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INTRODUCTION GENERALE

Thématique

« Les montagnes ne sont pas immobiles. Elles naissent, vivent et meurent. Elles bougent
sous nos yeux ; mais leur mouvement est imperceptible a 1’échelle humaine » (Mattauer, 1999).
Par cette phrase, I’auteur montre qu’une chaine de montagnes est un objet dynamique. Cette
dynamique résulte des interactions entre deux processus majeurs de la Géologie : la tectonique
qui génere les reliefs et ’érosion qui les détruit. Le climat et la sédimentation sont également des
processus trés importants car ils se situent en « amont » et en « aval » de 1’érosion. Le climat
contrdle la vigueur de I’érosion tandis que la sédimentation redistribue et préserve les produits de
1’érosion.

Pour représenter schématiquement cette dynamique, on peut construire un diagramme
organisé autour de ces quatre processus majeurs (fig.1). Les fléches indiquent comment (par quel
mécanisme) un processus est capable d’en influencer un autre. Certaines fléches sont
compensées par des mécanismes agissant en sens inverse. Cela définit des « boucles »
d’« actions » et de « rétroactions » qui peuvent étre positives (si le mécanisme amplifie le
processus qu’il affecte) ou bien négatives (s’il le réduit).

Par exemple, ce diagramme indique que la tectonique a pour effet principal de générer des
reliefs (fleche 1; fig.1). Les forces tectoniques (raccourcissement aux limites des plaques)
induisent une déformation (failles, plis) de la crolite terrestre qui souléve sa surface et crée des
topographies. Ces couplages influencent ’intensité des processus d’érosion de maniére soit
directe (fleche 2) soit indirecte (via le Climat ; fléches 3 & 4). Dans le premier cas, les reliefs
d’origine tectonique amplifient les processus d’érosion en augmentant les pentes topographiques
des versants (action positive). Cela accroit la fréquence des mouvements de masse (glissements
de terrain, effondrements, etc) et le pouvoir d’érosion des cours d’eaux (torrents de montagnes,
coulées de débris, etc.). Dans le second cas, les reliefs influencent la circulation des courants
atmosphériques, la répartition des précipitations et donc 1’intensité de I’érosion. Pour illustrer ce
mécanisme, on peut citer I’exemple des Pyrénées ou le climat du flanc sud (provinces du nord de
I’Espagne) est beaucoup plus sec que celui du flanc nord (départements du sud de la France).
Cette différence est liée aux reliefs des Pyrénées qui perturbent les circulations atmosphériques
et en particulier les vents chargés d’humidité provenant de 1’Océan Atlantique (vents
d’orientation moyenne NW-SE). Leur ascension forcée contre le flanc nord favorise la
condensation et accentue les précipitations. Au contraire, le flanc sud est « abrité » et recoit des
précipitations moins élevées.

Ces amplifications des processus d’érosion produisent d’importants volumes de sédiments
qui se déposent au pied des reliefs ou dans les océans (fléche 5). En retour, cette sédimentation
peut limiter I’érosion car elle protége d’une part le substrat rocheux des agents d’érosion (action
négative ; fleche 6). D’autre part, elle éléve la hauteur du niveau de base (limite entre les
segments en érosion et en sédimentation dans les cours d’eau) et modifie de ce fait la dynamique
des rivieres.

Les processus d’érosion et de sédimentation ont pour effet principal de retirer de la masse
rocheuse des reliefs et de stocker du matériel hors de la chaine. Ces modifications de 1’équilibre
des masses sur ou en périphérie de la chaine ont une conséquence sur son évolution et en
particulier sur I’activité des failles (fleches 7 & 8). Enfin, a I’échelle planétaire, la sédimentation
de matiéres riches en carbone (débris végétaux, carbonates) peut modifier le cycle du carbone
mondial et affecter les climats de la Terre (fleche 9).
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Figure Introduction : Schéma des couplages entre Tectonique-Erosion-Sédimentation-Climat dans les chaines
de montagnes (les différentes boucles d’action et rétroaction sont détaillées au chapitre 1.B).

Intérét scientifique et sociétal

Etudier les interactions entre la tectonique, 1’érosion et la sédimentation dans les chaines
de montagnes (ultérieurement mentionnées sous 1’abréviation « interactions TES ») a un intérét
aussi bien scientifique que sociétal. D’un point de vue scientifique, comprendre les couplages
entre ces différents processus participe a améliorer notre vision de la dynamique des chaines de
montagnes et donc de la dynamique de notre planeéte. Comment fonctionne-t-elle ? Quelle est
son histoire passée ? Quels sont les mécanismes et facteurs controlant son évolution ? Cette
derniére question fait bien évidemment le lien avec les questions actuelles de notre société qui
s’interroge sur 1’évolution a court et moyen terme du climat de notre planéte et de sa surface.
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Pour mieux comprendre 1’actuel, il faut avant tout analyser le passé pour lequel nous disposons
d’indices inscrits dans les roches et les paysages.

Par ailleurs, nous ignorons beaucoup de choses de 1’évolution des paysages a la surface de
la Terre. Quels paramétres contrélent leur formation et leur évolution ? Quels messages du passé
nous apportent-ils ? Comment a partir de leurs formes peut-on étudier les forces tectoniques qui
les ont créés ? A nouveau, ces questions scientifiques rejoignent un probléme crucial de notre
société : quelles sont les failles susceptibles de produire des séismes de forte magnitude dans un
futur proche ? L’identification de ces failles est fondamentale pour les populations vivant au pied
des chaines de montagnes car elles souhaitent connaitre les risques qu’elles encourent a vivre
dans leur ville. En cherchant a comprendre la dynamique des reliefs, il est nécessaire de
caractériser les failles actives qui en sont a 1’origine. Pour cela, il est essentiel d’analyser leur
« cinématique » (vitesse et orientation du glissement), leur géométrie et leur évolution a long
terme. Comprendre le risque associé a une faille active impose donc inévitablement d’apprécier
les couplages entre les forces tectoniques (a long terme) et la sismicité¢ (mesurable a court terme).
En cela, la « géomorphologie » (I’étude des formes de la Terre) fournit un outil indispensable
pour comprendre comment les paysages gardent des indices de I’activité passée des failles.

Problématique & Objectif de 1a Thése

Le piémont d’une chaine de montagnes, région située par définition au « pied » des
«monts » (ie, a leurs bordures), est un secteur-clef pour étudier les interactions TES et la
dynamique des reliefs. On peut y analyser des paysages (des « morphologies ») en cours de
formation et d’évolution. Les processus qui les controlent, les processus « morphogénétiques »
(littéralement qui « générent des formes »), y sont trés actifs. Pour preuve, on observe une
importante activité sismique dans les piémonts qui témoigne de leur déformation active
(tectonique). Il y a également les riviéres qui s’écoulent des reliefs et qui transportent les
particules arrachées sur les hauteurs (érosion). Enfin, le piémont réceptionne une grande partie
des volumes sédimentaires produits par [’érosion et les conserve dans des bassins
(sédimentation).

Dans les piémonts, 1’étude des interactions TES repose en partie sur I’analyse d’éléments
du paysage (escarpements de faille, terrasses, cones sédimentaires). En outre, elle se base sur
I’observation et le déchiffrage des strates préservées dans les bassins sédimentaires. L’ensemble
de ces données constitue des « marqueurs» (respectivement « morphologiques» et
« stratigraphiques ») qui témoignent de 1’histoire de la chaine de montagnes. Ils ont enregistré
dans leur forme, leur nature, leurs dimensions (etc.) des informations cruciales permettant de
reconstruire le fonctionnement et 1’évolution de la chaine. Ces informations sont souvent
difficiles a déchiffrer car I’observation de terrain ne représente qu’un instantané dans la longue
histoire d’évolution de la chaine de montagnes. Il s’agit d’un cliché du stade actuel dont
I’évolution passée est souvent inconnue. Aussi, les données de terrain demeurent souvent
limitées pour décrire comment les marqueurs abordés précédemment se forment et par quels
parametres leur évolution est régie.

L’objectif de ce travail est de documenter comment se forment et évoluent les
marqueurs morphotectoniques des piémonts et de comprendre comment ils enregistrent
I’histoire tectonique et climatique de la chaine. Pour cela, j’ai décidé de développer une
nouvelle approche expérimentale basée sur la modélisation simultanée des processus de
déformation orogénique (plis, failles) et des processus d’érosion-transport-sédimentation
(incision fluviale, glissement de versants). Cela a nécessité la conception et la mise en oeuvre
d’un nouveau dispositif expérimental (table de déformation, systéme d’érosion, banc de mesure)
et le développement d’un matériau analogique spécifique. J’ai étudié les piémonts de la chaine
du Tian-Shan (NW-Chine) afin de confronter les résultats des modeles aux données de terrain.
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Organisation du manuscrit

Ce manuscrit comporte cinq parties :

Dans la premiére partie, je présente un état de 1’art bibliographique sur la dynamique des
chaines de montagnes et des piémonts en particulier. Je me focalise sur les interactions entre les
processus de déformation tectonique et les processus de surface. Je détaille successivement les
théories sur la mécanique des chaines de montagnes, les processus de déformation et d’érosion-
transport, les marqueurs morphostructuraux et stratigraphiques que ces processus engendrent et
enfin les différents mécanismes de couplage TES au niveau d’une chaine et d’un piémont. Je
termine ce chapitre en exposant les problémes de terrain que cela souléve et justifie ainsi la
nouvelle méthodologie que j’ai développée. Cette synthése bibliographique permet également de
cerner les parametres de premier ordre qu’il convient de considérer pour modéliser 1’évolution
morphologique d’un piémont.

Dans une seconde partie, je présente la chaine de montagnes qui a fourni les exemples de
terrain d’interactions TES. Il s’agit de la chaine du Tian Shan, vaste massif topographique
localis¢ au nord-ouest de la Chine, a la frontiére avec le Kirghizstan et le Kazakhstan. Cette
chaine de montagnes a été choisie parce qu’elle représente un trés bel exemple naturel ou les
interactions TES dans le piémont sont nombreuses et bien préservées dans 1’enregistrement
géologique. Dans ce chapitre, je présente d’une part une synthése des principales données
géologiques et géophysiques dont on dispose actuellement sur cette chaine. D’autre part, je
m’intéresse a ses deux piémonts orientaux que je décris et compare d’un point de vue
morphométrique. Différentes relations sont mises en évidence entre les dimensions des cones
alluviaux et des bassins versants.

Dans la troisiéme partie, je présente les dispositifs expérimentaux destinés a étudier la
dynamique des piémonts de chaine. Pour cela, je commence par une synthése bibliographique
des différentes approches existantes en distinguant d’une part les dispositifs de type « sandbox »
qui mettent I’accent sur les processus tectoniques et les dispositifs de type « canal » et « erosion
box » d’autre part, qui privilégient les processus morphologiques. Je rappelle pour chacun de ces
dispositifs les principaux résultats qu’ils ont apportés a la compréhension de la dynamique des
reliefs. Je termine en présentant le dispositif développé durant cette these. Il couple les deux
approches précédentes et il est complété par un systéme de mesure inédit permettant de
quantifier la déformation des modeles. La topographie est mesurée grice a un systéme
d’interférométrie laser. La déformation horizontale de la surface des modéles est mesurée grace a
une technique de corrélation d’images.

Dans le quatriéme chapitre, je présente les matériaux expérimentaux utilisés pour la
modélisation expérimentale des interactions TES. Je débute par une synthése bibliographique sur
le « dimensionnement » des modeles (i.e., leur représentativité vis-a-vis de la nature) et expose
brievement les différents matériaux utilisés dans les précédents travaux. Ensuite, je décris les
parametres et criteres physiques qui ont guidé la recherche d’un matériau adapté au dispositif de
cette these. Il s’agit d’un matériau capable de se déformer et de s’éroder simultanément. Puis je
présente les différentes poudres et matériaux granulaires testés durant la thése et les résultats des
mesures de leurs propriétés physiques (granulométrie, densité, porosité, perméabilité). Je termine
enfin en décrivant le matériau composite retenu pour réaliser les expériences. Il s’agit d’un
mélange « quaternaire » (i.e., & quatre composants) dont les propriétés de déformation et
d’érosion-transport répondent, au premier ordre, aux critéres physiques définis précédemment.
Ses qualités de modélisation sont illustrées au moyen d’une comparaison morphologique entre
plusieurs marqueurs des mode¢les et de la nature.

Dans une cinquieéme partie, j’expose les principaux résultats expérimentaux obtenus durant
cette thése. Ces résultats sont confrontés aux mesures de terrain recueillies dans le piémont nord
du Tian Shan. Dans une premiere section, je décris le déroulement d’une expérience typique de
formation et d’évolution d’un piémont expérimental afin d’illustrer 1’importante dynamique
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morphologique d’un piémont et notamment la rapidité d’évolution de ses différents marqueurs
(riviéres, bassins versants, cones alluviaux, terrasses, etc.). Dans une seconde section, je me
focalise sur la formation, 1’évolution et 1’enregistrement de la déformation de deux types de
marqueurs morphotectoniques : les cones alluviaux et les terrasses. Je décris leur évolution
morphologique et morphométrique et analyse leur sensibilité¢ a la déformation du piémont. A
cette occasion, je présente et analyse les mesures de terrain que j’ai recueillies sur des terrasses
déformées du piémont nord du Tian Shan.

Enfin, dans un sixiéme et dernier chapitre, je discute les éléments de réponse apportés par
ce travail de thése a la problématique posée initialement. Je présente les avantages et les limites
de cette nouvelle approche de modélisation et je termine en énongant quelques perspectives que
ce travail ouvre pour la compréhension des interactions TES dans les chaines de montagnes.

Déroulement de la These

Ce travail de thése s’inscrit dans un programme de recherche initié il y a 5 ans visant a
coupler une déformation tectonique et des processus de surface réalistes pour analyser la
dynamique des reliefs d’une chaine de montagnes. Tout d’abord initié¢ dans le cadre d’un stage
de recherche de Master 1 (2003) puis de Master 2 (2004), ce projet a été financé par une
allocation de recherche du Ministére de la Recherche et de la Technologie et par plusieurs
programmes de recherche nationaux développés par I’Institut National des Sciences de 1’Univers
du CNRS (programmes Relief 2005, Eclipse). Lors de ce travail de thése, trois missions de
terrain ont été effectuées (de 2 a 3 semaines dans le Tian Shan et & Taiwan) afin d’observer et de
mesurer directement les objets a modéliser. Initialement, ce sujet de thése comprenait une
comparaison des deux orogeénes du Tian Shan et de Taiwan, mais il a été recentré sur la premicre
chaine en raison des contraintes de temps imposées par le développement de la nouvelle méthode
de modélisation et le traitement des données des deux terrains. Ces missions ont été réalisées
dans le cadre de programmes de collaboration internationale entre diverses Universités ou
Instituts francais (Université d’Orléans, Institut de Physique du Globe de Paris) et des
composantes étrangeres (Chinese Academy of Sciences, Beijing, Chine; Academia Sinica,
Taiwan ; National Taiwan University ; California Institue of Technology, Etats Unis). Durant ces
3 années de financement de I’allocation de recherche, j’ai disposé d’un poste de Moniteur
d’enseignement. Enfin, j’ai bénéficié d’un financement d’une année dans le cadre d’un poste de
demi ATER délivré par 1’Université¢ de Montpellier II. Ce supplément a été justifié par le temps
qu’a nécessité le développement de la nouvelle méthodologie (construction du dispositif,
recherche du matériau), sa validation et la confrontation des résultats expérimentaux aux
données de terrain.

Avant-propos :

J’ai distingué deux niveaux de lecture dans ce manuscrit. Ainsi, les passages encadrés et écrits
sur un fond grisé constituent un second niveau de lecture qui se destine aux spécialistes. Ces
passages n’en sont pas moins importants pour la compréhension du cadre scientifique de ce
travail, mais ils peuvent faire 1’objet d’impasses par un public moins avertis sans risquer de
manquer le cceur de cette thése.




16

Introduction Générale




Chapitre I : Dynamique des Piémonts de Chaine de Montagnes : Etat de ’Art 17

Chapitre 1

Dynamique des Piémonts
de
Chaine de Montagnes :
Etat de art

INTERACTIONS TECTONIQUE - EROSION - SEDIMENTATION - CLIMAT
DANS UN PIEMONT DE CHAINE

le"VIAT . Surrection des reliefs /7 :
(Pluviométrie) g EROSION / TRANSPORT
(Riviéres, glaciers,

glissements)

SEDIMENTATION
(Cones
alluviaux)

TECTONIQUE
(Failles, plis,
chargement

isostatique) Subsidence




18 Chapitre I : Dynamique des Piémonts de Chaine de Montagnes : Etat de I’Art

I. DYNAMIQUE DES PIEMONTS DE CHAINE : ETAT DE L’ART 19
A. PRISMES OROGENIQUES & PIEMONTS ....coicotiiiiiiiieiieiieitieteeetesteeteeteesteesseeesesseesseessesseassaessasssessesssesssessesssesseassenns
L. THEOTIES SUT I’ OFOZENESC.......c.eeeeeeeeeeieeieeee ettt ettt ettt ettt ettt e et e te st e s beebeeteebeeseeaeebesbeaseesesbeeseesensensensens
a)  Apercu historique des MOAEIES ANCIENS........ecueiririeieirieieeertee ettt ettt e et et e esesteneene st esseneeneesenes
D)  LatectoniqUeE deS PLAQUES ....cccveveuiieieiiieieieietetesietetete et ettt te et sesesesesesesesessesesessesesessesaseseseneasesesesesanesesensasesanens
D I o3 1 1 PRSP
) R D 1<3 11118 o ' DO SURRUSRRT
D) TNEEIEL SCICIEITIQUE ..viuiveeiniietiieteieiete ettt ettt ettt ettt ettt e e se s e e et ese s et e s et esesessesesensesaseaseseneasesesesesanensesensasesanens
3. Meécanique des PriSIeS OFOGENIGUES ...........ccoeueeuesueseeeeeseesteeieeiestestee e stestestessessessessessestessessesseeseesesseesessensessenes
a)  Modeles anciens.........ceceeeveereeeeiereeneeennnn
b) Modele du prisme critique de Coulomb...
¢) Une alternative : le modéle du « travail minimum » .......
B. INTERACTIONS TECTONIQUE-EROSION-SEDIMENTATION ......cccecevvieirienteeenreeenreesreenseeenseeenseeeseessssensesensesesessnnes
L. LES PrOCESSUS @F JOU.....c..eeui ettt ettt ettt e ettt e h et e et eh e bt et e e st e bt enbesaeenteenseeneenteens
a)  DEOTMALION CTUSTALE ....ouiveiieiieiiieteieiete ettt ettt ettt ettt et te s et eseseseesesensesese s esesensesesensesesensesesensesasensnns
b)  Erosion — transport — SEAIMENTALION .......c.eeveveririereriieteiietetistetesestesesesesesessesesesesesessesesesesasesseseseesesessssesessssesessssesanens
2. Les marqueurs des interactions Tectonique-Erosion-Sédimentation................c.ccocuviueiroenoenieniencenenenennenns
a)  Marqueurs MOTPROTECIONIQUES ......c.couerieieririeieietertetetesteste sttt eteeeseeteste st ese et esteneesesseneeneeseseneeseasenseneesesenseneesenseneeneasenes
b)  Marqueurs StratigraphiqUeES ........cceevriereerierereriereeirieeeeseeeeseseeeseseeesesenens
3. Quantification des interactions Tectoniques-Erosion-Sédimentation....
a)  Mesures MOrPhOMELIIQUES ......ecverveueerireerienieienieieneeteseeeereseeseeeereseeseeeeseseens
D) GEOCHIONOLOZIC ... vviuiteiiniietiieteieiete ettt ettt te et etes et e seseeeses e s eseseaseseseasesesensesenenseseseasesaneasesesesesanesesensasesanens
4. Couplages Tectonique-Erosion-Sédimentation-CIIMAL..............c..ccocueeiereseseseseeeeie e
a) Influence de la Tectonique sur le Climat, I’Erosion, 1a SEdimentation............cceceeveeiniereinieeinieeieeeseeseeseeeeneeens
b) Influence de I’Erosion sur la Tectonique, la Sédimentation, le ClMaL..........ccceveirreeirieeinieeieieeeseeeeseieesaeeenens
c¢) Influence de la Sédimentation sur la Tectonique, I’Erosion, le Climat
d) Influence du Climat sur I’Erosion, la Sédimentation, la Tectonique .....
e) Synthése des Interactions Tectonique-Erosion-Sédimentation-Climat a I’échelle d’une chaine de montagnes et
APUN PIEIMONL. ..ottt ettt st e et et et et e st et e e e st et et enees e et e sen e eseeseasenees et eneenees et eneese et enseneesensenseneesensenteneasenee 99
C. CONCLUSION, PROBLEMATIQUE ET OBJECTIFS DE CETTE ETUDE ......cooiviiiueeeitieereeeereeeteeenteeeveeenreesseeenseeeseeennes 100

Dans ce premier chapitre, j’effectue une revue bibliographique des travaux concernant la
dynamique des orogenes et des piémonts en me focalisant sur les interactions entre la tectonique,
I’érosion et la sédimentation (TES). Aprés une bréve présentation générale sur les chaines de
montagnes et leur formation, je décris I’objet de ce travail (le piémont) en exposant les raisons
ayant motivé ce choix. Ensuite, j’analyse plus spécifiquement les interactions TES dans les
piémonts de chaines. Pour cela, j’expose dans un premier temps les principaux mécanismes de
déformation et d’érosion-transport qui contribuent a leur évolution. Ensuite, je décris les
morphologies que ces différents mécanismes générent au cours de leurs interactions (marqueurs
morphotectoniques et stratigraphiques) et récapitule briévement les méthodes qui permettent de
les étudier et de les mesurer sur le terrain. Puis, je dresse un portrait des différentes interactions
TES et climat en prenant chacun des processus et en détaillant comment il influence les autres.
Enfin, je conclue en exposant comment ces interactions sont étudiées sur le terrain et en
présentant les informations précieuses qu’elles livrent pour comprendre ’histoire des chaines de
montagnes. Cela nous conduira aux problémes rencontrés actuellement sur le terrain et justifiera
la nouvelle méthodologie expérimentale développée durant ce travail de thése.



Chapitre I : Dynamique des Piémonts de Chaine de Montagnes : Etat de ’Art 19

. DYNAMIQUE DES PIEMONTS DE CHAINE : ETAT DE L’ART

A. Prismes orogéniques & Piemonts

L’expression « prisme orogénique » (du grec oros, montagne et gennan, engendrer) est
couramment employée en tectonique pour faire référence a une chaine de montagnes. Elle
désigne des portions déformées, comprimées et soulevées de la crolite continentale qui forment
des reliefs de plusieurs kilométres d’altitude.

CORDILLERE
AMERICAINE

{d'aprés Dolnguezet Heuret, 2002) _J,L‘x ~

SO o i |

Fig.l. 1: Carte du relief terrestre (cartographie de Dominguez & Heuret, communication personnelle). La
topographie de la Terre présente, au premier ordre, deux trés grandes structures orogéniques de convergence : le
systeme de la cordillére américaine (chaine Andine de subduction) et le systeme téthysien. Le premier est composé
des cordilleres nord-américaines (Rocheuses) et sud-américaines (Andes). Le second, tirant son nom de la
fermeture de I’ancien Océan Téthys, est composé de trés nombreux segments de chaines associés a des subductions
continentales : les chaines alpines (Alpes, Atlas, Apennins, Carpates, etc.), les chaines du Moyen-Orient (Alborz,
Caucase, Zagros), les chaines péri-himalayennes (Himalaya, Tibet, Tian-Shan, Qilian Shan, etc.) et les Pyrénées.

Le terme « chaine » est employé dés le début du XX°™ siécle par de nombreux géologues
(dont Argand, 1924) pour décrire la structure des montagnes d’Europe (Alpes, Pyrénées),
d’ Amérique (Appalaches, Andes) et d’Asie (Himalaya, Kun Lun Shan, Tian Shan). Par ce terme,
ils pointent une caractéristique morphologique fondamentale des montagnes actuelles : leur
asymétrie topographique. Cette asymétrie s’observe sur deux ordres de grandeur. A 1’échelle
planétaire, la Terre posséde aujourd’hui deux trés grandes ceintures orogéniques : les cordilléres
américaines et les chaines téthysiennes (fig.I.1 ; Mattauer, 1989). Toutes deux font plusieurs
dizaines de milliers de kilométres de longueur pour seulement quelques centaines de kilométres
de largeur. Ces « hyper-structures » sont découpées en plusieurs segments de taille plus réduite,
qui constituent autant de « petites » chalnes de montagnes. Ce sont par exemple les trés
nombreuses chaines du systéme alpin (Alpes, Atlas, Apennins, Carpates, Dinarides, Pyrénées...),
du Moyen-Orient (Caucase, Alborz, Zagros) et de 1’Asie (Himalaya, Tibet, Tian Shan, Gobi-
Altai, Qilian Shan, etc.).

L’expression « prisme orogénique », elle-méme synonyme de « prisme d’accrétion
tectonique » a €té popularisée par les travaux de Davis et al., (1983), que je détaillerai par la
suite. L’origine du terme « prisme » est ancienne car déja des géologues du XIX™™ comme
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Cadell (1889) I’ont employée. Par cette expression, I’accent est mis sur la structure interne de la
chaine de montagnes et les mécanismes de la déformation.

La généralisation des études sismiques depuis les années 1960-1970 a permis, grace a la
réalisation de grands profils, d’imager la structure interne des chaines de montagnes et étudier
leur structure profonde. Par exemple, pour les Alpes d’Europe (fig.1.2.A) et les Pyrénées
(fig.1.2.B), les profils et coupes géologiques correspondantes montrent trés distinctement la
structure triangulaire (prisme) composée d’unités chevauchantes imbriquées, empilées et
inclinées vers I’intérieur de la chaine (Molnar & Lyon-Caen, 1988 ; Cook & Varsek, 1994).

(d'aprés I'équipe ECORS-CROP Alpes, 1989
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(d'apres I'équipe ECORS Pyrénées, 1988 ; Issu de Roure et al., 1989)

Fig.l. 2 : Exemples de coupes géologiques interprétées grdace aux profils sismiques réalisés dans les Alpes et les
Pyrénées illustrant la structure interne des chaines (profil d’aprés ECORS-CROP, 1989 et ECORS-Pyrénées,
1988). Les encadrés définissent les piémonts de chacune de ces chaines.
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1. Théories sur I'orogenése

a) Apercu historique des modéles anciens

Les Hommes ont depuis toujours été¢ impressionnés par les montagnes. En particulier, ils ont longtemps été
intrigués par ’origine de leur altitude, la présence de fossiles marins a leurs sommets et 1’inclinaison des couches
géologiques (Gohau, 1983b). Que ce soient les philosophes grecs de I’ Antiquité (Aristote, Straton, Erathosthéne...),
les Naturalistes ou penseurs de 1’époque Moderne (Descartes, de Vinci, Sténon, Werner, etc.), tous émettaient des
hypotheéses, spéculations et théories, parfois audacieuses, pour expliquer I’origine des reliefs. L’enjeu était (reste)
énorme : Comprendre I’origine des chaines de montagnes participe a la compréhension du fonctionnement de la
Terre | Dans ce paragraphe historique, je ne rapporte que les théories invoquant la déformation de terrains
géologiques : ce sont les théories dites « tectoniques ». Je ne traite pas les théories « atectoniques » qui attribuent les
reliefs a des mouvements massifs du sol (affaissement du fond des océans) ou a des mouvements des eaux
(abaissement du niveau marin par €vaporation). Il est conseillé au lecteur de consulter les ouvrages spécialisés -
notamment les travaux de R. Gohau (1983a, 1983b, 2003) — s’il souhaite avoir plus de détails concernant ces
différents modéles. Les faits que je rapporte par la suite font la synthése de ces travaux.

1° Les chaines de Montagnes : Comment expliquer les observations et mesures ?

Depuis les premicres observations véritablement scientifiques de la structure des chaines de montagnes — travaux
de Saussure (1779 a 1796) et Dolomieu (1791) dans les Alpes, Palassou dans les Pyrénées (1781), Humboldt en
Amérique du Sud (1799) — de nombreux auteurs ont tenté d’expliquer 1’origine des reliefs et la déformation des
roches que I’on y observe. En tout premier lieu, I’inclinaison des couches stratigraphiques a longtemps posé
probléme. L’écossais James Hutton (1788, 1795) n’est certes pas le premier a avoir observé des variations rapides
de I’inclinaison des strates mais le mérite lui revient de les avoir interprétées comme le résultat probable d’une
histoire sédimentaire et tectonique. Son disciple et compatriote, James Hall, poursuit son travail et met en évidence
le r6le du raccourcissement dans 1’explication de ces géométries (voir le dispositif qu’il invente pour tester cette
hypothese : fig.III.1.A).

Cependant, jusque dans les années 1950, 1’origine des déplacements et les forces motrices expliquant ces
compressions horizontales sont longtemps restées problématiques. Plusieurs modéles se sont ainsi longtemps
cOtoyés et ont tenté d’expliquer le maximum d’observations et mesures géologiques ou géophysiques. Pour
synthétiser, 1’essentiel des données géologiques était de nature paléo-environnementale (stratigraphie,
paléontologie), structurale (géométrie des structures plissées ou chevauchées) et pétrologique (facies sédimentaire,
zonéographie des facieés métamorphiques). Les données géophysiques relevaient quant a elles pour partie des
mesures de gravimétrie initiées depuis le XVIII®™ siécle (expéditions de Condamine, Bouguer ou Maupertuis en
Laponie et Pérou en 1736-1737), des informations livrées par la sismologie (structuration concentrique de la Terre),
quelques mesures de géothermie (répartition du flux de chaleur) et du magnétisme des roches. La radioactivité des
roches était également connue depuis Becquerel (1896) et Pierre & Marie Curie (1898). Au milieu des années 1950,
si I’on essaie de dresser 1’état des lieux des théories orogéniques de 1’époque, on pourrait éventuellement les séparer
en deux catégories (Birot, 1958) :

a) Théorie accordant une prédominance aux mouvements verticaux

Selon cette théorie, les chalnes de montagnes tirent leur origine de la prédominance des mouvements verticaux.
Ceux-ci naissent de la différenciation d’un magma initial (en base ou a I’intérieur de la croiite) qui entraine des
variations de densité et des réajustements isostatiques compensatoires. Plusieurs auteurs (Rich, 1951 ;Van
Bemmelen, 1954) expliquent comment, sous I’effet de cette différenciation magmatique, il est possible de créer des
reliefs et des bassins géosynclinaux (expression du XIX“™ siécle relatant les bassins sédimentaires plissés, faillés
que I’on retrouve aux abords des chaines de montagnes ; fig.[.3.A). Le retour a 1’équilibre isostatique est réalisé
grace a des fluages visqueux en base de crotte et en surface. Ces mouvements superficiels plissent les s€diments du
bassin géosynclinal.

b) Théories accordant une prédominance aux mouvements horizontaux

D’autres théories invoquent des mouvements horizontaux comme mécanismes principaux pour rendre compte du
plissement et de 1’épaississement des séries orogéniques. Les agents responsables des déplacements horizontaux
proposés étaient :

La contraction thermique (Cordier, 1827 ; de Beaumont, 1829-1830 ; Dana, 1873 ; Jessen, 1943 ; Kober,
1952) : Telle une pomme qui se desseéche et qui se ride en surface, la crotite terrestre superficielle se plisse et de se
déforme pour accommoder la contraction qui accompagne le refroidissement global de I’intérieur de la planéte. En
raison d’un refroidissement différentiel entre les masses continentales et océaniques (dQi & un capital d’éléments
radiogéniques différent) ces enveloppes se rétractent a des taux différents sur une enveloppe « mantellique »
globalement en contraction. Les forces de contraction génerent des mouvements de « subduction » qui se localisent
aux frontieres des domaines continentaux/océaniques et forment des reliefs et bassins sédimentaires périphériques
(géosynclinaux).
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Les courants de convection : Suite a la découverte de la convection comme mode de transport de la
chaleur (Rumford, 1797), et leur description sous forme de cellules (ou rouleaux), Hopkins (1839) et Fisher (1881)
sont les premiers a I’appliquer a la Terre. La découverte de la radioactivité (Becquerel, 1896 ; Curie & Curie, 1898),
amenent de nombreux travaux a proposer que la production de chaleur d’origine radioactive soit le moteur de cette
convection (Ampferer, 1906 ; Schwinner, 1919 ; Bull, 1921 ; Kirsch, 1928 ; Holmes, 1928a & 1928b). Les cellules
de convection s’organisent sous la croute supérieure afin d’évacuer la chaleur des parties profondes. La localisation
des branches ascendantes et descendantes est influencée par la localisation des masses continentales. Celles-ci, plus
chaudes que les océans (en raison de leur richesse en éléments radioactifs), orientent les courants superficiels du
continent vers 1’océan (fig.1.3.B.1). En 1939, Griggs teste cette hypothése en réalisant un modele expérimental
composé d’une crolite de mazout et de sable flottant sur une solution de silicate de soude (fig.I.3.C). Il montre que
les mouvements de convection peuvent former des nappes de charriages et des chaines de montagnes.
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Fig.I. 3 : Apercu des théories orogéniques :A) Formation d’'une chaine de montagnes dans [’hypothese de Rich (1951) [modifié
d’apres Birot (1958)]. a) Le socle est recouvert sur la partie gauche par une épaisse série subsidente qui forme un isolant
thermique. b) L évacuation de la chaleur d’origine radioactive ainsi bloquée, la croiite se réchauffe et une ampoule magmatique
de faible densité se forme. Cette dilation volumique crée une poussée verticale (1) qui génére un bombement superficiel et des
reliefs. Un courant sous-crustal (2) se met en place afin de compenser cette surrection et creuse une fosse géosynclinale qui
recueille les sédiments érodés. Sur les bords, le socle glisse sous [’action de la pesanteur (3). c) Le glissement superficiel
comprime et plisse les sédiments du geéosynclinal (4). d). L’ ampoule magmatique se creve et génere du volcanisme et de
[’extension en surface (7). L’épaississement est maintenu par des flux crustaux (3) qui créent une racine sous la chaine. La
topographie se souléve par compensation isostatique (5) et provoque un courant sous-crustal qui pousse la fosse géosynclinale a
migrer vers ['avant-pays. B&C) Courant de convection et orogenéese (d’aprés Holmes, 1928a,b ; Griggs, 1939). 1) Schéma de
convection de Holmes (1928a,b). A une circulation convective planétaire guidée par le refroidissement général de la planéte, des
courants de convection de second ordre se mettent en place en raison des différences de contenu radiogénique entre les
continents et les océans. Les courants montants, localisés sous les continents, mettent ceux-ci en tension, les fracturent et les
entrainent, créant un nouvel océan entre les blocs disjoints. 2) Expérience analogique de Griggs (1939) employant une crotite de
mazout et sable flottant sur une solution de silicate de soude. Seul le tambour de gauche fonctionne et génére un courant de
convection ; celui de droite est arrété. Il agit comme un butoir qui permet le plissement du géosynclinal. D) La dérive des
Continents de Wegener (1929). Un super continent unique (le Gondwana) se fragmente au Carbonifére supérieur pour donner
naissance aux océans Atlantique et Indien. L’ océan Pacifique représente quant a lui I’Océan primitif.

La dérive des continents (Wegener, 1929 ; Argand, 1924) : La théorie proposée par Wegener en 1912
propose que les continents se déplacent en masse a la surface de la Terre (fig.1.3.D). Le Pacifique demeure un Océan
primordial et les océans Atlantique et Indien résultent de la fragmentation d’un super continent (le Gondwana). Il
invoque les forces centrifuges, les forces de marées (attraction du Soleil et de la Lune) et les forces d’attraction
directe des continents afin de mouvoir ces masses rocheuses. Le géologue suisse Argand inteégre cette idée au cours
de ses nombreux voyages a travers le continent eurasiatique (Argand, 1924). Son levé cartographique dans
différentes chaines (Alpes, Tibet, Himalaya, Apennin etc.) ’améne a proposer plusieurs coupes lithosphériques ou
la collision de deux continents conduit & une subduction d’un continent sous ’autre. Cela génére une zone de




Chapitre I : Dynamique des Piémonts de Chaine de Montagnes : Etat de ’Art 23

déformation localisée et limitée par des accidents tectoniques majeurs. Entre ces chevauchements de vergence
opposée, s’¢élévent les hauts-reliefs des chaines de montagnes.

Lorsque Hess découvre au début des années 1960 1’expansion des fonds océaniques, la preuve significative
manquant a I’établissement de la convection du manteau et de la dérive des continents semble apportée. Une théorie
globale reliant la dynamique interne du globe et son expression superficielle germe alors. Elle fournit un cadre
unificateur permettant de reprendre et réinterpréter I’ensemble des données pétrologiques, structurales et
géophysiques (Dewey & Bird, 1970). La mobilité des plaques et la convergence lithosphérique expliquent les
importants déplacements horizontaux (plusieurs milliers de kilomeétres), le raccourcissement et 1’épaississement
crustal observés dans les chaines de montagnes.

2° Quid de I’érosion ?

L’importance de 1’érosion dans la dynamique des chalnes de montagnes est connue depuis longtemps. Déja, les
Philosophes Naturalistes de 1’Antiquité — Aristote en premier — lui octroyaient une place significative dans
I’évolution des reliefs d’une chaine de montagnes permettant d’expliquer la production de matériel sédimentaire
détritique observé a leurs pieds (Gohau, 1983b). Avec le développement des idées autour de 1’isostasie, quelques
auteurs du début XX“™ siécle ont reconnu que 1’érosion devait avoir un effet sur 1’équilibre des masses dans une
chaine et donc une conséquence potentielle sur I’altitude de ses sommets (Nansen, 1928 ; Wager, 1933, 1937).
Cependant, jusque dans les années 1950 a 1980, I’érosion était trés peu étudiée car I’essentiel des efforts de
recherche portait sur la compréhension de la structure des chalnes de montagnes et sur leur évolution tectonique. Les
processus de surface étaient bien évidemment invoqués afin de rendre compte, par exemple, de 1’exhumation des
unités métamorphiques de grande profondeur et des importants volumes sédimentaires rencontrés dans les bassins
sédimentaires d’avant-pays. Mais 1’érosion était simplement percue comme un agent capable de démanteler
progressivement les reliefs et non comme un possible levier pouvant influencer significativement la dynamique de la
chaine. Ce n’est que depuis une vingtaine d’années que des efforts de recherche ont été déployés dans cette direction
et que I’on a pu montrer progressivement I’importance des transferts de matieére sur la dynamique des chaines de
montagnes.

b) La tectonique des plaques

Je suppose ici que le lecteur est familier de la théorie de la tectonique des plaques : depuis
la création du plancher océanique au niveau des dorsales (accrétion), la fermeture du domaine
océanique (subduction océanique) et 1’orogenése (formation des premiers reliefs aériens :
subduction continentale). Comme synthése de cette théorie, je présente la figure 1.4 afin
d’illustrer un exemple de formation de chaine de montagnes suite a la collision entre deux
continents (d’apres Malavieille & Chemenda, 1997). L’objectif de ce diagramme est d’illustrer
simplement les grandes phases de la formation d’un orogeéne et tout particulierement d’y situer
I’échelle géographique et temporelle de mon travail.

Typiquement, la formation d’une chaine de montagnes débute par la fermeture d’un
domaine océanique (fig.[.4.A). Pour simplifier, nous nous plagons dans le cas d’une subduction
océanique sous un continent. Cette subduction forme d’une part un prisme d’accrétion
sédimentaire au niveau de la fosse de subduction. Les sédiments initialement a la surface du fond
océanique sont en partie raclés et empilés le long du butoir continental. Le continent
chevauchant est le siége d’un important volcanisme d’arc et subit le plus souvent un régime
tectonique en compression conduisant a 1’épaississement de la crotite et a la formation de reliefs
de type chaine andine. Ces reliefs sont continuellement érodés et les produits sédimentaires sont
exportés vers la fosse de subduction. Une fois I’océan entierement disparu (fig.1.4.B), la marge
continentale @ entre en subduction sous le continent @ épaissi. Ce mouvement ne peut durer trés
longtemps car le contraste de densité entre la crotte et le manteau s’oppose a cette subduction.
On pense alors que la partie supérieure de la crolite continentale se dissocie de la partie
inférieure et remonte tel un « bouchon » grace a la poussée d’Archimede (fig.1.4.C&D). Ceci
permet d’expliquer I’exhumation rapide de roches métamorphiques de haut grade. La collision
continentale peut ensuite durer aussi longtemps que le permettent les forces de poussée aux
limites et la rhéologie des matériaux crustaux (fig.1.4.D).
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Fig.l. 4: Exemple d’évolution d’une chaine de montagnes dans le cadre de la théorie de la tectonique des
Pplaques et localisation des échelles de temps et d’espace de cette étude. A) Séquence tectonique de fermeture d’un
domaine océanique, de subduction continentale et de formation d’un prisme orogénique (modifi¢ d’apres
Malavieille & Chemenda, 1997). On se place ici dans le cadre d’une fermeture océanique déja initiée. a)
Subduction océanique : la lithosphére océanique d’un Océan « majeur » (type Pacifique) passe en subduction sous
une marge continentale et crée un prisme d’accrétion océanique et une ceinture orogénique caractérisée par un
important épaississement crustal et du volcanisme. b) Le domaine océanique s’est entierement refermé et les deux
continents entrent en collision. La marge continentale passe en subduction. c&d) La subduction continentale se
poursuivant, la partie supérieure de la croiite subduite se découple de la partie inférieure et remonte sous [’effet de
la poussée d’Archiméde, exhumant ainsi des roches ayant subi un haut degré de métamorphisme. e) Différentes
écailles de croiite supérieure sont accrétées au front de la chaine. L astérisque marque le suivi d’'un échantillon de
roche crustale au cours de son histoire. Noter que tout au long de cette histoire, [’érosion attaque les reliefs et
contribue a la formation d’importants volumes sédimentaires. L’encadré du stade e) définit le domaine d’étude de
cette thése : le piémont. B) Coupes géologiques réalisées a partir de données pétroliéres et profils sismiques au
travers de plusieurs piémonts (d’aprés Davis et al., 1983). (1) Rocheuses canadiennes (d’aprés Bally et al., 1966).
(2) Appalaches du Sud (d’aprés Roeder et al., 1978). (3) Piémont ouest de Taiwan (d’apres Suppe, 1980)
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2. Le piémont
a) Définition

Il existe une région particuliérement intéressante pour étudier la dynamique de la
formation et de 1’évolution des chaines de montagnes : le piémont (piedmont).
Etymologiquement, le piémont est une région du Nord-Ouest de I’Italie (il Piemonte) qui tire son
nom de sa position géographique « au pied des montagnes » des Alpes. Par extension, ce terme
est employé pour caractériser la zone de transition entre une chaine de montagnes et son bassin
d'avant-pays (fig.I.2). Selon le critére géologique que 1’on retient pour définir un piémont, il peut
étre rattaché a diverses notions de fronts de chaine (Lacombe & Mouthereau, 1999). Il peut par
exemple faire référence au (fig.1.5) :

* Front morphologique (front montagneux, front de chaine): il s’agit de la limite
topographique entre les hauts-reliefs de la chaine et les reliefs plats de 1’avant-pays.

* Front de chevauchement (front de prisme) : il correspond a la limite entre les terrains
allochtones (généralement au toit d’un chevauchement majeur ou au niveau d’un pli actif)
et la couverture sédimentaire autochtone.

* Front de déformation : il sépare le domaine déformé tectoniquement (état de contrainte
compressif) de I’avant-pays non déformé.

Dans les exemples naturels, le front de prisme est souvent différenci¢ du front de
déformation (fig.1.5.B). En effet, les contraintes compressives peuvent se propager loin en avant
du front de chevauchement ou elles laissent dans la roche des indices microstructuraux (fentes,
inversions structurales, etc. ; Lacombe & Mouthereau, 1999).
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Fig.l. 5 : Définition d’un front de chaine de montagnes selon différents modéles (d’aprés Lacombe &
Mouthereau, 1999). A) Modeéle classique de prisme critique (voir chapitre II1.A) : le front morphologique, le front
de prisme et le front de déformation sont confondus. B) Modeéle de prismes imbriqués dans le cas d’une tectonique
mixte de décollements superficiels et profonds. Le front de prisme se distingue du front de réactivation et du front de
déformation.
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Dans les modeles expérimentaux de prisme d’accrétion (voir chapitre III), le front de
chaine est souvent considéré comme identique au front de prisme et au front de déformation
(Lacombe & Mouthereau, 1999 ; fig.1.5A). Toutefois, des contraintes compressives se propagent
également en avant du front de prisme par I’intermédiaire des contacts grain a grain et des
chaines de forces (Taboada et al., 2005 ; Yamada et al., 2006). Pour autant, cela n’induit pas de
déformation significative (Bernard et al., 2007). Au cours de ce travail, je me place dans le cas
ou le front de déformation, le front de chevauchement et le front de prisme coincident.
J’emploie le terme piémont en référence a la transition morphologique entre les reliefs
structuraux de la chaine interne et ’avant-pays non-déformé.

D’un point de vue structural, on observe en carte (fig.1.6.A) et en coupe (fig.[.6.B) qu’un
piémont de chaine est trés souvent composé de plis et chevauchements (voir le chapitre [.B pour
davantage de détails sur les définitions). Ces structures s’orientent parallelement a la direction
principale de la chaine de montagnes et sont a 1’origine de 1’expression « ceinture de plis et
chevauchements » empruntée de I’équivalent anglais « fold-and-thrust belt ».

PIEMONT NORD-EST DU TIAN SHAN

Anticlinal de Qingshuihe Anticlinal de Manas
= TR IRt b
: N

© Profil Xinjiang Oilfield Compagny, He et al, 2005
issu du Fieldtrip guide TianShan, 2005.

Fig.l. 6 : Exemple de piémont : le piémont Nord-Est du Tian Shan (Nord-Ouest Chine). A) Image satellitaire
Landsat 7. B) Profil sismique (d’aprés le profil de la Xinjiang Oilfield Compagny ; He et al., 2005).
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b) Intérét scientifique

Durant ce travail de thése, je me suis focalisé sur la dynamique des piémonts de chaine de
montagnes en milieu continental. Cette région est intéressante pour comprendre la formation et
I’évolution des reliefs car les processus morphogénétiques (tectonique et processus de surface)
s’y concentrent (fig.I1.7). Par exemple, on observe :

* Une tectonique active :

Les données de sismicité instrumentale et historique montrent que les piémonts de chaines
actives subissent des déformations importantes. Les séismes tels que ceux de Manas (1906 ;
Mw = 8.3) ou Luntai (1949 ; Mw = 7.2) dans le Tian Shan (Molnar & Qidong, 1984 ;
Avouac et al., 1993 ; Wang et al., 2004), de Chichi (1999 ; Mw = 7.6) a Taiwan (Ma et al.,
1999 ; Kao & Chen, 2000) ou encore de Assam (1897, Mw = 8 ; 1950, Mw = 8.6), Kangra
(1905 ; Mw = 7.8) et Bihar (1934 ; Mw = 8.1) dans I’Himalaya (Thakur et al., 2000) en
attestent. En conséquence, on trouve dans les piémonts de chaines de nombreuses
structures tectoniques actives (failles, plis) qui contribuent a la formation de nouveaux
reliefs et qui accommodent une grande partie de la convergence dans une chaine
(notamment Taiwan ; Simoes & Avouac, 2006 ; fig.1.7). Cette activité traduit la croissance de
la chaine vers les domaines externes par « cannibalisation » du bassin d’avant-pays.

