939 et 1985, sur les communes sud du Havre et de Sainte-Adresse et, entre 1985 et 

2008, sur l’ensemble du littoral de la CODAH. Au vue de la morphologie des falaises littorales, le haut 

de falaise est plus représentatif et plus précis que le haut de talus et le pied de falaise. 

Le taux d’érosion de la partie supérieure des falaises taillées dans la craie a été estimé à 

0,18 m/an. Ces taux d’érosion sont du même ordre de grandeur que ceux calculés pour les falaises 

subverticales de la Côte d’Albâtre (Costa et al, 2000, 2004). Les taux d’érosion du haut de falaise sont 

amplifiés localement aux niveaux des valleuses (Fond du Val, Croquet Saint-Andrieux) car celles-ci 

drainent en bordure de falaises les eaux vers la mer et induisent donc des circulations plus importantes 

d’eau pouvant entrainer une déstabilisation plus fortes de ces secteurs de falaises. L’évolution du haut 

de falaise est bien corrélée avec celle du haut de talus qui présente un taux d’érosion moyen de 

0,10 m/an (estimation moins précise que le haut de falaise).  

La dynamique du pied de falaise est à dissocier du haut de talus et du haut de falaise qui 

prennent en compte le recul de la craie. Cette évolution s’avère plus mobile avec des taux 

d’accrétion/érosion 2 à 3 fois plus importants que le haut de talus (contact talus/craie) et le haut de 

falaise (contact argiles à silex/plateau) due à une dynamique gravitaire particulière du talus et/ou aux 

actions météo-marines variables le long du littoral. Le pied de falaise est constitué de roches argilo-

marneuses et de roches éboulées (craie, argiles à silex) provenant de la partie supérieure de la falaise. 

L’aggradation du pied de falaise résulte de la combinaison entre la déstabilisation du talus et son 

étalement gravitaire. 

 

7.4 Mécanismes d’évolution gravitaire (1985-2008) 

Les mécanismes d’évolution gravitaire s’appliquent sur l’ensemble de la falaise et nécessitent 

une analyse couplée du pied de falaise, du haut de talus et du haut de falaise (Fig. VII.11). Cette 

analyse permet de segmenter le trait de côte en plusieurs secteurs d’évolution morphologique différente 

selon l’évolution de chaque objet géomorphologique. 

Les zones qui présentent un recul du haut de falaise important correspondent à des secteurs 

affectés par des mouvements gravitaires (nord de la valleuse du Fond du Val et Décharges de 

Dollemard) (Fig. VII.11). Ces mouvements indiquent des reculs du haut de falaise de 10 à 20 m sont 

généralement associés avec un recul du haut de talus et une avancée du pied de falaise. Ces avancées du 
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pied de falaise post-mouvement gravitaire semblent être globalement 2 fois plus importantes que le 

recul du haut de falaise observé (Fig. VII.11).  

 

Fig. VII .11: Relation entre les taux d’évolution de la falaise calculés pour chaque objet géomorphologique entre 1985 et 2008 

et la localisation des mouvements gravitaires récents. Les flèches indiquent les secteurs en érosion (rouge) ou en accrétion 

(vert). 

Sur la période 1985-2008, le pied de falaise montre une évolution contrastée (érosion ou 

accrétion) tandis que le haut de talus et le haut de falaise sont en érosion continue (excepté localement, 

et notamment en bordure du secteur d’étude). Ces évolutions des trois unités morphologiques 

définissent plusieurs secteurs, en fonction des mouvements gravitaires affectant les falaises, mais aussi 

en fonction de réajustements locaux du pied de falaise seul. 
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7.4.1 Secteur Nord 

Au nord de la valleuse du Fond du Val (profils 14 à 23), les falaises montrent des mouvements 

gravitaires récurrents. Entre 1985 et 2008, les falaises littorales situées entre la valleuse du Fond du Val 

et celle de Cauville ont ainsi été marqués par des mouvements de terrain importants de décembre 1999 

(360 000 m3), d’août 2001 (400 à 500 000 m3). La valleuse du Fond du Val a subit plus récemment, en 

février 2013, un mouvement gravitaire d’environ 250 000 m3. 