INTERACTIONS TECTONIQUE - EROSION - SEDIMENTATION - CLIMAT
DANS UN PIEMONT DE CHAINE

Cl‘:|MA,T . Surrection des reliefs /7 :
(Pluviométrie) g EROSION / TRANSPORT
(Riviéres, glaciers,

glissements)

SEDIMENTATION
(Cones
alluviaux)
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isostatique)
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Fig.l. 7 : Interactions Tectonique-Erosion-Sédimentation et Climat dans les piémonts de chaine de montagnes.

* Une érosion importante :

Les rivieres qui drainent les reliefs des chaines de montagnes s’écoulent vers I’avant-pays et
traversent le piémont (fig.1.7). L activité tectonique du piémont (surrection) déforme le fond
des vallées et force les rivieres a inciser leur lit. De méme, les fluctuations climatiques au
niveau des chaines de montagnes font varier les apports en charge solide et liquide des
rivieres et modifient en conséquence leurs capacités d’incision et d’érosion latérale. Ainsi, les
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vitesses d’incision mesurées sont souvent trés importantes : par exemple, 1-4 mm/an dans le
Tian Shan (Poisson & Avouac, 2004), 7-16 mm/an dans le piémont ouest de Taiwan,
(Dadson et al., 2003 ; Simogs et al., 2007b) et 10-15 mm/an dans les Siwaliks de I’Himalaya
(Lavé & Avouac, 2000). Cela montre que les piémonts de chaines sont le siége d’une
érosion importante qui contribue a faire évoluer continuellement leur morphologie.

* Une sédimentation importante :

Le piémont correspond également a une zone ou se déposent une partie importante des
produits d’érosion du cceur de la chaine (fig.I.7). Les riviéres confinées dans les reliefs
internes des chaines de montagnes relachent la charge alluviale qu’elles transportent dans les
bassins sédimentaires du piémont (voir définitions au chapitre 1.B). Ces bassins enregistrent
dans la nature de leurs sédiments (faci¢s, minéralogie) et la disposition géométrique des
strates (stratonomie), des informations sur I’histoire tectonique et/ou climatique des reliefs.
Par exemple :

o Des ¢études paléomagnétiques permettent de calculer des taux d’accumulation
sédimentaire et donc d’évaluer indirectement l’intensité de 1’érosion ou de la
tectonique. Ces études permettent notamment d’identifier les principales phases de
construction de la chaine du Tian Shan (Bullen et al., 2001 ; Charreau et al., 2005,
2006) ou bien I’activité épisodique des différents chevauchements des Siwaliks
(Gautam & Fujiwara, 2000).

o L’analyse de la géométrie des strates de croissances (growth strata) piégées dans
les bassins transportés (piggyback basins ; voir définitions au chapitre I.B) permet
de reconstruire I’évolution des plis d’avant-pays (Suppe et al., 1992). Par exemple,
ces ¢études ont permis de caractériser la topographie et les circulations
hydrographiques dans les piémonts des Pyrénées (Burbank & Vergés, 1994 ;
Verges et al., 1996), ou bien de contraindre 1’histoire de raccourcissement de plis
du Tian Shan (Daéron et al., 2007) et de Taiwan (Simo¢s et al., 2007b).

o L’analyse de la minéralogie détritique des roches sédimentaires de piémonts peut
fournir des informations sur I’histoire de mise a D’affleurement des sources
lithologiques. Cela permet de contraindre 1’histoire d’exhumation des reliefs des
bassins versants : par exemple pour les Siwaliks (Bernet et al., 2006 ; Van der
Beek, 2006), le Tian Shan (Bullen et al., 2001) et Taiwan (projet de recherche a
venir).

Au travers de cet apercu, on comprend a quel point les processus de déformation crustale
et les processus de surface sont trés actifs dans les piémonts de chaines de montagnes. Cette
dynamique produit un grand nombre de marqueurs, tant morphologiques que structuraux ou
sédimentaires, qui peuvent étre étudiés pour comprendre 1’histoire tectonique et climatique des
chaines ainsi que leur fonctionnement.

Au cours de ma theése, je me suis intéressé a 1’évolution morphologique d’un piémont de
chaine tel qu’il peut étre défini sur la figure 1.4.e. Les épisodes de fermeture d’un (éventuel)
espace océanique et de création de reliefs émergés précédent le stade qui m’intéresse (nous
verrons d’ailleurs plus tard que cela pose un probléeme de modélisation et notamment de stade
initial des expériences). Je me place a un instant d’évolution d’un orogeéne ou des reliefs sont
formés et sont en cours d’érosion. La convergence entre les deux continents se poursuivant, la
déformation se propage vers l’avant-pays et affecte progressivement les sédiments d’avant-
chaine. En termes de grandeurs caractéristiques de 1’objet étudié, tant dans 1’espace que dans le
temps, je m’intéresse a 1’évolution morphostructurale d’une portion de front de chaine d’environ
50-100 km, sur une période de quelques millions d’années (1 a 2 Ma). Ceci sera abordé plus en
détail dans le chapitre expérimental.
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3. Meécanique des prismes orogéniques

Les chaines de montagnes comme les piémonts sont des objets tectoniques qui répondent a
une mécanique de déformation assez proche. Aprés un bref retour sur les premiers modeles
mécaniques autrefois évoqués pour justifier la structure des prismes orogéniques, j’expose de
facon plus détaillée un modéele largement employé dans la littérature et qui a servi de guide au
cours de cette thése : le prisme de Coulomb. Je résume les grandes lignes de la théorie et
présente les concepts qu’elle développe (criticalité, domaines de stabilité, effet des processus de
surface). Je termine en détaillant les points forts et les limites du modéle.

a) Modéles anciens

Dans un contexte de mise en place (et d’acceptation) de la théorie de la Tectonique des plaques, beaucoup de
travaux se focalisent dans les années 1960-1970 sur des points singuliers de ce schéma géodynamique. C’est en
particulier le cas pour les zones de convergence ou la multiplication des données provenant d’études sismiques et de
missions de terrain (échantillonnages directs ou forages, analyses structurales a terre et en mer, etc.) a permis
d’analyser la mécanique des prismes d’accrétion. L’objectif était de caractériser les rhéologies et conditions aux
limites qui permettent d’expliquer la géométrie, la structure et I’évolution des prismes. Parmi les modeles proposés,
plusieurs rhéologies et forces motrices furent invoquées.

a) Modéles gravitaires :

A terre, les ceintures de plis et chevauchements constituant les fronts de chaines de montagnes furent parfois
considérées comme le résultat de gigantesques « glissements gravitaires » (gravity gliding) (Bucher, 1956, 1962).
Selon cette théorie, les déplacements accommodés sur les plis et les chevauchements résultent de glissements en
masse se produisant sur des niveaux de décollement inclinés vers I’avant-pays. Ces surfaces de glissement recoupent
dans leur partie amont la surface topographique, a la facon d’une faille listrique. Price & Mountjoy (1970) et Price
(1971, 1973) montrent dans les Montagnes Rocheuses canadiennes qu’un tel décollement orienté vers 1’avant-pays
est impossible et proposent plutot la théorie de « I’étalement gravitaire » (gravity spreading). Le moteur principal de
la mise en place des structures est selon Elliott (1976) la différence topographique (différence d’énergie potentielle)
entre les reliefs de I’intérieur de la chaine et le craton non-déformé en périphérie. Partout, les forces de gravité
surpassent les forces compressives (hormis au front de la chaine). Le coeur de la chalne est caractérisé par des failles
normales listriques qui viennent s’enraciner dans un décollement faible alors que la partie frontale est dominée par
le raccourcissement (fig.1.8). Elliott invoque 1’ascension rapide d’un corps magmatique pour générer les importantes
pentes de surface de départ.

Cependant, ces modeles gravitaires présentent un certain nombre d’incohérences (Chapple, 1978) :

- Tout comme pour les modeles de loupes de glissement, le maximum de compression devrait étre observé au
front du prisme et une extension (au moins équivalente au taux de raccourcissement mesuré dans la partie frontale)
devrait se produire dans les massifs internes. Or ceci ne s’observe que trés rarement (Price, 1971).

- L’origine de la surrection initiale (ascension magmatique) reste floue.

- Si la pente topographique est le moteur du raccourcissement, alors certains piémonts (les Rocheuses par
exemple) devraient étre aussi actifs que d’autres piémonts (Zagros par exemple). Or ils ne le sont pas.

b) Modéles visqueux :

D’autres travaux emploient une rhéologie visqueuse pour décrire la formation et le mode de déformation des
prismes d’accrétion (Cowan & Silling, 1978 ; Cloos, 1982, 1984 ; Marshak et al., 1992). En modulant les
paramétres de viscosité dans les équations de la dynamique, ils reproduisent une géométrie parabolique de prisme
cohérente avec les profils de prismes naturels (Emmerman & Turcotte, 1983) et parviennent a expliquer
I’exhumation d’unités métamorphiques au cceur des chaines de montagnes (Cowan & Silling, 1978). Toutefois, ce
type de modele ne rend pas compte de la géologie a 1’échelle de la structure tectonique qui est le plus souvent
caractérisée par des unités distinctes clairement séparées par des zones de déformation localisée (shear zone).
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Trench Main Ranges Front Ranges Plains |

(d'apres Elliott, 1976)

Fig.l. 8 : Etalement gravitaire dans les Rocheuses Canadiennes (d’aprés Elliott, 1976). A&C) Coupes géologiques (d apres
Price & Mountjoy, 1970 ; Bally et al., 1966). B&D) Cinématique du décollement basal et de quelques failles au ceeur de la
chaine. Le calcul de [’état de contrainte sur le décollement basal montre des sens de cisaillement en coincidence avec la
cinématique des failles normales observées dans les domaines internes. Les croix refletent les positions ou le régime de
contraintes passe de compressif a extensif.

b) Modéle du prisme critique de Coulomb

En 1978, Chapple reprend les données géophysiques des principaux piémonts et prismes
d’accrétion et remarque plusieurs propriétés communes aux différentes coupes (fig.[.4.B). On
observe en effet trés souvent :

* une surface basale de détachement (ou décollement), en dessous de laquelle aucune
déformation n’est observée. La vergence est vers I’extérieur de la chaine.

* Une importante quantit¢ de raccourcissement accommodée au-dessus de ce
décollement.

* Une allure globale caractéristique en forme de prisme s’effilant vers I’avant-pays non-
déformé.

Comme plusieurs autres auteurs (Davis, 1978 ; Davis & Suppe, 1980 ; Davis et al., 1983 ;
Dahlen, 1990), Chapple considére que la mécanique globale de ces prismes se développant aux
frontiéres de plaques convergentes peut étre assimilée, en premiere approximation, a un prisme
d’accrétion déformé au front d’un bulldozer (fig.[.9). Selon ce schéma, un bulldozer racle une
¢épaisseur h de sédiment (ou de neige) qui recouvre une surface inclinée d’un angle 3. Un prisme
d’allure triangulaire avec une pente de surface o se forme en glissant sur un niveau de
décollement basal en dessous duquel aucune déformation n’a lieu.

La théorie du prisme critique (Chapple, 1978 ; Davis et al., 1983, Dahlen et al., 1984,
Dahlen, 1984, Dahlen, 1990), montre que le prisme se déforme jusqu’a atteindre un état
stationnaire/critique dynamique caractéris€é par une ouverture a+f constante (fig.1.9). Cette
ouverture est appelée biseau critique (critical taper). Si les conditions d’accrétion sont
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stationnaires (apports frontaux constants et aucune perte de maticre), le prisme conserve un
biseau constant et croit de facon auto-similaire (augmentation linéaire de 1’aire de la section au
cours du temps). Cette théorie suppose que le matériau du prisme est partout dans un régime de
contrainte proche de la rupture. Le prisme réagit aux variations de flux entrant et sortant par une
déformation frontale et/ou par une déformation interne adaptées permettant de conserver sa pente
critique. Nous verrons au chapitre III quels sont ces mécanismes.

Fig.l. 9. Formation d’un prisme d’accrétion au
front d’un bulldozer (modifié d’aprés Dahlen,

1990). Le bulldozer racle une épaisseur h de

d'apéfgﬁon Niveau de sédiment (ou de neige) qui recouvre une surface
a décollement basal inclinée d’un angle 8. Glissant sur un niveau de
e ; N décollement, un prisme triangulaire se forme avec
Longueyr S s e i une pente de surface a. Si h et a demeurent
i Eey-— constants, un état d’équilibre dynamique est atteint
et l'ouverture a+f3 reste constante. Le prisme croit

(d'aprés Dahlen, 1990) | glors de fagon auto-similaire.

(1) Matériaux Coulombiens

La rhéologie des matériaux de la crolite supérieure continentale (i.e. croilite granodioritique
et roches sédimentaires) peut étre en premicre approximation considérée comme obéissant a la
loi de comportement frictionnel définie par Coulomb au XVIII®™ siécle sur des avalanches de
sable (Coulomb, 1773 ; Byerlee, 1978). Selon cette loi, un matériau solide (ou sableux) peut
emmagasiner des contraintes sans rompre tant que celles-ci ne dépassent pas un certain seuil.
Cette définition de la rupture, appelée critére de Mohr-Coulomb, s’écrit :

T, =C,+uo, Eq.l. 1
Elle relie la contrainte cisaillante & la rupture t, [M.L™.T?] 4 la contrainte normale o, [M.L".T?]
via la cohésion Cy [M.L'.T?] et le coefficient de friction interne w du matériau [sans
dimensions]. Par définition, uw= tan ¢ avec ¢ I’angle de friction interne. On nomme souvent
«terme frictionnel » I’expression w.o,.

En présence de fluides (voir au sous-chapitre suivant pour une définition), la contrainte
normale de I’expression de la loi de rupture devient une contrainte effective o, définie telle que
On = (On - Py). Py est la pression de fluide présente dans les pores du matériau qui supporte une
partie de la charge normale lithostatique o,. L.’expression Eq.1.1 devient alors :

7, =C,+ U0, Eq.L 2
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(2) Meécanique des prismes sans érosion
(a) Prisme non-cohésif

(i)  Formulation de la théorie

Dans la mécanique des prismes d’accrétion océaniques ou continentaux, la cohésion Cy des
roches est souvent jugée négligeable face au terme frictionnel (Hoshino et al., 1972).
L’expression de la loi de rupture est alors simplifiée et devient :

T=uUo, Eq.l 3
Remarque : Le terme de cohésion dans la formulation de la loi de rupture n’est pas négligeable

au front du prisme (Zhao et al., 1986). Cela ajoute une résistance supplémentaire qui génére un
profil de prisme concave vers le haut (Dahlen et al., 1984).

A partir d’un bilan des forces (Davis et al., 1983 ; Dahlen, 1990 ; Lallemand, 1999), il est
possible d’évaluer la géométrie du prisme critique en calculant la valeur du biseau critique o+f3
(fig.1.9). Celle-ci dépend uniquement des valeurs des paramétres physiques caractérisant le
matériau et le niveau de décollement basal. Ces parametres sont les coefficients de friction (u et
up) et les parametres de pression de fluide (A et Ap) ; ’indice « b » caractérisant le décollement
basal. Le parameétre de pression de fluide A est un nombre sans dimension qui prend la forme
(Hubbert & Rubey, 1959) :

P, Eql 4

Avec o, [M.L"".T?] la contrainte totale (charge lithostatique) suivant I’axe z perpendiculaire 4 la
surface du prisme et Py [M.L"'.T*] la pression de fluide. Si A = 0, il n’y a pas de fluide. Au
contraire, si A = 1, I’intégralité de la charge du prisme est supportée par la pression de fluide. La
friction basale est donc réduite drastiquement et favorise la formation d’un niveau de
décollement efficace.

Dans le cas d’un prisme d’accrétion immergé (fig.1.10), il faut corriger A de la charge
hydrostatique recouvrant le prisme. L’expression de A prend alors la forme :

_P,-p,,8D EqlL 5

A=
GZ - peau gD

OU Peaw [M.L?] représente la densité de 1’eau, g [M.L.T™'] I’accélération de la pesanteur et D [L]

I’épaisseur d’eau au-dessus du prisme.

Dans I’hypothése d’un prisme d’accrétion non cohésif (Davis et al., 1983 ; Dahlen et al.,
1984) et pour des angles de surface et de base suffisamment petits (pour que les approximations
des petits angles sina ~ o et sinf} ~ B soient valables), la valeur critique du biseau a+f} est
entierement définie analytiquement a partir des coefficients de friction (u et wy), densités (p et
Peau) €t paramétres de pression de fluide (A et Ay), supposés constants dans le prisme.
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_=-A)u,+1-p,,/0)B
(1_peau/p)+(l_)\’)-K EqI6

+p

K est une grandeur sans dimension définie par (Davis et al., 1983) :

2 " dz Eq.l 7
I o
sing.cos2W,_,

avec H [L] I’épaisseur locale du prisme et y, ’angle entre la contrainte principale o; et ’axe
des x a la profondeur z.

A B

Contrainte et pression >

Niveau de
décollement basal
(1 M)

(modifié d'apres Dahlen, 1984)

Fig.l. 10 : Contraintes dans le prisme de Coulomb (modifié d’aprés Dahlen, 1984). A) Diagramme schématique
d’'un modéle de prisme de Mohr-Coulomb non cohésif. Wb et y, sont les angles entre la contrainte compressive
maximum O; et le décollement de base et la surface du prisme, respectivement. B) Evolution du profil des
contraintes et pressions de fluide au travers de la section du prisme. La résistance a la déformation est
proportionnelle a la contrainte effective matérialisée par [’aire grisée.

L’expression Eq.1.6 définit une relation linéaire entre o et 3 de la forme :

a+RE=F Eq.I. 8

avec R 1-A)K Eq.L 9
(1-p,../p+A-1)K

a1-2,).u, Eq.L. 10

(-p,./p)+(1-1)K
Quelques observations simples se dégagent de 1’expression Eq.1.6. En particulier :

* Sile coefficient de friction du matériau p augmente, alors le biseau critique diminue
(en effet, K augmente lorsque ¢ augmente ; Eq.1.7).

* Si le coefficient de friction basale w, augmente, alors le biseau critique o+f
augmente (K indépendant de uy).

Si le prisme est sub-aérien (ou composé de sable sec, comme dans beaucoup de modeles
expérimentaux), A = peau = 0. L’expression du biseau critique se simplifie et devient :
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Eq.l. 11

Cette relation est vérifiée avec succes pour un sable standard sec (Davis et al., 1983).

Si le prisme est considéré comme uniforme, alors la contrainte principale o; posséde une
orientation constante a 1’intérieur du prisme et 1, = Y. L’expression du biseau critique posséde
alors une solution exacte de la forme :

a+pf=Y -, Eq.l. 12
y —larcsin sina la* Eq.l. 13
ou ) sing | 2 4L
1 . (sing, | 1 .
WY, = —arcsin| —2 |- — Eq.l 14
) (simp) 2% a

o et ¢, sont des expressions effectives des angles de surface a et de I’angle de friction basal ¢y.
Ils sont définis suivant Dahlen (1984 & 1990) tels que :

a’ = arctan (M) tano Eq.L 15
I-A
¢, = arctan( | )i’).ubl Eq.L. 16

En résolvant le systéme d’équations Eq.1.12, 13 & 14, il est possible d’établir 1’orientation
des contraintes principales au sein du prisme pour différents angles de biseau critique. En
d’autres termes, cette relation prédit le régime tectonique du prisme (extension ou compression)
quelle que soit sa géométrie. C’est ainsi que 1’on peut définir « les domaines de stabilité » des
prismes d’accrétion (fig.I.11 ; Dahlen, 1984, Lallemand et al., 1994).

(i) Domaines de stabilité

Les domaines de stabilité des prismes d’accrétion ont été définis grace a un certain nombre
d’hypothéses qui ont permis de résoudre de facon exacte le régime de contrainte dans le prisme
et par conséquent de prédire son comportement mécanique. Ces simplifications sont :

* Une cohésion négligeable : Cp =0

* Un prisme homogeéne : pente de surface (o), lithologie (p), pression de fluide (A), angle
de friction (n) et régime de contrainte (orientation de o) constantes.

* Un niveau de décollement homogéne : pente (f3), pression de fluide (M) et angle de
friction (up) constants.

En fixant p, A et Ay, ¢ et dp, et en se déplagcant dans I’espace des valeurs o et 3, il est
possible de calculer les angles y et 1, (orientation de la contrainte maximale compressive) et
donc de caractériser le régime tectonique du prisme (Dahlen, 1984 ; Lallemand et al., 1994).
Afin de présenter le concept de stabilité, considérons un prisme expérimental non cohésif formé
de sable sec. Pour le sable sec, 1’absence de fluide conduit a A = A, = 0. Les propriétés
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mécaniques typiques d’un sable sont : ¢ = 30° et Cy = 0. Enfin, on fixe arbitrairement une faible
friction basale : ¢, = 10°. La résolution des équations Eq.I.12, 13 et 14 définit dans un repére
f = f(a) un diagramme théorique en lentille délimitant les différents domaines de stabilité (ou
d’instabilité) du prisme (fig.I.11).

15° - .
Domaine i ;Dom_a!ne :

=2 réaliste . sur-critique.
CREVo [ . A e
% Extension . :

= .

S5 | o [ s o Be v & ) swwd) 8 & s 3
< ; 7 tc,--.

=X < : L gy

8 . NG - Domaine de

o 0 Ry ESE T e ese e gt Wade O SfrmvE
]

8’ Compression

= < SIS B 9 FdTe & Thooeeg b g v gl sinOkna & 8 2

2

(®)]

c .

' Domaine’
8 ‘sous-critique
-10° 0° 10°  20° 30° 40° 50° 60° 70° 80° 90°
Angle basal 3

(modifié d'aprés Dahlen, 1984 ;Lallemand, 1999)

Fig.l. 11 : Domaine de stabilité (et instabilité) d’un prisme de sable sec (d’aprés Dahlen, 1984). Pour cet exemple,
les angles de friction interne et basale sont respectivement de 30° et 10°. L’intérieur de la « lentille » définit le
régime de stabilité du prisme ou il ne se déforme pas. Sur I’enveloppe de la lentille, le prisme est a I’état critique et
croit de facon auto-similaire. A ['extérieur, il est dans un état sur ou sous-critique. Dans [’espace des valeurs
réalistes des angles o et 3 (encadré en pointillé), le domaine sous-critique favorise les processus compressifs alors
que le domaine sur-critique développe de [’extension. Ces réajustements visent a rétablir la pente de stabilité du
prisme (fleches).

Lorsque le prisme se situe a I’intérieur de cette lentille, il est stable, c’est-a-dire que si
aucun matériel n’est apporté en avant du prisme, celui ci ne se déforme pas et glisse librement.
S’il se trouve sur I’enveloppe de la lentille, il est dans un état critique et va donc croitre de fagon
auto-similaire afin de conserver sa pente de surface. A I’extérieur du domaine de stabilité, 1’état
hors-équilibre est défini par des domaines sur-critiques et sous-critiques qui correspondent a des
régimes cinématiques respectivement en extension et en compression. En effet, un prisme se
trouvant dans un état sur-critique (pente topographique o trop élevée) va étre affecté par des
processus d’extension (faille normale ou glissements massifs) afin de diminuer sa pente de
surface o et rejoindre la valeur critique. S’il se situe dans un état sous-critique, sa pente
topographique o va augmenter jusqu’a atteindre 1’équilibre. Ceci se produira par différents
mécanismes de déformation (accrétion frontale, sous-placage, duplexing, chevauchement hors-
séquence) que j’aborderai dans la prochaine section. Dans la nature, les prismes d’accrétion
occupent un domaine restreint de cet espace (1° < f§ < 18°; 0° < a < 14°; encadré en grisé
fig.I.11 ; Lallemand et al., 1994 ; Lallemand, 1999).
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(b)  Prisme cohésif

La présence de cohésion modifie le comportement mécanique et la géométrie d’un prisme
d’accrétion.

e Si la cohésion est homogéne au sein du prisme, son influence sur la résistance
frictionnelle globale du matériau est significative a la pointe du prisme mais négligeable
vers l’intérieur (Dahlen et al., 1984). Les équations de la mécanique du prisme
n’aboutissent alors a aucune solution exacte mais prédisent un objet avec une section
légerement concave.

* Sila cohésion augmente linéairement avec la profondeur (en raison d’une lithification
des roches et d’une diminution de la porosité), alors une solution exacte pour la
mécanique du prisme peut étre a nouveau trouvée (Zhao et al., 1986). Elle définit alors
une forme de prisme convexe.

Cette hypothese de relation linéaire entre la cohésion et la profondeur est dictée par les relations
exponentielles qui existent entre la porosité et la profondeur (Eq.I.17 ; Athy, 1930 ; Magara,
1978) et entre la porosité et la cohésion (Eq.1.18 ; Hoshino et al., 1972)

n=n,e" Eq.l 17
% Eq.I. 18
n=n,e"

., *
avec M la porosité, o, Co et « a » des constantes.
En réarrangeant ces expressions, on trouve facilement I’expression :

C,=kz Eq.I 19

avec k une constante équivalente au gradient de cohésion avec la profondeur et exprimée
. . * *
simplement comme fonction des constantes a et Cy (k=a.Cy ).

L’expression de la loi de rupture (Eq.1.2) devient alors :
T, =kz+uo, Eq.L 20

De méme que dans le cas sans cohésion, I’ouverture du biseau critique est déterminée par
I’équation Eq.1.12 :

a+p=Y -, Eq.l. 12

avec o identique a la formulation de 1’équation Eq.1.13 et 1, définie par :

(1-A).cosax Eq.L 21
: .cos2y, + ene |
W, = —arcsin|sing, pEL S g -—¢,
2 k 2
+(1-A).cosa
p-gu

avec ¢ 1’angle de friction basale effectif défini a 1’équation Eq.I.16.
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De méme que pour I’expression sans cohésion, 1’équation Eq.I.12 définit une relation
trigonométrique simple entre la pente de surface du prisme a, le pendage du décollement basal 3
et ’orientation des contraintes au sein du prisme (Yo et ) a partir des coefficients sans
dimension de friction (u et uy), de pression de fluide (A et Ay,), de densité (pean/p) et de gradient
de cohésion (k/pg).

(¢) Prisme et fluides

Avant-propos : Les informations présentées ici sur les fluides et leurs surpressions dans les prismes
d’accrétion (formation, physique des écoulements, etc.) sont extraites de la thése de R. Mourgues (2003). 11 est
conseillé de la consulter afin d’avoir une synthése plus détaillée sur le sujet.

Dans la nature, les fluides (eau, gaz) sont fréquemment présents dans les roches des prismes d’accrétion.
Leur effet sur la dynamique du prisme n’est pas significatif lorsque leurs pressions sont équilibrées vis-a-vis de
I’encaissant. Il devient au contraire trés important lorsque leurs états de pression sont anormalement €levés : on
parle alors de « surpression de fluides ». Ces surpressions de fluides peuvent étre générées selon deux mécanismes
(voir Mourgues, 2003, chapitre 1 et références s’y rapportant). Le premier est la réduction mécanique de la porosité
du solide qui provoque une compaction du fluide. Cela résulte par exemple d’un chargement horizontal ou vertical
d’origine tectonique ou sédimentaire. Le second correspond a 1’augmentation de volume du fluide qui, prisonnier
dans une roche peu perméable, ne peut s’échapper et voit sa pression augmenter. Cela résulte par exemple de
réactions de déshydratation de minéraux argileux, de la production d’hydrocarbures ou du crackage des huiles en
gaz. Lorsque ces surpressions de fluides ne peuvent se dissiper rapidement (sédiments peu perméables, barrieres de
perméabilité), elles peuvent avoir une importance majeure sur la dynamique du prisme d’accrétion.

D’un point de vue mécanique (voir Mourgues, 2003 ; chapitre 2), les surpressions de fluide sont des
gradients qui poussent le fluide a s’écouler. Ce gradient peut étre décrit comme la somme d’une composante
hydrostatique (poids de la colonne d’eau) et d’une composante non-hydrostatique (force motrice de I’écoulement).
Le gradient de pression non-hydrostatique est appelé « force de courant » (seepage force). Cette force de courant
ne dépend pas de la porosité, ni de la perméabilité, ni de la vitesse d’écoulement. Elle peut prendre n’importe quelle
direction et peut ainsi modifier le régime de contrainte dans le matériau.

Les fluides sont naturellement présents dans la quasi-totalité des prismes d’accrétion. C’est un parameétre qui
est incorporé dans les équations des prismes critiques (avec ou sans cohésion) avec 1’utilisation du parameétre de
Hubbert-Rubbey (Eq.1.4). Il est défini pour les matériaux du prisme (A) ou le décollement basal (Ay). Pour un prisme
immergé, 1’équation du parameétre A (Eq.L.5) peut étre sensiblement modifiée pour donner au niveau du décollement
basal (Saffer & Bekins, 1998 ; Shi & Wang, 1988 ; Mourgues, 2003) :

_Pf_P|h

A= 0
GZ_P|h

Eq.l. 22

avec P N la composante hydrostatique de la pression de fluide au niveau du décollement basal. Elle est définie par :

P|, =p,,,-g{(z.cosa+ D) Eq.l. 23
avec D la hauteur d’eau au-dessus du prisme (fig.I.10).

Dans le cas hydrostatique, Pf = P| 0 d’ou A" = 0. Les isobares de pression sont horizontaux (fig.[.12.A).

Dans le cas non-hydrostatique (présence de pressions de fluide), Mourgues (2003) trouve :

_ Pou82-COSAL+ P(x,2)| .
p,-82.cosa

)\’*

Eq.l. 24

avec P(x,z)| , la composante non-hydrostatique de la pression de fluide en un point quelconque (x,z) du prisme. Si
nh

A" est constant dans le prisme, alors le gradient de pression est constant selon x et z. Cela définit des isobares de
surpression paralléles a la surface du prisme (fig.[.12.B). La force de courant est perpendiculaire a cette surface de
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. . * . . . , y . . * . .
prisme. SiA >0, il y a surpression et la force de courant est orientée vers I’extérieur. SiA <0, il y a sous-pression
et la force de courant est orientée vers 1’intérieur.

ETAT HYDROSTATIQUE ETAT NON-HYDROSTATIQUE
a(e?\:“‘,
\(,0 >
/ F F, ’
Isobare P|, Isobare P|, ¢ y 5
B s 4
> .
“““““““““““““““““““ Pt e e S e A SR e St e e
R
F_:Force de courant
\ F, :soulevement hydrostatique v
(daprés Mourgues, 2003) Poids R :résultante des forces de volumes Poids

Fig.l. 12 : Effet des pressions de fluides sur I’équilibre mécanique des forces de volume dans un modéle de prisme critique
(d’aprés Mourgues, 2003). A) Dans le cas hydrostatique, [’absence de pression de fluide génére un gradient de pression
horizontal. B) Dans le cas non-hydrostatique, les surpressions de fluides génerent une force de volume (force de courant)
capable de supporter une partie du poids du prisme. Les isobares de pressions non-hydrostatiques sont paralléles a la surface du
prisme.

Dans le modele du biseau critique exposé précédemment, I’expression de 1’ouverture du biseau est décrite
par I’expression (Eq.1.6):

(1_)\’19)‘“17 + (l_peau /p)ﬁ
(l_peau/p)+ (1_)")‘[(

a+pf= Eq.1.6

On constate qu’une diminution de la friction basale w;, a le méme effet qu’une augmentation de la pression de
fluide sur le décollement basal A,. Augmenter la pression de fluide revient a diminuer le coefficient de friction
basal. En revanche, la relation entre A et p n’est pas aussi simple.

(3) Meécanique des prismes avec érosion

L’érosion a été rapidement incorporée a la théorie du biseau critique afin d’analyser les
effets de ce paramétre majeur sur la dynamique des prismes d’accrétion (fig.1.13.A ; Dahlen &
Suppe, 1988 ; Dahlen, 1988, 1990 ; Dahlen & Barr, 1989). Fondamentalement, elle exerce un
contrdle significatif sur la mécanique des prismes d’accrétion car, en enlevant continuellement
de la matiére au toit du prisme, elle provoque une déformation continue du prisme qui permet de
maintenir un état critique. Si les conditions tectoniques (raccourcissement) et climatiques
(précipitation) restent constantes, le prisme atteint un état stationnaire dynamique durant lequel
les flux entrants de matériaux a I’avant du prisme sont exactement compensés par les flux
sortants. La largeur d’un tel prisme critique ne dépend pas des propriétés de résistance
frictionnelle du matériau mais des volumes de flux entrant et de flux sortant. En supposant
qu’aucune variation significative de la densité du matériau ne se produise durant son accrétion
(i.e., la compaction est mineure), il est possible d’établir des modeles cinématiques simples
décrivant les flux de matiére a D’intérieur du prisme. Cela donne acceés a des parameétres
caractéristiques trés intéressants pour la compréhension de la dynamique des prismes, comme les
trajectoires et les temps de résidence des échantillons rocheux (fig.1.13.B).
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Fig.I. 13 : Erosion et modéle de prisme critique. A) Prisme critique ayant atteint un état d’équilibre dynamique

entre le flux entrant et le flux sortant (d’aprés Dahlen, 1990). B) Modélisation des trajectoires des roches au sein du

prisme de Taiwan (d’aprés Dahlen & Suppe, 1988). Considérant un flux en entrée de 500 km’/Ma, un taux

d’érosion de 2,9 km/Ma, une largeur de prisme égale a 87 km, les trajectoires des roches dessinent des courbes dont
la longueur dépend de la profondeur de I’échantillon. En moyenne, une roche typique réside 2 a 3 Ma dans le
prisme. C) Explication de [’effet de [’érosion sur la dynamique des prismes d’accrétion critique grdce au

diagramme des domaines de stabilité (d’aprés Leturmy et al., 2000).

Si I’on exprime ’effet de I’érosion dans un diagramme du domaine de stabilité (voir
fig.I.11 pour une définition), celle-ci diminue la pente de surface du prisme d’accrétion. Cela
modifie sa stabilit¢ en le faisant passer d’un domaine stable
(fig.1.13.C). De méme, la sédimentation en pied de prisme d’accrétion diminue la pente de
surface et le conduit dans le domaine sous-critique (fig..13.C). Le prisme se déforme alors
dans les zones internes et s’épaissit afin de retrouver sa pente d’équilibre (Leturmy et al., 2000).
Noter que ces influences de 1’érosion et la sédimentation seront abordées en détail dans le
chapitre III sur les résultats expérimentaux des prismes d’accrétion.

4)

Points forts et limites du modeéle

\

a un domaine sous-critique

Parmi les points forts du modele de prisme de Coulomb, on peut citer :

La prédictibilit¢ de la géométrie et des parameétres mécaniques d’un prisme

d’accrétion :

Le modele de prisme critique de Coulomb explique bien la géométrie des prismes
d’accrétion. En choisissant des parameétres raisonnables pour la friction basale s, la friction
interne w et les fluides A, il est possible de reproduire assez fidélement les pentes
topographiques des prismes d’accrétion continentaux (Taiwan, Himalaya) ou sous-marins

(Barbades, Aléoutiennes, Pérou, Java, Sonde, Japon, Makran, etc. ;

Davis et al., 1983). En

retour, avec les données de pentes de surface, pentes de décollement et quelques hypothéses
sur les paramétres de friction, il est possible de proposer des valeurs de pression de fluides ou

de retrouver les mesures effectuées en forage (Davis et al.,

Dahlen, 1984 ; Dahlen, 1990).

1983 ; Dahlen et al., 1984 ;
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e Un cadre mécanique rigoureux pour étudier la dynamique des prismes d’accrétion :

Ce modele offre un cadre mécanique simple et rigoureux permettant d’expliquer la
dynamique des prismes d’accrétion (en modélisation numérique ou analogique). Grace
notamment aux domaines de stabilit¢ (Dahlen, 1984, Lallemand, 1994), il est possible
d’expliquer la dynamique des prismes d’accrétion en fonction des parameétres externes. Ce
peut étre les variations de flux entrant ou sortant (Gutscher et al., 1998a), les ajustements
isostatiques (Davis et al., 1983) ou les processus de surface (Davis et al., 1983 ; Dahlen &
Suppe, 1988 ; Beaumont et al., 1992 ; Leturmy et al., 2000).

Parmi les limites, on peut citer :

e L’absence de faille :

La topographie des chaines de montagnes dépend fondamentalement de la déformation des
roches continentales, elle-méme dépendante de la formation et de I’évolution des failles. Les
modeles de déformation plastique (Chapple, 1978, Willett et al., 1993) et a fortiori visqueux
(Cowan & Silling, 1978), bien qu’expliquant les déplacements (exhumation par exemple) et
les champs de vitesse analogues a ceux observables dans les chaines de montagnes, ne
générent pas de discontinuités de déplacements franches, a savoir, des failles (Masek &
Duncan, 1998). En particulier pour le prisme critique, I’hypothése d’un systéme en tout point
au seuil de la rupture ne permet pas de localiser précisément la déformation le long d’une
zone de cisaillement (une faille).

e  Une rhéologie limitée :

Ce modéle demeure limité a I’étude mécanique des prismes d’accrétion océanique ou aux
piémonts des chaines de montagnes (a 1’échelle de quelques dizaines voire centaines de
kilométres de large et 10-15 km d’épaisseur). Il concerne donc uniquement des rhéologies
cassantes de la crolte supérieure. Bien qu’il ait été appliqué a 1’échelle d’une chaine de
montagnes dans son intégralité¢ (Jamieson & Beaumont, 1988 ; Willett et al., 1993) sa portée
reste réduite car il n’intégre pas le changement de comportement mécanique des roches avec
la profondeur. Pour y remédier, il faut par exemple intégrer des lois de fluages en base de
crolte continentale ainsi que des lois de réactions métamorphiques (Carter & Tsenn, 1987 ;
Kirby & Kronenberg, 1987 ; Kusznir, 1991). De plus, s’agissant d’un modéle mécanique
cassant, il n’intégre aucune élasticité et ne convient pas a 1I’étude du cycle sismique. 11 doit
étre couplé a des modeles élastiques (Jackson & Bilham, 1994 ; Bilham et al., 1997 ; Hassani
et al., 1997) pour modéliser les déformations élastiques de surface et la déformation des
niveaux rhéologiques profonds (Cattin & Avouac, 2000).

e La prise en compte d’un nombre limité de mécanismes de déformation :

Selon la théorie du prisme critique, un prisme subissant de 1’érosion tente de rétablir son
équilibre par accrétion frontale de nouvelles unités et en accommodant du raccourcissement
sur toute sa largeur (Barr & Dahlen, 1989 ; Dahlen & Barr, 1989). Or des études récentes
menées sur ’orogene de Taiwan montrent que le raccourcissement est souvent
essentiellement accommodé¢ par les structures les plus frontales (Simoés & Avouac, 2006).
Afin de compenser les flux évacuées par I’érosion, d’autres mécanismes de déformation au
ceeur de la chaine sont invoqués; en particulier, le sous-placage (underplating ;
Konstantinovskaia & Malavieille, 2005).
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¢) Une alternative : le modéle du « travail minimum »

Partant de ’observation qu’au sein des chaines de montagnes, la topographie est généralement dépendante de
la géométrie des failles et des décollements, quelques travaux utilisent le concept du « travail minimum »
(minimum-work) pour expliquer la dynamique des orogenes (voir Masek & Duncan, 1998 pour une synthese). Le
principe de ce modéle implique un équilibre statique des contraintes (Biot, 1965) et propose que les déplacements au
sein de la crolite continentale se produisent sur des failles qui présentent un travail mécanique minimum (fig.I.14).
Ce travail mécanique comprend une contribution d’origine gravitationnelle (poids de la colonne rocheuse au-dessus
du plan de faille) ainsi qu’une contribution d’origine tectonique (travail frictionnel exercé par les contraintes
tectoniques sur le plan de faille). Chacune de ces composantes peut étre exprimée de la fagon suivante (Hardy et al.,
1998) :

- Travail gravitationnel

W,=p.8(H+h).A, Ax.sin0 Eq.L 25

- Travail frictionnel

W,=1A Ax Eq.L. 26

avec P [M.L’] la densité de la crote, g [L.T?] la gravité, H [L] I’épaisseur de roche sous le niveau de référence
(niveau de la mer), h [L] le relief des topographies au-dessus du niveau de la mer, A, [L*] Iaire du plan de faille, A,
[L*] Iaire du plan de faille projetée horizontalement, Ax [L] le déplacement le long du plan de faille et 6 le pendage
de la faille et T [M.L"".T?] la contrainte cisaillante sur le plan de faille.

Certaines études fixent la géométrie (pendage) ainsi que I’espacement des failles (Hardy et al., 1998). Dans
ce cas, I’emplacement des discontinuités est prédéfini, mais leur activité reste guidée par 1’état de contrainte du
prisme. Cette méthodologie a été utilisée pour évaluer la séquence de propagation de la déformation dans les
prismes, la sensibilité aux paramétres de friction basale et ’effet des processus de surface sur la cinématique des
prismes d’accrétion (Hardy et al., 1998). D’autres études laissent au contraire libre la géométrie de la faille. Le
systéme « choisit » alors naturellement les orientations de plan de rupture qui minimisent le travail mécanique total
(Masek & Duncan, 1998). Cette formulation numérique de la dynamique des prismes d’accrétion propose des
résultats comparables au modele de prisme critique défini précédemment (Masek & Duncan, 1998 ; Hardy et al.,
1998). Elle a été notamment utilisée pour démontrer 1’effet de 1’érosion sur la dynamique des prismes d’accrétion
(voir ultérieurement chapitre 1.B.4).

z

Zf =~ )

(71 é.

P ! oy

h {meodifié d’'aprés Masek & Duncan, 1998)
Fig.l. 14 : Géométrie d’un plan de faille selon la théorie de Anderson (1905) (d’aprés Masek & Duncan, 1998).
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B. Interactions Tectonique-Erosion-Sédimentation
1. Les Processus en jeu

a) Déformation crustale

Les mécanismes de déformation dans les prismes d’accrétion sont nombreux et variés. Ils
changent en fonction des conditions géométriques et cinématiques de la subduction continentale
(chevauchement, plissement, sous-placage, duplex) et en fonction de la profondeur (variations de
pression / température). Dans ce travail, je me limite aux déformations compressives de surface,
c’est-a-dire se produisant dans les 10 a 15 premiers kilométres de la crofite continentale. Pour ces
profondeurs, les mesures en laboratoire sur la résistance des roches suggérent que la friction et
les mécanismes de rupture fragile dominent 1’état de contrainte (Brace & Kohlstedt, 1980). Les
processus de déformation de la crolte inférieure (fluage, cisaillement ductile) ne sont donc pas
considérés.

Au niveau d’un piémont de chaine, les processus par lesquels la surface de la crotte
supérieure se déforme sont principalement le plissement (folding) et la fracturation (faulting).
Typiquement, le plissement produit des flambages de la couverture sédimentaire d’avant-pays
(anticlinaux, synclinaux) tandis que la fracturation produit diverses discontinuités de tailles et de
magnitudes de déplacement variées (failles, niveaux de décollement). Ces deux modes de
déformation sont étroitement liés (Dahlstrom, 1969) et leurs relations géométriques et
cinématiques sont étudiées depuis longtemps (Rich, 1934 ; Dahlstrom, 1969 ; Fail, 1973).
L’incrément de déplacement de chacun de ces modes de déformation s’effectue généralement « a
coup de séismes » ou par glissement asismique (creeping). Durant ce travail, je ne considére pas
cette déformation ¢élastique a courte échelle de temps (milliers d’années) mais me focalise sur la
déformation plastique finie, irréversible induite par la succession de plusieurs cycles sismiques.

(1) Plissement

Dans un orogéne, le plissement s’observe sur plusieurs ordres de grandeur d’échelles
spatiales : depuis I’échelle centimétrique de I’échantillon jusqu’a 1’échelle plurikilométrique de
la crolte supérieure. Dans les niveaux rhéologiques superficiels, il représente souvent un stade
précoce de la déformation qui préceéde la rupture fragile (formation de failles). Au niveau d’un
piémont de chaine, le plissement est essentiellement li¢ a la propagation de la déformation vers
I’avant-pays. Il déforme de larges épaisseurs de sédiments qui se sont accumulées dans les
bassins d’avant-pays et qui proviennent de 1’érosion des reliefs. Les plis présentent trés souvent
des plans axiaux orientés parallélement a la direction principale de la chaine (fig.1.6).

Les modes de plissement sont décrits par différents modéles mécaniques qui décrivent les
relations géométriques entre les plis et les failles (fig.I.15). IIs se résument aux :

* Plis de rampe ou pli de cintrage (fault-bend fold ou thrust-ramp fold ; fig.1.15.A) :

Ce sont des plis qui se développent au-dessus d’un chevauchement non-planaire qui change
de niveau de décollement au niveau d’une rampe. Le chevauchement n’émerge pas en
surface. La géométrie du plissement peut-étre prédite si 1’épaisseur du compartiment
chevauchant, la géométrie de la rampe (longueur, angle) sont connues et les longueurs et
épaisseurs de bancs sont conservées (Suppe, 1983). Les surfaces axiales du pli sont définies
par des « bandes kinkées » (kink band). Entre ces surfaces, les couches restent paralleles les
unes aux autres.
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* Plis de terminaison de faille (fault-tip folds) :
Ce sont des plis qui se développent a la terminaison d’une faille (ou toute surface de
glissement) au cours de la migration de la déformation. Il n’y a pas de rupture de surface. Le
déplacement est variable le long de la faille : il est maximal a la base et nul a la terminaison.
Ces plis peuvent étre divisés en deux catégories selon I’état de la propagation de la
terminaison vers la surface (Burbank & Anderson, 2001) :

o Si la faille est horizontale, on parle de pli de décollement (decollement fold) ou pli de
détachement (detachment fold ; fig.1.15.D ; Jamison, 1987 ; Dahlstrom, 1990 ; Mitra,
2003). Ces plis déforment les roches dans une large zone au-dessus de la terminaison
d’une faille qui reste paralléle aux couches. La longueur des couches et leurs aires

varient.

o Si la faille se propage vers la surface, on parle de pli de propagation (fault-

propagation fold) ou

«pli sur chevauchement aveugle» ou encore «pli

d’amortissement » (fig.I.15.B ; Suppe & Medwedeff, 1990). Si la terminaison reste
fixe, on parle de pli de gradient de déplacement (displacement-gradient fold ;
fig.1.15.C ; Wickham, 1995). Ces deux types de plis peuvent constituer 1’étape
consécutive a un pli de décollement. Si la faille arrive jusqu’en surface, le pli devient

un pli-faille.

Pli de rampe

Aire constante ; Longueur de strate constante

NB :Migration de la charniére
upli

0] Pli de détachement

—_—

NB : Modification continuelle de la
longueur des strates et de I'angle du
flanc avant

Pli de "Déplacement
de gradient”

Aire constante ; Longueur de strate variable

Pli de propagation

Aire constante ; Longueur de strate constante
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——p— | S |
e — e ———
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croissance | :
.
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@
——
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Pli "Trishear"
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Géométrie "Trishear"
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e —
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(modifié d'apreés la syntheése de Burbank & Anderson, 2001)

Fig.l. 15 : Modéles de plissement (d’aprés la synthése de Burbank & Anderson, 2001). A) Pli de rampe (Suppe,
1983). B) Pli de propagation (Suppe & Medwedeff, 1990) C) Pli de «gradient de déplacement » (Wickham, 1995).

D) Pli de détachement (Jamison, 1987). E) Pli par « tri-shear » (Erslev, 1991). Voir le texte pour plus de détails.
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Il se forme un pli particulier lorsque la faille se divise en plusieurs branches au cours de sa
propagation vers la surface. Cela forme une zone triangulaire de cisaillement distribué
(Erslev, 1991 ; Hardy & Ford, 1997 ; Allmendinger ; 1998) qui est symétrique de part et
d’autre de la terminaison du pli. Cette géométrie est appelée pli « trishear » (trishear fold ;
fig.I.15.E). A P’intérieur de ce coin triangulaire, la déformation varie a la fois en orientation
et en amplitude. Au niveau du segment supérieur, I’amplitude du déplacement est maximale
et son orientation quasiment parallele a la faille. Vers le bas, ’amplitude diminue et
I’orientation tourne dans un sens horaire (Erslev, 1991). 1l s’agit d’un mode¢le qui conserve
les aires des couches déformées.

(2) Failles & chevauchements

Il existe différents types de failles : les failles inverses (thrust faults), les failles normales
(normal faults) et les failles décrochantes (strike-slip faults). Leur présence dans la crolte
terrestre s’explique trés bien par le régime de contraintes environnant et en particulier
I’orientation des contraintes principales. Mécaniquement, les failles résultent de la rupture de la
roche apres que le seuil de contrainte a la rupture ait été franchi (voir critere de Mohr-Coulomb :
Eq.L.1). Dans cette section, je ne m’intéresse qu’a la premiére catégorie de failles (les failles
inverses) car elle représente 1’essentiel des structures de piémonts qui ont été rencontrées sur le
terrain et modélisées expérimentalement durant ce travail.

Dans un piémont de chaine de montagnes, les failles sont des objets tectoniques tres
documentées et étudiées car, a petite échelle de temps, elles sont a I’origine des séismes qui
menacent les villes installées en bordure des chaines de montagnes. A grande échelle de temps,
elles permettent la déformation des roches du piémont et I’épaississement de la chaine. Par la
suite, je ne traite pas le premier aspect des failles (sismicité) mais me focalise sur le second
(failles en tant que mécanisme de déformation de la croite et de formation des reliefs).

Plusieurs séries de failles et chevauchements sont observables au pied des chaines de
montagnes. Tout comme les plis, ces structures sont quasiment paralléles a la direction
principale de la chaine de montagnes (voir expression fold-and-thrust belt et tig.1.6). En coupe,
elles ont une géométrie imbriquée ou chacune vient le plus souvent s’enraciner en profondeur au
niveau d’un décollement principal. Leur pendage n’est pas toujours constant car elles peuvent
posséder des portions paralléles a la stratification des couches (des « plats ») et des portions
sécantes (les rampes). C’est notamment en raison de ces géométries que se forment les plis de
rampe mentionnés ci-dessus. Les différents chevauchements d’avant-pays n’ont pas le méme age
de formation. Souvent, les failles les plus internes de la chalne sont plus anciennes que les
structures frontales. Ainsi, on parle souvent de séquence « normale » de propagation de la
déformation lorsque les nouveaux chevauchements se forment en avant des précédents, en
direction de I’avant-pays non déformé. A I’inverse, un épisode de séquence inverse (ou hors-
séquence) caractérise une propagation rétrograde (vers 1’arriere) des chevauchements. En
I’absence de processus de surface, ’activité des chevauchements s’effectue trés souvent selon
une séquence prograde: les chevauchements les plus frontaux sont les plus actifs (ils
accommodent la majorité du raccourcissement) alors que les anciens chevauchements sont
quasiment inactifs.



Chapitre I : Dynamique des Piémonts de Chaine de Montagnes : Etat de ’Art 45

b) Erosion — transport — sédimentation

Avant-propos : L’objectif de cette section n’est pas de réaliser une synthése exhaustive des
processus d’érosion-transport mais simplement de présenter les principaux mécanismes et
modeles décrits dans la littérature. Elle a pour but d’attirer ’attention du lecteur sur des
thématiques complémentaires a la notre car motivées par les mémes objectifs : comprendre
I’histoire et la dynamique des reliefs. De plus, il s’agit & mon sens d’un pré requis nécessaire
pour concevoir une modélisation expérimentale des processus morphogénétiques. Nous verrons
par la suite que la description des mécanismes d’érosion-transport ainsi que leur formulation
analytique nous a permis de définir au premier ordre les critéres expérimentaux de la
modélisation mise en ceuvre durant ce travail. Les lecteurs désirant avoir plus d’explications sur
certains passages volontairement survolés dans ce chapitre sont invités a consulter les ouvrages
et les theses spécialisées (voir en particulier la thése de D. Lague, 2001).

Les reliefs de la Terre sont souvent décrits comme constituant I’interface entre les
enveloppes fluides externes (I’ Atmospheére et I’Hydrosphére) et I’enveloppe solide superficielle
(la Lithosphere). Par conséquent, les processus géologiques qui se produisent a cette interface et
qui conditionnent le modelage des formes de la Terre sont souvent appelés « processus de
surface ». Dans ce travail, je ne mentionnerai que les processus de surface « aériens », c’est-a-
dire se produisant a I’interface entre 1’ Atmosphere et la Lithosphére. Je laisse donc de coté les
processus qui conditionnent la morphologie des reliefs sous-marins.

Les processus de surface décrivent les étapes successives d’Erosion-Transport-
Sédimentation du cycle des roches. Des débris de roches sont arrachés aux reliefs (érosion),
transférés au sein d’un réseau de drainage (transport) et déposés dans des bassins sédimentaires
(sédimentation). Analyser la dynamique des processus €lémentaires d’érosion — transport —
sédimentation est essentiel pour comprendre comment les paysages d’une chaine répondent aux
perturbations externes (climat, tectonique) et comment les flux sédimentaires enregistrent cette
histoire. Caractériser les lois physiques et comprendre comment elles réagissent aux variations
externes sont actuellement des enjeux majeurs de la géomorphologie quantitative. Depuis une
vingtaine d’années, d’importantes avancées ont été réalisées. Elles s’appuient sur 1’analyse de
données toujours plus précises et plus nombreuses issues des reliefs naturels (topographie
numérisée, taux d’érosion, taux d’incision, taux de surrection, taux de précipitation, taux de
sédimentation, etc.), sur le développement de modéles analytiques (lois d’érosion — transport) et
sur le développement de modélisations numériques et expérimentales permettant de tester
diverses hypothéses d’évolution topographique. Parmi les trés nombreuses questions qui animent
le débat scientifique, nous pouvons citer du plus général au plus ciblé, les quelques
interrogations suivantes :

* Par quels couplages (boucles action-rétroaction) les processus de surface sont-ils liés au
processus de déformation ?

* Quelles sont les importances relatives de ces différents couplages ?

* Quelles sont leurs échelles de temps et d’espace ?

e Comment un relief en formation réagit-il a des modifications des conditions tectoniques
(surrection, quiescence) ou climatiques (changement des températures de surface, des
précipitations, etc.).

En particulier, en termes de flux :
e Comment cela se traduit-il au niveau des flux matieres évacués par les reliefs ?
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* Quels sont les ordres de grandeurs des temps caractéristiques de réponse (temps de
réaction, temps de réponse, temps de relaxation, etc.) en fonction des sollicitations et des
objets morphologiques (dimensions, lithologies, etc.) ?

* Quelle est 'importance des temps de stockage transitoire de matiére dans le réseau de
drainage ?

En termes de morphologie :

* Comment la morphologie des chaines de montagnes enregistre-t-elle les sollicitations
tectoniques et climatiques qu’elle subit ? (que ce soit au niveau des riviéres ou des
versants).

e Comment varient ces réponses morphologiques dans le temps et ’espace ?

*  Quel type de réponse pour quels processus ou échelle caractéristique de perturbation ?

* Quel est le role des interactions entre rivieres et versants dans la dynamique
morphologique de réponse d’un paysage ?

Enfin, a une échelle plus grande :

*  Quels facteurs déterminent si une riviere va inciser ou aggrader ?

* Qu’est ce qui détermine la pente du lit des rivicres ?

e Comment une riviere réagit-elle morphologiquement a des variations d’ordre tectonique
(surrection), climatique (variations de la charge liquide et solide) ou lithologique
(variations d’érodabilité) ?

* etc.

(1) Le bassin versant

(a) Définition

Généralement, 1’étude des processus de surface repose sur 1’analyse d’une unité
morphologique de base : le bassin versant (drainage basin, watershed, catchment ; tig.1.16).
Celui-ci est défini comme un territoire dans lequel 1'ensemble des eaux tombées a sa surface
converge vers un exutoire unique. Il est délimité de ses voisins par une ligne de partage des
eaux.

Au sein d’un bassin versant, on peut généralement distinguer trois domaines
d’érosion/transport différents (fig.1.16) :

* les rivieres
* les versants
* les sommets englacés/enneigés

L’importance relative de chacun de ces domaines dépend en grande partie du climat et
donc de la position latitudinale de la chaine de montagnes. Généralement, les sommets englacés
et les rivieres n’occupent que quelques pourcents (5 a 10%) de 1’aire totale du bassin versant.
Pour autant, leur role n’en est pas moins important dans la dynamique des reliefs. En effet, on
sait aujourd’hui que I’érosion glaciaire peut représenter un mécanisme de destruction des reliefs
trés important selon la nature des glaciers (Hallet al., 1996). Pour une chaine de montagnes
localisée jusqu’a des latitudes autour de 40-50°, ces processus se limitent souvent aux trés hautes
altitudes. Leur impact au niveau du piémont est donc faible et c’est pourquoi ils ne seront pas
considérés dans ce travail.
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Fig.l. 16 : Bassin versant de la riviere Kuitun, Piémont Nord du Tian-Shan, Province du Xinjiang, NW Chine. Le
bassin versant est l'unité de base de la géomorphologie. Il est délimité des bassins voisins par la ligne de partage
des eaux (interfluve). Il est classiquement découpé en deux portions : la partie chenalisée (les rivieres) et les
domaines non chenalisés (les versants). Chacun de ces deux domaines évolue grdce a des mécanismes élémentaires
propres cependant étroitement reliés. De sorte que le bassin versant joue sur ces deux composantes pour répondre
aux sollicitations externes (Tectonique, Climat) qui [’affectent. L’enjeu de la géomorphologie quantitative est de
décrire physiquement les mécanismes régissant chaque portion du bassin versant et de comprendre comment sa
topographie enregistre son évolution.

D’autre part, les rivieres ont un réle majeur dans la dynamique des reliefs car leurs profils
longitudinaux fixent le niveau de base des chenaux tributaires et donc les conditions aux limites
des processus de versants (Burbank et al., 1996a). Implicitement, elles constituent donc le
mécanisme principal de transmission d’une sollicitation externe (variations climatiques,
tectoniques, niveau de base) et de réponse de la topographie (Howard, 1994, 1998 ; Tucker &
Slingerland, 1997 ; Sklar & Dietrich, 1998 ; Whipple & Tucker, 2002 ; Whipple, 2004).

(b) Caractérisation morphométrique

Morphologiquement, les bassins versants peuvent étre décrits par un grand nombre d’outils
statistiques appelés « descripteurs morphométriques ». Ces outils se sont développés
conjointement avec les progres réalisés dans le domaine des mesures topographiques de terrain
(Modeles Numériques de Terrain de plus en plus précis et accessibles) et les progrés dans le
traitement informatique de ces données (logiciels SIG en particulier). Je ne vais pas détailler ici
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les trés nombreux descripteurs utilisés dans la littérature. Pour plus détails, je conseille au lecteur
de consulter quelques ouvrages spécialisés (Rodriguez-Iturbe & Rinaldo, 1997 ; Delcaillau,
2004 ; p 111-124) ou theses (Hurtrez, 1998) et articles (Hurtrez et al., 1999). Néanmoins, je
présentent ici les principaux descripteurs les plus couramment employés. Il s’agit par exemple :

Au niveau de la riviére :

* La loi de Hack (Hack’s law ; Hack, 1957, 1960 ; Rigon et al., 1996) : elle relie la
longueur du drain principal L [L] a 1’aire drainée du bassin versant A [L*]. Il s’agit d’une
loi de puissance de la forme :

L=C, A" Eq.L 27

avec C; et « h » des constantes. « h » est appelé exposant de Hack. Cette relation peut étre aussi
bien étudiée pour comparer les dimensions de plusieurs bassins versants (Montgomery &
Dietrich, 1992 ; Rigon et al., 1996) qu’au niveau d’un seul bassin. Dans le premier cas, la
longueur du drain majeur est mesurée depuis 1’exutoire jusqu’a la ligne de partage des eaux.
L’aire du bassin versant correspond a la surface totale drainée. L’exposant de Hack (« h ») est
alors souvent légérement inférieur a 0.6 (voir Rigon et al., 1996 pour une synthése). Dans le
second cas, la longueur entre 1’exutoire et un point du chenal majeur est mise en relation avec la
surface drainée en amont de ce point (Crave & Davy, 1997). L’explication de cette loi, vérifiée
dans de trés nombreux bassins versants, fait aujourd’hui toujours débat.

* La loi de Flint (Flint’s law ; Hack, 1957 ; Flint, 1974 ; Lague & Davy, 2003 pour une
synthése bibliographique) : elle relie la pente du chenal S a I’aire drainée en amont A. 1l
s’agit également d’une loi de puissance qui prend la forme :

S=kA” Eq.L 28

avec k I’indice de pente (steepness index) et 6 un exposant positif appelé indice de concavité
(concavity index). Ce dernier est généralement compris entre 0.4 et 0.7 avec quelques rares
valeurs extrémes autour de 0.2 ou 1 (Lague & Davy, 2003). De méme que pour la loi de Hack,
cette relation peut étre analysée pour comparer plusieurs bassins versants (Hack, 1957) ou bien
au niveau d’un méme bassin versant (Montgomery & Foufoula-Georgiou, 1993 ; Ijjasz-Vasquez
& Bras, 1995 ; Lague et al., 2000). Dans ce cas, les variations de pentes de la corrélation
(reflétant 1’indice 0) peuvent étre interprétées comme des signatures de processus d’érosion
transport différents.

Au niveau du réseau de drainage :

* La hiérarchisation de Strahler (Strahler stream order ; Strahler, 1957) : Elle indique le
degré de ramification des drains du réseau de drainage. Les segments les plus amonts
sont d’ordre 1 alors que le segment fluviatile aval peut atteindre des ordres autour de 10
(12 pour I’Amazone, 10 pour le Mississipi).

* Les lois de Horton (Horton’s laws ; Horton, 1945 ; Flint, 1974 ; Heitor Reis, 2000) :
Parmi les principales, on distingue les lois de Horton pour la longueur, le nombre et la
pente des drains (respectivement Horton laws for stream lengths, number and slope).
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o La premiére relie la longueur moyenne des drains d’un certain ordre de
hiérarchisation L; a la longueur de I’ordre inférieur L;.;. Le rapport Ry est constant
et défini par:

—=R, Eq.L 29

Ry prend des valeurs entre 1.5 et 3.5 dans pour les bassins hydrographiques naturels (Rodriguez-
Iturbe & Rinaldo, 1997).

o La seconde relie le nombre de drains d’un certain ordre de hiérarchisation N; au
nombre de D'ordre inférieur Ni;. Le rapport Rp (rapport de confluence ;
bifurcation ratio) est constant et défini par :

N.
i R
N,-_l B EqI 30

Rp prend des valeurs entre 3 et 5 dans pour les bassins hydrographiques naturels (Rodriguez-
Iturbe & Rinaldo, 1997).

o La troisiéme relie la pente d’un certain ordre de hiérarchisation S; a la pente
moyenne du bassin versant d’ordre maximal S,. Le rapport Rg est défini par :

=R Eq.l 31

* La fréquence du réseau (drainage frequency) : 1l s’agit du rapport entre le nombre de
drains N et I’aire drainée A.

=— Eq.l. 32

* La densité de drainage (drainage density) : 1l s’agit du rapport entre la longueur cumulée
des drains du réseau hydrographique Lt et 1’aire drainée A.

==L Eq.I. 33

Ces deux rapports représentent la portion du domaine chenalisé dans un bassin versant. Ils
renseignent sur la modalité et I’intensité de la dissection d’un relief.

* la fonction de largeur du réseau : nombre de trajectoires drainantes pour une distance
donnée a I’exutoire. Elle indique le degré de ramification du réseau.

Au niveau du bassin versant :

* Le rapport du relief (relief ratio ou stream gradient) : il s’agit du rapport entre le dénivelé
total du bassin et sa longueur. Il indique donc la pente moyenne du bassin versant. Le
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relief local (local relief) est 1’équivalent mesuré sur une surface plus restreinte du bassin
versant.

* Le rapport de forme (basin axial ratio) : il quantifie I’allongement planaire d’un bassin
versant (Delcaillau, 2004, p 114 ; Hurtrez, 1998, p 56-58).

* I’hypsométrie (hypsometry): c’est la proportion de I’aire du bassin versant située sous une
altitude donnée (Delcaillau, 2004, p 114 ; Hurtrez, 1998, p 58-61). Cette grandeur peut
étre aussi bien exprimée en 2D par une courbe hypsométrique ou en 1D par ’intégrale
hypsométrique. Selon Strahler (1957), I’intégrale hypsométrique exprime le degré de
maturité des bassins versants. Si elle est élevée, le bassin versant est immature. Si elle est
faible, le bassin versant est au contraire trés évolué. L’intégrale hypsométrique peut
également étre interprétée en termes de processus d’érosion sur les versants et
mouvement de surrection (Delcaillau et al., 1998).

Ces différents descripteurs morphologiques sont trés utiles pour caractériser
quantitativement la morphologie des paysages car ils sont facilement calculables et comparables
d’un relief & un autre. Ils livrent des relations intéressantes entre les caractéristiques
topographiques des bassins versants et peuvent étre mis en perspective avec d’autres parametres
morphologiques comme les taux d’érosion, taux d’exhumation, taux de surrection, etc. (Hurtrez,
1998 ; Hurtrez et al., 1999).

(2) Processus fluviatiles

Les riviéres s’organisent sous la forme d’un réseau hydrographique hiérarchisé dont la
fonction principale est le transfert des précipitations depuis les zones réceptrices jusqu’aux
océans. Ce transport s’effectue généralement sur de longues distances caractéristiques
équivalentes a plusieurs dizaines, centaines voire milliers de kilométres. En fonction de la
puissance du courant d’eau s’écoulant dans les vallées, les riviéres peuvent transporter des
sédiments issus de I’érosion des versants, creuser leur lit ou déposer leur charge. Dans les
régions orogéniques, il existe principalement deux catégories extrémes de rivieres que 1’on
différencie par la description du lit actif et de la charge de fond (Howard, 1980, 1987, 1998;
Howard et al., 1994 ; Knighton, 1987).

* Les riviéres a substratum rocheux (ou rivieres a lit rocheux : bedrock rivers)

Elles possedent une épaisseur de charge solide si faible que le substratum est trés souvent a
nu (fig..17.A). La quantité de matiere a transporter est inférieure a la capacité de transport.
Le facteur limitant leur évolution est donc la capacité de la riviere a éroder son lit
(Pincision). C’est pourquoi ces rivieres sont qualifi¢es de «limitées par le

détachement/l’incision » (detachment limited rivers).

* Les riviéres alluviales (al/luvial rivers)

Elles possedent une charge sédimentaire importante (galets, graviers et sables) qui masque en
permanence le substrat (fig.I.17.B). La quantité de matiére a transporter est supérieure a la
capacité de transport des rivieres. Le facteur limitant leur évolution est le transport. On parle
de rivieres « limitées par le transport (transport-limited rivers).

Le premier type de rivieres s’observe le plus souvent dans les parties amont des bassins
versants (1a ou les pentes sont les plus fortes) alors que le second se rencontre davantage dans les
piémonts de chaines et dans les plaines d’avant-pays (Wohl, 1993 ; Montgomery et al., 1996 ;
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Hovius et al., 1997). Cependant, beaucoup de riviéres se situent a I’intermédiaire de ces deux
poles extrémes : elles sont dites semi-alluviales et semi-rocheuses (mixed bedrock-alluvial
channels ; Seidl and Dietrich, 1992, Wohl, 1992, 1993 ; Howard et al., 1994 ; Howard, 1998 ;
Snyder et al., 2000). De méme, une méme riviere peut changer de catégorie au cours de son
histoire. Elle peut changer de régime selon les conditions hydrologiques, tectoniques ou
climatiques (Lavé, 1997 ; Whipple & Tucker, 2002).

Riviére a substratum rocheux Riviére alluviale

= e
SJb’ ratum
rocheux

ey

Fig.l. 17 : Exemples de riviéres orogéniques dans le Piémont Nord du Tian Shan. A) Riviére a substratum
rocheux dans la riviere Hutubi. B) Riviere alluviale dans la riviere Jingou, Noter dans les deux cas la présence de
terrasses de part et d’autre du lit. Remarque : la photographie de la riviere alluviale est prise a la charniére d’un
anticlinal de rampe. Afin de compenser la surrection du pli, la riviere incise son lit en mobilisant certainement la
totalité de l’épaisseur sédimentaire.

(a) Le transport

(i)  Modes de transport

Le transport des éléments ou particules au sein d’un écoulement fluviatile s’effectue selon
trois grands modes (Yalin, 1980) :

* le transport en charge de fond (bedload transport)
* le transport en suspension (suspended load transport)
* le transport en charge dissoute (dissolved load transport)

Dans la suite, je ne m’intéresse qu’aux deux premiers modes de transport car ils sont
généralement considérés comme responsables de l’essentiel des flux de matiere érodés. Le
rapport entre flux solide (charge en suspension + charge de fond) et flux dissous est souvent
estimé a 1/5 (Campy & Macaire, 2003). Il faut noter cependant que ce rapport est en vérité assez
mal connu. Les mesures de flux solides et flux dissous ne sont pas toujours réalisées avec
fiabilité en raison des difficultés pour effectuer des mesures pertinentes qui rendent compte des
flux moyens des rivieres (mesures effectuées en période de crue) et en raison des difficultés
techniques pour mesurer la charge de fond notamment. De plus, ces ratios entre les différents
types de charge dépendent des contextes orogéniques et climatiques.
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Les modes de transport de la charge solide décrivent comment, pour une taille de grain
donnée, les conditions hydrauliques de 1’écoulement sont capables de mobiliser et de transporter
les particules. De fagon simple, cette capacité¢ de transport des particules est régie par la
puissance hydraulique de I’écoulement Q (stream power). Exprimée de fagon analytique, cette
puissance hydraulique du courant traduit la perte d’énergie potentielle d’une masse d’eau entre
une altitude initiale et une altitude finale. Elle s’exprime sous la forme (voir Burbank &
Anderson, 2001, pour une démonstration détaillée) :

Q=0p,.8S Eq.l 34

avec Q [L.T"'] le débit, pess [M.L™] la densité de 1’eau, g [L.T] I’accélération de la pesanteur et
S la pente. Lorsqu’elle est normalisée par la largeur du lit de la riviére, on obtient la puissance
unitaire du courant w (unit / specific stream power) :

w=1,V Eq.L 35

avec V [L.T"'] la vitesse moyenne de 1’écoulement et t, [M.L".T?] la contrainte cisaillante
basale exercée par le fluide sur le lit de la riviere (bed/basal shear stress). Cette contrainte
cisaillante basale s’exprime simplement :

Th = peau 'g'heau S EqI 36
avec hey, [L] la hauteur d’eau.

Pour transporter une particule, cette contrainte cisaillante basale doit surpasser un seuil
critique de mise en mouvement T. (critical shear stress). Cette valeur critique dépend
naturellement de la lithologie des grains (densité) et de leur taille. Pour une taille de particules
donnée, il n’y a pas transport si T, < T.. Lorsque T, dépasse le seuil critique, les particules sont
dans un premier temps transportées sur le fond (par roulement, glissement, saltation) puis sont
progressivement mises en suspension. Les relations entre le diamétre des particules et le seuil de
transport ont été formalisées par Shields (1936). Pour cela, il est nécessaire de définir le
cisaillement de Shields t" (Shields stress) et le nombre de Reynolds particulaire Re* (grain
Reynolds number) :

. T
Cisaillement de Shields T = : Eq.l. 37
(psed - peuu)'g'D

avec p [M.L™] et D [L] la densité et le diamétre de la particule respectivement. Ce paramétre
sans dimension fait le rapport entre les forces de cisaillement de I’eau sur la particule et le poids
effectif de cette particule.

Nombre de Reynolds particulaire Re = Eq.l. 38

- . . . 1 -1 . e, .
avec u* [L.T™] la vitesse de cisaillement du fluide et v [M.L".T"'] sa viscosité cinématique. Ce
nombre sans dimension fait le rapport des forces d’inertie sur les forces de viscosité au voisinage
du grain. La vitesse de cisaillement du fluide s’exprime simplement comme :
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* T
u —L =./gh,,S Eq.L. 39

eau

Dans un diagramme t = f (Re") (i.e., le diagramme de Shields), il est possible de visualiser
le seuil de transport des particules T. en fonction de I’hydrodynamisme de 1’écoulement
(fig.I.18).
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Fig.l. 18 : Diagramme de Shields (d’aprés Julien, 1995). En abscisse le nombre de Reynolds granulaire Re*
caractérise le transport des particules en fonction de la leur taille. En ordonnées, le cisaillement de Shields t.*
quantifie la capacité de transport de [’écoulement en fonction du poids de la particule.

Lorsque la contrainte exercée par le fluide sur la particule augmente, celle-ci peut-&tre
successivement transportée en charge de fond puis charge en suspension. Il existe un nombre
sans dimension permettant d’établir la transition entre ces deux modes de transport : le nombre
de Rouse (R,). Ce nombre fait le rapport entre la vitesse de sédimentation de la particule (vitesse
de Stokes, V) et la vitesse de cisaillement du fluide (u) :

R =— Eq.l. 40
° ku 4

avec « k » une constante (constante de Von Karman). Ainsi (d’aprés la synthése bibliographique

de Meunier, 2004), le transport par charriage domine lorsque Ro > 2,5. Il s’agit d’un transport
par saltation (charge mixte) pour 1 <Ro < 2,5 et d’un transport en suspension pour Ro < 1.

(i) Modélisation du transport

La capacité de transport d’une riviere Q. [L2.T"'] peut s’exprimer en fonction de la
contrainte de cisaillement exercée par le fluide a la base du lit (ty). Par unité¢ de largueur, on
obtient I’expression (Howard, 1994) :

0. =K, (t-1,)° Eq.L 41

En normalisant les contraintes cisaillantes du fluide par le cisaillement de Shields, on obtient :
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0. =K,(t -1.)" Eq.lL 42
avec K, un coefficient de transport.

En utilisant quelques relations géométriques de conservation de la masse d’eau
(proportionnalité entre le flux Q,, et la largeur du lit W ; Leopold & Maddock, 1953), quelques
formules d’hydrologie des bassins versants (proportionnalité entre le flux d’eau Q,, et ’aire
drainée A ; Hack, 1957), I’expression se simplifie en :

0. =KA"S" Eq.lL 43

avec m’ et n’ des constantes positives et K, le coefficient de transport sédimentaire.

L’intérét de cette expression est d’exprimer la capacité de transport d’une riviére a partir
de paramétres morphométriques de son bassin versant (I’aire drainée et la pente). Ces parameétres
sont facilement mesurables sur le terrain (en particulier les MNT) et peuvent servir a prédire la
quantité¢ d’érosion qui affecte une topographie. Ceci est notamment utilis¢é en modé¢lisation
numérique pour reproduire 1’érosion sur une topographie quelconque.

(b) L’incision

L’incision d’une riviére représente le creusement que subit le lit rocheux sous I’action
mécanique de la couverture fluide en mouvement a la surface (eau + charge solide). La vitesse
de ce creusement (le taux d’incision) est une réponse complexe de la riviere a différents facteurs.
Lorsqu’il n’y a aucune perturbation d’origine tectonique (surrection, variation du niveau de base)
ou climatique, on observe qu’une riviere tend vers un profil longitudinal en équilibre
(fig.1.19.A). Ce profil d’équilibre décrit une courbe globalement concave dont 1’allure dépend de
la lithologie du substrat (érodabilité) et du flux d’eau circulant dans le réseau. Dans le cas de
sollicitations externes (tectonique, climat), la riviere adapte son profil en incisant ou déposant
localement sa charge de facon plus ou moins intensive (fig.I.19.B). Cette réponse n’est pas
uniforme car la riviere posseéde différents parameétres pour réagir aux sollicitations externes. Ce
peut étre le mode d’érosion (mécanismes : voir plus loin), le mode de transport (charge de fond
transportée intégralement, dépot transitoire, etc.), la pente du lit, la largeur du lit, la sinuosité,
etc.

Sur le terrain, les taux d’incision peuvent étre calculés en mesurant le décalage vertical
entre des niveaux de terrasses datées et le lit actuel (Burbank et al., 1996a ; Lavé & Avouac,
2001). Les valeurs généralement trouvées sur des riviéres orogéniques sont de 1’ordre du cm/an.
Quelques études récentes ont tenté de mesurer directement a 1’échelle humaine le taux d’incision
de quelques rivieres actuelles (Etats Unis, Taiwan) sur des périodes de 5-10 ans (Stock et al.,
2005 ; Hartshorn et al., 2002). Pour I’exemple des Etats unis (Stock et al., 2005), les valeurs
mesurées surpassent systématiquement de plusieurs cm/an les mesures régionales a long terme.
Ces divergences peuvent s’expliquer par le fait que le taux d’incision long terme représente le
taux d’abaissement du fond de la vallée (incision en 2D) alors que la mesure représente une
incision ponctuelle (taux en 1D).
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Fig.l. 19 : Profils longitudinaux de riviéres. A) Cas type d une topographie en relaxation (pas de surrection). B)
Cas d’une topographie dynamique stationnaire (surrection = incision). Dans le cas d’une topographie en
relaxation, 1I’érosion progressive des reliefs par incision du lit de la riviere fait tendre le profil topographique du
thalweg vers une courbe d’allure exponentielle. Si I'incision est compensée par une surrection globale du massif, le
profil de la riviere reste plus ou moins stationnaire. Cependant, ce profil s ajuste localement en aggradant, incisant
ou subissant la surrection.
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(i)  Meécanismes de I’incision

L’incision du lit rocheux d’une riviére peut se produire sous I’effet de différents
mécanismes qui se conjuguent différemment le long du tracé du cours d’eau (Hancock et al.,
1998 ; Whipple et al., 2000). L’occurrence de chacun de ces processus dépend des conditions
hydrauliques (courant, charge) et de la résistance mécanique du substratum. Il peut s’agir de
(fig.1.20) :

* TP’abrasion mécanique (abrasion): elle s’observe le plus souvent dans des roches
homogeénes et résistantes et se caractérise par le polissage et 1’usure progressive des
roches sous 1’action abrasive du fluide (charge de fond et charge en suspension). Les
particules produites sont typiquement des silts.

* le détachement mécanique (plucking): il domine lorsque les roches présentent des
zones de faiblesse (fractures, diaclases, joints, schistosité etc.). Les chocs répétés des
particules a la surface du substratum ainsi que 1’ouverture progressive des joints par effet
de coin des particules les plus fines finissent par séparer des blocs. La taille des blocs
peut varier de quelques centimétres a plusieurs décimeétres, voire métres.

* la dissolution (solution) : elle se produit dans le cas de roches solubles qui se dissolvent
sous I’effet de I’écoulement de 1’eau.

* Taltération physico-chimique (weathering) : Elle se produit principalement lorsque le
lit est a sec. Les processus d’altération physique (thermoclastie, cryoclastie, hydroclastie)
ou chimique (hydrolyse, oxydoréduction), ainsi qu’éventuellement la végétation,
détruisent la roche et la préparent a étre érodée lors de la prochaine crue.

* la cavitation (cavitation) : la création de microscopique bulles d’air dans la dynamique
turbulente de I’écoulement et leur rapide implosion générent des ondes de choc qui
martelent la roche et I’affaiblissent.
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Fig.l. 20 : Mécanismes de lincision fluviatile (d’aprés Whipple et al., 2000). L’ écoulement du fluide chargé en
particules (charge de fond ou charge en suspension) exerce une contrainte cisaillante directe sur la surface du lit
rocheux responsable de son abrasion mécanique. L ’impaction des grains en saltation transmet des contraintes au lit
rocheux qui favorisent la croissance des joints verticaux et horizontaux et le détachement mécanique de blocs
entiers. L ’ouverture de ces joints est par ailleurs favorisée par le comblement progressif des particules fines (effet
de coin) et par I'implosion de microbulles d’air générées par l’écoulement turbulent (cavitation).

La méconnaissance des trois derniers processus conduit souvent les géomorphologues
hydrauliciens a considérer 1’incision fluviale comme essentiellement gouvernée par ses capacités
d’abrasion et de détachement mécanique (Whipple et al., 2000; Snyder et al., 2003).
Typiquement, une riviere incise son lit si elle charrie suffisamment de particules abrasives pour
racler le fond et arracher des particules ou des blocs (Sklar & Dietrich, 1998, Whipple et al.,
2000). Cette incision est bien évidemment facilitée pour les rivieres a substratum rocheux (le lit
affleure) mais elle n’est pas négligeable pour les rivicres alluviales. Des expériences en cuve
montrent en effet que le taux d’érosion d’un substrat recouvert par une charge de fond épaisse
n’est pas nul (Skar & Dietrich, 2001). Les auteurs invoquent la possible mise en mouvement de
I’ensemble de la colonne sédimentaire ou la transmission d’énergie par les grains de la surface
aux grains en profondeur lors des crues majeures (voir la prochaine figure).

(i) Modélisation de I’incision
(a) Modele de puissance hydraulique du courant

Les propriétés physiques et géométriques caractérisant les différents acteurs de I’incision
sont, par catégorie :

* Les propriétés hydrauliques : flux d’eau (Qy,), géométrie de I’écoulement (hauteur h,
largeur W), chimie de I’eau

* Les propriétés des particules transportées: granulométrie, quantité, nature
lithologique, mode de transport (charriage, saltation, suspension)

* Les propriétés du substratum : nature lithologique (érodabilité), pente S, taux de
surrection.

Les premiers modéles d’incision fluviale proposent que le taux d’incision E [L.T"] du
substratum est directement proportionnel a I’intensité du flux d’eau s’écoulant a sa surface
(Howard & Kerby, 1983) :
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E=-K,(W-W) Eq.l 44

avec K, 1’érodabilité du substrat [L2T'], ¥ intensité du flux d’eau, ¥, un seuil d’érosion
critique et T une constante. La valeur du seuil d’érosion correspond a la contrainte cisaillante
qu’il faut exercer pour débuter I’incision du substratum. Ce paramétre ne doit pas étre confondu
avec le seuil de transport d’une particule déja déposée sur le fond. K, est supposé rendre compte
de I’influence de la nature de la roche sur le taux d’érosion (Stock & Montgomery, 1999). De
méme que pour la loi de transport, en utilisant quelques relations géométriques de conservation
de la masse d’eau (Leopold & Maddock, 1953), quelques formules d’hydrologie des bassins
versants (Hack, 1957) et en négligeant le seuil critique d’incision, Howard et al. (1994)
obtiennent 1’expression trés répandue du modéle de puissance du courant (stream-power
model) :

E=K.A"S" Eq.I 45

ou A [Lz] est I’aire drainée en amont du point du lit étudié, S la pente locale et « m », « n », des
constantes positives. « m» et « n» sont deux exposants rendant compte de 1’hydrologie du
bassin versant, de la géométrie de la riviere et des processus d’érosion. Typiquement, leur
calibration sur des systémes naturels livre des valeurs s’étalant respectivement de 0 a 2 et 0.1 a
0.5 (Seidl & Dietrich, 1992 ; Hancock et al., 1998 ; Stock & Montgomery, 1999 ; Whipple et al.,
2000 ; Snyder et al., 2000 ; Hilley et al., 2004). Ces larges gammes reflétent certainement
I’influence des conditions hydrologiques, lithologiques, climatiques et tectoniques. Certains
auteurs ont attribué¢ les changements du rapport m/n (indice de concavité ; Snyder et al., 2000)
comme le résultat de processus d’érosion différents (érosion fluviale et écoulement des débris ;
Seidl & Dietrich, 1992). L’érodabilit¢ K inclut quant a elle les effets des changements de
géométrie de la rivicre, 1’effet des précipitations et la résistance de la roche a I’incision fluviale
(Whipple & Tucker, 1999). Généralement, K diminue lorsque la résistance a 1’érosion du
substratum augmente (Stock & Montgomery, 1999) et lorsque les précipitations diminuent
(Whipple & Tucker, 1999).

(b) Modele de saltation-abrasion

Derni¢rement, Sklar & Dietrich (1998, 2001, 2004) ont proposé¢ une théorie mécanique
généraliste rendant compte de 1’influence du stock sédimentaire et de la taille des grains sur les
taux d’incision des rivieres (riviéres a substratum rocheux ou alluviales). Selon cette théorie, ils
supposent que :

* Les taux d’incision dans le substratum se produisent principalement grace a I’abrasion
générée par les particules de charge de fond en saltation a la surface du lit fluvial
(fig.1.21.A).

* Le taux « d’usure » des roches dépend linéairement du flux d’énergie cinétique des
particules impactant le lit et de la fraction surfacique du lit qui n’est pas scellée par des
dépots alluviaux transitoires (figuré grisé sur la fig.1.21.A). Cette couverture partielle du
lit est supposée dépendre du rapport entre le stock de sédiments grossiers et la capacité de
transport en charge de fond. La vitesse d’impact des particules dépend quant a elle de la
fréquence des impacts et des trajectoires de saltation qui sont paramétrées par des
fonctions empiriques de la contrainte cisaillante efficace (excess shear stress).
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Les auteurs de cette théorie ont montré expérimentalement que le stock sédimentaire
disponible sur le fond d’une riviére influence directement le taux d’abrasion du substratum
(fig.1.21.B&C ; Sklar & Dietrich, 2001). Pour une faible et trés forte quantité de sédiments, le
taux d’abrasion du lit rocheux est faible. Pour une charge solide intermédiaire, il est maximal.
Ceci est di au fait que I’augmentation du stock sédimentaire produit deux effets contradictoires.
D’une part, en fournissant des « outils » pour 1’abrasion, les sédiments favorisent 1’incision du
substratum. D’autre part, en limitant 1’extension de la surface d’exposition du lit rocheux, les
sédiments limitent I’incision du substratum. De fait, pour de faible quantit¢ de sédiments,
I’incision est limitée par le manque d’« outils » d’abrasion alors que pour de forte quantité, elle
est limitée par I’enfouissement partiel du substrat sous une couverture de dépots transitoires.
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Fig.l. 21 : Modéle de saltation-abrasion (d’aprés Dietrich et al., 2003 ; Sklar et al., 2004). A) Schéma d’un chenal
idéalisé rectangulaire érodé par les impacts de la charge de fond en saltation. B) Résultats expérimentaux obtenus
avec 'appareillage décrit en C). 1l s’agit d’un « moulin » motorisé qui entraine des particules solides au-dessus
d’un disque rocheux. Ces résultats montrent que [’érosion du disque dépend de la quantité de sédiment disponible.
D) Effet de la taille des grains sur le taux d’érosion du substrat. Les points évidés représentent les données
expérimentales. La courbe en gras représente le modeéle analytique. Les variations observées illustrent les modes de
transport des différentes granulométries (suspension, charge de fond).

Les auteurs vont plus loin en proposant que la distribution de taille des sédiments doit
influencer les taux d’incision. En effet, seule la fraction grossiére des sédiments est capable de
former une couverture alluviale se déplacant en glissement-saltation sur le lit rocheux. Les
particules plus fines (sables) sont au contraire transportées le plus souvent en suspension et
impactent rarement le substratum rocheux. Ainsi, les auteurs montrent-ils que le taux d’incision
d’un lit rocheux est maximum pour une granulométrie intermédiaire entre particules fines et
grossiéres. Les données expérimentales correspondent aux formulations analytiques de leur
théorie (fig.1.21.D). Celles-ci peuvent étre résumées par 1’expression suivante (Dietrich et al.,
2003 pour une synthése) :
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avec u* [L.T'] la vitesse de cisaillement du fluide, Vi [L.T"'] la vitesse de sédimentation de la
particule qui dépend essentiellement de sa taille Ds [L], ev un coefficient de résistance de la
roche, qs [L*/T] le flux de sédiment par unité de largeur, T est le cisaillement de Shields, . le
cisaillement critique de Shields et k; et k, sont des constantes déterminées essentiellement par la
densité des particules.

Bien que cette expression soit complexe, on peut remarquer de fagon simple que le terme
de facteur fait le ratio entre un équivalent du nombre de Rouse (mode de transport) et la
résistance de la roche. Il détermine donc la nature du transport des particules. Le second terme
relate quant a lui la dynamique de mise en transport des particules (seuil de transport) en
fonction de leur taille et de leur nature (k; et k).

(¢) Lasédimentation

La sédimentation des particules détritiques charriées par une riviére se produit lorsque
I’écoulement n’est plus capable de transporter toute sa charge. Cette chute de la capacité de
transport peut étre liée a 1I’évolution de divers parameétres caractéristiques de I’écoulement. Selon
I’expression de la puissance hydraulique de I’écoulement (Eq.1.34), il peut s’agir d’une
diminution de la pente ou d’une diminution du débit liquide. En contexte orogénique, une
surrection localisée peut également influencer la capacité de transport d’une riviere. En effet,
celle-ci utilise une partie importante de son énergie pour éroder le fond du lit qui s’éléve et
relache en conséquence une partie de sa charge en amont de la zone en surrection (Jorgensen et
al., 1993).

Au niveau d’un piémont de chaine, la sédimentation peut se produire :

* au sein du réseau hydrographique :

ce sont les dépots transitoires décrits par Sklar & Dietrich (2004) dans leur modéle d’incision
par saltation-abrasion mais également les dépots préservés au niveau de terrasses fluviatiles
(voir définition au chapitre 1.B.2). Les temps de résidence de ces sédiments sont tres
variables et dépendent de la dynamique d’érosion de la riviere lors d’événements
exceptionnels (mobilisation de la charge alluviale stockée sur le lit rocheux) et de son histoire
morphologique (déplacement des bras actifs de la riviére, préservation des terrasses par
surrection tectonique, implantation d’une végétation, etc.). Ces temps caractéristiques sont de
I’ordre de I’année a plusieurs centaines d’années (Campy & Macaire, 2003).

* dans les bassins de croissance (growth basins) :

ce sont les espaces localisés en arriére d’une structure tectonique en formation, au cceur de la
chaine (bassins intra-montagneux) ou bien dans le piémont (bassins transportés ; piggy-
back basins ; Ori & Friend, 1984).

* dans les bassins flexuraux d’avant-chaine (foreland basins ; Price, 1973 ; Jordan,
1981 ; Beaumont, 1981) :
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Ils correspondent a I’espace disponible généré par la flexure lithosphérique de la plaque en
subduction sous la charge des reliefs de la chaine.

(d) Conclusion

Ces différentes formulations des processus d’érosion-transport-sédimentation fluviales ont
été pour grande partie réalisées durant ces 20 derniéres années. Il s’agit d’une avancée
significative pour la géomorphologie quantitative qui a permis de modéliser les trés nombreux et
complexes processus de surface. La mise au point de ces équations, ou « lois d’érosion » est un
chantier encore trés actif a I’heure actuelle. La mise au point récente du modéle de « saltation-
abrasion » (Sklar & Dietrich, 2001, 2004) constitue en cela une avancée depuis le
développement des formulations de type « puissance du courant » (Howard & Kerby, 1983 ;
Howard, 1994).

Par ailleurs, ces expressions analytiques sont trés employées dans les modéles numériques
d’évolution de la topographie (Dietrich et al., 2003 ; Pazzaglia, 2003) et permettent de tester
I’influence des processus de surface sur le développement et 1’évolution des topographies.

Ces expressions sont basées sur un formalisme rigoureux des processus physiques
d’incision et de transport (contrainte cisaillante exercée par le fluide sur le substratum rocheux
ou les particules du lit alluvial) et sont confrontées en permanence a de nombreuses mesures et
observations de terrain. Toutefois, elles demeurent en partie teintées d’empirisme ; en particulier,
au niveau de la relation entre la largeur de la riviere et le débit. Ainsi, la largeur du chenal W est
souvent considérée comme simplement proportionnelle au flux d’eau Q,,. Cette simplification
vient du fait qu’il s’agit d’'une donnée difficile a acquérir sur les modéles numériques de terrain
(résolution souvent insuffisante) et sur le terrain (travail délicat au creux des gorges actives). En
modélisation du transport et de 1’incision, le modele de puissance de courant utilise une relation
simple de type racine carrée (W o« Q" ; Leopold & Maddock, 1953). L’exposant b est souvent
pris comme égal a 0.3-0.5 (voir Montgomery et Gran, 2001, pour une synthése). Or il existe
actuellement un débat au sujet de I’influence de ce facteur « largeur de riviére » dans la
dynamique de réponse d’un chenal a une sollicitation tectonique ou climatique (Whipple, 2004 ;
Finnegan et al., 2005 ; Stark, 2006). Plusieurs travaux sur le terrain ont montré qu’une riviere
peut changer la largeur de son lit au passage d’une structure tectonique active (Harbor, 1998 ;
Lavé & Avouac, 2001 ; Montgomery & Gran, 2001 ; Amos & Burbank, 2007) ou d’un
changement lithologique (Duvall et al., 2004, Whittaker et al., 2007a). Aussi, il semble que la
largeur du lit ne dépend pas seulement du flux, mais aussi de la pente, de la lithologie et des
conditions tectoniques.