Ces mouvements gravitaires induisent un recul moyen de 0,21 m/an sur le secteur avec des 

variations importantes des taux calculés selon les zones effondrés. Ces taux d’érosion tendent à 

diminuer vers le nord avec un taux d’érosion de 0,10 m/an entre les profils 20 et 23 alors que le taux 

d’érosion est de 0,27 m/an entre les profils 14 à 20.  

Les mouvements gravitaires se traduisent aussi en pied de falaise par l’avancée généralisée du 

talus d’environ 0,90 m/an. Les avancées les plus importantes sont observées au niveau des glissements 

avec un maximum de 2,5 m d’avancée au niveau de l’évènement gravitaire de 2001. 

Les falaises du nord d’Octeville-sur-mer et, dans une moindre mesure, celles de Cauville-sur-

mer, seraient affectées par un glissement en masse de l’ensemble de la falaise, déplaçant par 

mouvement gravitaire rotationnel l’ensemble du profil de falaise et conduisant à un recul du haut de 

falaise et une avancée du pied de falaise (Fig. VII.12). On peut penser que l’avancée instantanée du 

pied de talus de 40 à 50 m, lors de mouvements gravitaires majeurs, perturbe la dynamique 

sédimentaire en diminuant voire en stoppant temporairement le transit littoral se faisant du nord vers 

le sud tout comme un ouvrage artificiel transversal peut le faire. 

 

Fig. VII .12 : Superposition diachronique de profils topographiques LiDAR montrant les mécanismes de glissement de masse 

du profil 18 (secteur nord) entre 1985 et 2008. 
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7.4.2 Secteur Central 

Le secteur de falaise situé en zone centrale entre les décharges de Dollemard et la valleuse du 

Fond du Val (profils 6 à 14) montrent à la fois un recul du haut et de mi-falaise (Fig. VII.11). Le pied 

de falaise montre quant à lui deux zones distinctes sur ce même secteur avec (1) une avancée modérée 

(0,15 m/an) entre les décharges de Dollemard et la Base de l’OTAN avec des glissements et des 

éboulements et (2) un recul relativement important (0,24 m/an) entre la Base de l’OTAN et la valleuse 

du Fond du Val (Fig. VII.11). 

La partie nord de ce secteur central (profils 10 à14), long de 2 km, montre un recul du pied de 

falaise (0,26 m/an) du même ordre de grandeur que le recul du haut de talus (0,24 m/an) et que le haut 

de falaise (0,29 m/an) (Fig. VII.11). Cette constatation induit que le même volume est globalement 

érodé en haut de falaise et en pied de falaise. Ce secteur de falaise ne montre pas de mouvement 

gravitaire majeur sur la période 1985-2008. On peut donc supposer que cette portion du trait de côte 

évolue lentement avec des mouvements gravitaires de faible ampleur qui sont progressivement érodés 

entrainant une translation du profil de la falaise vers les terres (Fig. VII.12). 

 

Fig. VII .13 : Superposition diachronique de profils topographiques issus des données LiDAR montrant une érosion générale 

de l’ensemble du profil 13 (secteur central) entre 1985 et 2008. 

Le glissement récent de pied de falaise à Octeville-sur-mer (profil 13), détecté sur les 

orthophotographies analysées dans le cadre de cette thèse, indique une évolution rapide entre 2008 et 

2011 (Fig. V.32 à Fig. V.34). En effet, la formation de plusieurs loupes de glissement (avancée du pied 

de falaise et tassements de quelques mètres) témoigne d’un début de déstabilisation de ce secteur de 

falaise qui était en érosion sur l’ensemble de son profil sur la période 1985-2008. Ces mouvements des 
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