(3) Processus a l’échelle des versants

Les versants sont les pentes topographiques des bassins hydrographiques peu ou pas
chenalisées qui s’étalent depuis la ligne de partage des eaux jusqu’au lit de chaque affluent. De
trés nombreux mécanismes d’altération et de transport s’y produisent afin d’alimenter la riviere
en matériel (charge solide et charge dissoute). Ici, je discute simplement la production de
sédiments par €rosion mécanique et je laisse de coté les processus d’altération chimique
(dissolution, oxydo-réduction, hydrolyse, etc.) qui produisent des quantités parfois trés
importantes de matieres qu’il convient d’estimer correctement pour établir des bilans d’érosion
réalistes (Galy et al., 2001). Ce choix s’explique par ma volont¢ de modéliser dans les
expériences uniquement les processus d’érosion mécanique (voir chapitre I1I).
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(a) Mécanismes d’érosion/transport

De facon non exhaustive, les processus d’érosion mécaniques sur les versants peuvent étre
divisés en trois catégories :

* les processus gravitaires :

Il s’agit des trés nombreux et divers processus décrits par Varnes (1978). Sur la base des
différents types de mouvements (chute, fauchage, glissement, étalement, écoulement) et des
différents types de matériaux impliqués (boue, débris, roche), Varnes (1978) a construit une
classification systématique des processus gravitaires. Par exemple, il s’agit des processus
d’éboulement et de chute de blocs (rock/debris fall), les avalanches de débris rocheux
(rock/debris avalanches), le fauchage (toppling), les glissements (slides), les étalements
rocheux (earth/rocks spreads), les coulées de débris (earth/debris flows), etc. Ces processus
se produisent sous I’action principale de la gravité. Leur dynamique est caractérisée par des
seuils qui répondent aux mémes lois que la crolte terrestre (critere de rupture de Mohr-
Coulomb : Eq.L.1). Cependant, les fluides, et I’eau en particulier, jouent un réle prépondérant
dans la dynamique d’initiation de ces processus. Les grandeurs caractéristiques de transport
de ces processus sont é¢galement trés variables. En termes de distance, le transport peut se
faire sur quelques dizaines de metres voire centaines de meétres pour les éboulements, les
glissements ou les étalements rocheux contre plusieurs kilométres pour les coulées de débris.
En termes de temps, ces mouvements peuvent se produire en quelques secondes ou minutes
(éboulements, avalanches, coulées de débris) ou bien plusieurs centaines d’années
(glissement lent, fauchage). De fait, ces processus ont des vitesses caractéristiques de
transport tres différentes.

* les processus glaciaires :

Il s’agit de I’ensemble des processus de production de sédiments qui font intervenir 1’eau
sous forme solide (glace). Cela comprend les phénomeénes cryogéniques (cryolcastie,
cryoexplusion, gelifluxion, etc.) et I’abrasion liée aux écoulements de glaciers. Ces derniers
processus sont des agents d’érosion qui peuvent se révéler trés efficaces et générer une
grande quantité de matériel sédimentaire (Hallet, et al., 1996).

* des processus d’interaction entre la pluie et la surface rocheuse :

Par cette expression, je regroupe les processus rendant compte des interactions entre les
gouttes de pluie (et leur collecte) et la surface rocheuse (recouverte ou non d’un sol). Il s’agit
aussi bien de I’interaction directe entre une goutte de pluie et le sol (rainsplash) que du
ruissellement occasionnel de I’eau (runoff) dans des rigoles (rills) ou ravines (gullies). Le
premier processus est susceptible de détacher des particules sédimentaires d’un sol en raison
de la transmission de I’énergie cinétique d’impact de la goutte aux particules du sol. Cela se
produit en plusieurs étapes que je ne détaillerai pas ici (voir pour cela la thése de G. Nord,
2006). On constate simplement que la distance de transport des particules est une fonction de
leur taille (effet de seuil ; Leguédois, 2003). Le second processus se produit lorsque le sol est
incapable d’absorber I’intégralité des précipitations s’abattant a sa surface. L’exceés d’eau
(overland flow) s’écoule alors successivement en nappe (sheet flow) avant de se chenaliser
(surface runoff) pour former des rigoles et ravines. Ces écoulements répondent a une
mécanique des fluides trés similaires a celles des riviéres (Nord, 2006). Enfin, une autre
partie de 1’écoulement s’effectue au sein méme du sol (throughflow). Elle percole au travers
des pores du sol et peut nourrir I’écoulement de surface (surface runoff). Cet écoulement est
soumis a la dynamique des fluides dans les milieux poreux (loi de Darcy). Les distances de
transport caractéristiques pour chacun de ces processus sont variables: de 1’ordre du
centimetre pour le rainsplash a la dizaine voire centaine de métres pour le ruissellement.
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(b) Modélisation du transport des versants

Les processus de versant sont souvent regroupés sous une seule et méme équation rendant
compte du flux de matiere qu’ils occasionnent vers le réseau hydrographique. Il s’agit d’une
simple équation de diffusion linéaire entre le flux de sédiment volumique Qs [L*.T™'] et la pente
locale S (Culling, 1960) :

0,=KS Eq.l 47

avec K [L2T™"] le coefficient de diffusivité du versant.

Cette formulation s’avére particuliérement adaptée pour les sols a faible pente ou les
versants recouverts de régolithe (couche superficielle du sol composé de roche altérée), mais ne
convient pas aux fortes pentes (Dietrich & Montgomery, 1998). Les glissements de terrain
deviennent alors trés fréquents et font augmenter significativement les flux sédimentaires. Afin
de rendre compte de cela, un seuil de pente critique S. (correspondant a 1’angle de friction
interne du versant) a été intégré a I’équation de diffusion linéaire (Roering et al., 1999) :

K.S
1_( s )2 Eq.L 48

Pour les faibles pentes (S << S.), cette loi est équivalente a la diffusion linéaire (Eq.1.47). Pour
des pentes avoisinant le seuil critique, le flux sédimentaire augmente non linéairement.

Enfin, il est également possible d’introduire un terme d’érosion (E,) attribuable a la
dissolution et a I’altération de la roche saine (Montgomery & Brandon, 2002).

K.S
1_( s )2 Eq.L 49

(¢) Conclusion

La diversité des processus de versants et notamment 1’éventail de leurs vitesses de
déplacement limite une modélisation fine pour chacun d’entre eux. S’il existe quelques
expressions décrivant 1’érosion induite par 1’écoulement des glaciers (Braun et al., 1999 ;
McGregor et al., 2000) ou le transport par les glissements de terrain (Schmidt & Montgomery,
1995 ; Tucker & Bras, 1998 ; voir Dietrich et al., 2003 pour une synthése), les processus de
versants sont fréquemment regroupés au sein d’équations relativement simples. Ces expressions
sont en partie approximatives car elles font rarement intervenir les mécanismes physiques a
I’origine des flux sur les versants. Ces mécanismes sont au contraire moyennés et résumeés grace
a des relations simples (loi de diffusion linéaire) parfois corrigées d’effet de seuil (loi de
diffusion non linéaire).

Quoi qu’il en soit, ces équations semblent expliquer de facon satisfaisante les flux mesurés
sur les versants (Roering et al., 2001a,b). Elles sont par ailleurs largement employées dans les
modélisations numériques d’évolution de topographie (voir chapitre 1.B.5). Je retiendrais ici leur
formulation et les paramétres physiques majeurs qu’elles font intervenir (pente, effet de seuil).
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2. Les marqueurs des interactions Tectonique-Erosion-Sédimentation

Au cours de son évolution, la topographie d’un piémont de chaine de montagnes fait
disparaitre certains objets morphologiques et en crée de nouveaux. Ces objets ont des durées
d’existence trés variables (typiquement plusieurs centaines a quelques millions d’années). Ils
constituent de précieux témoins qu’il est intéressant d’étudier afin de comprendre 1’histoire
tectonique et climatique de la chaine.

La morphotectonique (ou géomorphologie tectonique) est la discipline des Sciences de la
Terre qui étudie les interactions entre 1’activité des structures tectoniques et 1’érosion dans la
dynamique du paysage. La démarche morphotectonique passe par «la reconnaissance des
signatures morphologiques ayant enregistré I’évolution géodynamique récente des paysages (...)
et le décryptage des différents signaux tectoniques, climatiques ou sédimentaires » que cela
engendre (Delcaillau, 2004).

a) Marqueurs morphotectoniques

En morphotectonique, il est courant d’étudier différents « marqueurs» capables
d’enregistrer dans leur géométrie et leur évolution 1’histoire du paysage. Au niveau d’un piémont
de chaine, ces marqueurs sont essentiellement représentés par les terrasses fluviatiles, les cones
alluviaux et les marqueurs du réseau de drainage (knickpoint, vallées séches). Dans la suite, je
décrirai chacun de ces marqueurs en insistant sur leurs apports dans la compréhension de la
dynamique des reliefs. J’exposerai également quelques questions récurrentes qui accompagnent
leur analyse.

(1) Terrasses fluviatiles

(a) Définition - Classification

Une terrasse fluviatile (river/stream terrace) est une paléo-surface d’écoulement de cours
d’eau (ancien lit) qui a ét¢ abandonnée (fig.[.17&22).

Il existe globalement deux types de terrasses :

* les terrasses de comblement (ou terrasses d’aggradation : aggradational / constructional
/ fill terraces) :

Elles résultent d’une premiére étape de remplissage d’un chenal puis d’une seconde étape
d’incision (fig.I.23.A.1). Le remplissage se produit lorsque la charge sédimentaire ne peut
étre intégralement transportée par la riviere (conditions limitées par le transport). La surface
terminale de remplissage correspond alors au niveau de la terrasse. L’incision se produit
ensuite en raison de variations du régime d’écoulement de la riviére. On qualifie souvent ces
terrasses de « terrasses emboitées » car, en section transversale, les plus jeunes sont insérées
dans les plus anciennes. Ces terrasses sont trés communes dans les domaines aval des zones
orogéniques (piémonts).

* les terrasses érosives (ou terrasses d’abrasion/d’ablation : degradational / erosional / cut
/ strath terraces) :

Elles résultent de I’incision directe du substratum par la riviere. Selon la stabilité¢ et la

dynamique de 1I’écoulement fluviatile (notamment la sinuosité), elles peuvent se retrouver de

part et d’autre de la vallée (terrasses paires ; fig.1.23.A.2) ou bien échelonnées sur les deux
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rives (terrasses impaires ; fig.1.23.A.3). Quoi qu’il en soit, elles s’inscrivent généralement
dans une dynamique d’incision continue qui laisse les terrasses les plus agées au sommet de
la vallée et les plus anciennes auprés du lit actuel. On qualifie souvent ces terrasses de
« terrasses étagées ». Il peut se dérouler un court épisode d’alluvionnement entre la phase
d’incision du substratum et la phase d’abandon de la terrasse. Cela laisse alors une faible
épaisseur de sédiments sur la surface d’incision (de 1’ordre de quelques métres). Cette surface
d’incision est communément appelée en anglais strath (voir Wegmann & Pazzaglia, 2002
pour une synthése de la définition). Ces terrasses sont trés communes dans les domaines
amonts et avals des zones orogéniques.

Terrasses

e — e d B i < N
Fig.l. 22 : Terrasses érosives holocénes étagées dans la riviére Jingou (Piémont Nord-Est du Tian Shan). Noter
le trés grand nombre de niveaux de terrasses et la diversité de leurs dimensions. L incision de la riviére résulte du
Jeu couplé de la déformation (cliché pris a la charniére d’un pli de propagation) et de [’érosion intense induite par
les changements hydrologiques a la derniére transition glaciaire / interglaciaire.

(b) Origine et temps caractéristiques de formation

Une grande partie des questions actuelles concernant les terrasses s’intéresse a leur
formation et aux temps caractéristiques décrivant leur dynamique. On peut par exemple citer
(Hancock & Anderson, 2002 ; Pan et al., 2003) :

* Quels sont les mécanismes d’incision, de transport et de sédimentation qui sont a
I’origine des terrasses ?

* Cette formation est-elle discréte dans le temps ?

* Peut-elle étre reliée aux épisodes tectoniques (propagation de la déformation) ou au
climat (durant les périodes glaciaires, les périodes interglaciaires ou a la déglaciation) ?

* Leur formation est-elle synchrone sur toute leur longueur le long de la riviére ?

* Qu’en est-il des terrasses autocycliques (terrasses se formant sans qu’aucune
modification des paramétres tectoniques, climatiques ou du niveau de base ne soit
nécessaire) ? Comment se forment-elles (facteurs de contrdle) ? Quelles informations
peuvent-elles livrer (lithologie, géométrie de 1’écoulement ?)
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Pour répondre a ces questions, les terrasses font 1’objet depuis longtemps d’études sur le
terrain. Elles peuvent également étre abordées au moyen d’expériences numériques ou
analogiques (Hancock & Anderson, 2002 ; Mizutani, 1998).
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Fig.l. 23 : Les terrasses fluviatiles : classification et formation. A) Les terrasses sont généralement classées en
deux catégories (d’aprés Delcaillau, 2004) : (1) les terrasses de remplissage et (2&3) les terrasses d’abrasion.
Pour ces dernieres, elles peuvent étre paires ou impaires selon que les surfaces se retrouvent de part et d’autre de
la vallée. B) Exemple de scénario de formation de terrasses dans le cas d’une intensification de la mousson (cas de
I’Himalaya ; d’aprés Pratt et al., 2002).Voir le texte pour plus de détails. C) Exemple de scénario de formation de
terrasses lors d’une déglaciation (d’aprés Vassallo et al., 2007 ; voir le texte pour plus de détails). D) Balance
Sfluviatile (d’aprés Bull, 1991 ; Chorley, et al., 1984 ; issu de Burbank & Anderson, 2001).

Sur le terrain, ’origine des terrasses fluviatiles reste débattue car cela dépend beaucoup
des contextes orogéniques et climatiques considérés. Souvent, les études attribuent la formation
des terrasses a des effets des variations du climat. La tectonique n’intervient alors pas ou peu
dans leur formation et permet seulement leur préservation. Toutefois, la nature des épisodes
climatiques déclencheurs est assez variable. Alors que certains corrélent directement les terrasses



66 Chapitre I : Dynamique des Piémonts de Chaine de Montagnes : Etat de I’Art

aux pics d’avancée des glaciers (Molnar et al., 1994 ; Pinter et al., 1994 ; Hancock et al., 1999)
d’autres les associent aux phases de déglaciation (fig.1.23.C ; Formento-Trigilio et al., 2003 ; Pan
et al., 2003 ; Poisson & Avouac, 2004 ; Vassallo et al., 2007b). Dans ce cas, il est souvent
proposé que les phases glaciaires marquent une période de forte production sédimentaire sur les
versants (par thermo et cryoclastie ; Poisson, 2002 ; Vassallo et al., 2007b). Les précipitations
étant réduites, les rivieres ont une trés faible puissance et ne parviennent pas a exporter ces
sédiments. Les particules sont alors stockées sur les versants tant que la période glaciaire dure.
Lorsque la déglaciation débute, la fonte des glaciers et la reprise des précipitations augmentent la
puissance des riviéres. Elles évacuent une grande partie des volumes sédimentaires stockés dans
le réseau de drainage et les déposent dans le piémont. Lorsque la charge sédimentaire a
transporter devient trés faible, les riviéres incisent dans les dépots nouvellement déposés. Les
terrasses se forment.

En période interglaciaire, la formation des terrasses peut étre liées aux phases
d’intensification des moussons (cas de I’Himalaya ; fig.1.23.B ; Pratt et al., 2002). Dans ce cas, il
est proposé que les précipitations tombant sur les reliefs augmentent la pression de fluide des
roches des versants et favorisent les glissements de terrain. La vallée se charge en sédiments
(aggradation) car les rivieres n’ont pas la capacité d’évacuer 1’exces de sédiments. Une fois les
versants « purgés », les riviéres reprennent 1’incision et creusent des gorges.

Enfin, la formation de certaines terrasses a proximité des bordures océaniques semble liée
aux variations du niveau absolu des océans (eustatisme) consécutives aux changements
climatiques tertiaires et quaternaires et aux mouvements globaux de subsidence/surrection des
marges passives (Pazzaglia & Gardner, 1993 ; Pazzaglia & Brandon, 2001).

Pour certains exemples naturels, la surrection tectonique est proposée comme ¢Etant la
principale sollicitation a 1’origine de la formation des terrasses (Bull, 1991 ; Nicol & Campbell,
2001). Par exemple, pour des terrasses extrémement jeunes de Nouvelle-Zélande (ages inférieurs
a 2000 ans), les fortes dénivellations entre des terrasses préservées et le lit actuel (jusqu’a 55 m)
suggerent que ’incision est en grande partie la conséquence d’une forte surrection tectonique au
niveau d’un pli actif (Nicol & Campbell, 2001).

Dans tous les cas, les mécanismes de formation des terrasses peuvent étre illustrés par une
balance fluviatile qui fait intervenir les différents degrés de liberté de la riviere (largeur, pente,
capacité de transport, charge solide, débit liquide, etc. ; fig.1.23.D ; Bull, 1991 ; Chorley et al.,
1984). Le passage de conditions d’aggradation a des conditions de dégradation peut étre la
conséquence d’une augmentation du débit liquide, d’une augmentation de la pente d’écoulement,
d’une diminution de la charge solide ou d’une diminution de la dimension des grains transportés.
En considérant les riviéres au seuil critique de capacité de transport, les variations des taux
d’incision latérales et verticales peuvent étre liées aux variations temporelles des flux solides
provenant des versants. Lorsque les flux sédimentaires sont importants, 1’incision latérale est
favorisée. A I’inverse, une diminution du flux solide (et une augmentation relative du débit
liquide) force la riviere a réduire son lit et & inciser verticalement.

Remarque : En domaine orogénique actif, I’augmentation des flux solides en provenance des
versants peut également étre liée aux importants volumes sédimentaires délivrés par les
glissements de terrain. Ces glissements sont souvent activés par les fortes accélérations du sol
occasionnées par les sé¢ismes majeurs (Hovius, 1996 ; Dadson et al., 2004 ; Meunier et al., 2007).

Concernant les temps caractéristiques de formation des terrasses, les études de terrain
indiquent le plus souvent qu’il s’agit d’un processus diachrone le long de la riviere (Weldon,
1986). Par exemple, les datations fines des phases d’aggradation et d’incision d’une terrasse de
Californie indiquent des différences, entre I’amont et I’aval, d’environ 4 000 ans pour 1’age de
I’aggradation et 7 000 ans pour I’abandon de la terrasse. Pendant que 1’amont débute
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I’aggradation, 1’aval a déja débuté I’incision. Une telle différence d’age de plusieurs milliers
d’années est ¢galement observée pour une terrasse du Gobi Altay en Mongolie (Vassallo et al.,
2007b). Les terrasses commenceraient donc a se former en aval puis elles se propageraient vers
I’amont. Lorsque 1’on s’intéresse a des terrasses d’ages pléistocenes, cette différence d’age est
peu significative sur les calculs de la dynamique des riviéres (taux d’incision, taux de surrection,
etc.). En revanche, elle doit étre considérée lorsqu’il s’agit d’objets holocénes (Burbank &

Anderson, 2001).
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Fig.l. 23 (suite) : Les terrasses fluviatiles :

modélisation et exploitation morphotectonique. E) Modélisation

numérique de la formation de terrasses d’abrasion en réponse a des variations cycliques des apports sédimentaires
(1:X10) et du débit liquide (2 : X2) ; d’aprés Hancock & Anderson, 2002). Les terrasses se forment lorsque le
rapport érosion verticale sur érosion horizontale croit. L’ évolution de ce ratio suit cycliquement les variations des
apports sédimentaires. F) Déformation des marqueurs morphologiques au niveau d’un pli d’avant-pays (1- un pli
de rampe ; 2- un pli de propagation ; d’apreés Simoes et al., 2007b). Selon le style structural du pli, les champs de
surrection et par conséquent la déformation finie des terrasses sont différents. G) Application de la déformation des
terrasses fluviatiles au pli de Dushanzi (Piémont Nord-Est du Tian Shan; d’aprés Poisson & Avouac, 2004).1)
Coupe structurale du pli. 2) Profils du lit de riviere et des terrasses projetées sur un axe Nord-Sud. 3) Profil du pli
et du lit de riviere selon un MNT SPOT. 4) Profils de plissement des terrasses obtenus en otant le profil supposé plat
du lit de riviere.

En laboratoire, des travaux expérimentaux ont ¢étudi¢é la formation de terrasses
d’accumulation a la surface d’un cone alluvial. Les conditions expérimentales correspondaient a
un débit liquide et un niveau de base constant. Aucun apport en sédiment n’était fourni au
chenal. Les résultats montrent que les terrasses se forment suite au déplacement latéral
intermittent du chenal causé par la croissance (en amplitude et longueur d’onde) d’un méandre
(Mizutani, 1998). Dans le méme article, les auteurs parviennent a former des terrasses similaires
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grice a une simulation numérique utilisant un modele de formation de méandres (fonction
simple en sinus). Dans ce travail, il apparait donc que les terrasses peuvent aussi se former en
réponse a des changements dans la géométrie du réseau de drainage guidés par la dynamique
propre de 1’écoulement méandriforme et par les conditions initiales.

Dans une autre simulation numérique, Hancock & Anderson (2002) ont analysé la
formation de terrasses €rosives en réponse a des oscillations des facteurs climatiques (variations
temporelles de la charge sédimentaire, du débit liquide et de la taille des grains). Pour cela, ils
effectuent deux tests: le premier en générant des oscillations des apports en sédiments
(fig.1.23.E.1) ; le second en doublant le débit liquide (fig.I.23.E.2). Leur modéle incorpore une
loi de transport des sédiments de type puissance unitaire du courant, une loi d’incision verticale
du substratum rocheux limitée par I’épaisseur de la couverture alluviale et une loi d’érosion
latérale. La taille des grains transportés est uniforme. Les tests réalisés montrent que la formation
des terrasses érosives nécessite des variations des paramétres de charge solide et liquide afin de
moduler les taux d’érosion verticale et horizontale. Un fort apport sédimentaire favorise
I’érosion latérale et la formation de larges vallées. Un faible apport sédimentaire et un fort débit
liquide favorisent I’incision de la plaine alluviale et I’abandon de terrasses (fleches noires).
Enfin, la formation d’un méme niveau de terrasse n’est pas synchrone sur toute sa longueur, il
est décalé par rapport a I’événement climatique qui peut I’avoir généré (décalage « t»). Ce
diachronisme est de I’ordre de plusieurs milliers d’années.

(c) Analyse morphotectonique

De nombreux travaux de terrain utilisent aujourd’hui les terrasses comme marqueurs de la
déformation et de 1’érosion des reliefs. Ainsi, la datation des niveaux de terrasses et leur
dénivellation par rapport au lit actuel permettent de calculer des taux d’incision de riviéres
(Burbank et al., 1996 ; Lavé & Avouac, 2001). Ces taux d’incision peuvent ensuite E&tre
interprétés comme la somme de plusieurs composantes : une composante d’ordre climatique
(variation des parametres hydroliques et sédimentaires de la riviére, variation du niveau de base),
une composante tectonique (surrection du lit de la riviére au niveau d’un pli ou par isostasie) ou
bien simplement liés a la croissance du réseau de drainage (Vassallo et al., 2007b).

Un exemple d’application pratique des terrasses alluviales peut étre illustré par leur
utilisation en tant que marqueur de la déformation. Ainsi, des terrasses se formant au niveau d’un
chevauchement ou d’un pli actif, sont déformées et témoignent de la croissance de la structure
tectonique (fig.1.23.F&G). En faisant quelques hypothéses sur la géométrie initiale de la terrasse
(souvent considérée comme comparable au profil du lit de la riviére actuelle), sur la structure
tectonique (pendage du plan de faille et des strates, style de plissement) et sur les variations du
niveau de base, il est possible de reconstruire 1’histoire cinématique de la structure (Molnar et al.,
1994 ; Van der Woerd et al., 2000, 2001 ; Lavé & Avouac, 2001 ; Benedetti et al., 2003 ;
Poisson & Avouac, 2004 ; Daéron et al.,, 2007 ; Hubbert-Ferrari et al., 2007 ; Simoeés et al.,
2007a) et de proposer des taux de surrection et de raccourcissement durant le Quaternaire.
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(2) Cones alluviaux

Avant propos : Cette courte synthese sur les cones alluviaux (alluvial fans) s’inspire des travaux
de these réalisés par S. Rohais (2007). Je conseille au lecteur de consulter son manuscrit s’il
désire avoir plus de détails sur les définitions, les références bibliographiques et les mode¢les.
J’expose ici les informations sur les cones alluviaux qui présentent un intérét pour ce travail.

(a) Définition — Relation morphométrique

Un cone alluvial est un objet morphologique et sédimentaire « qui présente une forme
semi-conique composite se développant depuis un point source (exutoire ou apex) et marquant la
transition entre le bassin versant et le systéme sédimentaire » (Rohais, 2007). L’angle
d’ouverture peut atteindre 180° et la superficie s’étaler depuis quelques km” jusqu’a plusieurs
dizaines de milliers de km®. Les pentes sont trés variables et s’échelonnent de 1° & prés de 25°.
Elles décroissent d’amont en aval et donnent a la structure un profil topographique radial
concave. Au niveau d’un piémont, il s’agit d’un objet morpho-sédimentaire observable a toutes
les échelles de la topographie : depuis la plus petite correspondant a 1’exutoire d’une riviére
drainant des reliefs orogéniques (fig.1.24.A&B) jusqu’a la plus grande correspondant par
exemple a la confluence d’un tributaire dans un chenal majeur (fig.1.24.C).

Fig.l. 24 : Exemples de cones alluviaux A) dans le piémont Nord de la chaine du Kunlun Shan (W Chine ; bordure
sud du désert du Takla-Makan). B) dans le piémont Sud du Tian Shan (NW Chine ; bordure Nord du désert du
Takla-Makan). C) dans le piémont Nord du Tian Shan (NW Chine ; bordure Sud du bassin du Junggar). Noter les
différences d’échelle des exemples choisis.

Ses caractéristiques géométriques (pente, surface) dépendent de la taille du bassin versant.
Il existe d’ailleurs une relation en loi de puissance positive entre la surface d’un cone alluvial Ac
[L?] et ’aire de son bassin versant Agy [L*] (Bull, 1962, 1977) :

Ao =c.AL, Eq.L 50

avec « ¢ » une constante variant en fonction du contexte climatique, tectonique, lithologique et
méme de I’4ge du cone (Hooke, 1968 ; Harvey, 1997 ; Whipple & Trayler, 1996). «c»
s’échelonne entre 0.1 et 2.4 (Harvey , 1997 ; Bull, 1964). « n » est un exposant compris entre 0.7
et 1.1 (Harvey, 1997).

Par ailleurs, il existe une relation en loi de puissance négative entre la pente du cone
alluvial S et la surface de son bassin versant Agy (Bull, 1962, 1964, 1977 ; Saito & Oguchi,
2005, etc. ; voir Rohais, 2007, pour davantage de précisions bibliographiques) :

S=aA; Eq.l 51



70 Chapitre I : Dynamique des Piémonts de Chaine de Montagnes : Etat de I’Art

avec « a » une constante comprise 0.03 et 0.17 et « b » une autre constante comprise entre 0.15
et 0.35. Toutes deux sont dépendantes des processus hydrauliques, de la granulométrie et du
contexte tectonique. En revanche, elles apparaissent indépendantes du contexte climatique
(Drew, 1873 ; Bull, 1964).

En couplant les deux expressions en loi de puissance, il est possible d’observer une
corrélation entre la pente moyenne des cones alluviaux et leur aire. Il s’agit a nouveau d’une
relation en loi de puissance avec un exposant négatif (Saito & Oguchi, 2005). De manicre
intéressante, la pente moyenne du cone est également corrélée au relief ratio (pente moyenne) du
bassin versant (Saito & Oguchi, 2005). L’exposant est alors positif.

(b) Formation

Les processus sédimentaires et la morphologie d’un cone alluvial sont contrdlés par les
caractéristiques du bassin versant (aire drainée, relief, lithologie) qui régulent les flux d’eau et de
sédiment. Cela se traduit par des processus divers qui construisent le corps sédimentaire et
d’autres qui redistribuent les sédiments a sa surface. Les principaux processus d’alimentation
d’un cone alluvial sont les avalanches et chutes de bloc (rock falls/avalanches), les écoulements
de débris (debris flows), les écoulements en nappe / de crue (sheetflood) et les écoulements
chenalisés (stream flows). Selon le processus dominant, il est possible de définir une
classification des cones alluviaux et d’expliquer leurs morphologies :

* Les cones alluviaux dominés par les chutes de blocs sont trés petits et se retrouvent
directement au pied de forts reliefs. Leurs pentes correspondent a I’angle de repos des
matériaux granulaires (voir ultérieurement au chapitre III) : soit environ de 30 a 40°.

* Les cones alluviaux dominés par les écoulements de débris sont généralement petits (1
- 400 km?) et localisés a 1’exutoire de petits bassins versants. Ils sont trés pentus (5 a 15°)
et recouverts de sédiments grossiers (du galet au bloc).

* Les cones alluviaux dominés par les écoulements en nappe sont de taille moyenne
(quelques km* a 5000 km?). Ils présentent des pentes intermédiaires (2 4 8°) et une
granulométrie moyenne (du bloc au sable).

* Les cones alluviaux dominés par les écoulements chenalisés correspondent aux objets
morphologiques les plus grands sur Terre. Leur surface s’échelonne de quelques km®
jusqu’a plusieurs dizaines de milliers de km®. Ils sont trés faiblement pentus (< 2°) et sont
dominés par des sédiments fins (du sable aux argiles).

D’une fagon générale, les processus d’écoulement déposent leur charge sédimentaire au
niveau d’un cone alluvial en raison de la brusque diminution de la capacité de transport au
niveau de I’exutoire. Cette chute de la capacité de transport est la conséquence d’une brusque
augmentation de la largeur du chenal (I’écoulement n’est plus confiné) et de la diminution de la
pente.

(c) Analyse morphotectonique

Tout comme les terrasses alluviales, les surfaces de cones alluviaux sont des objets
morphotectoniques intéressants car ils peuvent enregistrer dans leur géométrie les déformations
tectoniques du piémont. Par exemple, les cones alluviaux sont souvent déformés par 1’activité
des failles (Avouac et al., 1993 ; Avouac & Peltzer, 1993 ; Vassallo et al., 2005). Moyennant
quelques hypothéses sur la géométrie initiale du cone et la géométrie de la faille, les profils
d’escarpement livrent de précieuses estimations sur les taux de glissement des failles.
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(3) Knickpoint

Tirant son origine de I’allemand « Knick punkt » signifiant « point d’inflexion - point de
fléchissement », un knickpoint est une singularité du profil longitudinal d’une riviére ou la pente
du lit rocheux change brutalement (fig.I1.25). Ils sont décrits depuis longtemps (Gilbert, 1896 ;
Penck, 1924 ; Davis, 1932) et s’observent dans de trés nombreuses chaines de montagnes : par
exemple le Tian Shan (Poisson, 2002), les Alpes de Nouvelle-Zélande (Crosby & Whipple,
2004), etc. IIs représentent une instabilité d’incision dont 1’origine peut étre expliquée par divers
mécanismes (Delcaillau, 2004) :

* Une variation de la charge transportée par la riviére : cela se produit a la confluence
de deux tributaires ou en raison de variations de I’intensité¢ des précipitations (climat)
(fig.1.25.A).

* Un contraste lithologique : des variations de résistance entre différentes couches
géologiques induit des contrastes d’érodabilité qui peuvent générer des discontinuités
dans I’incision de la riviere (fig.1.25.B).

* Une variation du niveau de base d’origine tectonique ou eustatique : un abaissement
du niveau marin ou une surrection d’un massif introduit un déséquilibre de I’ancien
réseau de drainage vis-a-vis des nouvelles conditions (fig.[.25.C&D). En particulier, une
faille active au niveau d’un piémont peut générer un knickpoint.

Un knickpoint semble donc pouvoir naitre aussi bien a 1’exutoire du bassin versant qu’au
sein méme du bassin hydrographique. Trés souvent, ’instabilité se propage dans le réseau de
drainage par érosion régressive (fig.[.25.C). Beaucoup de travaux considérent alors que ce retrait
permet de transmettre le signal a I’ensemble du bassin versant et caractérise donc le régime
transitoire subi par le bassin hydrographique en réponse aux sollicitations extérieures (Gilbert,
1896 ; Holland, 1974 ; Wolman, 1987 ; Seidl & Dietrich, 1992 ; Wohl, 1993 ; Seidl et al., 1994 ;
Weissel & Seidl, 1998 ; Stock & Montgomery, 1999 ; Zaprowsky et al., 2001 ; Haviv et al.,
2003 ; Hayakawa & Matcukura, 2003 ; Bishop et al., 2005).

Les mécanismes d’initiation, de migration et de morphogenése des knickpoints ont été
analysés tant numériquement (Howard & Kirby, 1983, Seidl et al., 1994 ; Weissel & Seidl,
1998 ; Stock & Montgomery, 1999) qu’expérimentalement (Brush & Wolman, 1960 ; Holland &
Pickup, 1976 ; Gardner, 1983 ; Hasbargen & Paola, 2000 ; Stein & LaTray, 2002 ; Frankel et al.,
2007). Parmi les travaux expérimentaux, les principaux résultats montrent comment les
propriétés mécaniques du substrat (structuration, résistance, pendage des couches) peuvent
influencer le gradient de pente du knickpoint au cours de sa migration. Je ne détaille pas les
résultats ici car ils le seront plus spécifiquement au chapitre expérimental III. Les travaux
numériques ont quant a eux etudié¢ 1’évolution temporelle de la réponse transitoire et testé
I’influence de différentes variables (loi d’incision, loi de transport). La vitesse de migration des
knickpoints a également été estimée (Rosenbloom & Anderson, 1994 ; Weissel & Seidl, 1998 ;
Whipple & Tucker, 1999) et corrélée aux autres variables. Elle apparait reliée par une loi de
puissance a I’aire drainée et la pente locale. Enfin, une étude récente de terrain semble confirmer
qu’il faille distinguer les knickpoints en fonction de leur surface drainée (Weissel & Seidl, 1997 ;
Crosby & Whipple, 2006). En effet, les mécanismes d’initiation et de migration semblent
dominés par les processus fluviaux dans les parties aval alors qu’ils sont non-fluviaux
(effondrement en masse, altération) pour les parties amonts.
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Remarque : Un knickpoint peut s’avérer stationnaire s’il se produit au niveau d’un
contraste lithologique trés marqué (Crosby & Whipple, 2006) ou si la surrection tectonique
locale est compensée par 1’érosion (Zeitler et al., 2001).

tectonique  ou  eustatique  peuvent

(4) Surface d’érosion

Une surface d’érosion (surface d’aplanissement, pénéplaine ; erosional surface /
peneplain) résulte de 1’érosion prolongée des reliefs (définition d’aprés Foucault & Raoult,
1995). C’est une surface relativement plane parfois horizontale ou bien inclinée selon les
déformations tectoniques postérieures a sa formation qui ont pu Daffecter. Elle marque
systématiquement un arrét dans 1’enregistrement des temps géologiques. Historiquement, les
surfaces d’érosion comptent parmi les premicéres traces de I’évolution géologique des paysages a
avoir été¢ observées sur le terrain. Ainsi, Hutton (1788) est certainement le premier géologue a
avoir interprété les discordances stratigraphiques comme des surfaces d’érosion fossilisées qui
traduisent des épisodes d’importante érosion. Comme exemples de discordances stratigraphiques
trés connus, on peut citer la grande discordance de la série du grand Canyon (The Great
Unconformity) ou bien celle de « Siccar Point » (Ecosse) ou Hutton décrivit pour la premiére fois
ce marqueur géologique.

Par ailleurs, il existe des surfaces d’érosion qui ne sont pas fossiles mais toujours actives.
Elles sont actives en ce sens qu’elles sont toujours visibles dans le paysage et qu’elles sont donc
en cours d’évolution. Comme premier exemple, on peut citer les surfaces d’érosion des Pyrénées
(fig.1.26.A.1) qui font 1’objet d’études réguliéres depuis les XIX™ et XX siécles. Leur
interprétation fait d’ailleurs toujours débat (Babault et al., 2005¢ ; Gunnel & Calvet, 2006 ;
Babault et al., 2006). Les premiers travaux les interprétaient comme une relique de pénéplaine
ultérieurement soulevée (e.g. Boissevain, 1934 ; de Sitter, 1952 ; etc.). L’étape d’érosion serait
anté-Pliocéne et 1’épisode de surrection tectonique serait Plio-quaternaire (Calvet, 1996). Ce
mouvement tectonique pourrait étre la conséquence d’une extension ou délamination
lithosphérique sous 1’orogéne (Calvet, 1996). Quelques travaux récents consideérent plutot qu’elle
se serait formée en altitude suite a un changement climatique durant le Tertiaire (fig.[.26.A.2 ;
Babault et al., 2005c). Ainsi, durant le Néogene, I’essentiel des sédiments produits par 1’érosion
des reliefs de la chaine se serait dépos¢ a proximité car les riviéres n’avaient pas la puissance
pour les exporter. Le comblement progressif des bassins d’avant-pays (aggradation) aurait fait
remonter le niveau de base des dépots alluviaux, ralentissant la dynamique d’érosion des reliefs
et permettant la formation de la pénéplaine. Suite a un changement climatique au Pliocene, les
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riviéres auraient vu leur capacité de transport augmenter, permettant ainsi de déblayer les anciens
dépots alluviaux et d’inciser la surface d’érosion.

Un autre trés bel exemple de surface d’érosion est observé en Asie centrale (région de
Mongolie - Sibérie) ou de nombreux massifs possedent des sommets tabulaires horizontaux. Par
exemple, en Mongolie, dans la chaine du Gobi-Altay, on retrouve des surfaces d’érosion sur
plusieurs massifs transpressifs (fig.[.26.B ; Vassallo, 2006 ; Jolivet et al., 2007). Ces surfaces,
qui peuvent étre soulevées jusqu’a 4000 m, sont interprétées comme le fruit de la dissection
d’une seule et trés grande pénéplaine. Cette pénéplaine se serait formée durant le Jurassique (150
Ma) et n’aurait subit aucun mouvement tectonique avant le dernier épisode de déformation au
Mio-Pliocene (5 + 3 Ma ; Vassallo et al., 2007a). La préservation d’une telle surface pendant des
dizaines de millions d’années suggere que 1’érosion a été extrémement faible.
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(modifié d'aprés Babault et al,, 2005a) s (modifié d'aprés Babault et al.,, 2005¢)
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(modifié d'aprésJolivet et al, 2007)

Fig.l. 26 : Exemples de surfaces d’érosion. A) Surface de haute altitude et faible relief des Pyrénées (d apres
Babault et al., 2005a&c). (1) Photographie du massif du Campcardos dans les Pyrénées orientales (altitude : 2500-
2900 m). (2) Schéma montrant [’effet d 'une hausse du niveau de base sur le relief local d’'une chaine de montagnes.
La montée du niveau de base réduit les pentes locales et le pouvoir érosif du réseau de drainage. Une pénéplaine se
forme. B) Surface d’érosion au sommet du massif d’Ih Bogd (Gobi-Altay, Mongolie ; d’apres Jolivet et al., 2007).
(1) Photographie du pied du massif ou se distingue nettement le plateau sommital. (2) Photographie au sommet du
plateau.

Finalement, les surfaces d’érosion sont des objets morphologiques remarquables car les
évidences de terrain semblent indiquer qu’elles pourraient aussi bien se former a une altitude
¢levée (école de '« altiplanation » ; exemple des Pyrénées ?7) ou a faible altitude (école de
I’« applanation » ; exemple de Mongolie-Sibérie). On ignore encore beaucoup de choses sur les
différents mécanismes permettant de former ces surfaces d’érosion et de les préserver aussi
longtemps. Néanmoins, les repéres morphologiques qu’elles représentent constituent
d’excellents marqueurs de 1’évolution des paysages qui permettent de quantifier 1’évolution des
reliefs (taux de surrection, flux d’érosion, etc.). Ils fournissent en effet une surface de référence
d’age et de forme connue pouvant étre comparée avec le stade actuel.
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(5) Vallée seche

Une vallée séche (wind gap) est une vallée abandonnée ou s’écoulait par le passé un cours
d’eau. Elles se forment sous l’action de divers mécanismes hydrologiques (déversement,
capture) qui peuvent résulter d’un contrdle tectonique, lithologique ou autre. Un exemple de
contrdle tectonique sur la formation des vallées séches peut étre illustré par la croissance d’une
structure frontale (un pli de propagation par exemple). Ainsi, dans le cas de la ride Wheeler
(Basin de San Joaquin, Californie ; Burbank et al., 1996b ; Mueller & Talling, 1997 ; fig.1.27.A),
la croissance vers I’Est de I’anticlinal a soulevé progressivement le lit des riviéres s’écoulant
vers les Nord. Tant que les riviéres ont eu la puissance hydraulique pour éroder le substratum en

surrection, 1’écoulement s’est encaissé (formation de gorge ; water gap) et a perduré. Mais
lorsque le taux d’incision de la riviere ne compense plus le taux de surrection topographique, la
riviere abandonne son lit et voit son cours dévié.

£
anticline with .=
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Fig.l. 27 : Exemples de vallées séches A) dans !’anticlinal de Wheeler (Californie; d’aprés Burbank et al.,
1996b) ; B) dans le piémont Nord-Est du Tian Shan, au niveau de la riviere Anjihai.

Dans d’autres circonstances (nous 1’aborderons plus en détail dans un paragraphe prochain
traitant des influences de la sédimentation sur 1’érosion), la mise en place d’un cone alluvial
d’avant-pays peut partiellement obstruer une vallée de piémont et détourner son écoulement vers
un des flancs du corps sédimentaire. C’est par exemple ce qui s’est produit dans le piémont
Nord-Est du Tian Shan (fig.1.27.B). La riviére Anjihai, s’écoulant dans un premier temps entre
deux plis frontaux, s’est détournée de son cours suite a la croissance d’un cone alluvial massif
(Poisson, 2002).
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b) Marqueurs stratigraphiques

Les marqueurs stratigraphiques sont une autre catégorie de marqueurs géologiques
susceptibles d’apporter des informations sur la dynamique des piémonts et d’enregistrer les
interactions entre la tectonique, 1’érosion et la sédimentation. Ces marqueurs se retrouvent dans
I’enregistrement sédimentaire du piémont (bassin de croissance, bassin d’avant-chaine). Ils
enregistrent dans leur facies, leur stratonomie et la géométrie de leurs couches des informations
sur la nature et I’amplitude des flux de matiére provenant de I’érosion des reliefs. Les
informations qu’ils livrent sont de nature variée selon I’échelle a laquelle ils sont étudiés. On
peut en effet distinguer les études s’intéressant au remplissage sédimentaire global d’avant-pays
(bassin flexural) de celles se focalisant sur le remplissage a proximité d’une structure tectonique
(bassins de croissance).

(1) Stratigraphie des bassins flexuraux

Les bassins flexuraux d’avant-chaine sont étudiés depuis plusieurs décennies grace aux
données sismiques, données de terrains et aux simulations numériques. Les premiers travaux
numériques se sont tout d’abord intéressés a I’origine de ces bassins et aux mécanismes qui lient
la rhéologie de la lithosphére en subduction, I’histoire tectonique et le développement des
bassins sédimentaires. Il s’agit par exemple des modeles élastiques de Jordan (1981) ou des
modeles visco-¢lastiques de Beaumont, 1981 (voir Flemings & Jordan, 1989 pour une synthése
bibliographique de ces premiers modeles). Ces travaux démontrent que la profondeur et la
largeur du bassin flexural dépendent de la masse et de la géométrie de la charge orogénique, des
charges de sédiments déposés et de la rigidité flexurale de la lithosphere en subduction. La
stratigraphie du bassin n’étant pas reproduite dans ces modéles (notamment les discordances, les
migrations de faci¢s, I’effet des lithologies), les travaux suivants intégrent directement des
processus d’érosion/transport (loi de diffusion linéaire et loi d’incision/transport), les processus
sédimentaires et le raccourcissement crustal (modele de prisme critique de Coulomb). Cette
seconde génération de simulation a été initiée par les modeles stratigraphiques de Flemings &
Jordan (1989, 1990) et Sinclair et al. (1991). Ils ont ouvert la voie a des simulations intégrant des
mécanismes de déformation et d’érosion de plus en plus en plus complexes. On peut par exemple
citer les mod¢les intégrant, la propagation de la déformation par la mise en place de systémes de
chevauchements (Toth et al., 1996), des rhéologies crustales hétérogénes latéralement et en
profondeur (Garcia-Castellanos et al., 1997) ou une grande diversité de processus de surfaces
(modele 3D intégrant des processus de versant et fluviatiles, des processus de sédimentation
marine et I’eustatisme, un réseau de drainage transversal et longitudinal ; Clevis et al., 2004)

Ces modeles permettent d’étudier les relations entre I’érosion des reliefs (le climat), le
raccourcissement (la tectonique), la réponse isostatique de la lithosphére et I’enregistrement
stratigraphique du bassin d’avant-pays. Les principaux résultats indiquent que :

* le degré de remplissage des bassins d’avant-pays (bassins sur-alimentés et sous-
alimentés) est conditionné par I’importance de la flexure, les vitesses de raccourcissement
et D’efficacité du transport sédimentaire (Jordans, 1981 ; Beaumont, 1981 ; Flemings &
Jordans, 1989).

* L’activation d’un chevauchement est marquée par une rétrogradation des facics
(Flemings & Jordan, 1990).
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Les séquences de remplissages stratigraphiques marquent 1’équilibre entre les apports
sédimentaires et ’accommodation flexurale (Clevis et al., 2004). Ainsi, selon la rigidité
flexurale de la lithosphére et le ratio des apports sédimentaires provenant des systémes de
drainage longitudinaux (plaine d’inondation) et transversaux (cone alluviaux), 1’activité
tectonique peut se traduire par des rétrogradations et progradations rapides des systémes
de dépot.

La géométrie des facies de dépdts (proximaux et distaux) et la géométrie du réseau de
drainage sont susceptibles d’apporter des informations sur le régime de subsidence du
bassin d’avant-chaine (Heller et al., 1988 ; Burbank, 1992 ; fig.1.28). Lorsque le prisme
est en construction, le chargement tectonique fait fléchir la plaque en subduction
(fig.1.28.A). La subsidence est asymétrique et génere des unités sédimentaires
d’épaisseurs inégales: elles sont plus épaisses prés de la chaine et s’amincissent vers
I’avant-pays. Au niveau du réseau de drainage, les riviéres transversales sont courtes et se
rejoignent dans une riviere longitudinale a proximité des reliefs (fig.1.28.C). Lorsque le
prisme est en érosion, le déchargement lithologique lié a 1’érosion des reliefs et la
compensation isostatique conduisent a une remontée du plancher subsident qui se traduit
par des unités sédimentaires d’avant-pays longues et tabulaires (fig.1.28.B). Le réseau de
drainage transversal et alors beaucoup plus allongé et rejoint un chenal longitudinal
localis¢ a grande distance du front de la chaine (fig.1.28.D). Les faciés sédimentaires
progradent vers I’avant-pays.
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Fig.l. 28 : Subsidence contrastée dans les bassins d’avant-pays (d’aprés Burbank, 1992). A) Chargement
tectonique et C) réseau fluviatile associé. La surrection d’origine tectonique charge la lithosphére en subduction
qui fléchit sous le poids de la chaine. La subsidence est asymétrique et engendre des unités stratigraphiques
biseautées. L’essentiel de la sédimentation se produit au pied des reliefs ou I’accommodation est maximale. Les
rivieres transversales sont courtes et rejoignent une riviere longitudinale a proximité du front actif. B)
Déchargement par érosion et D) réseau fluviatile associé. L érosion décharge les reliefs (perte de masse) et génere
une surrection topographique par réponse isostatique. La partie proximale du bassin flexural subit une surrection
plus importante que les parties distales. Cela favorise une progradation des faciés proximaux et une sédimentation
d’épaisseur homogeéne (formation d’unités tabulaires). Les rivieres transversales sont longues et rejoignent une
riviere longitudinale a plus grande distance du front topographique de la chaine.
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(2) Strates de croissance

Les sédiments déposés au niveau d’une structure frontale de piémont (pli, chevauchement)
forment des unités sédimentaires syntectoniques appelées « strates de croissance » (growth
strata ; Suppe et al., 1992). Leur évolution résulte d’interactions entre la sédimentation, 1’érosion
et la déformation. Ces unités présentent souvent des variations rapides de pendage, des variations
internes de faciés et des variations latérales d’épaisseur qui leur donnent une géométrie biseautée
(fig.1.29). Elles sont impliquées dans la déformation de la structure et forment des discordances
locales (discordances progressives). Puisque leur géométrie initiale est relativement bien
contrainte (ces couches se sont déposées a plat), leur géométrie finale et leur déformation sont
des indicateurs trés précieux de 1’évolution cinématique de la structure (Suppe et al., 1992).
Dr’ailleurs, c’est souvent a partir de leur géométrie qu’est définie la terminologie des plis et leur
évolution (comparer les dépots syntectoniques de fig.1.15.B&C).
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Fig.l. 29 : Strates de croissance dans le piémont sud du Tian Shan (d’aprés He et al., 2005 ; Hubbert-Ferrari et
al., 2007). A) Photographie de terrain. B) Modélisation de la géométrie des strates de croissances a partir des
observations et mesures de terrains (pendage des strates). Noter les variations rapides du pendage des strates a
l’approche de la charniére du pli.

3. Quantification des interactions Tectoniques-Erosion-Sédimentation

La quantification des interactions tectonique — €rosion - sédimentation dans les piémonts
de chalne de montagnes nécessite la réalisation de deux types de mesures : des mesures spatiales,
afin de caractériser la géométrie de 1’objet étudié, et des datations, afin d’en déterminer 1’age.
Dans ce sous-chapitre, je résume les principales techniques de mesure morphométriques et
géochronologiques les plus utilisées. Je laisse de coOté certaines techniques, comme la
quantification des flux, qui revét une plus grande importance a I’échelle continentale. En
particulier, cela suppose d’aborder des analyses a grande échelle (bassin versant d’un fleuve,
flux au sein d’une chaine de montagnes, etc.) pour tester les effets de variations climatiques et
tectoniques mondiales.

a) Mesures morphométriques

Une premiére mesure fondamentale dans la quantification des marqueurs
morphotectoniques réside dans la caractérisation de leurs dimensions (largeur, hauteur,
longueur). Depuis une vingtaine d’années, ces mesures bénéficient de 1’essor des techniques de
télémétrie et télédétection aéroportée (LIDAR, stéréoscopie) ou embarquées sur des satellites
(interférométrie radar, stéréoscopie). Par exemple, il suffit de comparer les données de ’'USGS
(GTOPO30 a 1 km de résolution, 1993-1996), les données radar de la NASA (SRTM a 90 m,
2000-2003), les données du CNES (MNT SPOT a 10-20 m ; 2000-2005) ou encore les données
acéroportées LIDAR (résolution en X, Y, Z de l'ordre de quelques meétres) pour constater
I’amélioration régulicre de la qualité et de la précision des données topographiques.
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Ces données n’ont cependant pas encore la résolution suffisante pour étudier « au
laboratoire » les objets morphotectoniques de faible dimensions (escarpement de failles,
terrasses, réseau hydrographique, etc.). Des techniques de terrain permettent de palier ce
probléme. Il s’agit par exemple des théodolites, GPS cinématique ou stations télémétriques laser
qui permettent d’effectuer des mesures in-situ avec des précisions centimétriques a
millimétriques. Toutes les données sont facilement traitées par ordinateur et peuvent é&tre
visualisées sous forme de « Modéle Numérique de Terrain » - MNT- (Digital Elevation
Model : DEM). Avec les logiciels de traitement informatiques adaptés, il est possible d’analyser
les topographies a différentes échelles (depuis 1’échelle de la chaine jusqu’a 1’échelle de la
terrasse ou du cone alluvial) et d’en tirer des informations variées sur les bassins versants (réseau
de drainage, formes des versants, profils de riviere, etc.).

Enfin, ces progres des techniques de numérisation spatiale de la topographie ont été
accompagnés du développement de 1’imagerie spatiale, en particulier dans le domaine du visible.
Cela a permis d’établir des photographies a haute définition qui améliorent 1’analyse détaillée
des morphologies naturelles.

Durant cette thése, j’ai traité des données topographiques en partage sur 1’Internet (données
SRTM de la NASA) ainsi que des mesures topographiques réalisées sur le terrain a 1’aide d’un
GPS cinématique. J’ai par ailleurs exploité des images satellites délivrées par 1’organisme
Landsat et disponibles en ligne (www.landsat.org).

b) Géochronologie

Une seconde mesure fondamentale pour la quantification des processus morphologique et
morphogénétique est 1’estimation du temps. En particulier, pour déterminer les vitesses
d’évolution d’un objet morphologique ou d’un marqueur morphotectonique, il est essentiel
d’établir des contraintes temporelles (des « adges ») sur sa formation ou sur des étapes de son
évolution. Ces vitesses peuvent étre en lien direct avec la tectonique (vitesse de surrection,
vitesse de raccourcissement), avec 1’érosion (vitesse de dénudation, vitesse d’exhumation) ou
avec les deux (vitesse d’incision). Elles livrent des informations sur la dynamique des processus
morphogénétiques et sur la dynamique des marqueurs morphotectoniques.

En domaine de piémont, les dépdts sédimentaires sont souvent trés pauvres en fossiles. 11
est certes possible de trouver quelques rares restes de mammiféres, poissons, reptiles ou
végétaux (pollens), mais leur présence reste trés aléatoire. C’est pourquoi, diverses méthodes
géochronologiques, basées essentiellement sur la radioactivité des roches et le paléomagnétisme
ont été développées ces 10-20 derniéres années. Leurs gammes d’application sont variables et les
rendent donc complémentaires. Pour synthétiser, on peut les classer en deux catégories qui se
basent sur les gammes temporelles d’applicabilité.

Pour la datation d’objets « récents », c’est-a-dire agés de quelques dizaines de milliers
voire centaines de milliers d’années, des techniques radiochronologiques de courtes périodes
sont souvent utilisées. Il s’agit par exemple des méthodes fondées sur la mesure des isotopes
cosmogéniques permettant de mesurer 1’age d’exposition d’une surface (‘°Be, *°Cl, *°Al, etc.) et
des méthodes radio-isotopiques permettant de mesurer 1’age de dépot et d’enfouissement d’un
sédiment ("*C ; Thermoluminescence : TL ; Luminescence Optiquement stimulée : OSL). Je ne
détaille pas le principe et le fonctionnement de chacune de ces méthodes car c’est au-dela des
objectifs de ce manuscrit. Pour avoir plus d’informations, je conseille aux lecteurs de se reporter
a quelques ouvrages et articles spécialisés (Burbank & Anderson, 2001 ; chapitre 3 ; Gosse &
Phillips, 2001 ; Aitken, 1985, 1994, 1998) ou a des théses ayant exploitées ces méthodes (‘*Be :
Vassallo, 2006 ; OSL : Poisson, 2002).

Pour des ages plus anciens, il est pour le moment impossible de dater une surface de
marqueur avec des techniques similaires aux précédentes. Les constantes de désintégration des
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systémes radio-isotopiques sont en effet inadaptées pour ces gammes de temps. Toutefois, en
milieu continental d’avant-pays de chaine, les dépdts sédimentaires peuvent étre datés grace au
paléomagnétisme (voir Charreau, 2005, pour une présentation de la technique). La
reconnaissance des phases normales et inverses du champ magnétique terrestre dans
I’enregistrement sédimentaire, et leur corrélation avec une colonne paléomagnétique de
référence, permet d’assigner un age absolu aux différentes formations (Charreau et al., 2005,
2006). Lorsque I’épaisseur sédimentaire échantillonnée est suffisamment importante, il est
possible d’observer I’évolution des taux de sédimentation dans I’avant-pays. Plus précisément,
ces taux correspondent a des taux de préservation sédimentaire rattachés a la réponse isostatique
de la lithosphére sous le poids de la chaine en construction. Ils peuvent également donner des
informations sur I’évolution des taux d’érosion dans les bassins versants en amont.

De méme, les taux d’érosion long-terme (ou taux de dénudation) d’un massif rocheux
peuvent étre mesurés grace a des techniques radiométriques. Ces méthodes sont basées sur
I’analyse de différents couples radioactifs (K/Ar, Rb/Sr, U/Th/Pb) au sein de minéraux reperes
(les amphiboles, les muscovites, les zircons, les apatites, etc. ; Burbank & Anderson, 2001) et sur
I’interprétation de leur trajet de remontée vers la surface (trajet d’exhumation). La section
étudiée part de la surface et s’arréte a une profondeur (une température si I’on considére le
gradient géothermique de la région étudiée) qui est propre aux différents systémes
radiométriques. Cette température, appelée « température de fermeture » (closure temperature)
correspond au seuil thermodynamique ou les effets de la désintégration radioactive des différents
couples sont conservés ou non dans le cristal. Au-dessus de cette température, les éléments fils
diffusent naturellement hors du réseau cristallin et sortent du systéme (systéme ouvert). Au-
dessous de cette température, ils restent piégés (systeme fermé). La datation de 1’age
radiochronologique revient donc a déterminer I’age du franchissement de la température de
fermeture (c’est le « déclenchement » du radiochronometre). Dans le cas des méthodes d’étude
sur les «traces de fission » (traces de fission sur apatite, zircon, etc.), la température de
fermeture correspond a la température en dessous de laquelle la désintégration de 1I’Uranium 238
laisse des « cicatrices » irréversibles dans le minéral. En analysant ces traces (longueur, nombre),
il est possible de calculer un 4ge de franchissement de la température de fermeture et de
renseigner 1’histoire thermique d’exhumation de la roche (pour plus de détail sur cette
méthodologie, voir Jolivet, 2001 ; Vassallo, 2006).

Durant cette thése, je n’ai pas eu le temps de réaliser de mesure de datation car les volets
« développement expérimental » et « analyse morphométrique des données de terrain » ont
occupé I’essentiel de mon temps.
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4. Couplages Tectonique-Erosion-Sédimentation-Climat

Dans cette synthése, je m’intéresse aux interactions entre la tectonique, 1’érosion, la
sédimentation et le climat a I’échelle d’une chaine de montagnes et de ses piémonts. Lorsque
c’est possible, je détaillerai tout d’abord les différents couplages a 1’échelle de la chaine dans son
ensemble avant de me focaliser sur leurs expressions au niveau du piémont. Par commodité pour
la lecture de ce manuscrit, je présente sur une illustration unique (fig.1.30 ; page ci-contre) un
schéma synthétique de ces interactions au niveau d’une chaine de montagnes (fig.[.30.A) et au
niveau du piémont (fig.1.30.B).

a) Influence de la Tectonique sur le Climat, I’Erosion, la Sédimentation

A TD’échelle d’une chaine de montagnes, les interactions entre la tectonique, le climat,
I’érosion et la sédimentation résultent essentiellement des topographies qu’elle présente. En
effet, les forces de compression créent des failles inverses dans la crolte supérieure qui
permettent son ¢épaississement et la formation de reliefs. Ces reliefs représentent des
obstacles/des pentes qui vont activer/freiner I’écoulement des fluides a la surface de la Terre
(écoulements des rivieres, circulations atmosphériques).

(1) Influence de la Tectonique sur le Climat

Si laltitude des topographies générées par la tectonique est suffisante, elle peut permettre
la mise en place d’une couverture neigeuse et glaciaire permanente a leurs sommets. Dans ce
cas, la réflexion des rayons solaires sur ces surfaces (I’albédo) est modifiée. Ces modifications
du bilan énergétique de la Terre perturbent ses températures de surface et donc les circulations
atmosphériques (Fluteau, 2005).

A grande échelle, les chaines de montagnes agissent comme de véritables barriéres qui
perturbent 1’écoulement de 1’air et la stratification verticale de I’atmosphére (Barros &
Lettenmaier, 1994 ; fig.I.31.A). L’ascension forcée des courants atmosphériques chargés
d’humidité favorise la condensation et accentue les précipitations. Ce phénomene, appelé « pluie
orographique » (voir Roe, 2005 et Smith, 2006 pour des synthéses sur les mécanismes), se
traduit par une treés forte asymétrie de précipitations sur les flancs de 1’orogeéne. Le versant
faisant face aux courants atmosphériques recoit beaucoup plus de précipitations que le versant
«abrité ». Les différences peuvent atteindre plusieurs centaines de pourcents (Barros &
Lettenmaier, 1994). Ce phénomeéne s’observe dans de nombreuses chaines de montagnes : les
Alpes du Sud de Nouvelle-Zélande (Roe, 2005), les Pyrénées (Météofrance, 1986) ; les Andes
(Masek et al.,, 1994 ; Montgomery et al., 2001), I’Himalaya (fig.1.31.B; Fielding, 1996 ;
Burbank et al., 2003 ; Bookhagen et al., 2005a ; Bookhagen & Burbank, 2006 ; Grujic et al.,
2006) ou les montagnes Olympiques de I’Etat de Washington (Etats-Unis ; fig.1.31.C ; Barros &
Lettenmaier, 1994 ; Reiners et al., 2003 ; Anders et al., 2004). Dans un contexte mondial de
circulation atmosphérique, cette perturbation a aussi une influence significative sur le climat des
reliefs voisins (Ruddiman et al., 1989 ; Ruddiman & Kutzbach, 1989 ; Kutzbach et al., 1989).
Par exemple, on suppose ainsi que la construction de I’Himalaya et du plateau tibétain au
Néogene, en perturbant la circulation de Hadley et instaurant le régime de moussons, a di avoir
une influence majeure sur 1’évolution des climats d’Asie Centrale, et notamment pour des
chaines des montagnes comme le Tian Shan ou I’ Altai (Ruddiman, 1997 ; Zhisheng et al., 2001 ;
Fluteau et al., 2007).
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Fig.l. 30 : Interactions tectonique-érosion-sédimentation et climat dans les chaines de montagnes et au niveau de
leur piémont.
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Fig.l. 31: Exemples de précipitations orographiques. A) Description du phénoméne (Sierra Nevada, USA ;
d’aprés Barros & Lettenmaier, 1994). L air chargé d’humidité provenant de l’océan est poussé vers le continent. La
présence de reliefs (chaine cotiere et Sierra Nevada) oblige la masse atmosphérique a s’élever, force la
condensation de la vapeur d’eau et localise les précipitations. B) Enregistrement des précipitations au front de
I’Himalaya (d’aprés Burbank et al., 2003). C) Enregistrement des précipitations au front de la chaine Olympique
(Etat de Washington, Etats-Unis; d’aprés Reiners et al., 2003). Dans tous les cas, noter la concentration des
preécipitations au pied des reliefs faisant face aux vents dominants.
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(2) Influence de la Tectonique sur I’Erosion

La tectonique est un parameétre de premier ordre qui influence 1’érosion. Les topographies
qu’elle génére constituent des reliefs et des fortes pentes qui donnent prise aux agents d’érosion
(riviéres, glaciers). Les expressions analytiques de I’incision fluviatile (Eq.1.24), des flux de
versant (Eq.1.33) ou de 1’érosion glaciaire montrent d’ailleurs une dépendance forte des flux
d’érosion avec la pente.

Remarque : 11 est possible d’expliquer ce lien entre la tectonique et 1’érosion sous un angle « énergétique » (Burbank
& Anderson, 2001). En effet, la chaleur de la Terre est le moteur principal de la convection du manteau et de la
tectonique des plaques. Alors qu’une partie de cette énergie est évacuée par le flux de chaleur terrestre ou le
volcanisme, une autre partie est transformée en travail tectonique par couplage mécanique entre I’asthénosphére et
la lithosphére. Par 1’intermédiaire de 1’orogeneése, ce travail tectonique est converti en potentiel gravitaire qui se
traduit par des dénivellations (le relief) et des pentes. Ce potentiel est finalement dissipé par I’érosion (écoulement et
incision des riviéres ; glissements sur les versants).

(a) Echelle globale

Sur le terrain, plusieurs études ont démontré la corrélation positive qui existe entre les
topographies terrestres et les taux d’érosion (fig.[.32). Lorsque les topographies sont
tectoniquement « mortes », cette relation est linéaire (fig.[.32.A&B). Elle s’observe aussi bien
entre les taux de dénudation et I’altitude moyenne (fig.1.32.A ; Pinet & Souriau 1988) qu’avec le
relief moyen (fig.1.32.B ; Ahnert, 1970 ; Schaller et al., 2001 ; Vance et al., 2003). Pinet &
Souriau (1988) ont noté que cette relation est différente entre les reliefs « vieux » (age supérieur
a 250 Ma) et les reliefs « jeunes » (age inférieur a 250 Ma). Lorsque les topographies sont
tectoniquement « actives », cette relation n’est plus du tout linéaire (fig.1.32.C ; Montgomery &
Brandon, 2002). Au contraire, les taux d’érosion relevés dans les Montagnes Olympiques (OM),
a Taiwan (T), en Nouvelle-Zélande (NZ) ou en Himalaya (H, NP), se situent bien au-dessus de la
relation linéaire définie par Ahnert. Selon les auteurs, cela traduit deux régimes de rétroaction
entre le relief et I’érosion. En domaine tectoniquement inactif, les taux d’érosion sont
linéairement reliés au relief (et a la pente) car les processus de versants imposent le rythme (cf.
équation linéaire de flux des versants faiblement pentus : Eq.I.47). Au contraire, en domaine
tectonique actif, les taux d’érosion sont régulés par les glissements de terrain controlés eux-
mémes par ’incision des rivieres a substratum rocheux (voir équations non-linéaires du flux des
versants pentus : Eq.1.48&49). L’incision des riviéres fixe alors les conditions aux limites des
processus de versants en les portant au seuil de déclenchement des glissements de terrain
(Burbank et al., 1996a).

Plusieurs études ont mesuré les flux sédimentaires charriés par les principales rivieres
terrestres (fig.1.32.D&E ; Milliman & Meade, 1983 ; Summerfield & Hulton, 1994 ; Milliman &
Syvitski, 1992 ; Ludwig & Probst, 1998). Elles montrent de fagon claire combien ces flux, et les
taux de dénudation que 1’on peut en déduire, dépendent de la topographie des bassins versants
qui les drainent. Ainsi, les flux de sédiments les plus importants sont a I’exutoire des riviéres qui
drainent les reliefs d’Asie du Sud Est (Himalaya, Taiwan, etc.), les cordilléres d’Amérique du
Sud (Andes) et d’Amérique du Nord (Rocheuses), c’est-a-dire les orogenes les plus actifs
actuellement.
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Fig.l. 32 : Relation entre la topographie et les taux d’érosion (= taux de dénudation). A) Relation linéaire entre
taux d’érosion et relief moyen pour des bassins versants de latitude moyenne (d’aprés Ahnert, 1970). B) Relations
linéaires entre taux d’érosion et altitude moyenne pour des orogénes jeunes et anciens (d’aprés Pinet & Souriau,
1988). C) Syntheése bibliographique des taux d’érosion en fonction du relief local moyen pour les principales
rivieres mondiales (d’aprés Montgomery & Brandon, 2002). Les valeurs des taux d’érosion des orogenes actifs
sortent treés nettement des tendances linéaires précédemment définies. D) Carte des taux d’érosion spécifique (en
thkm?.a”') établis a partir de la charge solide en suspension (charge dissoute non comprise ; d’aprés Milliman &
Meade, 1983). E) Carte des taux de dénudation des principales rivieres du monde (d’aprés Summerfield & Hulton,
1994). Noter que sur ces deux cartes, les taux les plus importants correspondent aux bassins versants drainant des
orogenes actifs.
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(b) Echelle du piémont

Au niveau du piémont d’une chaine de montagnes, 1’effet de la tectonique sur 1’érosion se
caractérise essentiellement par son influence sur la formation et 1’évolution du réseau de
drainage. Cela s’explique par des mécanismes simples : la croissance d’une topographie de
piémont (un anticlinal par exemple) modifie les pentes locales et influence les possibilités
d’écoulement des flux de surface (un écoulement emprunte systématiquement la ligne de plus
grande pente). Si un vecteur d’érosion est disponible (I’écoulement des précipitations qui
s’abattent sur la structure ou bien 1’écoulement d’un cours d’eau venant de I’amont), I’intensité
de I’incision locale peut étre modifiée. Et cela de deux fagons : (1) ou bien les précipitations qui
s’abattent sur le relief naissant permettent la mise en place d’un réseau de drainage local
(initiation de 1’érosion) ; (2) ou bien I’émergence du relief de piémont dévie I’écoulement des
riviéres drainant la chaine (modification des trajectoires des agents de 1’incision).

* Influence de la tectonique sur P’initiation de I’érosion :

Comme je viens de I’indiquer, en générant un nouveau relief, une structure tectonique
d’avant-pays (un pli, un chevauchement) augmente localement la pente. L’incision débute sur
cette structure si I’écoulement de surface acquiert suffisamment d’énergie et posséde une
contrainte cisaillante basale suffisante pour dépasser le seuil d’incision du matériau. Au niveau
d’un escarpement de faille active ou d’un pli émergeant, cela prend la forme d’un réseau
d’écoulement local qui croit pour former un réseau de drainage arborescent (Jackson et al.,
1996 ; Talling et al., 1997 ; Delcaillau, 2001 ; Delcaillau et al., 1998 ; 2006). Par exemple, ce
type de réseau de drainage s’observe trés bien au niveau du pli de Pakuashan dans le piémont
ouest de Taiwan (fig.1.33.A&A’ ; Delcaillau et al., 1998 ; Delcaillau, 2001 ; Sung & Chen, 2004)
ou bien sur le pli de Hala-ande dans le piémont Nord-Est du Tian-Shan (fig.1.33.B&B’). Noter
que dans ce dernier cas, les trés nombreux drains paralléles a 1’axe du pli traduisent certainement
un contrdle tectonique mineur de failles normales d’extrados (voir 1’étude de terrain du chapitre
V).

Remarque : L’étude fine des caractéres morphométriques du réseau de drainage au niveau d’un pli permet
d’apporter des indices sur sa structure et son évolution cinématique (Delcaillau, 2001 ; 2004 ; Delcaillau et al., 1998,
2006). Par exemple, le degré d’évolution du réseau de drainage permet de déterminer le sens de propagation de la
déformation. Les bassins versants ayant un réseau de drainage trés ramifié sont plus agés que les bassins versants
voisins ayant des géométries arborescentes moins développées. De plus, 1’asymétrie des bassins versants de part et
d’autre des flancs d’un pli peut permettre de préciser son style structural. Un pli de rampe possede un réseau de
drainage plus symétrique par rapport & son axe qu’un pli de propagation (Delcaillau, 2004).

* Influence de la tectonique sur la trajectoire des riviéres de piémont

La croissance d’une structure de piémont (surtout les plis) a une influence sur la portion du
réseau hydrographique qui le traverse car elle constitue un obstacle a I’écoulement des riviéres
(Gupta, 1997). En premiére approximation, le décalage éventuel du réseau de drainage dépend
du rapport entre la surrection (formation de relief et advection de mati¢re vers le haut) et
I’érosion (destruction des reliefs et transfert de matiere vers 1’avant-pays). L’érosion (incision)
dépend des caractéristiques hydrologiques de 1’écoulement (pente locale, débit liquide, charge
solide). Si la riviere dispose d’une puissance hydraulique importante par rapport a la croissance
du pli (typiquement elle posséde d’un débit élevé ou d’une pente locale importante), alors elle
parvient a inciser réguliérement son lit et maintient son cours au travers de la structure. A
I’inverse, si la riviére ne parvient pas a compenser la surrection du lit (débit faible, surrection
rapide), alors elle abandonne son cours au travers de la structure et la contourne (Gupta, 1997). 1l
se forme alors une vallée seche a I’emplacement de 1’ancienne trajectoire de la riviere (fig.1.27,
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fig.1.33.A&B). Le cours d’eau dévié peut alors rejoindre d’autres rivieres transversales et former
un cours d’eau plus important ayant la puissance suffisante pour éroder la structure émergeante
(Gupta, 1997 ; Tomkin & Braun, 1999).

Quelques études numériques récentes tendent a indiquer que cette relation entre le taux de
surrection et le taux d’incision au niveau d’un pli dépend de nombreux facteurs. En particulier, la
charge sédimentaire transportée par la riviere exerce un contrdle significatif sur les capacités de
maintien du cours d’eau (Humphrey & Konrad, 2000). De méme, le pendage du chevauchement
d’un pli de propagation et les vitesses de propagation latérale de la structure semblent contrdler
le développement du réseau de drainage et 1’espacement des vallées transversales (Duffait-
Champel, 2004 ; Van der Beek, et al., 2002 ; Champel et al., 2002). Lorsque le décollement est
plan (cas des plis de décollement), le scénario ci-dessus de concentration des écoulements afin
d’augmenter la capacité d’incision de la riviére transversale s’applique (fig.1.33.C). Il se forme
des vallées transversales et des vallées séches régulierement espacées (Van der Beek et al.,
2002). Lorsque le décollement remonte vers la surface (cas des plis de propagation), aucune
riviére ne semble parvenir a franchir le pli. Elles sont déviées d’un angle § qui dépend du rapport
entre la vitesse de propagation latérale du pli et la vitesse de convergence (fig.1.33.C”).
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Fig.l. 33 : Influence de la tectonique sur le réseau de drainage au niveau d’un anticlinal d’avant-pays. A&A’) Pli
de Pakuashan, piémont ouest de Taiwan (d’aprés Delcaillau, 2001). B&B’) Pli de Hala-ande (piémont Nord-Est du
Tian Shan). Noter sur les deux exemples [’apparition d’un réseau de drainage local uniquement au niveau de la
structure. C) Modélisation numérique testant l'influence du pendage du chevauchement du pli de propagation sur la
géométrie du réseau de drainage (d’aprés Van der Beek et al., 2002). C’) Dans le cas d’une faible vitesse de
convergence et un pendage de chevauchement nul, quelques riviéres franchissant initialement le pli abandonnent
leur lit lorsque la surrection devient trop importante (formation de vallées séches). Avec une vitesse de convergence
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dix fois plus élevée et un pendage de chevauchement non nul (5°), aucune riviere ne parvient a franchir le pli. Elles
sont toutes déviées d’un angle p.

Remarque sur I’espacement des exutoires des rivieres de piémonts :

De nombreux travaux ont remarqué 1’espacement régulier des exutoires des bassins
versants le long du front d’une chaine active (Wallace, 1978 ; Adams, 1985 ; Hovius, 1996).
Cette observation est aussi bien valable a 1’échelle d’un orogene entier (Hovius, 1996) qu’a
I’échelle d’un ride anticlinale de piémont (Talling et al., 1997), quel que soit le contexte
tectonique ou climatique de mise en place et quel que soit 1’age de 1’orogéne (Hovius, 1996).
Ainsi, sur ’ensemble des 12 fronts de chaine étudiés par Hovius (1996), 11 montrent une
relation linéaire entre ’espacement des exutoires (S) et la demi-largeur de la chaine (W :
distance entre la ligne de partage des eaux majeures et le front de chaine ; fig..34.A&A’). Le
rapport (R) entre les deux est constant et proche de 2.1. Hovius note que cette relation est tres
analogue a la loi de Hack (Hack, 1957) qui relie la longueur d’un drain principal a 1’aire de son
bassin versant. Il suggére que les mécanismes régissant les deux lois doivent donc étre les
mémes. En considérant que les chaines de montagnes s’élargissent au cours de leur évolution, la
régularité de 1’espacement des exutoires impose que les bassins versants croissent réguliérement
en largeur et en longueur. Les mécanismes invoqués font intervenir les processus de capture et
de migration des lignes de partage des eaux (érosion régressive, effondrement de créte, etc. ;
Hovius, 1996 ; Talling et al., 1997).
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Fig.l. 34 : Espacement des exutoires des riviéres au front des chaines de montagnes. A) Définition des grandeurs
caractéristiques des bassins versants de piémonts (d’aprés Hovius, 1996). H est [’altitude moyenne du relief axial
(limite de partage des eaux amont). W est la demi-largeur de la chaine prise entre la ride axiale et le front
topographique de la chaine. S est l’espacement entre les exutoires des rivieres de piémont. A’) Relation linéaire
entre la demi-largeur des chaines W et ’espacement entre les exutoires S observée pour 11 chaines de montagnes
mondiales (hormis ’Himalaya). B) Possible mécanisme expliquant cette relation linéaire (d’apreés Castelltort &
Simpson, 2006). Les rivieres s ’écoulant des reliefs rejoignent la plaine d’avant-pays ou elles coalescent (avec un
angle a par rapport a la pente régionale). Noter I’augmentation progressive de leur espacement en direction de
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l’avant-pays (fleche en pointillés). Le réseau dendritique qu’elles acquiérent dans la plaine d’avant-pays est
incorporé a la chaine lors de la propagation de la déformation et de ’apparition séquentielle des chevauchements
successifs.

Récemment, les travaux numériques de Castelltort & Simpson (2006) ont proposé une
alternative (fig.1.34.B). Selon eux, cette propriété du réseau de drainage serait une caractéristique
des réseaux hydrographiques dendritiques acquise sur la plaine de piémont et incorporée a la
chaine lors de son élargissement (propagation de la déformation et formation de nouveaux
chevauchements en séquence). L’espacement des exutoires des riviéres orogéniques serait alors
controlé par I’aval et non I’amont (comme le suggére Hovius (1996) et Talling et al. (1997). En
particulier, la géométrie des réseaux de drainage orogénique serait contrélée par les propriétés
géométriques des surfaces non-disséquées des piémonts (pente régionale, pente locale, rugosité,
etc. ; Castelltort & Simpson, 2006). Cela pourrait expliquer 1’indépendance vis-a-vis du contexte
tectonique et climatique de la relation observée par Hovius (1996).

(3) Influence de la Tectonique sur la Sédimentation

A grande échelle, la tectonique construit des reliefs par épaississement crustal. En avant de
la chaine, le poids qu’ils exercent sur la plaque lithosphérique la fait fléchir et crée un espace
pouvant réceptionner les sédiments provenant de I’érosion des reliefs : ¢’est le bassin flexural
d’avant-pays. Ce bassin peut mesurer plusieurs centaines de kilomeétres de longueur (en
fonction des dimensions de la chaine), quelques centaines de kilométres de largeur et étre rempli
de plusieurs milliers de métres de sédiments. On observe ces bassins au pied de quasiment tous
les orogenes. Il s’agit par exemple des bassins aquitains et de I’Ebre pour les Pyrénées, des
bassins molassiques suisses et italiens pour les Alpes, du bassin du Gange pour 1’Himalaya, des
bassins du Tarim et du Junggar pour le Tian Shan, etc.

Des travaux de modélisation ont montré que les paramétres majeurs qui conditionnent la
géométrie des bassins flexuraux d’avant-pays sont I’amplitude de la charge crustale exercée sur
la lithosphére fléchie et les propriétés rhéologiques et mécaniques de cette plaque (Beaumont,
1981 ; Jordan, 1981). Ainsi, les bassins d’avant-pays sont d’autant plus étroits et profonds que la
charge orogénique est importante et localisée et que la résistance de la lithosphére fléchie (la
rigidité flexurale) est faible (Beaumont, 1981). Le comportement mécanique long-terme de cette
plaque est également trés important. Selon qu’il s’agisse d’une lithosphére élastique (Jordan,
1981 ; Flemings & Jordan, 1989) ou bien visco-élastique (Beaumont, 1981), la réponse va étre
significativement différente. Dans le premier cas, la réponse est quasi-instantanée a 1’échelle des
temps géologiques. Dans le second, la réponse est différée et I’intensité¢ de la déformation varie
en fonction du temps.

A I’échelle du piémont, la tectonique crée des barriéres topographiques (rides anticlinales)
qui font obstacle a I’écoulement des rivieres orogéniques. Celles-ci perdent une partie de leur
capacité¢ de transport et abandonnent leur charge sédimentaire. Ces dépots se produisent
généralement dans des bassins intra-montagneux de piémont (bassins piggy-back). De plus, la
tectonique peut modifier la localisation de 1’érosion dans le piémont en déroutant 1’écoulement
des rivieres avec le jeu des chevauchements et la propagation de la déformation. Ce changement
de I’hydrographie des riviéres se traduit naturellement par des modifications des zones de dépdts.
Selon certains travaux, la propagation de la déformation et les captures successives des riviéres
influencent non seulement 1’espacement des exutoires des riviéres orogéniques (voir paragraphe
ci-dessus) mais également les dépots de cones alluviaux du piémont (fig.1.35.A). Ce mécanisme
est notamment invoqué pour expliquer I’existence des méga-cones alluviaux au pied de certains
orogenes (megafans ; Gohain & Parkash, 1990 ; DeCelles & Cavazza, 1999 ; Horton &
DeCelles, 2001 ; Jones, 2004).



Chapitre I : Dynamique des Piémonts de Chaine de Montagnes : Etat de I’Art

89

Limite de partage des eaux principale
¥

. ; — Bassin versant endoréique

{
. " TR
Méga-cones

alluviaux
v initiaux
N

&

al

& &
, éga-cones /.
M alluviaux A1

(modifié d’aprés Horton & DeCelles, 2001)

t Surrection ou
stabilité relative Riviere @/
anastomosée p,
Subsidence
Y 2a
Riviere
méandriforme

Riviere
rectiligne a
méandriforme

Profile en long
de I'lndus

Incision

—_— Sédimentation

Incision et formation
de terrasses

(modifié d'aprés Burbank & Anderson, 2001)

Fig.l. 35 : Influence de la tectonique sur la sédimentation. A) Modéle de formation des méga-cones alluviaux lors
de I’élargissement d’une chaine de montagnes (d’aprés Horton & DeCelles, 2001). Lorsque le front de chaine se
propage vers l'avant-pays, les réseaux de drainage des petits cones alluviaux coalescent. Ils forment de plus grands
bassins versants qui collectent davantage d’eau et de sédiments et forment par conséquent des cones alluviaux plus
importants. B) Changement du style fluvial de I’Indus au cours de son tracé en fonction des mouvements tectoniques
de surrection ou de subsidence (d’aprés Burbank & Anderson, 2001). En amont des zones en surrection, la riviere
est anastomosée car la charge alluviale sur le lit est importante. Au passage de la zone en surrection, la riviere est

méandriforme en réponse a l’augmentation de la pente d’écoulement et a la concentration de [’écoulement.
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En outre, la tectonique influence la sédimentation locale au sein du réseau hydrographique
en modifiant le style fluviatile des riviéres. Cet aspect sera plus largement détaillé au chapitre
expérimental (les principaux mécanismes ont en effet ét¢ mis en évidence grace a des
expériences en laboratoire ; Ouchi, 1985) mais on peut citer ici comme exemple le cas de I’Indus
au niveau du Pakistan (fig.I.35.B; Jorgensen et al., 1993). Dans cette étude, on constate
clairement le changement du style fluviatile en fonction de la déformation imposée au niveau du
lit de la riviere. En amont de la zone de surrection centrale, la riviére est anastomosée et dépose
une partie de sa charge dans un bassin sédimentaire. A 1’axe de la zone de surrection, son tracé
devient plus sinueux (chenaux en méandres) et abandonne quelques terrasses. Ce changement de
style fluvial s’explique a la fois par la diminution de la charge solide a transporter et
I’augmentation de la pente du lit. Il permet a la riviere de focaliser son énergie sur 1’érosion du
substratum en surrection.

b) Influence de ’Erosion sur la Tectonique, la Sédimentation, le Climat

(1) Influence de I’Erosion sur la Tectonique

Suite aux travaux précurseurs sur la mécanique des prismes d’accrétion (Chapple, 1978 ;
Stockmal, 1983 ; Davis et al., 1983 ; Dahlen, 1984), beaucoup de travaux numériques ont étudié
I’influence des processus d’érosion-transport sur les champs de vitesse et trajectoires
d’exhumation des particules au sein des prismes d’accrétion tectonique (Dahlen & Suppe, 1988 ;
Dahlen & Barr, 1989 ; Barr & Dahlen, 1989 ; Jamieson & Beaumont, 1988, 1989 ; Koons,
1989). Ils sont trés souvent définis en 2D et incorporent un modeéle de déformation et un modele
de processus de surface. Pour ce qui est des modeles de déformation, les rhéologies employées
peuvent étre rigides-plastiques et uniformes a 1’échelle de la crotite continentale (Beaumont et
al., 1992 ; Willett, 1992, 1999), stratifiées a I’échelle de la lithosphére (Avouac & Burov, 1996 ;
Cattin & Avouac, 2000 ; Godard et al., 2004, 2006 ; Pysklywec, 2006) ou bien stratifiées a
I’échelle de la crotite (Ellis et al., 2001 ; Beaumont et al., 1996, 2001, 2004). Les rhéologies
crustales sont alors souvent modélisées par une loi de comportement frictionnelle coulombienne
pour la partie supérieure et une loi de fluage ductile pour la partie inférieure. Le manteau est
également considéré comme ductile (Avouac & Burov, 1996). Pour ce qui est des modéles
d’érosion-transport, certains travaux utilisent une seule équation. Il peut s’agir d’une équation de
diffusion linéaire (Eq.1.47 ; Koons, 1989 ; Avouac & Burov, 1996 ; Cattin & Avouac, 2000 ;
Beaumont et al., 2004), d’une équation de diffusion non linéaire (Eq.1.48&49 ; Pysklywec, 2006)
ou bien d’une loi d’incision fluviatile (Eq.1.45; Willett, 1999 ; Hilley & Strecker, 2004).
D’autres travaux incorporent les deux mécanismes (Beaumont et al., 1992, 1996 ; Kooi &
Beaumont, 1996 ; Godard et al., 2004, 2006).

(a) Echelle globale

A T’échelle d’une chaine de montagnes, 1’isostasie est un concept fondamental qui régit
I’équilibre mécanique des reliefs. Selon ce concept, le poids des roches crustales au-dessus d’une
certaine profondeur (la profondeur de compensation) est partout la méme, quelle que soit
I’amplitude des reliefs (définition Encyclopedia Universalis). C’est par ce principe qu’est
notamment expliquée la formation d’une racine crustale lors d’un épaississement orogénique.

L’érosion, en Otant de la matiere a la surface des chaines de montagnes, perturbe
I’équilibre isostatique du relief et déclenche une réponse isostatique propre qui souléve la surface
topographique. C’est ainsi que I’on définit la « surrection isostatique » (isostatic uplift : England
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et Molnar, 1990 ; Molnar & England, 1990). Les lecteurs désirant avoir la démonstration de cet
effet peuvent notamment consulte la theése de V. Godard (2006, p 15-17).

Afin d’exposer cependant les principales relations a retenir et d’apprécier les ordres de
grandeur de cet effet, prenons 1’exemple d’un chaine de montagnes d’altitude h et de racine R
(Godard, 2006). La densité de la croiite p est d’environ 2800 kg/m” et la densité du manteau py,
est d’environ 3300 kg/m’. Une érosion enlevant une épaisseur Ae homogéne de crofite est
compensée par un soulévement équivalent de 0,85Ae de la base de la racine et un abaissement
effectif de la topographie moyenne de 0,15Ae. En d’autres termes, si 1’on veut abaisser une
topographie d’une hauteur d’1 km, il faut en réalité éroder une épaisseur de roche de plus de 6
km ! Toutefois, cette relation n’est valable que si 1’érosion décape une épaisseur continue de
mati¢re (ablation d’un plateau). Or on sait que 1’érosion se produit principalement dans des
vallées. De fait, en considérant une géométrie simple avec des crétes et des vallées triangulaires,
on retiendra que 1’érosion d’une quantité Ae (différence entre les crétes et les vallées) se traduit
par un abaissement de 1’altitude moyenne des reliefs d’environ 0,08Ae et un soulévement des
crétes de 0,42Ae. Dit autrement, une incision de 1 km d’un plateau (différence entre les crétes et
les vallées) conduit I’altitude moyenne a s’abaisser de 80 m et 1’altitude maximale a s’élever de
420 m.

Cette compensation isostatique de 1’érosion est reconnue depuis longtemps (Nansen,
1928 ; Wager, 1933, 1937) et couramment illustrée par I’analogie avec un glagon (équivalent de
la crolite continentale) dans un verre d’eau (équivalent du manteau) soumis a une fusion
(érosion) locale (fig.1.36.A ; Burbank & Anderson, 2001 ; Pazzaglia, 2003). La fusion d’une
partie du glagon (masse érodée) abaisse 1’altitude moyenne du relief (la chaine s’érode) mais
accentue les contrastes topographiques (Wager, 1937 ; Holmes, 1965 ; Molnar & England,
1990 ; Burbank, 1992 ; Montgomery, 1994 ; Avouac & Burov, 1996 ; Stern et al., 2005 ;
Champagnac et al., 2007). Afin de maintenir cet équilibre, les flux de surface dus a 1’érosion des
reliefs (et la sédimentation dans les bassins flexuraux) seraient contrebalancés par des flux dans
la crolte inférieure (Westaway, 1994, 2006 ; Avouac & Burov, 1996).

Les travaux numériques couplant un modele de déformation de type « prisme d’accrétion »
et des processus de surface montrent que la topographie et la dynamique interne des chaines de
montagnes dépendent de I’intensité et de la répartition de 1’érosion (précipitations). Plus
précisément, I’asymétrie des précipitations résultant des phénomenes orographiques (voir la
définition au chapitre suivant I.B.4.a) influence le style tectonique et topographique de 1’orogeéne
en focalisant I’érosion et 1’advection tectonique de mati¢re (Beaumont et al., 1992 ; Willett et al.,
1993). Des simulations numériques réalisées avec un prisme d’accrétion coulombien montrent
que les trajectoires des matériaux au sein du prisme sont corrélées a la répartition de 1’érosion
(fig.1.36.B ; Beaumont et al., 1992 ; Willett et al., 1993 ; Willett, 1999). Lorsque 1’érosion est
focalisée sur le versant rétrochevauchant du prisme (retrowedge), les roches sont exhumées sur
ce méme versant (fig.1.36.B.1). Les isogrades de métamorphisme sont trés resserrés. Les roches
de plus haute pression et température se trouvent au niveau du rétrochevauchement majeur. On
observe un corrélation similaire entre précipitations et taux d’exhumation dans les Alpes du Sud
de Nouvelle Z¢élande (Norris et al., 1990) et au niveau des montagnes Olympiques des Etats-Unis
(Reiners, et al., 2003). A I’inverse, lorsque 1’érosion est concentrée sur le versant chevauchant
(prowedge), les trajectoires des matériaux sont infléchies et émergent au cceur du prisme, sur le
prowedge (fig.1.36.B.2). L’érosion est donc capable de controler les chemins internes PTt d’un
orogene et détermine les caractéristiques spatiales et la distribution de la déformation. Cette
corrélation entre érosion et exhumation traduit un couplage fort entre érosion et déformation
selon le mécanisme suivant (Willett et al., 1993). Les processus de surface conduisent a un
remaniement de grande ampleur des masses de I’orogene. Afin de maintenir 1’équilibre
mécanique du prisme, le champ de vitesse s’ajuste aux conditions de flux de surface afin de
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remplacer les matériaux érodés par des matériaux provenant de I'intérieur du prisme. Dans
I’hypothése d’un prisme d’accrétion a 1’état critique, la déformation interne s’ajuste
instantanément afin de remplacer le matériau érodé. De fait, les zones subissant des forts taux

d’érosion manifestent des taux d’exhumation importants (Beaumont et al., 1992).
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Fig.l. 36 : Influence de I’érosion sur la Tectonique : a I’échelle de la chaine. A) Surrection isostatique (d’apres
Pazzaglia, 2003). Voir le texte pour plus de détails. B) Effet de la direction des vents dominants (et donc des
preécipitations) sur la distribution de la déformation et les trajectoires matérielles des particules au sein du prisme
(d’apres Willett et al., 1993). La focalisation de [’érosion sur ['un des deux flancs du prisme localise I’exhumation
des roches du prisme. C) Effet de I’érosion sur la répartition de la déformation, sa propagation vers l’avant-pays la
topographie (d’aprés Masek & Duncan, 1998). L épaisseur des tracés des failles est proportionnelle a leur activité.
L’érosion concentre la déformation sur le flanc érodé en maintenant les chevauchements actifs (pas de propagation
de la déformation) et en déséquilibrant I’accommodation du raccourcissement sur le flanc érodé. D) Influence de
l’érosion sur les « chenaux » d’écoulements crustaux (d’aprés Beaumont et al., 2004). L érosion sur un flanc de la
chaine localise ’exhumation et la remontée vers la surface du chenal crustal.

Ce résultat a également été mis en évidence en modélisation analogique
(Konstantinovskaia & Malavieille, 2005 ; voir le chapitre III dédié aux résultats expérimentaux)
et en modélisation numérique grace au modéle du « travail minimum ». En effet, Masek &
Duncan (1998) montrent comment les précipitations focalisées sur un versant d’un prisme
orogénique influence 1’activité des chevauchements et la propagation de la déformation
(fig.1.36.C). Dans leur expérience sans ¢érosion, les durées d’activité des chevauchements
(proportionnelles a 1’épaisseur des tracés) indiquent que la déformation sur les deux piémonts a
longtemps fonctionné auprés de la chalne avant de migrer vers les avant-pays respectifs
(fig.1.34.C.1). L’accommodation de la déformation est symétrique de part et d’autre de la chaine
et génére des topographies identiques sur les deux flancs. Dans I’expérience avec érosion, la
topographie sur le versant recevant les précipitations est moins élevée car continuellement
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érodée (fig.1.36.C.2). L’accommodation de la déformation au travers de la chaine est d’une part
concentrée sur le versant subissant une érosion importante et ne se produit d’autre part que sur
une seule faille (forte épaisseur du tracé).

Beaumont et collaborateurs (2001 & 2004) vont plus loin en proposant que la localisation
de I’érosion sur une bordure de I’orogéne (comme en Himalaya par exemple) permet de localiser
I’exhumation en raison de la modification de la dynamique d’écoulement d’un chenal de crotite
moyenne (fig.1.36.D). En effet, I’épaississement crustal consécutif a une collision continentale
modifie la structure thermique de la lithospheére et sa rhéologie. Or 1’érosion controle la structure
thermique des primes orogéniques en enlevant de la matiére froide en surface et en permettant
son remplacement par du matériel chaud (Royden, 1993 ; Batt & Braun, 1997 ; Cattin &
Avouac, 2000 ; Ellis et al., 2001). Noter que cette augmentation de la température du prisme est
négligeable au front du prisme mais peut s’avérer trés importante dans les domaines internes
(Royden, 1996). Sous certaines conditions de température et de rhéologie crustale, un chenal
d’écoulement au milieu de la crolte (channel flow ; Beaumont et al., 2001) peut se former.
L’érosion focalisée sur les bordures de la chaine peut modifier 1’écoulement de ce chenal et
permettre son exhumation et son exposition a la surface (fig.[.36.D.2 ; Beaumont et al., 2004).
C’est notamment de cette facon que les auteurs expliqueraient la mise en place de la dalle
gneissique et migmatitique du Haut Himalaya.

(b) Echelle du piémont

Si l’effet de I’érosion a I’échelle d’une chaine de montagnes est aujourd’hui bien
documenté par de nombreuses études sur le terrain (Pavlis, 1997 ; Norris & Cooper, 1997 ;
Horton, 1999 ; Hilley et al., 2004 ; Wobus et al., 2005) ou des travaux de modélisation (voir
chapitre III), I’échelle jusqu’a laquelle elle se fait ressentir fait débat (Simpson, 2004a). Au
niveau du piémont, la crolte est-elle « faible » (en raison de sa rhéologie plastique) et donc
susceptible de répondre instantanément a I’incision de la riviére (Davis et al., 1983 ; Koons,
1994) ou bien est-elle résistante (en raison de sa rigidité) et donc insensible a 1’incision des
grandes rivieres orogéniques (Turcotte & Schubert, 2002). Pour répondre a cette question,
quelques travaux de modélisation ont étudié I’effet de I’érosion au niveau d’un piémont ou d’une
structure singuliére d’avant-pays.

A 1’échelle du piémont, I’effet de 1’érosion sur la tectonique est comparable a celui a
grande échelle. Elle 6te de la mati¢re au toit des chevauchements et les décharge d’un poids
lithostatique. Cette diminution des contraintes d’origine gravitaires sur les discontinuités du
prisme d’accrétion allonge la durée de vie des chevauchements actifs et peut réactiver les anciens
chevauchements. Elle empéche la propagation de la déformation et diminue la largeur du prisme
(se référer au chapitre expérimental pour les principaux résultats de modélisation analogique).
Sur le terrain, ces mécanismes sont notamment suggérés pour expliquer les fortes différences
morphologiques et structurales entre le Nord et le Sud du piémont Est des Andes centrales
(Horton, 1999). Alors que le nord du piémont est étroit (200 km), trés pentu (3°), tectoniquement
déformé sur plusieurs chevauchements et recoit un fort taux de précipitation (1,4 - 2,4 m/an), le
sud du piémont est beaucoup plus large (350 km), nettement moins pentu (0,8°), tectoniquement
actif sur le seul chevauchement frontal et recoit des précipitations plus faibles (0,2 - 1,1 m/an).
Selon les auteurs, cette différence de précipitation serait a 1’origine d’un fort gradient d’érosion a
I’origine du contraste tectonique observé. La partie nord serait dans un état sous-critique alors
que la partie sud serait dans un état critique (voir définition au chapitre 1.A.3.b).

Dans un modéle numérique utilisant une déformation gouvernée par le concept de
« travail minimum » et un modele d’érosion basé sur 1’équation de diffusion linéaire, Hardy et al.
(1998) démontrent ces mécanismes (fig.1.37.A). Ils comparent deux expériences réalisées avec
une érosion faible (fig.1.37.A.1) et forte (fig.1.37.A.2). Ils montrent qu’un ancien chevauchement
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(Ie chevauchement 3) est réactivé en hors-séquence du fait de 1I’érosion et que son activité
dépend de I’intensité de 1’érosion.
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13 V3
Z s : —- 5
- - - 7
7 - 7 -
6 — I 6 1
= 5  ONE——— 0 =5 . t N W
c c
[} [}
£ £
o 41— N N 1 9 4 R 1
-g Ré@ctivation hors-séquence g Réactivation hors-séquence
S 3+ - S S3 - -
£ 2
Y2 — T ‘ g E——
1 - — - 1
0 5000 10000 15000 20000 25000 0 5000 10000 15000 20000 25000
Temps (ka) Temps (ka) (modifié d'aprés Hardy et al,, 1998)
. v irc - @ Erosion 3
{ Cl, I = Z
[ g
80} } g
el = %
: =) 3
a0} b | 2
' g
20t | £
o 0 60 80 100 0 "
X X
bt ottt wm km)

Fig.l. 37 : Influence de I’érosion sur la Tectonique : a I’échelle du piémont. A) Effet de I’érosion sur I’activité des
chevauchements d’un prisme d’accrétion (d’aprés Hardy et al., 1998). L’ érosion provoque la réactivation en hors-
séquence d’anciens chevauchements (le n° 3). Cet effet est amplifié lorsque l’érosion augmente. B) Riviére de
I’Anjihai (Piémont Nord-Est du Tian Shan, Chine) traversant le pli du méme nom. Noter le franchissement de la
riviere au cceeur de la structure et les altitudes maximales localisées de part et d’autre de la riviere. C) Modélisation
numérique simulant [’effet de l'incision d’une riviere sur la déformation d’un piémont plissé (d’apres Simpson,
2004a). 1) Sans érosion, la croiite continentale flambe en formant des plis parfaitement cylindriques et espacés
d’environ 40 km. 2) Avec [’érosion, les plis ne sont plus cylindriques et possédent des points culminants de part et
d’autre de la riviere.

A Téchelle d’une structure d’avant-pays (un pli ou un chevauchement), I’effet de
I’érosion sur la tectonique se traduit essentiellement par I’incision des riviéres drainant les
reliefs. Au niveau de I’activité d’un anticlinal d’avant-pays, une simulation numérique menée par
Simpson (2004a) s’est intéressée a 1’observation fréquemment faite dans beaucoup de piémonts
(Pyrénées, Alpes d’Europe, Zagros, Himalaya, Andes, etc.) : les riviéres transversales coupent
les anticlinaux de piémonts au niveau de leur point culminant. Pour illustrer ce propos, on peut
prendre un exemple du Tian Shan (fig.1.37.B) ou la riviére Jingou franchit le pli de Huoerguosi
de part et d’autre de ses points culminants. Selon ’auteur, ce résultat n’est pas fortuit, mais
résulte d’un mécanisme ou I’incision fluviatile localise et amplifie la déformation
(fig.1.37.C ;Simpson, 20044, b, c). En effet, en incisant au travers de la structure active, la riviere
décharge la crotite continentale et réduit 1’influence de la gravité (qui normalement empéche la
déformation). Les plis ainsi formés ne sont pas cylindriques et possédent des sommets coincidant
avec I’incision de la riviére. Ce controle n’est efficace que si 1’incision est contemporaine de la
déformation (Simpson, 2004a), si la pente régionale d’écoulement est forte (2%) et/ou si les
processus de surface compensent efficacement la déformation imposée (temps caractéristique de
I’érosion trés supérieur au temps caractéristique de la déformation ; Simpson, 2004c). On peut
cependant s’interroger sur cet effet car dans 1’exemple de terrain choisi pour illustrer la question
scientifique initiale, la riviére passe certes au cceur d’un pli actif mais la raison de la localisation
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des points culminant de part et d’autre de la riviére trouve une partie de son origine dans un
champ de surrection inhomogeéne latéralement. En effet, le taux de surrection est logiquement
plus important au cceur de la structure et diminue en direction des terminaisons périclinales du
pli. A ces endroits, le raccourcissement horizontal est accommodé sur d’autres structures.

Au niveau de [Dactivité d’un chevauchement d’avant-pays, [’érosion modifie leur
géométrie, leur nombre, leur période d’activité et leur vergence dominante. Ces mécanismes ont
¢té mis en évidence dans plusieurs travaux de modélisation analogique. Je ne détaille ni n’illustre
ici chacun de ces résultats car cela sera effectué spécifiquement au chapitre expérimental suivant
(voir illustrations et références bibliographiques au chapitre I1I).

(2) Influence de I’Erosion sur la Sédimentation

En premiére approximation, 1’influence de I’érosion sur la sédimentation est assez directe
car elle résulte d’une simple conservation de la masse. L’érosion d’un relief génére un volume
sédimentaire qui doit forcément se retrouver dans des bassins ou il a été transporté et déposé. De
fait, une accentuation de 1’érosion se traduit par une augmentation de la sédimentation. Il faut
noter cependant que cette relation volumique directe ne se traduit pas nécessairement par une
augmentation des taux (vitesses). En effet, la condition sine qua non pour que cette relation se
conserve est que les surfaces sur lesquelles les roches sont érodées et les sédiments déposés
suivent la méme évolution. Une augmentation de 1’érosion peut ne pas se traduire par une
augmentation des taux de sédimentation si la surface sur laquelle les particules sédimentent croft.
De méme, une augmentation des taux de sédimentation n’est pas nécessairement reliée a une
augmentation des taux d’érosion lorsque de nouveaux reliefs apparaissent (propagation de la
déformation, réactivation d’anciennes structures).

Toutefois, dans les exemples naturels, on estime souvent que les surfaces de relief érodé et
les surfaces de dépdt varient peu sur les gammes de temps analysées. De cette fagon, une
augmentation des taux de sédimentation est souvent interprétée comme une augmentation des
taux d’érosion dans les reliefs amont. C’est ainsi que les augmentations des taux de
sédimentations dans les bassins sédimentaires péri-orogéniques d’Asie durant les 4 derniers
millions d’années sont directement interprétées comme une intensification de 1’érosion (Peizhen
et al., 2001 ; Molnar, 2004 ; Métivier et al., 1999).

(3) Influence de I’Erosion sur le Climat

L’influence de 1’érosion sur le climat est un processus d’échelle mondiale qui n’a pas de
levier direct a I’échelle de la chaine de montagnes et encore moins au niveau du piémont. Le
mécanisme invoqué consiste a extraire du CO, atmosphérique et a le stocker dans des carbonates
(Berner et al., 1983 ; Gaillardet et al., 1999). Cette modification du contenu en CO, de
I’atmosphere affecte 1’effet de serre, les températures de surface terrestre et donc les circulations
des enveloppes externes. Pour synthétiser ce phénomene, trois étapes de processus chimiques
¢lémentaires peuvent étre définies (voir la thése de V. Godard, 2006, p. 18, pour le détail des
équations). Il s’agit de la dissolution du CO, atmosphérique dans 1’eau, de 1’altération chimique
des silicates et de la précipitation des carbonates. Pour 1’exemple d’un pyroxéne calcique comme
la Wollastonite (CaSiO3), I’équation bilan de consommation du CO; équivaut a :

CO, + CaSiO, — Si0, + CaCO,

Cette expression est souvent appelée 1’équation de I’altération des silicates. Son bilan net
consomme irrémédiablement du CO, atmosphérique et est directement tributaire du stockage du
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CO; sous forme de carbonate (sédimentation). L’ importance de ce mécanisme dans le bilan
géochimique mondial et ses influences sur le climat font toujours 1’objet de nombreux travaux et
animent le débat sur les rétroactions entre le climat, 1’érosion et la tectonique (Raymo et al.,
1988 ; Raymo & Ruddiman, 1992 ; Gaillardet ; ).

¢) Influence de la Sédimentation sur la Tectonique, I’Erosion, le Climat

(1) Influence de la Sédimentation sur la Tectonique

La sédimentation dans les bassins au pied des reliefs (bassins d’avant-pays) ou dans des
dépressions piégées entre les reliefs (bassins intra-montagneux, bassins de croissance) charge la
crolite continentale ou le toit des chevauchements actifs. En augmentant ainsi la charge normale
sur les failles actives, la sédimentation empéche 1’activation des décollements frontaux au profit
des chevauchements plus internes (chevauchement hors-séquence). Ces mécanismes ont été
particulierement bien documentés grace aux travaux de modélisation analogique. Je ne les
détaille pas dans ce paragraphe mais me limite aux conclusions majeures (voir pour cela la
synthése bibliographique au chapitre III). A savoir : la sédimentation modifie les caractéristiques
du prisme (la pente critique est atteinte plus rapidement et est plus faible). La déformation se
propage plus difficilement et est accommodée sur des chevauchements moins nombreux, plus
pentus et localisés a I’intérieur du prisme.

(2) Influence de la Sédimentation sur I’Erosion

Les effets de la sédimentation de piémont sur 1’érosion s’observent a deux échelles. Tout
d’abord, a I’échelle de la riviere, le dépdt transitoire de la charge sédimentaire transportée par
I’écoulement constitue une couverture de protection contre 1’incision. Comme nous 1’avons
précédemment mentionné au chapitre sur la modélisation des processus fluviatiles, cet effet
protecteur dépend de son épaisseur et n’induit pas nécessairement une érosion nulle sur le lit
(voir modele de saltation-abrasion ; fig.1.21).

A 1’échelle du piémont, la sédimentation (aggradation) au pied des reliefs éléve la limite
entre érosion et sédimentation (définition du niveau de base ; voir Babault, 2004). De fait, la
topographie s’éléve avec un taux de surrection relatif qui correspond aux taux de surrection
lithologique moins le taux d’aggradation en téte de corps sédimentaire. Cette dynamique affecte
le développement des régimes d’évolution topographique des reliefs (phase transitoire, phase
stationnaire ; pour plus de précision, se référer a la synthese bibliographique ¢élaborée au chapitre
IIT). Selon ces travaux, ce mécanisme pourrait permettre la formation de surface d’érosion en
altitude (notamment dans les Pyrénées).

(3) Influence de la Sédimentation sur le Climat

L’effet de la sédimentation sur le climat s’observe a une échelle mondiale. Elle est
certainement insignifiante a 1’échelle d’une chaine de montagnes et a fortiori d’un piémont. Cette
influence s’effectue via le stockage de carbone dans les carbonates et la matiére organique des
sédiments terrigénes (cone du Bengale prés de I’Himalaya par exemple). Ce puits affecte le cycle
du carbone, I’effet de serre et la température de surface terrestre. Cet effet de la sédimentation
sur le climat est donc trés lié a 1’altération des silicates et au développement de la végétation
(sous I’emprise du climat).
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d) Influence du Climat sur I’Erosion, la Sédimentation, la Tectonique

(1) Influence du Climat sur I’Erosion-Sédimentation

Le climat de la Terre est marqué par des variations qui peuvent étre la conséquence de
mécanismes astronomiques (cycles de Milankovitch), géochimiques (effet de la biospheére,
altération des roches) ou géodynamiques (répartition des continents, géométrie des courants
océaniques ; Daniel et al., 1999 ; p 307-316). Les principales modifications que cela entraine
concernent la température, la composition et la circulation des enveloppes fluides externes de la
Terre (I’ Atmosphere et ’Hydrosphére). Par exemple, une modification majeure du climat repose
sur la mise en place de périodes de basses températures (les périodes glaciaires) et de périodes
plus chaudes (les périodes interglaciaires) que 1’on associe souvent aux variations des parameétres
orbitaux de la Terre (cycles de Milankovitch). Durant chacune de ces périodes, les processus
d’érosion/transport sont essentiellement gouvernés par I’agent d’érosion « eau » sous ses deux
formes les plus communes : sous forme solide (glace) en période glaciaire et sous forme liquide
en période interglaciaire. Durant les premiéres périodes, les mécanismes d’érosion qui se
produisent dans les chalnes de montagnes se résument principalement aux alternances de phases
de gel et de dégel (la cryoclastie) ainsi qu’a 1’abrasion due a 1’écoulement des glaciers. On
estime également que le climat, plus aride, est associé a une pluviométrie faible. A 1’inverse,
durant les secondes périodes, les températures sont plus élevées et se traduisent par des
mécanismes d’érosion/transport faisant intervenir le ruissellement de 1’eau dans les rivieres. La
pluviométrie est plus importante. A cela, il faut également ajouter la végétation qui répond aux
variations climatiques par des migrations d’espéces et des implantations différentes du couvert
végétal. Cela se traduit par des variations de la vulnérabilité des sols, de I’altération racinaire et
donc de I’érodabilité des roches.

Partant de cela, quelques questions importantes émergent autour de la relation climat-
érosion, par exemple :

* Durant quelle période trouve-t-on les taux d’érosion les plus élevés ? En période glaciaire
ou bien en période interglaciaire ?

* Les taux de précipitation sont-ils corrélés positivement aux taux d’érosion ?

* Quelle est I’'importance des variations climatiques (et notamment la fréquence et
I’amplitude de ces variations) sur 1’érosion des reliefs ?

A T’heure actuelle, les réponses a ces questions ne sont pas claires et le sujet fait toujours
débat. Sans vouloir étre exhaustif, on peut noter quelques données marquantes. Par exemple, des
travaux sur les glaciers actuels montrent que les taux d’érosion liés aux glaciers orogéniques sont
trés importants (de 1’ordre de 10 a 100 mm/an ; Hallet et al., 1996 ; Montgomery, 2002).
Toutefois, les capacités de transfert de matériel de ces processus sur une longue distance
(plusieurs dizaines a centaines de kilomeétres) restent limitées. Leur effet majeur revient donc a
produire des sédiments qui sont stockés dans les bassins versants. Lorsqu’un agent de transport
efficace est disponible (1’eau liquide le plus souvent), par exemple durant une déglaciation et une
période interglaciaire, le transport du matériel érodé peut s’effectuer et décharger les reliefs.
Selon certains auteurs, les alternances répétées de cycles glaciaires / interglaciaires (ie, la
« variabilité climatique ») doit étre redoutablement efficace pour éroder des reliefs (Molnar,
2001, 2004 ; Peizhen et al., 2001). Durant ces périodes, les processus d’érosion n’atteignent
jamais un équilibre avec la topographie en évolution (Peizhen et al., 2001) qui est donc soumise
a un « stress » d’érosion trés important qui accroit considérablement la production et les flux de
matiere.



98 Chapitre I : Dynamique des Piémonts de Chaine de Montagnes : Etat de I’Art

Concernant la relation entre les taux de pluviométrie (ou le débit des riviéres) et les taux
d’érosion, plusieurs études récentes sont contradictoires (voir Molnar, 2003, pour une synthése
critique de certains de ces travaux). Alors que certains semblent indiquer que les deux mesures
sont corrélées positivement (Milliman & Syvitski, 1992 ; Ludwig & Probst, 1998 ; Reiners et al.,
2003 ; Wobus et al., 2003 ; Thiede et al., 2004 ; Gabet et al., 2008), d’autres tendent & montrer le
contraire (Riebe et al., 2001 ; Burbank et al., 2003 ; Aalto et al., 2006). Dans ce cas, ils
proposent que les taux d’érosion ne sont pas guidés par les précipitations mais plutdt par la
tectonique et les reliefs associés (Montgomery & Brandon, 2002 ; Vance et al., 2003 ; voir
fig.1.30). Ces divergences de résultats proviennent en partie de la compatibilité¢ des échelles de
temps des mesures et d’autre part des contextes topographiques et climatiques étudiés. En effet,
les mesures de pluviométrie disponibles sont généralement trés récentes (quelques dizaines
d’années). Les taux d’érosion s’étalent quant & eux sur plusieurs gammes temporelles. Ils
peuvent étre effectués directement a 1’exutoire des rivieres (mesure de la charge en suspension et
de la charge solide) et représentent alors des mesures sur quelques années. Ils peuvent également
étre mesurés sur plusieurs dizaines de milliers d’années (mesures grace aux techniques
cosmogéniques) ou bien sur plusieurs millions d’années (analyse des traces de fission sur
apatite). De fait, se pose inévitablement le probléme de la représentativité de I’enregistrement
pluviométrique actuel (en période interglaciaire) et de sa comparaison avec des mesures de taux
d’érosion effectuées sur des périodes beaucoup plus longues pouvant inclure de nombreux cycles
climatiques. Lorsque les gammes de temps des mesures sont comparables, les corrélations sont
souvent bonnes (Gabet et al., 2008). Sur plusieurs millions d’années, les corrélations sont moins
bonnes et tendent a indiquer que les taux d’érosion sont indépendants des pluviométries
(Burbank et al., 2003). Ils seraient alors plutot guidés par la tectonique a long terme qui controle
I’¢érosion des glaciers d’altitude et des périodes glaciaires (Gabet et al., 2008) et qui contrdle
également les flux des versants des glissements de terrain (Gabet et al., 2004a,b).

Remarque sur les relations magnitude / fréquence des épisodes d’érosion :
Durant les derniers 2,5 - 3 millions d’années, les taux d’accumulation sédimentaires (et donc les taux d’érosion) ont

augmenté dans bon nombre de bassins sédimentaires du monde (Molnar, 2004, pour une synthése). Durant cette
méme période, les températures globales de la planéte ont chuté, la variabilité climatique s’est accrue et le climat est
devenu globalement plus aride (Ruddiman et al., 1989a ; Molnar, 2004). L’érosion glaciaire ne pouvant expliquer
partout cette augmentation des flux sédimentaires, certains invoquent 1’accroissement de ’incision des rivieres
durant de rares mais puissants épisodes de crues (Molnar, 2001). Selon ce mécanisme, la transition d’une période
humide vers une période aride voit augmenter I’amplitude des inondations rares ou la fréquence des inondations
importantes (Molnar, 2001). Ces éveénements catastrophiques développeraient des capacités d’érosion trés
importantes qui pourraient rendre compte des flux observés.

(2) Influence du Climat sur la Tectonique

Il ne semble pas exister de mécanismes démontrant une influence directe du climat sur la
tectonique. Les seules influences possibles sont indirectes et s’effectuent via I’érosion. Cette
boucle d’action trouve une résonance toute particuliere au niveau de 1’Himalaya ou les études
actuelles tentent d’éclaircir les relations entre le climat (érosion glaciaire, précipitations), la
topographie (pentes des versants ou des rivieres), 1’érosion (incision des rivieres, glissement de
terrain) et la tectonique (surrection, exhumation). Par exemple, on peut citer les nombreuses
études qui analysent les relations entre les précipitations, 1’érosion, les déformations tectoniques
et I’exhumation (Thiede et al., 2004, 2005 ; Bookhagen et al., 2005 ; Burbank et al., 2003 ;
Hodges et al., 2004 ; Vannay et al., 2004 ; Wobus et al., 2003, 2005; Godard et al., 2006 ; Blythe
et al., 2007 ; Whipp et al., 2007 ; Craddock et al., 2007).
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e) Synthése des Interactions Tectonique-Erosion-Sédimentation-Climat
a I’échelle d’une chaine de montagnes et d’un piémont.

Cet exposé¢ des principales interactions entre la tectonique, 1’érosion, la sédimentation et le
climat montre a quel point 1’évolution dynamique des chaines de montagnes et des piémonts est
un sujet complexe nourri de nombreuses boucles d’actions et de rétroactions positives et/ou
négatives (voir pour cela la figure présentée en début de sous chapitre ; fig.1.30).

L’importance des différents couplages n’a pas été représentée sur ce diagramme car il est
difficile de quantifier aujourd’hui leurs portées en tenant compte des échelles de temps et
d’espaces parfois trés variables qui caractérisent les différents processus. De plus, le systéme
géomorphologique des chalnes de montagnes n’est pas un systéme linéaire qui répond
instantanément et/ou proportionnellement a wune sollicitation quelconque (surrection
topographique, changement climatique). Au contraire, ce systéme morphologique est
typiquement caractérisé par différentes grandeurs clefs telles que :

* Les seuils :

La description des différents processus morphogénétiques montre qu’il s’agit de « processus
a seuil ». Cela signifie que leur activation est dépendante d’une valeur minimale qu’il faut
dépasser nécessairement. Par exemple, pour les processus de déformation, une certaine force
doit étre exercée sur le matériau avant qu’il ne rompe. Ce seuil, le seuil de rupture,
correspond a la valeur minimale qu’il faut exercer sur le matériau pour dépasser ses forces de
résistances frictionnelles et la cohésion. De méme, les processus d’érosion dans les rivieres
ou sur les versants possédent également des seuils de mise en mouvement des particules.
Pour les rivieres, il s’agit du seuil d’incision (voir Eq.1.47) et du seuil de mise en transport
d’une particule (Eq.1.42&44) sous 1’action cisaillante du fluide. Pour les processus de
versant, il s’agit de la pente critique S; (Eq.1.48&49) qui correspond a la valeur d’initiation
des glissements de terrain.

* Les temps caractéristiques de réponse :

Il existe différents types de temps caractéristiques : 1) le temps de réaction, 2) le temps de
réponse, 3) le temps de relaxation, 4) le temps de persistance. Le premier caractérise le temps
nécessaire au systéme morphologique pour réagir a une sollicitation imposée (mouvement
tectonique, changement climatique). C’est un temps de latence durant lequel le systéme
ignore les changements 1’ayant affecté. Le second correspond a la durée que met le systéme
géomorphologique a réagir a la sollicitation qui le perturbe. Le troisiéme caractérise le temps
durant lequel le systéme géomorphologique continue d’évoluer alors que la sollicitation s’est
arrétée. C’est en quelque sorte un temps de retour a 1’équilibre. Enfin, le dernier correspond
au temps ou la dynamique du systéme morphologique est trés réduite. Il n’évolue pas et
aucune sollicitation ne lui est imposée.
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C. Conclusion, Problématique et objectifs de cette étude

Les couplages entre la tectonique, I’érosion, la sédimentation et le climat sont a la base de
I’évolution de la topographie des chaines de montagnes. Pour comprendre comment cette
dynamique fonctionne, les géologues de terrain ont recours a 1’analyse de différents marqueurs
morphotectoniques ou stratigraphiques préservés dans la topographie ou les bassins
sédimentaires des piémonts. Ces marqueurs sont typiquement les cones alluviaux, les terrasses
fluviatiles, les knickpoints, les surfaces d’érosion, les strates de croissance, etc. En datant et
mesurant ces objets, il est possible de faire des hypothéses sur leur évolution, d'identifier les
grandes phases de construction de la chaine et de documenter son histoire climatique récente.
Ces informations peuvent étre mises en relation dans des modeles rendant comptent au mieux de
I’ensemble des observations et décrivant 1’évolution morphotectonique du piémont.

Cependant, le terrain livre souvent des informations incomplétes sur la dynamique des
processus morphogénétiques qui fagconnent le pi€mont. En particulier, il est difficile d’apprécier
comment les marqueurs se forment, évoluent et surtout interagissent. C’est pourquoi j’ai choisi
durant ce travail de m’intéresser a la dynamique morphologique des marqueurs
morphotectoniques de piémont afin d’apporter des éléments de réponse aux questions
suivantes :

Comment se forment, évoluent et interagissent les marqueurs
morphotectoniques de piémont ?

Comment s’enregistre la déformation (localisation, intensité) dans les
marqueurs morphologiques ?

Pour cela, j’ai choisi de développer une méthodologie basée sur 1’observation d’un
exemple naturel (la chaine du Tian Shan en Chine) ainsi que sur une modélisation expérimentale
simulant 1’évolution morphotectonique des reliefs d’un piémont.

Pour le premier aspect, I’analyse et 1’observation des morphologies de terrain vont
permettre d’identifier les dimensions caractéristiques des différents marqueurs et de calibrer les
modeles. Cette analyse fait 1’objet du Chapitre I1.

Pour le second aspect, la synthése bibliographique que je viens de réaliser démontre qu’il
est nécessaire de modéliser les principaux processus morphogénétiques : a savoir les processus
de déformation (les failles, les plis) ainsi que les processus de surface (glissement de versant,
incision des riviéres, sédimentation). Pour atteindre cet objectif, il faut tout d’abord construire un
dispositif qui permette la modélisation simultanée de ces deux types de processus
morphogénétiques. De plus, ce dispositif doit mettre en ceuvre un systéme de mesure précis
permettant de quantifier 1’évolution des modeles. En particulier, il s’agit de suivre I’évolution de
la topographie mais également 1’évolution de ’activité des failles. Ceci fait 1’objet du chapitre
111

Ensuite, il est nécessaire de mettre au point un matériau adapté a ces conditions aux limites
de déformation et d’érosion. Le matériau doit donc se déformer en générant des failles et des plis
et s’éroder en formant des bassins versants, des chenaux, des cOnes alluviaux, des terrasses, etc.
Cette étape de mon travail constitue le chapitre I'V.

Enfin, la derniére étape de cette thése consiste en la validation des modeles par une
confrontation des résultats d’expériences aux données de terrain. Ceci fait I’objet du chapitre V.
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Chapitre 11

La Chaine du Tian Shan :
un exemple d’étude
des Interactions
Tectonique,
Erosion et Sédimentation

Panorama dans le piémont nord du Tian Shan - Vue vers le sud
Au premier plan :Pli de Dushanze et ville éponyme.
Au dernier plan : Hauts reliefs de la chaine interne.

Panorama dans le piémont nord du Tian Shan - Vue vers le nord
Au premier plan :Terrasses alluviales de la riviére Jingou et escarpement de faille active du pli-faille de Huoergosi.
Au dernier plan : Reliefs des plis de Hala-ande (gauche) et Anjihai (droite) séparés par la cluse de la riviére Anjihai.
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II. LA CHAINE DU TIAN-SHAN : UN EXEMPLE D’ETUDE DES INTERACTIONS TECTONIQUE-
EROSION-SEDIMENTATION 103
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La chaine du Tian Shan est un des meilleurs exemples naturels pour étudier les interactions
entre la tectonique, 1’érosion et la sédimentation car :

* Il s’agit d’une chaine de montagnes possédant des piémonts ou ces trois processus sont
particuliérement actifs et dont les interactions sont treés bien conservées dans
I’enregistrement géologique.

* Le climat actuel facilite les observations. Le climat aride des derniers milliers d’années
empéche le développement de la végétation (il n’y a quasiment aucun arbre dans les
piémonts). Cela permet d’étudier dans de bonnes conditions les structures géologiques et
morphologiques dans les paysages, a I’affleurement et sur les images satellites.

e Il s’agit d’une chaine de montagnes marquée par une intracontinentalité prolongée (la
derniére présence marine remonte au Jurassique). De fait, les influences de 1’eustatisme
(variation absolue du niveau marin) sur la topographie du Tian Shan sont inexistantes, ce qui
« simplifie » en conséquence les leviers par lesquels le climat peut influencer 1’évolution
dynamique de la chaine.

* Enfin, et c’est finalement une conséquence des précédents points, le Tian Shan est une chaine
de montagnes bien documentée ou les données géologiques ct géophysiques sont
nombreuses (en particulier sur les piémonts). Ce « contexte bibliographique » permet
d’aborder 1’étude des marqueurs morphotectoniques avec un certain nombre de contraintes
géologiques bien établies.

Remarque : La synthése sur le Tian Shan proposée dans ce chapitre a pour objectif de présenter
les différents aspects clefs permettant de décrire cette chaine de montagnes et en particulier ses
piémonts. Les lecteurs désirant avoir des renseignements plus précis sur certains points peuvent
consulter les théses publiées récemment et spécifiquement dédiées a I’étude de cette chaine
(Poisson, 2002 ; Charreau, 2005 ; Wang, 2006).
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II.LA CHAINE DU TIAN-SHAN : UN EXEMPLE D’ETUDE DES
INTERACTIONS TECTONIQUE-EROSION-SEDIMENTATION

A. La chaine du Tian Shan

1. Géographie, topographie et hydrographie

Le Tian Shan (ou Tien Shan : du chinois signifiant « Monts Célestes ») est une chaine de
montagnes intracontinentale d’Asie centrale située au nord des reliefs de I’Himalaya, du Tibet et
du Kunlun et au sud des chaines mongoles et russes de Sayan et de 1’Altai (fig.I.1). Il s’étend
d’est en ouest sur prés de 2 000 kilomeétres en traversant les frontieres de la Chine, du
Kirghizstan et du Kazakhstan. La moiti¢ de sa superficie se situe sur le territoire chinois, plus
précisément dans la province du Xinjiang. D’est en ouest, la largeur de la chaine change : elle
passe de pres de 400 km dans sa partie occidentale a seulement 200 km dans sa partie orientale,
lui donnant une forme triangulaire caractéristique pointant vers I’est (fig.Il.1). Au cours de ce
travail, je me suis intéressé a la partie orientale du Tian Shan (encadré rouge ; fig.I1.1).
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Bassin du .
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"::-}4..-);..;:\‘ A - t v

70 72 74 76 78 80 82 84 86

Fig.Il 1 : Carte topographique de localisation de la chaine du Tian Shan (données NASA-SRTM 90 métres).

Avec des sommets pouvant atteindre prés de 7 500 m a I’ouest (Mont Pobedy) et 5 500 m a
I’est, pour une altitude moyenne supérieure a 2000 m, le Tian Shan représente un imposant
massif topographique surplombant deux déserts (fig.I.1&2). Il s’agit au nord, du désert du
Junggar (altitude moyenne autour de 500 m) et au sud, du désert du Tarim (ou désert du
Taklamakan ; altitude moyenne : 1000 m). Les transitions entre ces domaines topographiques
contrastés correspondent aux piémonts (voir définition au chapitre I). Contrairement aux chaines
voisines (le Pamir ou I’ensemble Himalaya-Tibet-Kunlun par exemple), qui présentent de vastes
étendues de reliefs de haute altitude (des plateaux), la chaine du Tian Shan est marquée par
plusieurs segments topographiques d’orientation WNW/ESE et WSW/ENE séparés par de vastes
dépressions intra-montagneuses (les bassins de Bayanbulak ou Yili par exemple) pouvant parfois
se situer en dessous du niveau marin (exemple du bassin de Turfan ; altitude -154 m).



: la Chaine du Tian Shan

: Exemple de terrain

Chapitre 11

104

00.06
00.0v

00.68 0€.88

0€.0%

00,1t ¢
08.L¥
00.2v
< |
L’.;T»vnwfw’/ -
og.gy BT EEEE o
[l "
g wos |-
= URJIN| 3P UISSRY
00,8 | e @
08.8v
= ey
i 4
i rhi
2 v
00.v% LD
080
ﬁ
00.5¥ -
0006 0£68 0068 0688

00.88

0€.48

00.88

0£.48

00.8 0698 0098 0£S8 0058  OEY8 0048 0668 0068 0628 0028 0S8  00.18  OE08  .00.08
2 ‘%_E\.a i 1 i 00,07
TRy \\«.iwm ’
/ ..A\«V.«\\f , i 3 = ——— |
SR i) _ wH 001 oos
2 N p 4 et o)
73 \ ~w., 0004
- : oost 0€.07
| oz
i 005z
¥ = 000€
. - = e = 00,40
Can i IHEE INEEDS |
 NIYY. 'q °
A WIYVL NA NISSVE E , nsyy
_ 0.1y
S LINOWA4I
—rr
e et 00.2¥
e -
~ Ibuep ap uisseg -
|22 ; 082y
3 i
! = 00.60
A \ fad 3
- pagel i< s
g e = - PRt oc.6v
4t ; |
e ;
o N > ;
t m{f\m T S
v {7 i 00.9%
3 \. = +
: ; o€y
i - ®aybuir
meifi=] L sl
P T _ i Vg
| - - = 4.00.5¢
008  0£98 0098 0658  00.58 O6¥8  00.¥8  0€.€8 0628 0028 O0E.I8  00.8 0808  .00.08

ées NASA-SRTM a 90

,

du Tian Shan (donn

ine

Carte topographique de la partie orientale de la cha

Fig.Il. 2

meétres ; illumination N170°E).



105

la Chaine du Tian Shan

m

Exemple de terrai

00.06
00.0v g

0€.68 00.68

os.2y
-
| wosk
A &Shmv c.mmmm
00.£v s
088y
00.5% A

oe.vv 8

00.5¥

00.28 0€.98

00.06

0€.68 00.68

00.08

N 00.0¥

0€.0%

00.1¢

0E. LY

R ‘L}>Tw A
.&mwza na z_aw
00,48 {0€.98

00.2¥

oe.ey

00.6v

0e.ev

oe.vy

4.00.5¢

00.08

Chapitre I1

ées

du Tian Shan (donn

ine

Carte de pentes (gradient topographique) de la partie orientale de la cha

NASA-SRTM a 90 métres ; illumination N170°E).

Fig.II. 3



106 Chapitre II : Exemple de terrain : la Chaine du Tian Shan

L’analyse de la carte de pente (ie, représentation du gradient topographique ; fig.I1.3),
permet de distinguer les différents chainons topographiques (pentes supérieures a 30° ; couleur
noir et rouge) et des bassins intra-chaines ou plaines d’avant-pays (pentes inférieures a 3°;
représentés en bleu et blanc). Les piémonts nord et sud possédent pour leur part des pentes
moyennes (autour de 5-20° ; couleurs vert-jaune), avec quelques reliefs localement trés pentus et
des domaines relativement plats. Par exemple, on peut citer comme reliefs de piémonts la
ceinture orangée du piémont sud (environ 20° en moyenne) au niveau de Kuqa et son équivalent
jaune-vert (pentes de 5-10°) dans le nord, au niveau de Manas. Nous verrons par la suite que ces
reliefs correspondent a des plis actifs qui traduisent 1’¢largissement de la chaine de montagnes et
la déformation de ses bassins d’avant-pays. Les zones de replat au niveau du piémont
s’observent généralement en arrieére des plis. Ils correspondent aux bassins piggy-back piégeant,
en arri¢re des structures plicatives, les produits de I’érosion de la haute chaine.

Sur des profils topographiques sériés nord-sud réalisés au travers de la chaine (fig.I1.4.A)
on distingue trés nettement la brusque augmentation du relief aux deux fronts de la chaine et de
vastes dépressions au cceur (Charreau, 2005). On note également la différence d’altitude des
bassins d’avant-chaine entre le nord (Junggar) et le sud (Tarim). Cette différence est
généralement considérée comme la conséquence d’une histoire de remplissage sédimentaire
contrastée entre un bassin du Tarim entouré de toute part par de trés hauts reliefs (et recevant de
fait d’importantes quantités de sédiments) et le bassin du Junggar bordé essentiellement par les
reliefs du Tian Shan (et donc beaucoup moins alimenté en sédiments).

Afin de moyenner les biais pouvant étre induits par des tracés topographiques tirés entre
deux points singuliers dans une direction simplement nord-sud, j’ai effectu¢ un profil
topographique sur une bande de 50 km de largeur et perpendiculairement a la chaine (fig.I1.4.B ;
localisation du tracé sur fig.I1.4.A). Ce tracé rejoint les villes de Yeyungou au sud a Manas au
nord. Suivant la démarche présentée par Lavé & Avouac (2001) sur le front Himalayen, j’ai
représenté uniquement les altitudes maximales, minimales et moyennes mesurées sur des bandes
de 5 km échantillonnées tous les 3 km (fig.I1.4.B). Le résultat indique tout d’abord un profil
topographique maximum de forme bimodale (ie & deux « bosses»; tracé en tireté bleu).
L’amplitude des oscillations est proche de 1 000 m pour une longueur d’onde d’environ 100 km.
En outre, les deux « bosses » atteignent la méme altitude maximum (environ 5 000 m ; Hpax). La
courbe des altitudes moyennes se révele sensiblement constante autour d’une altitude comprise
entre 3 000 et 3 500 m (Hmoy) sur prés de 250 km de largeur de chaine. La courbe des altitudes
minimum montre pour sa part un profil beaucoup plus contrasté. On distingue une partie centrale
culminant autour de 2 500-3 000 m et un pic au sud beaucoup plus fin mais atteignant tout de
méme pres de 2 500 m. On peut noter que les distances horizontales entre les sommets de la
courbe des minima et les bassins d’avant-pays sont différentes dans les deux piémonts. Au sud
(Ls), elle représente environ une cinquantaine de kilometres. Au nord (Ly), elle est trois fois plus
importante (environ 150 km). Dans les deux cas, les profils des minima possédent une allure
hyperbolique trés resserrée au sud et plus évasée au nord. IIs représentent en quelque sorte un
profil de thalweg moyen pour chacun des piémonts. Les sommets des minima représentent quant
a eux une ligne de partage des eaux divisant les précipitations s’écoulant vers le nord de celles
s’écoulant vers le sud.
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Fig.Il. 4 : Profils topographiques A) sériés et B) moyen sur une bande de 50 km de large (4 : données NASA -
GTOPO30 issues de Charreau, 2005 ; B) données NASA-SRTM a 90 métres).

Enfin, la localisation du Tian Shan a pres de 2 500 km de I’Océan Indien et 3 000 km de
I’Océan Pacifique et son climat particulierement aride (voir sous-chapitre suivant dédié au
Climat), font de cette chaine un territoire caractérisé par une hydrographie exclusivement
endoréique (les riviéres ne rejoignent jamais la mer ; fig.I1.1). Les cours des riviéres drainant les
reliefs s’achévent dans les déserts du Tarim au sud, du Junggar au nord ou dans des lacs de la
plate-forme Kazakh (au Nord-Ouest ; fig.II.1). Les tracés des riviéres des piémonts nord et sud
sont globalement perpendiculaires au front topographique tandis que les cours d’eau drainant les
domaines internes s’écoulent parallélement a la direction des chainons mentionnés
précédemment. Cette hydrographie des piémonts sera discutée plus en détail dans une section
ultérieure.
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2. Climats récents et passés

De par son extréme éloignement des principaux océans, la chaine du Tian Shan est
aujourd’hui marquée par un climat extrémement continental. Outre les fortes amplitudes
thermiques inter-journaliéres et inter-mensuelles, les précipitations qui affectent les reliefs de la
chaine proviennent de trés loin et parviennent souvent en faible quantité. Selon la synthése
bibliographique élaborée par Poisson (2002), les précipitations annuelles sur la chaine du Tian
Shan sont en moyenne de I’ordre de 100-200 mm/an (fig.I1.5) et tombent essentiellement durant
I’été. Les températures annuelles fluctuent quant a elles entre -10 et -20°C I’hiver et 20-25°C
durant 1’été. Ce régime climatique est le résultat des interactions entre trois zones d’influence
climatique distinctes : 1) les « vents d’ouest » (Westerlies) qui apportent les précipitations
d’automne/hiver ; 2) la zone de hautes pressions de Sibérie/Mongolie qui refroidit le climat du
Tian Shan et peut alimenter les précipitations d’hiver ; 3) les moussons asiatiques provenant des
Oc¢éans Indien et Pacifique, qui donnent lieu aux pluies d’été.

mm/an

TIAN SHAN

0;*\\\“ : y ,

Précipitations (mm/an)

(modifié d’aprés Poisson, 2002)

Fig.IlL. 5 : Précipitations annuelles A) en Asie (d’aprés Legates & Willmott, 1990) et B) au niveau du Tian Shan
(données de I’U.C.A.R. : University Corporation for Atmospheric Research — Boulder, Colorado, USA)

Le climat holocéne (10 000 ans jusqu’a ’actuel) d’ Asie centrale est marqué par les mémes
grandes périodes observées sur le reste du continent (Shackleton et al., 1995). En particulier, la
premiére moitié de 1’holoceéne (depuis la fin de la déglaciation jusqu’a la mi-holocéne), le climat
asiatique est plutét chaud et humide. Lors de la seconde moitié (mi-holocéne jusqu’a
aujourd’hui), les conditions climatiques deviennent plus arides. Cette division du climat
holocene est vérifiée dans plusieurs environnements asiatiques voisins et notamment dans les
enregistrements du Plateau de Loess de Chine centrale (An et al., 1993), dans des glaces
d’altitude du Tibet (Liu et al., 1998) ou dans les lacs des bassins endoréiques (Poisson, 2002).

Pour le reste du mésozoique et cénozoique, les données sont plus rares, mais permettent
d’identifier une alternance de périodes arides et humides (voir Hendrix et al. 1992 et les
références incluses). Au Trias inférieur et moyen, les séquences stratigraphiques enregistrées
dans les bassins sédimentaires du pourtour du Tian Shan (Turfan, Tarim et Junggar) indiquent un
climat relativement aride. Du Trias supérieur au Jurassique moyen, le climat est plus humide
comme I’indiquent les abondants niveaux de charbon (mati¢re organique d’origine algaire et
terrestre). Au Jurassique supérieur, le climat redevient aride comme le suggerent les fossiles de
pollen et des dépots sédimentaires de couleur rouge dépourvus de matiére organique. Au crétacé
inférieur, les reliefs du Tian Shan, par ailleurs potentiellement réactivés (voir sous-chapitre
« Histoire géodynamique » plus loin), semblent exercer un controle orographique sur les
précipitations. Le nord de la chaine (bassin du Junggar) est plus humide que le sud (bassin du



Chapitre II : Exemple de terrain : la Chaine du Tian Shan 109

Tarim) comme 1’indique la présence fréquente de dépots lacustres dans le premier cas et non le
second. Au Crétacé supérieur, le climat est & nouveau plus aride. Au Cénozoique, les fossiles de
fleur et les pollens indiquent que le climat se refroidit considérablement a 1’Oligocene (Buslov et
al., 2006). La chute de température est estimée a environ 10°C par rapport au Mésozoique. De
I’Oligocene au Miocene, le climat est treés aride (désertification de nombreux environnements de
dépot). Enfin, au Pliocéne et Pléistocéne, 1’Asie centrale enregistre un changement climatique
important marqué par deux pics de refroidissement (2.8-2.4 Ma et 1.8-1.5Ma).

3. Géologie

D’un point de vue géologique, la chaine du Tian Shan est divisée en trois domaines
structuraux séparés par deux sutures majeures orientées E-W d’age paléozoique (fig.I1.6). Il
s’agit au nord de la suture Nord Tian Shan (NTSS) et au sud de la suture Sud Tian Shan (STSS).
Il s’agit de limites géologiques majeures de part et d’autre desquelles on rencontre des roches de
nature et d’age parfois trés différents. Ces sutures sont souvent marquées par la présence
d’ophiolites et traduisent de fait la fermeture de domaines océaniques (nous y reviendrons plus
loin lors de I’exposé des modeles décrivant 1’évolution géodynamique de la chaine).
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FigIl 6 : Carte géologique du Tian Shan chinois (issu de Wang, 2005 ; Xinjiang Bureau of Geology and Mineral
Resources, 1992).

Entre la suture NTSS et le bassin du Junggar, les roches sont principalement associées a
des faci¢s d’arc volcaniques. Il peut s’agir de roches magmatiques volcaniques ou encore de
roches volcano-sédimentaires et de turbidites. Elles sont datées dans leur ensemble du
carbonifére. Entre la suture STSS et le bassin du Tarim, les roches correspondent pour 1’essentiel
a des sédiments de plateforme faiblement métamorphisés (marbre, quartzites,...) d’age
antécarbonifére (Cambrien a Dévonien) et de roches métamorphiques crustales. Il existe
cependant un complexe métamorphique HP (schiste bleu et éclogite) a proximité immédiate de
la suture STSS. Les deux sutures tendent a se rejoindre vers 1’est délimitant ainsi la terminaison
est du bloc de Yili. Il s’agit d'un bloc continental proterozoique intrudé par un arc volcanique
dévono-Carbonifére. Il est constitué principalement de roches magmatiques (roches volcaniques
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et granitoides du carbonifére), de roches sédimentaires d’ages variés (carbonates et roches
clastiques du méso a néo-protérozoique ou du cambrien au carbonifére) et de roches
métamorphiques (amphibolites méso a néo-protérozoique). Enfin, les bordures nord et sud du
Tian Shan, faisant la transition avec les bassins du Tarim et du Junggar, sont composées de
roches sédimentaires détritiques continentales (conglomérats et grés pour 1’essentiel) et parfois
lacustres d’age mésozoique a cénozoique. Leur lithologie sera plus précisément détaillée dans un
sous-chapitre suivant consacré a la géologie des piémonts.

4. Géodynamique

D’un point de vue géodynamique, la chaine du Tian Shan se situe a plus de 1 000 km au
nord de la frontiére de plaque séparant le continent indien du continent eurasiatique. Il s’agit
d’une zone de déformation intracontinentale accommodant la propagation de la déformation vers
le nord liée a la collision entre 1’Inde et 1I’Eurasie (Tapponnier & Molnar, 1977 ; fig.IL.7).
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Fig.Il. 7: Contexte géodynamique de la chaine du Tian Shan (modifié d’aprés la synthése de Vassallo et al.,
2007a). La formation du Tian Shan s’intégre dans un schéma géodynamique global a I’échelle de I’Asie dans son
ensemble. Elle résulte de la collision entre I’Inde et |’Asie et de la propagation vers le nord de la déformation intra-
continentale (dge des chaines de montagnes de plus en plus jeunes vers le nord).
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a) Schéma structural

Les structures du Tian Shan posseédent une orientation globale WNW-ESE parall¢les a la
direction d’allongement de la chaine (fig.IL.8). Il s’agit de chevauchements et de plis au niveau
des piémonts et de grandes structures peu ou pas actives au cceur de la chaine. Comme nous le
verrons plus loin (au sous-chapitre sur 1’histoire géodynamique), les premiéres résultent en
majorité de la réactivation de la chaine au Cénozoique tandis que les secondes sont plus
anciennes et résultent d’une longue histoire d’amalgamation de micro-continents et d’arc
insulaires au Paléozoique. Au cceur de la chaine, quelques structures chevauchantes et plicatives
s’observent au niveau des bassins intra-chaines (Turfan et Bayanbulak). Elles suggérent une
fermeture future de ces espaces.
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Fig.Il. 8 : Schéma synthétique des structures de la chaine du Tian Shan (synthése d’aprés Dominguez ; comm.
pers.).

b) Contexte sismotectonique et cinématique actuel

(1) Sismicité

Les catalogues de sismicité instrumentale (ISC, USGS) rendent compte de D’activité
sismique de la chaine du Tian Shan depuis une cinquantaine d’années (fig.I1.9). Les piémonts
nord et sud montrent une concentration en séisme plus importante que 1’intérieur de la chaine.
Cela traduit de toute évidence leur déformation actuelle et la croissance de la chaine vers les
bassins d’avant-pays. Toutefois, le cceur de la chaine n’en est pas moins actif. De nombreux
événements soulignent les accidents des chalnons centraux et bassins intramontagneux et
semblent indiquer que 1’ensemble de la chaine se raccourcit, confirmant la fermeture, a terme,
des bassins intra-montagneux. D’ailleurs, des observations de terrain ou d’images satellites dans
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ces bassins montrent de nombreuses structures tectoniques actives se propageant vers 1’intérieur
des bassins ainsi que des escarpements de failles récents (Jolivet et al., en préparation).

Les mécanismes au foyer calculés pour les séismes instrumentaux majeurs indiquent, pour
la grande majorité, des déplacements en failles inverses et quelques occurrences en mouvement
décrochant.
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Fig.Il. 9 : Carte de la sismicité historique et instrumentale et mécanisme au foyer des principaux événements
dans la portion orientale de la chaine du Tian Shan (compilation S. Dominguez). Les données de sismicité
historique proviennent de catalogues IRIS (ISC-USGS) et ENGDAHL. Les mécanismes au foyer proviennent des
catalogues CMT Harvard et USGS. La sismicité historique indique une déformation préférentielle dans les piémonts
nord et sud (I'intérieur de la chaine subit également des déformations). Les mécanismes au foyer indiquent des
mouvements essentiellement en faille inverse.

Enfin, il faut signaler les deux principaux séismes historiques ayant touchés les piémonts
nord et sud du Tian Shan durant le si¢cle précédent. Le premier, le séisme de Manas (1906 ; M ~
8.3 ; Molnar & Deng ; 1984) a crée une rupture de surface bien conservée (Avouac et al., 1993)
et visible notamment a 1’exutoire de la riviére Hutubi. L hypocentre de ce séisme est considéré
comme localis¢ a une profondeur de 20 km environ sur le chevauchement principal séparant le
Tian Shan du bassin du Junggar (Wang et al., 2004). Le second s’est produit dans le piémont sud
en 1949 dans la région de Luntai (M ~ 7.2).

(2) Champ de déformation GPS

Deux études géodésiques majeures basées sur des mesures GPS ont précisé le champ de
déplacement horizontal instantané a la surface du Tian Shan. La premi¢re montre que le Tian
Shan accommode un taux de raccourcissement de 13 + 2 mm/an qui, interpolé sur I’ensemble de
la chaine, pourrait atteindre environ 20 mm/an dans la partie est du Tian Shan (Abdrakhmatov et
al., 1996). Cette valeur représente pres de la moitié de la convergence totale entre 1’Inde et
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I’Eurasie (40-50 mm/an) et montre a quel point la déformation intracontinentale du continent
eurasiatique est importante. Quelques années plus tard une seconde étude menée par Reigber et
al. (2001) étend le réseau de stations GPS a I’ensemble du Tian Shan et a la chaine voisine du
Pamir (fig.I1.10). Les résultats confirment une vitesse de convergence moyenne sur 1’ensemble
du Tian Shan de I'ordre de 20 mm/an. En outre ils mettent en évidence un gradient de
déplacement d’Est en Ouest avec un taux de raccourcissement plus faible a I’Est (6-9 mm/an)
qu’a I’Ouest (13-23 mm/an).
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FigIl. 10: Champ de déformation instantané actuel de la chaine du Tian Shan mesuré par GPS (d’aprés
Reigber et al., 2001). L’ Eurasie est considérée comme fixe. Noter le gradient de vitesse instantanée d’Est en Ouest
expliquant la différence de largeur de la chaine. Les données recueillies illustrent également la rotation du bloc du
Tarim (vitesse : environ 0.8°/Ma).

Cette mesure de la déformation instantanée permet d’expliquer la différence de
déformation finie observée sur la longueur de la chaine et marquée par sa différence de largeur
(voir paragraphe sur la topographie mentionné précédemment). Cela confirme en outre
I’hypothése de rotation rigide horaire du bloc du Tarim (Avouac et al., 1993 ; Chen et al., 1993).
Le taux de rotation calculée est d’environ 0.74°/Ma autour d’un podle localisé¢ au sud-est dans la
chaine du Qaidam.

¢) Structure lithosphérique

Plusieurs études géophysiques réalisées au travers du Tian Shan ont permis de caractériser
la géométrie des structures en profondeur. La premiére utilise les anomalies de vitesses de
propagation des ondes sismiques pour identifier les zones « rapides » et les zones « lentes » sous
la chaine (principe de la tomographie sismique). Sous le Tian Shan, il semble exister une
anomalie de vitesse positive (rapide) plongeant vers le Nord sur plusieurs coupes orthogonales a
la chaine (fig.Il.11.A). Si ces zones sont interprétées comme des domaines mantelliques
« froids », ils peuvent étre la signature d’un panneau de subduction plongeant vers le nord. Le
bloc du Tarim subducterait alors sous le Tian Shan tandis que le Nord agirait comme un butoir.

Une seconde étude basée sur des mesures géophysiques (sismologies, gravimétrie, etc.) le
long d’un transect nord-sud tend a proposer le méme type de schéma de subduction du Tarim
vers le nord (fig.II.11.B ; Zhao et al., 2003). Le pendage de la subduction serait d’environ 35°.
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Fig.Il. 11 : Structure lithosphérique du Tian Shan. A) Profils de tomographie sismique sous la chaine du Tian
Shan (d’aprés Van der Voo et al.,1999). Les anomalies de vitesses positives (en bleu) peuvent étre interprétées
comme des zones « froides » et donc l'indicateur d’un panneau plongeant vers le Nord. D) Structure lithosphérique
du Tian Shan déduite d’études sismologiques et gravimétriques sur un transect nord-sud (d’aprés Zhao et al.,

2003). Une subduction vers le nord est encore suggérée.

d) Histoire géodynamique

L’histoire géologique de la chaine du Tian Shan est longue et morcelée en différents
épisodes d’accrétion continentale résultant de subductions océaniques et continentales. Cette
histoire est généralement divisée en deux étapes. Une premiére, ancienne (paléozoique),
regroupe 1’ensemble des phases de fermeture de divers domaines océaniques et se termine par
I’accrétion et a la formation du continent asiatique a la fin du Permien. La seconde, plus récente
(méso-cénozoique), est directement liée a la collision entre I’Inde et I’Eurasie et permet la
réactivation d’anciennes structures du Tian Shan et la formation des reliefs actuels (Tapponnier

& Molnar, 1977).
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(1) Subduction et accrétion au Paléozoique

Selon les modéles aujourd’hui proposés (Windley, et al., 1990 ; Gao et al., 1998 ; Laurent-
Charvet, 2001), I’histoire paléozoique du Tian Shan correspond a I’accrétion de divers arcs
volcaniques et microcontinents (fig.I1.12).
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FigIl. 12 : Modéles d’évolution géodynamique du Tian Shan durant le Paléozoique d’aprés A) Gao et al. (1998)
et B) Laurent-Charvet (2001).

Selon le modele de Gao et al. (1998), la construction du Tian Shan débute au cambrien par
la fermeture d’un domaine océanique (paléo-océan Junggar : PJO) et I’ouverture consécutive
d’un domaine d’arriére arc a 1’ordovicien-silurien (paléo-océan du sud Tian Shan: PSO)
(fig.I1.12.A). Un microcontinent insulaire se forme alors (bloc du Tian Shan central + Yili:
YCTP). Au silurien supérieur - carbonifeére inférieur, deux nouvelles subductions apparaissent et
permettent le développement d’arcs. L une se forme a I’intérieur méme du domaine océanique
PJO et individualise un arc volcanique insulaire (arc Insulaire du nord Tian Shan: NTIA).
L’autre apparait a la transition océan/continent PSO/YCTP. Noter dans ce cas la double
subduction a vergence opposée au carbonifeére inférieur. Aujourd’hui, ces anciennes limites de
plaques correspondent respectivement aux sutures nord Tian Shan (North Tian Shan Fault Zone :
NTSZ) et sud Tian Shan (South Tian Shan Fault Zone : STFZ). Selon ce schéma, le Tian Shan
est totalement accrété au permien inférieur.

Un mode¢le alternatif propose que 1’accrétion du Tian Shan est marquée par deux étapes
principales de subduction vers le sud (Laurent-Charvet, 2001) (fig.I[.12.B). La premicre
correspond a la subduction du paléo océan nord Tian Shan (NTO) entre 1’ordovicien et le
silurien inférieur. La seconde correspond quant a elle a un saut de subduction vers le nord une
fois le domaine océanique nord Tian Shan totalement fermé. Cette deuxiéme subduction fait
plonger 1’océan Junggar sous le bloc nord Tian Shan nouvellement accrété (NTSB). Ces deux
subductions sont caractérisées par un important volcanisme d’arc. Au permien, le Tian Shan est
totalement accrété et d’importants mouvements décrochants réactivent finalement les anciennes
structures. Noter que ce modele n’invoque aucune subduction vers le nord.
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(2) « Quiescence » au Mésozoique

Avant la réactivation au cénozoique, la chaine du Tian Shan devait certainement posséder
au Mésozoique une topographie résiduelle héritée des phases compressives précédentes (Hendrix
et al., 1992). Des études de I’évolution de la subsidence des bassins sédimentaires du Tarim et du
Junggar indiquent des mécanismes d’enfouissement plutoét d’origine thermique que tectonique
qui tendent a s’atténuer au jurassique et crétacé (ie : les taux de sédimentation diminuent au
cours du secondaire ; Allen et al., 1991). Enfin, I’observation de conglomérats triasiques ou
jurassiques ainsi que quelques plis et failles inverses mineurs tendent a indiquer que les failles
bordieres du Tian Shan ont pu étre occasionnellement réactivées durant le secondaire (Hendrix et
al., 1992 ; Hendrix, 2000).

Topographies résiduelles

5

Fig.Il. 13: Exemple de topographie possible du Tian Shan au Mésozoique (ie, avant la réactivation au
Cénozoique). On distingue des reliefs résiduels (1000 a 1500 m d’altitude) peu ou pas actifs (d’un point de vue
surrection tectonique) ennoyés dans une plaine de dépot. La photographie a été prise par avion lors d’'un trajet sur
la ligne Beijing-Urumgqi prés du poéle de rotation du Tarim (la zone a subi trés peu de raccourcissement cumulé
depuis le Cénozoique ).

Quoiqu’il en soit, beaucoup d’auteurs s’accordent a penser que les reliefs du Tian Shan au
mésozoique devaient étre trés émoussés mais possédaient certainement une topographie
résiduelle non négligeable. Cette topographie devait constituer une barriére entre les bassins du
Junggar et du Tarim. Une photographie aérienne de la terminaison est du Tian Shan au niveau du
pole de rotation des plaques (convergence quasiment nulle) illustre assez bien ce que pouvait étre
la morphologie du Tian Shan a cette époque. On y observe des topographies peu ou pas actives
(d’un point de vue tectonique) composées de reliefs de faible amplitude (a peine plus de 1000-
1500 m) actuellement en cours d’érosion et d’ennoiement dans la plaine de dépdt (fig.I1.13).
Cette morphologie rappelle les mécanismes de génération des pénéplaines d’altitude dans les
Pyrénées par ennoiement du piémont (Babault et al., 2005a ; voir chapitre I).
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(3) Réactivation tertiaire

Les reliefs élevés du Tian Shan actuel suggérent que des mouvements tectoniques
compressifs « récents » sont a I’origine de ces reliefs. Tapponnier & Molnar (1979) sont les
premiers a proposer qu’ils soient une conséquence de la collision entre I’Inde et I’ Asie et de la
propagation de la déformation vers le nord. Sur le terrain, il existe principalement deux moyens
pour essayer de dater précisément cette réactivation : d’une part, 1’étude de I’enregistrement
sédimentaire des bassins de piémont et d’autre part, I’analyse thermochronologique des roches
des bassins versants (estimation des histoires d’exhumation par géochronologie basse
température ; voir chapitre I).

Pour identifier la réactivation de la chaine a partir des archives sédimentaires préservées
dans les bassins, cela suppose que la reprise de la tectonique dans le Tian Shan ait entrainé une
augmentation des flux sédimentaires. En soulevant le relief, 1’érosion devient plus importante et
les flux de sédiments vers les bassins de piémont augmentent également. Ce changement dans la
sédimentation se caractérise aussi bien par des modifications du faci¢s des séries stratigraphiques
(passage d’une sédimentation fine a une sédimentation grossi¢re) que par des variations des
vitesses d’accumulation (augmentation des vitesses de sédimentation).

Les données de forages des bassins du Tarim et du Junggar permettent de mettre en
évidence deux augmentations significatives des taux d’accumulation : le premier vers 17 Ma et
le second vers 5-6 Ma (Métivier & Gaudemer, 1997 ; fig.Il.14.A). Plusieurs études
paléomagnétiques sur les séries détritiques des piémonts ont aussi permis de contraindre ces
changements des taux de sédimentation. Dans le piémont sud, la transition entre une séquence
stratigraphique lacustre d’extension régionale a une séquence fluviatile franche a été datée a 21-
25 Ma autour de Kuche (Yin et al., 1998). Ce changement brutal de I’environnement de dépot a
ét¢ mis en relation avec la réactivation de la chaine qui débuterait a cette époque. Plus
récemment, Charreau et al. (2006) sur ce méme piémont mais quelques dizaines de km plus a
I’est (prés de Yaha) ont observé une premiére augmentation du taux de sédimentation a 11 Ma
puis une seconde a 5 Ma (fig.11.14.C). Dans le piémont nord, quelques études sur la partie ouest
de la chaine (bassin de Chu ; Tian Shan kirghiz) indiquent aussi une augmentation du taux de
sédimentation a 11 Ma (Bullen et al., 2001, 2003 ; fig.I1.14.B). Quelques centaines de kilometres
plus a I’est, Charreau et al. (2005) observent dans une premiére étude menée sur une coupe pres
de Kuytun que le Tian Shan était déja réactivé a 10.5 Ma (fig.I1.14.D). Derni¢rement, une étude
complémentaire sur une coupe voisine (la riviere Jingou) indique que la chaine était déja
réactivée vers 24-21 Ma et qu’elle a subi deux accélérations de la surrection et de 1’érosion (et
donc la sédimentation) vers 15 et 11 Ma (Charreau et al., soumis ; fig.II.14.E). Enfin, 1’analyse
de traces de fission sur des apatites détritiques préservées dans les séries mésozoiques du
piémont nord du Tian Shan ont montré d’une part un début de la surrection vers 24 Ma (riviere
Manas ; Hendrix et al., 1994) et confirme les 11 Ma trouvés plus a ’ouest dans le bassin de Chu
avec les données de paléomagnétisme (Bullen et al., 2001, 2003).

Au niveau des bassins versants, des datations U-Th/He et I’analyse de traces de fissions sur
apatites magmatiques (granites) confirment les ages de 11 Ma du Tian Shan kirghiz (Bullen et
al., 2001, 2003 ; fig.I1.14.B). Sur un transect nord-sud de la chaine entre les villes de Kuqa et
Dushanzi, Dumitru et al. (2001) observent une phase d’exhumation vers 25 Ma.

Enfin, I’age de la réactivation du Tian Shan a été estimé en extrapolant les mesures des
taux de raccourcissement actuels et en considérant le raccourcissement total accommodé sur
I’ensemble de la chaine. Suivant cet exercice, Avouac et al. (1993) calculent un age de
réactivation de la chaine a environ 15 Ma a partir de vitesses de raccourcissement déduites de
I’analyse des escarpements de failles actives. De méme, Abdrakhmatov et al (1996) calculent un
age de 10 Ma a partir des mesures de vitesses instantanées fournies par le GPS (voir section
suivante). Ces deux estimations sont probablement minimales.



118 Chapitre I : Exemple de terrain : la Chaine du Tian Shan

&
= = o . [ ; FT-He (pair)
= 5 He-surface (pair)
G == Tarim ‘g , PR™ | & P clovation (pai)
E - Junggar == : O He-He elevation (pair)
~ =8 . ~0.8 kmim.y.
O = %5 1.0 A
Tg ----» Tendance % g . <>
= = 05 |8 0.3 km/m
5 % 0.5 frmimy ) & pi el
b = A " H—). <oF
8 = 00 =gE__o Age (Ma)
[oR 14 12 =10 8 8 a 2 0
o H
o .
05 -
z 5 :
hes v =2 i "
T TR 94 - -0.37 kan/m.y.
= [ Qe » 38 kmm y <>
| £ 03 .
£ | * g2 H
= = E] gEE ; -
E | > § 9.2 : -0.24 km/m.y.
b o — T 0.1 - rAge(Ma)
. 4 2
é 20 30 40 50 60 70 Age (Ma) 1 ' a9 & 1 i
=
(modifié d'aprés Métivier, 1996 ; issu de Charreau, 2005) (modifié d'aprés Bullen et al, 2001)
Coupe Yaha (PiémontSud) @ Coupe Kuytun (Piémont Nord) ) Coupe Jingou (Piémont Nord)
; il i Y ; :
’ ’ ’
A . ; W
. | | J o ” 2«0 { acdesidmmoren ¢
= i — Pd | 0.294/-0.09 | &
( \ y-l [ | 400 - - r il | mm/an )“ 11
o| B =0.43 +/- 0.16 mm/anfHiH m Ik pi
| 28 oS Ll bbbt | 1N »
= # = 800 ’ = A
E N ’ E ? E =T e vdim oy [ TEA
s = (£ s | ’ - | 0.18+/-0.05 |- &%
2y v Goo W A & |_mm/an L7
z N {il |4 2 om # 3 i
e} 118 o o 7 o I 4 .
= 18 - il = 1011 1O il :
— 8 I J jRiaien b x -
- il — ¥ . ’./ . .
= ) p .1+/-0.05 Ll s .
i ., 200 / 0.21 +/-0.01 mm/an wo (4] mm/an |l 2 . .
i ) 7 . % » .
I | ,_.;,/’,:- —+ = 4 1 | )72 H :
== % %0.20+/-0.07 mm/an| 0o =t y L T e
2 : 4 31 H i
N 1 U 12 i
TN T TN M| o L L R R, T
(modifié d'aprés Echelle de polarité de | (modifié d'apras Echelle de polarité de| (modifié d'aprés Echelle de polarité de
Charreau et al, 2006) référence (Age en Ma) | Charreau et al., 2005) référence (Age en Ma)| Charreau et al, soumis) référence (Age en Ma)

Fig.Il. 14 : Datation de la réactivation tertiaire du Tian Shan. A) Evolution des taux d’accumulation des sédiments
dans les bassins du Tarim et Junggar (données issues de forages : d’aprés Meétivier, 1996). B) Vitesses
d’exhumation et de sédimentation dans le Bassin de Chu (Tian Shan kyrgyz ; d’apreés Bullen et al., 2001). Datations
magnétostratigraphiques dans le piémont sud (A :coupe de Yaha ; d’aprés Charreau et al., 2005) et dans le piémont
nord (B : coupe de Kuytun; d’aprés Charreau et al., 2006 et C) Jingou : d’aprés Charreau et al., soumis).
L’ensemble des données s’accorde sur un dge moyen de réactivation du Tian Shan autour de 20-25 Ma suivi de
phases locales d’accélération de la surrection.

En conclusion, 1’age de la réactivation du Tian Shan est toujours un sujet d’intenses
recherches et de débats. Quelles que soient les techniques employées, 1’ensemble des données
semble tendre vers un age moyen d’environ 20-25 Ma pour ’ensemble de la chaine.
Cependant, il faut considérer cet 4ge comme une valeur moyenne qui doit étre tempérée selon la
portion de la chaine étudiée. Les différents chainons du Tian Shan (voir paragraphe sur la
topographie) ont potentiellement des histoires de réactivation différentes. Leur surrection peut
étre par ailleurs discontinue au cours du temps et refléter les contrecoups des orogenéses plus
méridionales. Ces réactivations hétérogeénes de la chaine pourraient s’expliquer par 1’héritage
structural datant du Paléozoique.
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B. Les Piemonts

Au cours de ce travail de thése, je me suis focalisé sur les piémonts nord et sud du Tian
Shan. Je n’ai eu ’occasion d’étudier sur le terrain que le piémont nord mais j’ai choisi de
présenter également le piémont sud afin de comparer la morphologie et la nature des interactions
TES de ces deux régions. C’est pourquoi, je présente dans cette section ces deux piémonts en
décrivant tout d’abord leur propres caractéristiques géologiques, structurales et morphologiques
puis en les comparant dans un second temps. En particulier, je me base sur une étude
morphométrique d’une vingtaine de bassins versants issus de chacun des piémonts.

1. Piémont nord
a) Géographie & Hydrographie

Le piémont nord du Tian Shan s’étend sur pres de 300 km entre les villes d’Urumgi (a 1’est)
jusqu’au lac Ebinor (a l'ouest; fig.I.15; emprise sur fig.I.2). Il présente une géométrie
relativement rectiligne orientée WNW/ESE associée au contact chevauchant majeur entre les
roches paléozoiques d’arc de la chaine interne et la couverture mésozoique et cénozoique plissée
de I’avant-pays. Le point le plus haut se situe a la limite entre les bassins versants des rivieres
Manas, Taxi et Qiuergou. Il culmine a 5138 m. Un autre point topographique remarquable se
situe a la limite des bassins versants des rivieres Anjihai, Jingou et Manas au sein d’un massif
dépassant les 4000 m (point culminant autour de 4650 m). Le point le plus bas se situe dans la
partie ouest de la plaine d’avant-pays en direction du lac Ebinor (le niveau de base ultime de
plusieurs rivieres de la portion ouest du piémont). Son altitude est d’environ 250 m.

Le piémont nord est drainé par une vingtaine de rivieres s’écoulant en général du sud vers le
nord. J’ai choisi de reprendre la méme dénomination des bassins versants et rivieres que celle
proposée par Poisson (2002) pour faciliter les comparaisons avec cette étude. Lorsque cela était
possible, j’ai indiqué les noms chinois des rivieres afin d’identifier plus facilement chacun des
bassins hydrographiques.

Parmi toutes les rivieres du piémont nord, une dizaine environ possédent des longueurs
atteignant 100-200 km (fig.I.15). Leurs bassins versants sont de taille trés variable (en moyenne
autour de 1 200 km?) avec le plus grand correspondant 4 la riviére Manas (5 800 km?) et les plus
petits faisant environ 75-100 km? (limites de bassin versant tracées en rouge sur la figure.II.15).
La quasi-totalité des bassins versants sont allongés dans une direction nord-sud et présentent un
seul drain majeur. Deux riviéres (la Kuytun et la Manas) possédent une géométrie a deux
branches (en forme de « Y ») avec deux segments d’égale longueur. La ligne principale de
partage des eaux (main divide ; ligne verte sur la fig.II.15) séparant les précipitations qui se
déversent vers le bassin de Junggar (au nord) de celles s’écoulant vers le bassin intramontagneux
de Bayanbulak ou le bassin de Yili (au sud et vers 1’ouest) se trouve a une distance variable par
rapport au front de déformation. Au centre (au niveau de la Manas), elle se situe a ~ 115 km du
front de déformation alors qu’a I’ouest (au niveau de la riviere 4), elle ne se situe plus qu’a ~ 35
km (voir section II.B.3.c pour une analyse plus détaillée). Cette observation va de paire avec des
bassins versants et rivieres plus petits a I’est que dans la partie centrale (cela sera commenté
ultérieurement). Enfin, on peut signaler 1’étrange position des points culminants non pas sur la
ligne principale de partage des eaux mais au milieu du flanc du piémont.
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Carte topographique du Piémont nord du Tian Shan. Les limites des principaux bassins versants sont

FigIl 15 :
en rouge.
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b) Lithologie

La lithologie du piémont nord est caractérisée par deux ensembles majeurs. L’essentiel des
roches des hauts-reliefs est d’age dévonien-carbonifére et de nature volcanique (andésites,
rhyolite), volcano-sédimentaire ou granitique. Les roches du piémont sont pour leur part
essentiellement de nature sédimentaire détritique d’age triasique a plio-quaternaire (silt, grés et
conglomérats ; fig.II.16A&B). Elles forment la couverture plissée et faillée du piémont nord.

Enfin, la plaine d’avant-pays est recouverte d’une formation quaternaire non-déformée.
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Fig.Il. 16 : Géologie du Piémont nord du Tian Shan. A) Carte géologique synthétique (d’aprés Deng et al., 2000.
B) Log stratigraphique synthétique des séries mésozoiques et cénozoiques (d’aprés Charreau, 2005).

Les lithologies du mésozoique et cénozoique sont caractérisées par I’alternance de niveaux
de compétence trés variable (niveaux argilo-silteux faiblement compétents et niveaux
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conglomératiques trés résistants par exemple ; fig.I1.16.B). L’essentiel des faciés est marqué par
une trés forte continentalité avec quelques rares passages carbonatés attestant d’environnements
de dépot lacustres occasionnels (notamment au crétacé supérieur et a 1’éoceéne). Les conditions
d’oxydo-réduction du dépdt étaient trés variables comme 1’indiquent les variations de couleurs
entre les différentes formations observables sur des prises de vues satellites ou sur le terrain
(fig.IL.17). Le fer ferrique (rouge) indique des conditions de dépot oxydantes tandis que le fer
ferreux (vert) traduit un environnement de dépot réducteur. Ces séries détritiques sont divisées
selon différentes formations sur la base d’analyse des faciés lithostratigraphiques (voir log
stratigraphique synthétique ; fig.I1.16.B ; Charreau, 2005). Quelques rares fossiles donnent des
ages pour ces formations mais les incertitudes sont grandes. De plus, les conditions continentales
de dépdt entrainant des variations latérales potentielles d’épaisseur et de facies, les limites des
différentes formations et leurs ages doivent étre prises avec précautions.

Enfin, plusieurs épisodes de dépot de sable éolien (loess) se produisent dans le piémont
nord du Tian Shan (fig.I.17). Leur mise en place débute au pléistocéne moyen (320 000 ans ;
age TL) et les plus jeunes datent de 1’holoceéne (2800-2900 ans ; Liu, 1985). Leur mise en place
correspond en grande partie aux phases glaciaires s’étant produites au cours du quaternaire. Sur
la base de comparaisons entre leur minéralogie, leur géochimie et les trajectoires des vents
dominants lors des tempétes de sables actuelles, la provenance de ces loess est rattachée au
désert du Junggar (Sun, 2002). Ce désert n’est lui-méme qu’un réservoir intermédiaire alimenté
par les tempétes de sables échantillonnant les silts des dépots alluviaux des chaines voisines
(Altai, Tian Shan, etc.). Dans le piémont nord, ce loess constitue un trés bon marqueur qui scelle
les topographies et certaines terrasses (fig.I1.17). S’étant déposés durant les différents cycles
glaciaires du quaternaire, ils sont fréquemment remaniés lors des épisodes interglaciaires et
peuvent se retrouver en lentilles dans des dépots fluviatiles grossiers (notamment les terrasses).
Ils constituent alors un support intéressant pour dater ces dépots par OSL ou TL.

N S

Terrasse perchée Loes; fQ. ) N
: Dushanze Fm.

\ X N4

\

N,
E-N Taxi He Fm.

Gorgedela Shawan Fm. 7 - —

riviére Jingou

Rive gauche (terrasse)

Fig.Il. 17 : Panorama des lithologies néogénes du piémont nord du Tian Shan (gorges de la riviere Jingou).

¢) Structures tectoniques

Les structures tectoniques du piémont nord sont caractérisées par un chevauchement
majeur de socle entre 1’arc volcanique dévono-carbonifére et les séries mésozoiques et par une
série de plis et chevauchements orientés est-ouest (Tapponnier & Molnar, 1979 ; fig.I1.18). Le
chevauchement de socle n’est sans doute plus actif méme si certains considérent que le séisme
de 1906 de Manas s’y est peut-étre nucléé¢ (Wang et al., 2004). Néanmoins, 1’essentiel du
raccourcissement horizontal semble aujourd’hui accommodé sur les structures frontales comme
I’attestent la déformation des terrasses au cceur des plis (voir plus loin) et les escarpements de
failles actives au niveau des plis frontaux.
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FigIl. 18 : Image Satellite Landsat 7 du piémont nord du Tian Shan.
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Classiquement, on peut diviser ces plis en quatre « générations » :

* La premiere correspond aux plis les plus anciens. Il s’agit de structures trés matures (le
cceur de ’anticlinal est trés érodé€) quasiment accrétées a la chaine. Leurs flancs, en
particulier celui du nord, sont trés redressés et permettent d’observer la totalité de la
série sédimentaire mésozoique (fig.II.19.A). Ces différents plis sont les anticlinaux de
Qiju et de Qingshuihe.

* Laseconde génération (d’est en ouest, les plis de Tugulu, Manas et Huoerguosi) s’étend
15-20 km au nord de la précédente et correspond aux plis les mieux exprimés dans la
topographie et sur les images satellites (fig.I1.18). L’érosion a souvent décapé une
grande partie des roches de la charniere et amene a 1’affleurement les roches colorées du
néogene basal (formation de Shawan) ou du paléogeéne (formation de 1’Anjihai;
fig.11.17). Ce sont précisément ces roches qui dessinent les magnifiques auréoles rouges
et blanches (en réalité vertes sur le terrain) visibles sur les images satellites. Des profils
sismiques récents permettent d’imager la structure de ces objets, la profondeur du
niveau de décollement et de proposer éventuellement un age de formation (He et al.,
2005 ; fig.I1.19.B&C). Ainsi, ces structures sont des plis de rampe dont le niveau de
décollement supérieur se trouve parfois a 3,5 km dans les couches argileuses du crétacé
inférieur (pli de Huoerguosi) ou bien a 4 km dans la formation éocéne-oligocéne de
1’ Anjihai (pour le pli de Manas et Tugulu). Un décollement plus profond se localise a 5-
6 km dans les niveaux charbonneux du jurassique inférieur a moyen (pli de Huoerguosi)
mais reste indéterminé pour les plis de Manas et Tugulu. Au cceur de la structure, des
duplex s’empilent au passage de la rampe et sont en partie responsables de la surrection
de la charni¢re. Par ailleurs, 1’analyse des strates de croissance indique un age de
formation au début du pliocene (He et al., 2005). Noter que le pli rompt
systématiquement en surface avec un chevauchement pergant généralement dans la
charniére.

* La troisieme génération de plis (d’est en ouest, les plis de 1’ Anjihai, de Hala-ande et de
Dushanzi) est nettement moins mature que la précédente en ce sens que seul le néogene
affleure au cceur de la structure (formation de Dushanzi du Pliocéne). On distingue
d’ailleurs une différence d’évolution entre les plis de Dushanze et de 1’ Anjihai qui sont
particulierement érodés a leur charniére contrairement au pli de Hala-ande qui présente
une morphologie nettement plus préservée avec le quaternaire récent de la Xiyu a
I’affleurement (fig.I1.18). Les profils sismiques réalisés au travers de ces structures ne
permettent pas de dire si la terminaison du décollement amorce une remontée vers la
surface (fig.Il.19.E). Toutefois, le suivi d’une rupture de surface entre le pli de
Dushanze et Hala-ande suggere que ces trois plis en soient au stade de pli-faille. Pour le
pli de I’Anjihai, le niveau de décollement se situe encore une fois dans le crétacé
inférieur (environ 4-5 km de profondeur ; He et al., 2005 ; Daéron et al., 2007) et il
s’agit certainement d’un pli de propagation. Le dépliement de la structure (Suppe, 1983)
permet d’estimer une quantité totale de raccourcissement accommodé sur la structure
d’environ 1,55 km (Daeron et al., 2007). Le pli de Dushanzi semble quant a lui une
structure plus complexe. Certains évoquent une structure a deux niveaux de décollement
(He et al., 2005 ; fig.I1.19.D) tandis que d’autres auteurs en invoque un seul (Poisson &
Avouac, 2004). Dans le premier cas, il s’agit d’un pli de détachement standard sur
lequel est associé un pli de propagation dont le décollement (trés superficiel) se trouve
dans les argiles paléogenes de la formation de 1’Anjihai. Dans le second cas, le niveau
de décollement unique s’enracine a 6 km environ (Molnar et al., 1994 ; Burchfield et
al., 1999).
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Fig.Il. 19 : Profils sismiques dans le piémont nord du Tian Shan et de ses principaux plis (d’aprés He et al.,
2005 ; issu du livret-guide de terrain « Tian Shan 2005 »). Se référer a la figure précédente pour la localisation

des profils.

* Enfin, la génération de plis la plus récente correspond a 1’anticlinal de Xihu (pres de la
ville de Usu). Bien qu’il n’existe pas (2 ma connaissance) de ligne sismique publiée de
cette structure, on peut considérer qu’il s’agit d’un pli de décollement a ses tous
premiers stades. On peut imaginer que le niveau de décollement s’enracine dans les
mémes niveaux peu résistants du crétacé inférieur ou du paléogeéne que pour les plis de

la génération précédente.

Quelques études menées sur les terrasses déformées de la riviere Kuytun, au niveau de la
charniére du pli de Dushanzi, ont permis de préciser la cinématique du développement de la
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structure (Molnar et al., 1994 ; Poisson & Avouac, 2004). Les premiers travaux proposent que la
structure croit avec un taux de surrection proche de 1 mm/an. Cela nécessite alors un
raccourcissement horizontal équivalent au double : environ 2mm/an (Bernard et al., 2007). Les
seconds travaux invoquent un taux de raccourcissement sur la structure d’environ 5.2 £+ 0.4
mm/an. Cette valeur me semble élevée car elle équivaut a la quasi-totalité du raccourcissement
instantané accommodé sur le Tian Shan oriental (Reigber et al., 2001).

d) Géomorphologie

Grace a la carte de pentes, il est possible de diviser le piémont nord en trois domaines
morphologiques majeurs s’échelonnant du nord au sud selon le schéma suivant (fig.11.20) :

Au sud, le premier domaine présente les pentes les plus fortes (en moyenne 30°). 11
correspond a D’essentiel de la surface des bassins versants et aux lithologies
volcaniques et volcano-sédimentaires du paléozoique. Sa largeur est maximale au
centre du piémont et diminue latéralement.

Le second domaine posséde une pente moyenne légeérement plus faible (autour de
15-20°). 11 est clairement visible sur la portion est du piémont et peut étre présent en
lambeaux dans la partie ouest. Il posséde une forme générale biseautée pointant vers
I’ouest. Selon la carte géologique, ce domaine correspond a I’affleurement des
terrains mésozoiques.

Le troisiétme domaine posséde une pente moyenne encore plus faible autour de 5-
10°. Il est beaucoup moins homogeéne que le précédent car il est associé aux
derni¢res générations de plis et correspond aux bassins piggy-back et aux cones
alluviaux. Comme pour le précédent domaine, sa largeur est plus importante a I’est

(60 km) qu’a I’ouest (10-20 km). Les lithologies associées a ce domaine
correspondent au cénozoique et au quaternaire.

Enfin, le dernier domaine correspond a la plaine d’avant-pays du bassin de Junggar.
Il posséde une pente moyenne tres faible proche de 0.5 °.
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Chapitre I1 : Exemple de terrain : la Chaine du Tian Shan

Fig.Il 20 : Carte de pentes du piémont nord du Tian Shan.
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2. Piémont sud
a) Géographie & hydrographie

La portion du piémont sud du Tian Shan a laquelle je me suis intéressée s’étend sur 200
km depuis la longitude 84°E jusqu’a 86°E (pres de la ville de Korla) (fig.I11.21&22). Ici encore le
piémont est relativement rectiligne et orienté WNW/ESE. Le point culminant se situe au nord-est
de la carte et atteint quasiment 4 800 m. Un autre massif dépassant les 4 500 m s’étend au centre-
ouest. Les points les plus bas se situent dans la plaine d’avant-pays du Tarim et s’¢lévent autour
de 900 m.

Ce piémont est drainé par une vingtaine de bassins versants s’écoulant du nord vers le sud.
Ces bassins versants n’ayant pas été ¢tudiés par le passé (2 ma connaissance), j’ai choisi de
reprendre la méme logique de dénomination que celle adoptée pour le piémont nord. Faute
d’avoir trouvé les noms chinois pour chacun de ces bassins versants, je les ai nommés
successivement de 1 a 23 d’ouest en est. Leur dimension est nettement plus petite que celles des
bassins du nord (surface moyenne autour de 250 km?). Le plus grand bassin versant posséde une
surface de 1620 km” (2) tandis que les plus petits s’échelonnent autour de 50 km?. Dans
I’ensemble, les bassins versants sont allongés dans une direction nord-sud. Tous sont drainés par
une seule riviere majeure (aucune ramification importante n’est constatée). Cela suggere que
I’histoire tectonique de ce piémont n’a pas subi plusieurs épisodes de propagation de la
déformation (accrétion de nouvelles unités) propices aux captures de rivieres et a la croissance
des bassins versants (voir la définition du mécanisme au chapitre I).

Les longueurs de riviéres sont beaucoup plus courtes que dans le piémont nord. La plus
longue atteint prés de 80 km (2) tandis que les plus courtes font seulement 10-15 km. Certaines
rivieres (notamment la 2, 8, 17, 19 et 22) ont une trajectoire courbée vers 1’ouest dans les parties
amont du bassin versant. Enfin, la ligne principale de partage des eaux séparant les précipitations
qui se déversent vers le bassin du Tarim (au sud) de celles s’écoulant vers le bassin de Yanqi (a
I’est) ne conserve pas une méme distance vis-a-vis du front de déformation. A 1’ouest, elle se
situe a prés de 80 km du front de déformation (pli de Yakeng) tandis qu’elle se situe a 35 km
pres de Yeyungou et seulement 10 km pres de Qarqi. Elle diminue donc régulierement vers I’est.

b) Lithologie

Les lithologies du piémont sud sont sensiblement comparables a celles du piémont Nord
(fig.I1.23). Les roches formant les bassins versants sont d’ages primaires et consistent en des
roches sédimentaires détritiques et carbonatées variées de 1’ancienne plate-forme du paléo-océan
sud Tian Shan (fig.I1.23.A). La couverture plissée du cénozoique est de méme nature que dans le
piémont nord mais cependant plus épaisse. Il y a en effet plus de 7 km de cénozoique et environ
5 km de mésozoique dans le sud (fig.I[.23.B) contre deux fois 4 km pour les deux ¢res dans le
piémont nord (fig.11.16.B). Les formations cénozoiques du sud présentent ¢galement davantage
de facies carbonatés.
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Chapitre I1 : Exemple de terrain : la Chaine du Tian Shan

FigIl 21 : Carte topographique du Piémont sud du Tian Shan. Les principaux bassins versants sont en rouge et

les principales rivieres en bleu.
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Fig.Il 22 : Photographie satellite du piémont sud du Tian Shan (image multispectrale Landsat 7).



Chapitre IT : Exemple de terrain : la Chaine du Tian Shan 131

o >
h{g:r a
Nk D A
"’.I’ J:r’ 38‘
- Tarim: -\ % i
by Luntai 25km
Sédiments Pléistocéne - .
:] supérieur a Holocéne I:] Pliocene U.HII] Mésozoque
Sédiments Pléistocéne s e 2
o (7 ioce éri Pré-Mésozoique A
[: superieur Mhocive supedear D ,.ff'. U5 Conesalluviaux ‘récents”
Sédiments Pléistocéne o e 2> Chevauchement o
inférieur Miocene inférieur A Axe danticlinal \ Sens d'écoulement des riviéres
(d'aprés Fu et al., 2003)
Mésozoique Cénozoique
v I s o SR
Fm | s e tl 5. B
Bashijikike et amaene S 2F
. al X
‘U Em Logs stratigraphiques
g Baxigai synthétiques 4
= | (d"apres Charreau, 2005 ; P e
4000m . D . simplifiés depuis 1] r—
U | shuagna Hendrix etal., 1992) e
Fm ek
Yageliemu [ : ezt
—
Fm ==
et Kalazha — i M
Bl % . ¢
= g
3000 m e g
Fm
Qiakemake [ ===
- — v
= 4
| — 18
=3 ST (V)
o |
v Fm . ‘8 ‘
vy | Kezilenuer [ Z e —
© - )
2000m - = —_
=] —
o <
Fm | ,. 5 | 5.
Yangxia [ LEGENDE & E
cw
 — e Niveaux charbonneux g
s > e Discordance majeure
: = Conglomérat
= = |
Fm [ Grés fin a grossier v
1000 m — Ahe E ; 6 | ¥
: i I;:‘lj Shale - Siltite ouw
LS - h
—_— Niveau carbonaté
bz Roches volcaniques 5 >
.E d'arc (Devono-Carbonifére) Q %’ uE_
S | Indiférencié 0 | 3]
= 7] O .3 .
fm Q| EE
o_' | Biyoule-Daogunt )J‘(L
0

Fig.Il. 23 : Géologie du Piémont sud du Tian Shan. A) Carte géologique synthétique (d’aprés Fu et al., 2003. B)
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¢) Structures tectoniques

Les structures tectoniques dans la portion du piémont sud qui m’intéresse sont plus simples
que celles du piémont nord ou de sections situées un peu plus a I’ouest (voir carte fig.I1.2 et thése
B. Poisson, 2002). En effet, on observe a 1’ouest de notre zone d’étude des plis trés semblables a
ceux du piémont nord (Suppe et al., 2004). Mais pour I’essentiel, on n’observe que deux
structures tectoniques majeures. La premicre, d’orientation WNW/ENSE, traverse 1’intégralité
de la zone d’étude et marque le contact chevauchant des roches du paléozoique sur le
mésozoique. La seconde, d’orientation E-W correspond a la terminaison périclinale d’un
anticlinal (le pli de Kelasu) qui vient se brancher sur le chevauchement précédent. De fagon
remarquable, la partie orientale de ce piémont présente une géométrie relativement simple avec
un chevauchement majeur permettant la surrection d’un massif au-dessus de la plaine de dépot
du Tarim. Quelques petits chevauchements sont présents sur quelques kilométres au front de
I’accident majeur (voir notamment la signature morphologique au niveau du bassin versant 22
sur la carte de pentes ci-apres ; fig.11.24).

d) Géomorphologie

Suivant la méme démarche que pour le piémont nord, la carte des pentes du piémont sud
fait ressortir quatre ensembles morphologiques majeurs caractérisés par des signatures et
caractéristiques morphologiques différentes (fig.11.24).

Le premier (Zone 1) correspond au domaine amont des bassins versants. Il est caractérisé
par des fortes pentes (supérieures a 30°; couleur noire a rouge) et une morphologie trés
disséquée et encaissée. La limite sud de ce domaine correspond au contact chevauchant entre les
roches primaires de la haute chaine et les séries secondaires plissées.

Le second (Zone 2) possede une forme biseautée pointant vers 1’est. Il est caractérisé par
des pentes comprises entre quelques degrés (les cones alluviaux ; couleur bleue) et 20-25°
(couleur verte et jaune-orangée). Il correspond a I’anticlinal de Kelasu composé de roches
sédimentaires détritiques du mésozoique. Cette zone constitue souvent la partie aval des bassins
versants s’écoulant vers le Tarim (a I’ouest) ou correspond aux dépdts des cones alluviaux a
I’est. Sa limite sud coincide avec le front de déformation actif du piémont (pli de Yakeng) a
I’ouest et au front de progradation des cones (a 1’est). On notera la forme bien individualisée des
cones alluviaux. La carte des pentes se révele donc un excellent outil pour tracer leurs limites.

Le troisiéme domaine (Zone 3) correspond a la plaine d’avant-pays (pentes trés faibles de
I’ordre de 0,5° ; couleur bleue et blanche). Il est caractérisé par une absence de relief significatif
et un réseau hydrographique tres discret.

Enfin, le quatriéme domaine (Zone 4) se retrouve essentiellement dans la partie orientale
de la zone d’étude et correspond a une surface tabulaire située a 3000 — 3500 m d’altitude. Elle
est relativement plane ou inclinée de quelques degrés vers 1’est. Elle forme une surface continue
qui se prolonge en lambeaux dans la partie centrale, au nord de notre zone d’étude. Il s’agit
d’une surface d’érosion soulevée dont 1’age n’est pas contraint mais qui pourrait étre jurassique
(Jolivet, communication personnelle). Elle est en cours de dissection en raison de la croissance
des bassins versants 17, 18, 19 et 22.
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Chapitre I1 : Exemple de terrain : la Chaine du Tian Shan

Fig.Il. 24 :Carte de pentes du piémont sud du Tian Shan.
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3. Comparaison morphologique des piémonts
a) Méthodologie
(1) Données topographiques

Suivant la démarche de B. Poisson, qui avait étudié la morphométrie des bassins versants
et de leurs cones alluviaux sur le piémont nord du Tian Shan, j’ai étudié et comparé les deux
piémonts du Tian Shan précédemment décrits. J’ai choisi de réitérer les mesures sur le piémont
nord afin de modifier les limites des objets étudiés et tester I’effet de 1’amélioration de la
précision des données topographiques (depuis la thése de Poisson, 2002).

PO30)
Résolution :900 m

....

| MNT NASA-SRTM
Résolution :90 m

Fig.Il. 25 : Comparaison des données topographiques du piémont nord entre A) Poisson (2002) et B) cette étude.
Les MNT ont gagné en résolution (passage de 900 a 90 m) et les limites de certains bassins versants et cones
alluviaux ont été réinterprétées.

Dans son travail, B. Poisson utilise des MNT globaux Hydro1K déduits de la topographie
mondiale GTOPO30 a 900 m de résolution. Pour ma part, je bénéficie des progres réalisés sur les
données topographiques mondiales et utilise les MNT NASA SRTM a 90 m de résolution. De
plus, j’ai modifié les limites de certains bassins versants afin d’intégrer le domaine aval que B.
Poisson avait tantdt considéré ou tantot écarté (fig.I1.25). S’il est vrai que 1’ajout de ce domaine
topographique n’influence certainement pas de fagon déterminante les bilans de flux solides qui
transitent dans les rivieres (I’essentiel de la charge provient des hauts reliefs des bassins
versants), j’ai choisi cette procédure afin de déterminer le plus objectivement possible les
géométries réelles des objets morphologiques considérés. Nous verrons que les changements
observés dans cette procédure influencent sensiblement les résultats et notamment les relations
morphométriques entre les différentes variables caractérisant les bassins versants, cones et
riviéres (surfaces, pentes moyennes, etc.).

Pour ce qui est du piémont sud, aucun travail sur la morphométrie des bassins versants et
leurs cones alluviaux n’a, a ma connaissance, été réalisé jusqu’a présent.
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(2) Procédure d’analyse

Les procédures d’analyse sont identiques d’un piémont a I’autre et consistent a extraire les
mesures morphométriques spécifiques de chacun des bassins versants et de leur cone. Pour cela,
j utilise les MNT SRTM a 3 secondes d’arc de résolution (90 m) convertis en coordonnées UTM
(zone 45 pour les régions du Tian Shan étudiées) et ré-échantillonnés a 75 m de résolution
(résolution moyenne a ces latitutes).

Concernant le bassin versant :

Les MNT de chacun des bassins versants ont été extraits au moyen d’une procédure
« informatique » et « manuelle » qui permet de vérifier la validité du relevé (en supposant que
les données SRTM d’origine soient fiables). Cette procédure consiste a dessiner précisément
sous le logiciel Adobe Illustrator les limites de partage des eaux. Pour cela, j’utilise les cartes de
pentes et des cartes de « réseau hydrographique » (cartes obtenues artificiellement en soustrayant
un MNT Iégerement filtré au MNT brut d’origine). Un « masque » réalisé sous Adobe Illustrator
et Photoshop permet ensuite (en association avec GMT) d’extraire les données topographiques
de la région sélectionnée.

A partir des MNT ainsi modifiés, il est possible d’extraire le relief des bassins versants,
leur aire, leur hypsométrie, leur longueur maximum, etc. J’ai également choisi de tester un
descripteur morphométrique appelé « relief local» qui consiste a quantifier le relief moyen a
partir d’une statistique des dénivelés mesurés pour une distance donnée (Ahnert, 1970 ; voir
Hurtrez, 1998, pour une description de la méthode). Ce descripteur a ét¢ démontré comme étant

un indicateur du taux de surrection enregistré par le bassin versant (Hurtrez, 1998 ; Hurtrez et al.,
1999).

Concernant le réseau hydrographique :

En I’absence d’outil informatique disponible spécifiquement dédié a I’extraction semi-
automatique du réseau hydrographique (tel que River Tools par exemple), j’ai extrait le profil
des rivieres principales en utilisant la méme procédure que pour les bassins versants. Toutefois,
cette procédure a été prise en relais par un programme écrit sous C++ avec M. Peyret permettant
de « dérouler » le profil des rivieres. De cette fagcon, il est possible d’avoir acceés au profil
« vrai » d’écoulement de la rivicre, a sa longueur totale, les pentes moyennes du chenal, etc. Les
profils bruts obtenus sont filtrés a 250 ou 500 m selon la longueur originale de la riviére afin de
lisser les éventuels artéfacts de la procédure de traitement et du MNT SRTM original.

Concernant les cones alluviaux:

Leur surface a été délimitée manuellement en utilisant la carte de pentes des piémonts
(fig.11.20&24). Sur ces documents, il est beaucoup plus aisé (et sans doute fiable) d’extraire une
surface « vraie » du cone alluvial qu’a partir d’une procédure basée sur la définition visuelle des
limites du cone (données d’imagerie satellite Landsat 7 par exemple). Ces limites sont a mon
sens incertaines car 1’occupation humaine des sols a oblitéré les limites géologiques des cones et
fausse de ce fait la mesure.

La pente a été mesurée en tragant des profils topographiques suivant la ligne de plus fort
gradient. Afin de définir ces profils, je me suis servi des données topographiques représentées
sous forme de courbes de niveau (les lignes de plus grandes pentes sont orthogonales aux
courbes de niveau) et de données de photographie satellite (les lignes de plus grandes pentes sont
souvent indiquées par les chenaux d’écoulement a la surface des cones).

Enfin, le rayon des cones a été mesuré a partir de données topographiques (limites définies
par la carte de pentes). Un cone n’ayant pas une forme cylindrique parfaite, j’ai réalisé plusieurs
mesures dans la partie frontale (3 a 4) et pris la moyenne.
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b) Tableau synthétique des paramétres morphométriques

Les résultats des différentes mesures morphométriques réalisées sur les piémonts nord et
sud sont synthétisés dans les tableaux.II.1 et I1.2. Des fiches synthétiques sur chacun des bassins
sont présentées en Annexes (annexes numériques sur DVD). Les différentes valeurs mesurées
sont comparées et mises en relation dans les sections suivantes.

Riviéres Cones Drain Majeur Bassin versant
N° Nom Rayon Pente Aire Longueur Pente Longueur Aire Relief Rehef Intégrale Relief
aval ratio Hypsom Moyen
km ° km® km ° km km® km ° km
4bl ?
4b2 ? 11,4 1,95 87 31,0 32 24 231 3,12 7,5 0,37 0,200
4 ? 25,1 1,2 399 49,5 1,7 40 1068 3,7 54 0,56 0,374
Sa ? 14,9 3,6 129 25,0 2,8 23 192 3,2 7.8 0,49 0,382
5b ? 12,4 2,92 58 18,2 54 15 76 2,9 10,6 0,42 0,354
Sc ? 13,1 3,38 98 26,8 3,5 20 143 3,1 8,9 0,47 0,342
5 Sikeshu 25,1 1,43 351 80,8 1,8 61 950 3,5 33 0,57 0,374
6 Kuytun 36,8 1,09 619 77,3 1,2 63 1923 3.8 3,5 0,55 0,382
7 Anjihai 29,5 1,55 336 100,2 1,2 77 1438 3,7 2,8 0,53 0,273
8 Jingou 31,8 0,92 351 88,7 0,8 76 1836 42 32 0,44 0,273
9a Qinshui ND ND ND 31,1 0,8 36 318 2,6 42 0,17 0,068
9b Ningjia ND ND ND 83,6 0,9 67 1015 3.9 33 0,25 0,132
9 Manas 17,7 0,57 432 188,1 0.4 125 5757 4,5 2,0 0,53 ND
10a ? ND ND ND 30,1 1,3 20 73 0,6 1,8 0,45 0,522
10W Taxi 13,7 1,32 117 83,3 0,9 75 750 43 33 0,45 0,302
10b Quiergou ND ND ND 61,2 0,9 47 872 2,7 34 0,24 0,091
10E Hutubi 27,7 0,8 429 1143 0,7 93 2159 4,0 2,5 0,46 0,280
11W Santun 21,3 0,8 304 126,2 0,9 94 2170 3,7 2,2 0,43 0,237
11E Toutun 16,8 1,03 206 99,3 0,7 81 1678 3,5 2,5 0,37 0,191
12 Urumgqi

Tableau II. 1 : Synthése des mesures morphométriques

nord. ND = non déterminé

des bassins versants et cones alluviaux du piémont

Riviéres Cones Drain Majeur Bassin versant

N° Nom Rayon Pente Aire Longueur Pente Longueur Aire Relief Rehef Intégrale Relief

aval ratio Hypsom Moyen
km ° km® km ° km km® km ° km

1 12,7 1,76 74 1,6 43 439 3,0 4,0 0,39 0,188

2 17,6 0,82 175 81,6 1,0 60 1622 34 32 0,47 0,288

3 8,7 1,72 42 19,7 1,3 17 83 0,9 29 041 0,086

4 9,5 1,13 48 38,6 1,5 28 246 2.4 4,9 0,36 0,157

5 7,1 1,01 20 18,9 2,0 14 87 1,1 4,3 0,42 0,139

6 10,2 2,65 65 44,3 1,7 35 249 29 4,6 0,48 0,262

7 7,3 1,03 14 23,1 1,3 19 67 1,8 5,5 0,28 0,176

8 12,0 1,55 86 64,8 1,2 46 511 3.2 4,0 0,48 0,297

9 7,6 1,08 14 18,2 2,0 15 58 1,3 5,0 0,40 0,147

10 8,1 2,87 37 39,2 2,6 32 144 2.8 5,1 0,48 0,215

11 7,1 1,67 24 30,4 2,0 23 95 2,1 5,1 0,37 0,137

12 8,6 2,78 39 40,0 2,1 34 175 3,0 5,1 0,46 0,294

13 2,39

14 9,1 2,12 59 39,3 1,7 32 309 3,1 5,5 0,49 0,280

15 2.4

16 8,7 2,82 42 28,1 3,0 18 170 2,5 8,1 0,45 0,237

17 9,2 2,61 69 43,7 22 27 359 2.8 59 0,46 0,277

18 5.8 2,94 25 21,9 33 17 89 2,3 7,7 0,49 0,288

19 9,3 2,32 61 52,6 1,9 33 376 2,3 4,1 0,62 0,234

20 7,0 2,76 27 8,2 34 9 41 1,6 9,7 0,40 0,281

21 4,9 3,02 17 17,5 4,3 12 47 1,9 9,2 0,46 0,263

22 7,9 1,79 59 24,1 2.8 16 137 2,0 7,3 0,53 0,297

23 5,3 2,82 20 114 3.8 9 38 1,3 8,8 0,54 0,222

Tableau II. 2 : Synthése des mesures morphométriques des bassins versants et cones alluviaux du piémont
sud.
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¢) Analyse géographique des parameétres morphométriques

(1) Ligne de partage des eaux

Avant d’analyser les variations des paramétres morphométriques au sein de [’unité
morphologique de base qu’est le bassin versant, j’ai mesuré I’évolution a grande échelle de la
distance entre la ligne de partage des eaux principales et le front de déformation. Le front de
déformation est considéré comme la limite la plus septentrionale (pour le piémont nord) et la
plus méridionale (pour le piémont sud) des structures tectoniques actives visibles en surface.
Dans le cas du piémont nord, cette distance D a été calculée orthogonalement a I’axe d’étirement
du piémont (environ WNW/ESE ; fig.I1.26.A). Dans le cas du piémont sud, la distance a été
mesurée dans une direction Nord-Sud dans la partie Ouest et orthogonalement au tracé du front
de déformation dans la partie est (fig.11.26.B). La ligne de partage des eaux a été simplifiée dans
les deux piémonts afin d’extraire les tendances au premier ordre.

Front de 20 km Ligne de partage des eaux principales 20 km
déformation tracé vral  tracé simplifié
Dushanz Shawan o o 55 m
J : pEs Piémont sud
N 4 -~
4] |D IS e
~N A s
C ) )] { ~,
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Mg A\ % ¢ L [/ Ve
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Frontde * &M% Yeyungo W B 3
déformation Qarqi
P
Erbatai ‘
tracé simplifié tracé vral Luntai Longitude
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Fig.Il. 26 : Protocole de mesure de la distance entre la ligne principale de partage des eaux et le front de
déformation dans le cas A) du piémont nord et B) du piémont sud. Dans le premier cas, la distance est calculée
orthogonalement a la direction principale d’allongement du piémont (environ WNW/ESE) entre le front de
déformation et un tracé simplifié de la ligne de partage des eaux principales. Dans le second cas, la distance est
mesurée dans une direction nord-sud dans la partie ouest et orthogonalement au front de déformation dans la partie
est. La ligne de partage des eaux est également lissée afin de considérer les tendances au premier ordre.

(a) Piémont nord

Dans le piémont nord, la distance entre la ligne de partage des eaux et le front de
déformation change a mesure que 1’on se déplace longitudinalement (fig.I.27.A). Elle est
d’environ 110-120 km de Urumgqi a Shawan, 70 km a Dushanzi et seulement 25-35 km a
I’extréme ouest du piémont. La tendance globale indique donc une diminution de la distance vers
I’ouest. Cependant, on observe quelques 1égéres variations locales (Iéger rentrant a Hutubi et au
niveau de Dushanzi ; proéminence a Usu) et des zones remarquablement stables (plateau entre
Shawan et Manas ; plateau au niveau des bassins versants 4 a 5). Le premier plateau est li¢ au
parallélisme entre la ceinture des plis de Tugulu / Manas et la limite supérieure du bassin versant
de la Manas. Les rentrants et proéminences expriment quant a eux des sauts brutaux du front de
déformation entre les différentes générations de plis (voir fig.I1.18).

Si I’on simplifie le tracé en ne conservant qu’une tendance générale (tracé pointillé vert ;
fig.11.27.A), on peut considérer que la ligne de partage des eaux observe, vis-a-vis du front de
déformation, une courbe en deux portions. La premiére, un plateau, indique que la ligne de
partage des eaux conserve une distance fixe par rapport au front de déformation. La seconde
s’infléchit et indique que la distance D diminue progressivement vers 1’ouest. En approximant
cette décroissance a une tendance linéaire, on peut déterminer un taux de décroissance d’environ
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0.5 (km/km). La ligne de partage des eaux se rapproche donc de 500 m par kilomeétre parcouru
vers le WNW.
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Fig.Il. 27 : Evolution longitudinale de la distance (D) entre la ligne principale de partage des eaux et le front de
déformation pour A) le piémont nord et B) le piémont sud. Dans le piémont nord, cette distance diminue vers
l’ouest a un taux moyen de 0,5 tandis qu’elle diminue deux fois moins rapidement vers [’est (taux = 0,25) dans le
piémont sud.

Remarque : La ligne de partage des eaux actuelle ne semble pas pouvoir beaucoup reculer par
érosion régressive car les lignes de crétes sont bien établies. L’essentiel de la croissance des
bassins versants semble donc se faire par 1’aval.

(b) Piémont sud

Dans le piémont sud, on observe la méme tendance que dans le piémont nord si ce n’est
que la décroissance s’effectue cette fois-ci vers 1’est. En effet, la distance entre la ligne de
partage des eaux principales et le front de déformation est d’environ 75 km a Erbatai, 30 km a
Yeyungou pour finalement atteindre une quinzaine de kilométre au niveau de Qarqi (fig.11.27.B).
La décroissance est irréguliére a 1’ouest du piémont (on observe un saut a la longitude 260 000
correspondant a la formation récente du pli de Yakeng) puis remarquablement constante depuis
la longitude 270 000 jusqu’a I’extrémité est du piémont. Cette décroissance s’inscrit sur une
tendance linéaire de pente 0.25 (km/km); indiquant par conséquent une diminution de la
distance D de I’ordre de 250 m par kilométre parcouru vers 1’est.

(¢) Discussion

A quoi correspond ce taux de rapprochement de la ligne de partage des eaux par rapport au
front de déformation ?

Par définition, ce taux est sans dimension (il s’agit de [L].[L"']). II exprime la croissance
(ou décroissance) de la longueur des bassins versants a mesure que 1’on se déplace d’est en
ouest. Il intégre donc 1’augmentation de la surface du réseau de drainage par avancée du front de
déformation (augmentation de D par « I’avant ») et par recul de la ligne de partage des eaux par
érosion régressive (augmentation de D par « I’arriére »). La constance de ces taux de croissance
laisse donc supposer que les bassins versants se développent réguliérement dans 1’espace dans
chacun des piémonts. La valeur deux fois supérieure de ce taux dans le piémont nord par rapport
au piémont sud indique que les bassins versants croissent en taille deux fois plus rapidement a
mesure que I’on se déplace latéralement.
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Quelle est ’origine de cette différence et que signifie-t-elle ?

La signification de cette différence n’est pas triviale a définir car nous ne disposons
d’aucune donnée temporelle pour permettre de faire intervenir des vitesses géologiques
pertinentes (taux de raccourcissement, taux de surrection, etc.).

Signification de la variation de la distance D d’est en ouest?

A défaut de pouvoir proposer des comparaisons absolues des vitesses géologiques dans les
deux piémonts, il est tout de méme possible de proposer qualitativement que la diminution de la
distance D traduit la propagation latérale de la déformation dans chacun des piémonts. Les
bassins versants les plus petits sont trés probablement les plus jeunes tandis que les plus grands
sont les plus anciens. Dans le piémont sud, la dissection de la surface d’érosion perchée indique
la surrection récente du massif et le démarrage de 1’érosion. Les bassins versants y sont donc
plus récents qu’a I’ouest ou il ne reste plus de témoin de cette surface.

(2) Profils de rivieres

Les profils de riviére sont « déroulés » et non pas projetés (voir Poisson, 2002 pour une
discussion). De cette fagon, le profil correspond au tracé « vrai » suivi par la riviére et ses pentes
indiquent par conséquent les véritables pentes d’écoulement du chenal. Sur les données
présentées, les profils ont été 1égerement filtrés (avec une fenétre de 250 a 500 m) afin de lisser
les éventuels artéfacts causés notamment par les défauts du MNT original (notamment les
«trous » du MNT a 90 m « bouchés » par un sur-échantillonnage des MNT a 900 m et qui
génerent des zones « floues »).

(a) Piémont nord

Sur la figure 11.28, les profils de rivieres sont présentés dans un ordre « géographique »
d’ouest vers I’est. Un trait marquant de ces profils est leur segmentation en portions linéaires ;
aussi bien vers 1’aval que vers I’amont (Poisson, 2002). Environ autant de riviéres présentent 2
segments que 3 (un segment aval, médian et amont). Ces riviéres peuvent étre découpées en
deux classes :

* La premicre classe correspond aux rivieres de 1’ouest (rivieres 4b2, 4, 5a, 5b et 5¢)
dont la pente d’écoulement prend un maximum au milieu du profil. Les pentes aval
sont assez fortes (comprises entre 1.5 et 5°), la section médiane est trés inclinée (de
6 a 10°) et un éventuel domaine amont est également assez fortement incliné (de 2
a6.5°).

* La seconde classe correspond a I’essentiel des rivieres de 1’est (rivieres 6E, 7, 8, 9a,
9b, 10E, 11W et 11E) dont la pente d’écoulement augmente par palier de 1’aval
vers I’amont. Elles possédent des pentes aval assez faibles comprises entre 0.7 et
1.2°, une section médiane moyennement inclinée (entre 1.5 et 3.5°) et un domaine
amont de pente variable (parfois fortement incliné entre 4 et 8°).
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Fig.Il. 28 : Profils « déroulés » des riviéres du piémont nord du Tian Shan. Un profil déroulé correspond au
profil « vrai » suivi par la riviére (par opposition a un profil projeté sur une direction quelconque). Les pentes du
profil correspondent véritablement aux pentes d’écoulement des rivieres. Noter la remarquable linéarité des
segments fluviatiles par portion de la chaine dans laquelle ils s’écoulent. Les profils sont issus de MNT NASA-
SRTM a 90 m filtrés a 500 m. Les pointillés de couleurs correspondent a la régression linéaire de chacune des
portions du profil.

Dans une chaine de montagnes, lorsque les conditions de surrection et d’incision tendent
vers un équilibre, ou lorsque 1’érosion surpasse la surrection, on considére souvent que les profils
de rivieres sont globalement concaves (voir chapitre I). Dans ce cas, les deux classes de profils
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définies ci-dessus peuvent étre interprétées comme respectivement des rivieres « hors équilibre »
(a ouest) et des rivieres plus ou moins a 1’équilibre (a 1’est). Si I’on considére qu’il n’y a pas de
variations brutales des régimes d’érosion (climat) entre 1’est et 1’ouest (c’est une hypothése
raisonnable), une surrection récente focalisée sur la partie ouest pourrait expliquer 1’allure des
profils convexes. Un taux de surrection relativement important par rapport a la capacité
d’érosion des rivieres décalerait en effet les profils vers le haut et pourrait générer cette anomalie
de convexité.

Une autre possibilité pourrait étre que les deux groupes de riviéres ne soient pas
comparables d’un point de vue hydrologique (et donc dynamique de I’incision). A 1’est, il s’agit
souvent de grandes riviéres prenant leur source a haute altitude (autour de 4 000 — 4 500 m).
Elles sont en grande partie alimentées par la fonte des neiges et glaciers d’altitude. A 1’ouest, les
bassins versants n’atteignent pas d’aussi hautes altitudes (autour de 3 500 / 4 000 m). L’origine
des flux liquides des rivieres est sensiblement différente. Pour vérifier cette hypothése, il faudrait
comparer les courbes de décharge des riviéres (qui ne sont pas forcément disponibles pour toutes
les rivieres considérées).

Enfin j’ai mis de coté les riviéres 5 (Sikeshu) et 10a qui possédent toutes deux des profils
remarquablement rectilignes sur la quasi-totalité de leur longueur (1.8° sur 70 km pour la riviére
5 et 1.3° sur 30 km pour la 10a). Si cette observation peut s’expliquer pour la riviére 10a par le
fait qu’elle ne draine que le bassin piggyback du pli de la Manas et donc une lithologie
homogeéne, cela demeure plus étrange pour la riviere Sikeshu qui draine des granites et roches
d’arc carboniféres ainsi que des roches sédimentaires du Mésozoique. La localisation de cette
riviére a la transition entre les deux classes définies précédemment pourrait peut-&tre expliquer la
morphologie de son profil. Il s’agirait d’un profil « moyen » entre les allures de 1’ouest
(globalement convexe) et de 1’est (globalement concave).

On peut également remarquer que les profils des deux riviéres ramifiées (la Kuytun 6 et
Manas 9) sont assez singuliers. La premiére ne présente pas les mémes profils pour ses deux
bras. Le profil de I’est (6E) est cohérent avec la seconde classe décrite ci-dessus (augmentation
de la pente des segments fluviatiles de I’aval vers I’amont). La branche ouest présente quant a
elle une brusque augmentation de la pente du lit (3.7°) puis un « replat » (0.9°) dans la portion
médiane du profil (section parfaitement visible sur la carte topographique et la carte de pentes ;
fig.11.15&20) avant de prendre une pente plus élevée (3°). De méme, pour la riviere Manas (9),
la pente du profil passe de 1.2° pour la section médiane des deux bras a 1° pour la section amont
du bras est et 0.7° pour le bras ouest. La transition au niveau du bras est est trés douce de sorte
que I’on pourrait éventuellement proposer que les deux segments sont continus et possédent une
pente globale de 1.1°. La transition du bras ouest est pour sa part beaucoup plus pentue.
L’observation des images satellites (Google Earth) indique que ces sections faiblement inclinées
correspondent a des sections alluviales localisées au sein de vastes vallées glaciaires. Les
processus glaciaires sont certainement a I’origine de cette signature morphologique singulicre.

(b) Piémont sud

Si I’on utilise les mémes critéres que dans le piémont nord pour analyser les rivieres du
piémont sud, seule la riviere 19 posséde une pente d’écoulement maximale au milieu du profil
(la riviére 8 est écartée car le saut observé est un artéfact du MNT SRTM original ; fig.I1.29).
Ceci semble de toute évidence lié au fait qu’elle draine le plateau sommital situé au sud-est du
piémont. Son profil est donc fortement en déséquilibre vis-a-vis d’une allure moyenne concave.
Toutes les autres riviéres augmentent leur pente d’écoulement par palier (2 ou 3) de 1’aval vers
I’amont. Seule la riviére 23 (la riviére la plus a I’est) possede un profil rectiligne sur toute la
longueur de son tracé.
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Fig.Il. 29 : Profils « déroulés » des riviéres du piémont sud du Tian Shan. Les profils sont issus de MNT NASA-
SRTM a 90 m filtrés a 500 ou 250 m selon les dimensions de la riviere. Les trous dans les profils correspondent a
des zones topographiques de mauvaise qualité sur les MNT SRTM originaux.
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Les rivieres du piémont sud sont marquées, comme dans le piémont nord, par des ruptures
de pentes dans le profil déroulé du chenal. En général, la pente aval d’écoulement est comprise
entre 1° (riviere 2) et 4° (riviere 20). La moyenne se situe autour de 2.2°. On remarquera ici que
la riviere la plus longue posséde la pente aval la plus faible tandis qu’une des riviéres les plus
courtes possede une des pentes les plus élevées. La pente médiane s’échelonne entre 1.7° et 6.7°
(moyenne a 3.7°). Enfin, la pente amont est comprise entre 4.4° et 14° (moyenne a 7.9°). Ces
pentes sont dans 1’ensemble supérieures a celles du piémont nord.

Discussion :

Ces changements réguliers de la pente d’écoulement des rivieres, déja notés par B. Poisson
(2002), peuvent s’expliquer par des changements lithologiques au sein du bassin versant, des
variations naturelles de I’hydrologie de 1’écoulement et enfin la nature méme de I’écoulement
fluvial. En effet, dans les domaines amont du bassin versant, les lithologies sont généralement
plus résistantes (granites, laves d’arc paléozoiques) que dans le piémont (roches sédimentaires
gréseuses ou conglomératiques du mésozoique peu consolidées). De fait, pour une hydrologie
donnée (flux liquide et charge solide), la pente d’équilibre du chenal est certainement plus
importante dans le premier cas que dans le second.

Par ailleurs, la diminution de la pente de la riviére de I’amont vers ’aval est naturelle et
résulte d’une simple conséquence hydrologique liée a la charge liquide disponible et par
conséquent a la capacité d’incision des rivieres. Vers I’amont, les aires drainées par la riviere
sont faibles. Les flux liquides disponibles dans les riviéres sont donc relativement faibles. Au
contraire vers I’aval, I’aire drainée étant plus grande, les flux liquides sont plus élevés et la
capacité d’incision est plus importante. Par conséquent, la pente seuil d’incision du chenal est
plus grande vers I’amont que vers 1’aval. Cela se traduit par des riviéres dont la dynamique est
différente : vers I’amont, les riviéres sont «a substratum » rocheux » tandis qu’elles sont
« alluviales » vers I’aval (voir définitions au chapitre I).

Enfin, on peut également invoquer la possibilit¢ de migration de knickpoints pour
expliquer les changements par palier des pentes d’écoulement.

Remarque : A courte longueur d’onde, aucune déformation du lit de la riviére ne permet de
suggérer la présence d’une faille active ou d’un pli en surrection (comme c’est par exemple
possible de 1’observer sur les riviéres du piémont ouest de la chaine de Taiwan ; Angelier &
Chen, 2002). L’¢chelle de cette étude et le filtrage des données empéchent d’observer ce genre
de signal.

(¢) Comparaison des riviéres du Piémont nord / Piémont sud

Jai représenté, sur deux graphiques établis a la méme échelle, les profils déroulés des
rivieres du piémont nord et sud (fig.I.30). D’emblée, on retrouve que les riviéres du piémont
nord sont nettement plus longues que celles du sud. La riviere la plus longue du sud (riviére 2)
est équivalente a une riviére « classique » du piémont nord (rivieres 5, 6, 7, 8, 9b, 10W). De
méme I’ensemble des « petites » rivieres de 1’ouest du piémont nord (riviéres 4, 4b2, 5a, 5b, 5c a
gauche sur la figure.I.30.A) sont équivalentes a la majorité des rivieres du piémont sud
(fig.I1.30.B). Concernant les pentes des segments aval des différentes rivieres, ce diagramme met
particulierement en évidence la relation qui semble exister entre la longueur du chenal majeur et
cette pente : plus la longueur du chenal augmente, plus la pente aval diminue. Les mécanismes
expliquant cette observation seront discutés dans la section suivante. Enfin, il ne ressort pas de
ces diagrammes de tendance significative sur les variations de la longueur de la riviére principale
avec sa position géographique (voir section suivante).
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Fig.Il. 30 : Synthése des profils « déroulés » des riviéres du piémont nord (A) et sud (B) du Tian Shan. Les
couleurs les plus chaudes (rouges) aux plus froides (bleues) correspondent aux rivieres d’ouest en est. Sur le
diagramme des rivieres du piémont sud, j'ai indiqué en grisé les rivieres du piémont nord afin de faciliter la
comparaison des profils.

(3) Autres paramétres morphométriques

L’évolution selon une direction est-ouest des principaux parameétres morphométriques du
tableau I1.1&2 sont représentés sur la figure I1.31. 1l s’agit de I’aire du bassin versant, de 1’aire
du cone alluvial, de la longueur du drain majeur, du relief ratio (ie., la pente moyenne du bassin
versant), la pente du cone alluvial, I’intégrale hypsométrique et le relief local moyen pris a une
distance de 2000 m. L’ analyse de ces différents nuages de points indique que les aires de bassins
versants et les aires de cones alluviaux ne semblent pas varier d’est en ouest dans les deux
piémonts. En revanche, des tendances se dessinent pour la longueur du drain, le relief ratio et la
pente des cones. Elles sont exactement inversées dans le piémont nord et dans le piémont sud.
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Fig.Il. 31: Evolution « géographique » des principaux paramétres morphométriques des bassins versants et

cones alluviaux des piémonts nord et sud du Tian Shan (voir le texte pour des commentaires).
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Dans le piémont nord, la longueur des rivieres augmente vers ’est tandis que le relief ratio
et la pente des cones augmentent vers 1’ouest. Dans le piémont sud, c’est I’inverse : la longueur
des riviéres augmente vers 1’ouest tandis que le relief ratio et la pente des cones augmentent vers
I’est. Si ce signal est présent mais faiblement marqué pour la longueur des rivieres, la tendance
est trés franche pour le relief ratio et la pente des cones. Le fait que ces deux paramétres soient
des grandeurs adimensionnelles est intéressant car ils représentent des parameétres indépendants
de I’échelle des objets considérés et permettent de comparer directement les deux piémonts.
Nous verrons par la suite comment expliquer ces tendances grace a des corrélations croisées des
différents parameétres (on voit d’ores et déja que le relief ratio et la pente du cone semblent trés
fortement corrélés).

Par ailleurs, on constate que ’intégrale hypsométrique ainsi que le relief local calculé a
une distance de 2000m ne varient pas significativement d’est en ouest. Les intégrales
hypsométriques fluctuent autour d’une valeur proche de 0.5 dans le piémont nord et 0.4 dans le
piémont sud. Selon les classifications habituelles des intégrales hypsométriques (Strahler, 1957
rappelé dans Delcaillau, 2004, p. 115), pareilles valeurs indiquent des bassins versants actifs et
en cours de surrection (notamment si I’intégrale hypsométrique est supérieure a 0.5). Par ailleurs,
la dispersion des données d’hypsométrie est beaucoup plus large pour le piémont nord que pour
le piémont sud. Cela tend a indiquer des bassins versants plus homogenes (notamment en termes
de dimensions et de relief) dans le piémont sud que dans le piémont nord.

Enfin, le paramétre « relief local » ne semble pas indiquer de variation marquée d’un
bassin versant a I’autre. Peut-étre cela indique-t-il qu’il n’y a pas de variation significative des
taux de surrection latéralement. Ou bien 1’outil est-il ici mal adapté a la grande diversité¢ des
bassins versants (tant en taille qu’en physionomie). La comparaison de bassins versants drainant
des domaines de la chaine parfois trés différents (uniquement le piémont, ou uniquement des
reliefs de haute chaine, ou les deux) induit peut-étre un biais dans ’utilisation de 1’outil.

d) Analyse croisée des parametres morphométriques

Dans cette section, je mets en relation les différents paramétres morphométriques des
bassins versants et des cones alluviaux afin de mettre en évidence des relations de
proportionnalité entre les données. Je présente ici uniquement les relations qui « fonctionnent »
pour au moins un des piémonts. Les relations non représentées n’ont pas été jugées significatives
ou bien sont logiquement déduites des autres relations présentées.

(1) Relation entre la longueur du drain majeur et I’aire du bassin versant : la loi
de Hack.

Dans le piémont sud, la relation de Hack entre la longueur du drain majeur et 1’aire du
bassin versant peut étre décrite statistiquement autant par une fonction linéaire que par une loi de
puissance (fig.I1.32). La différence entre les deux corrélations est minime de sorte qu’il parait
inutile d’envisager une relation (plus complexe) de type puissance alors qu’une simple relation
de proportionnalité semble convenir (Poisson, 2002). La pente de la régression indique que la
longueur de la riviere est égale au dixiéme de 1’aire du bassin versant (coefficient de
proportionnalité égale a 0.1).

Dans le piémont nord, cette relation de Hack est également linéaire et positive avec un
coefficient de proportionnalité de 1’ordre de 0.03 (fig.11.32).

La différence de pente de la régression entre les deux piémonts signifie qu’a longueur
équivalente, les aires des bassins versants du piémont nord sont plus grandes que dans le sud (les
bassins versants sont plus « évasés » dans le nord). Pour s’en convaincre, on pourrait
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éventuellement mesurer le rapport de forme des bassins versants (voir Hurtrez, 1999, pour une
description de I’outil).
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FigIl 32 : Loi de Hack : relation entre la longueur du drain principal et ’aire du bassin versant.

(2) Relation entre l’aire du cone et I’aire du bassin versant

La relation entre 1’aire d’un cone alluvial et ’aire de son bassin versant est généralement
considérée comme une loi de puissance (voir paragraphe dédi¢ a cette relation au chapitre I).
Toutefois, Poisson (2002) a montré que cette relation était linéaire pour le piémont nord du Tian
Shan et différente entre 1’est et I’ouest.

Dans le piémont sud, je retrouve bien cette relation linéaire positive sur 1’ensemble des
données (bonne corrélation : R = 0.90 ; fig.I1.33). Dans le piémont nord, on retrouve la méme
dichotomie des données que Poisson (2002) avait mise en évidence; et cela malgré des
modifications des limites de certains bassins versants (fig.I[.33). On observe une relation linéaire
extrémement robuste pour les 7 cones alluviaux de la partie ouest du piémont (R* = 0.99). En
revanche, dans la partie est, la corrélation observée durant ce travail n’est pas aussi linéaire que
celle constatée par Poisson (2002). Ici, une relation de type puissance semble davantage convenir
bien que la corrélation soit assez peu robuste (R* = 0.61) car les données sont assez dispersées.
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Fig.Il 33 : Relation entre ’aire des cones alluviaux et I’aire des bassins versants.

Si I’on compare la morphologie des deux jeux de données dans le piémont nord et sud pour
lesquels on dénote une trés bonne corrélation linéaire, on constate qu’il s’agit de portions de
piémonts trés similaires. Le front de déformation est dans les deux cas trés simple avec un
chevauchement unique permettant le soulévement d’un massif topographique par rapport a une
plaine de dépdt paisible. En particulier, il n’y a aucune structure topographique (tel qu’un pli en
propagation par exemple) pour perturber la mise en place des cones alluviaux. Ceux-ci ont donc
toute la liberté pour se mettre en place et croitre en fonction des apports sédimentaires fournis
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par les bassins versants. La perturbation de la plaine de dépot pourrait étre 1’explication de la
dichotomie ouest-est observée dans le piémont nord. En effet, les cones des rivieres Anjihai (7),
Jingou (8), Manas (9), Taxi (10W) et Hutubi (10E) sont directement affectés par les reliefs des
plis du piémont. Ils sont obligés de les contourner ou sont bloqués dans leur progression par la
barriere qu’ils représentent. Leur aire planimétrique n’est donc pas directement révélatrice des
apports des bassins versants mais est au contraire biaisée par les reliefs des plis. En conséquence,
je ne pense pas que les données des cones de 1’est soit directement exploitables en 1’état. Il n’est
par conséquent pas nécessaire, a mon sens, d’invoquer un asynchronisme des cones ou bien une
cause climatique a cette dichotomie est-ouest (comme suggéré par Poisson, 2002). En outre, on
remarquera que la taille des cones ne semble guére influencer la linéarité observée. Un bassin
versant tel que celui de la Kuytun (n°6, piémont nord) posseéde en effet une aire atteignant les
2000 km? tout en restant parfaitement dans la tendance linéaire.

Si ’on s’intéresse a présent a la pente de la régression linéaire des deux piémonts, on
observe que la pente du piémont nord est plus de deux fois supérieure a celle du piémont sud
(0.305 contre 0.144). Cette pente traduit en quelque sorte un taux d’exportation de matériel
sédimentaire du bassin versant vers les cones (des km® de cones déposés par km® de bassin
versant exposé€ a 1’érosion). Pour une aire de bassin versant équivalente, le piémont nord
sédimente une plus grande surface de matériel que le piémont sud. Il existe plusieurs
mécanismes pouvant expliquer cette différence :

* La lithologie : Une lithologie plus érodable dans le piémont nord pourrait exporter
pour une aire de bassin versant donnée, une quantité de matiere plus importante.

* Le taux de surrection : Le taux d’exportation plus important dans le piémont nord
impliquerait une surrection plus active dans le nord que dans le sud.

* Le taux d’érosion (variation climatique ?). Cela suggére une érosion plus intense
dans le nord que dans le sud.

* Le taux de subsidence : Un taux de subsidence élevé dans le bassin d’avant-chaine
piege les sédiments au fur et a mesure qu’ils sont évacués des bassins versants.
Cela empéche la progradation des cones alluviaux vers la plaine de dépot et
diminue donc leur surface d’épandage (Whipple et al., 1996). Les corrélations
observées suggérent alors que le taux de subsidence est plus important dans le sud
que dans le nord.

D’aprées la carte géologique, les lithologies érodées dans la pointe ouest du piémont nord
sont des roches volcaniques, volcano-sédimentaires et granitiques. Dans le piémont sud, il s’agit
également de roches granitiques et sédimentaires détritiques. On serait donc tenté de dire que la
différence de lithologie joue un rdle limité.

Pour ce qui est des taux de surrection, le peu de données disponibles nous limite dans les
propositions.

Concernant les taux d’érosion, les précipitations sont environ trois fois plus importantes
dans le piémont nord que dans le piémont sud (fig.IL.5). On peut imaginer que 1’érosion y soit
également plus importante et donc en partie a I’origine de la différence observée.

Enfin, les données de subsidence du Tian Shan sont assez rares. A ma connaissance, seuls
les travaux de Hendrix et al. (1992) s’intéressent aux taux de subsidence dans les bassins
sédimentaires du pourtour du Tian Shan. Leurs travaux, essentiellement focalisés sur le
Meésozoique, donnent cependant quelques informations sur la subsidence mésozoique. En
particulier, la figure 14 de leur étude indique un taux de subsidence totale sur le Néogene
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supérieur dans le nord du bassin du Tarim que dans le sud du bassin du Junggar. Ces données
sont en accord avec nos observations et pourraient donc expliquer une autre partie de la
différence morphométrique observée.

Remarque :

Les portions ouest du piémont nord et est du piémont sud possedent les mémes valeurs de
relief ratio (autour de 8-10° ; fig.I1.31). Si I’on considére que la pente du prisme d’accrétion (voir
chapitre I) dans ces deux portions est assimilable a cette grandeur, cela signifie que les
conditions d’accrétion au niveau des deux piémonts sont sensiblement identiques. En d’autres
termes, les parameétres mécaniques du prisme (friction interne des roches, friction sur les
décollements) sont comparables.

(3) Relation entre le rayon du cone et I’aire du cone

La relation entre le rayon des cones alluviaux et leur aire est linéaire et positive aussi bien
pour le piémont nord que pour le piémont sud (corrélation assez bonne autour de R* = 0.76-
0.78 ; fig.11.34).
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Fig.Il. 34 : Relation entre le rayon des cones alluviaux et leur aire.

Cette proportionnalité est intuitive car il parait logique que I’aire du cone alluvial
augmente lorsque le rayon augmente. Toutefois, en reprenant 1’expression de 1’aire d’un cone
alluvial A, présentée par B. Poisson (2002 ; p 91) en fonction de son rayon R, et de son angle
d’ouverture o (Eq.IL.1) :

A =a.e Eq.L 1

il apparait que I’aire du cone devrait étre linéairement corrélée au carré du rayon et non au rayon
méme. Si I’on trace ces deux parametres dans un diagramme spécifique, on observe que c’est
effectivement le cas (fig.I1.35.A&B). Selon 1’équation II.1, la pente de ces régressions représente
la moitié de 1’angle d’ouverture moyen des cones, soit environ 37° pour le piémont nord et 48°
pour le sud. La relation lin€aire observée entre le rayon du cone et son aire serait donc davantage
une loi de puissance (racine carrée).
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Fig.Il 35 : Relation entre I’aire du cone et le carré de son rayon. La pente de la régression correspond a la moitié
de I’angle d’ouverture moyen des cones.

(4) Relation entre la pente du cone et I’aire du bassin versant

La relation entre la pente des cones alluviaux et 1’aire de leur bassin versant est différente,
au premier abord entre les piémonts nord et sud (fig.11.36).

Dans le piémont sud, la relation met nettement en évidence deux populations de données.
La premicre posséde des pentes de cones et des aires de bassins versants faibles qui ne semblent
pas avoir de relation définie entre elles. La seconde correspond & des cones ayant des pentes
comprises entre 3 et 1.5° pour des aires de bassins versants s’échelonnant de 50 a 500 km”. La
relation entre ces données est alors clairement linéaire et négative (la relation en loi de puissance
n’a pas été représentée car non significative : R = 0.51). Aux vues des images satellites et cartes
géologiques, les cones alluviaux de la premiere catégorie correspondent a des petits cones,
souvent de couleur claire, nichés entre des cones alluviaux plus larges et sombres (fig.11.22). Les
premiers sont associés a de petits bassins versants drainant des lithologies appartenant
essentiellement au Mésozoique (roches sédimentaires détritiques de la Zone II de la carte de
pentes ; voir fig.I1.24). Les second sont associés a de gros bassins versants drainant les hauts
reliefs composés de roches paléozoiques et sont associés a de gros cones alluviaux. La carte
géologique indique que ces cones sont d’age quaternaire (fig.I1.23.A). Les petits cones clairs
sont certainement holocénes. La raison principale expliquant 1’écart de la population des cones
clairs vis-a-vis de leurs homologues sombres est leur géométrie influencée par la présence des
cones massifs. En effet, ils subissent plus qu’ils n’imposent la localisation de la sédimentation.
Etant « coincés » entre des objets massifs, ils sont contraints d’aller déposer leur charge plus en
aval que s’il n’y avait eu aucun cone massif. De fait, pour une taille de bassin versant
équivalente, ces cones possédent des pentes plus faibles que ceux de 1’autre classe (comparer les
données des bassins versants 9, 7, 20, 21, 23 ; fig.I.36). A mon avis, ils ne doivent donc pas étre
considérés.
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Fig.Il 36 : Relation entre la pente du cone alluvial et I’aire du bassin versant.
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Dans le piémont nord, la situation est légérement différente car les données couvrent une
gamme de dimensions de bassins versants beaucoup plus vaste. Les plus petits bassins versants
font quelques centaines de km” tandis que les plus grands sont 10 fois plus vastes (voir en
particulier le cas de la Manas : 9). Les pentes des cones sont en revanche du méme ordre de
grandeur (quelques degrés) quoique atteignant des valeurs inférieures a 1°. Dans ces conditions,
la corrélation de la pente du cone en fonction de 1’aire du bassin versant est une relation en loi de
puissance. La corrélation est assez bonne (R = 0,89) et indique que la tendance est relativement
robuste : lorsque I’aire du bassin versant augmente, la pente du cone alluvial diminue (environ au
carré¢). Au début, elle diminue fortement puis tend vers une valeur asymptote que 1’on pourrait
imaginer autour de quelques dixiémes de degrés. On notera qu’aucune division du jeu de
données n’est invoquée (I’ensemble des bassins versants réagit uniformément).

Cette observation est tout a fait cohérente avec I’état de I’art sur les cones alluviaux
rappelé dans le chapitre 1. Les variations de pentes observées s’expliquent par la nature des
processus d’érosion/transport/sédimentation a 1’origine des cones. Dans le cas de grands bassins
versants, les processus fluviatiles continus dominent le transport et permettent un bon
granoclassement et une redistribution plus diffuse des sédiments. A I’inverse, dans le cas de
petits bassins versants, les processus épisodiques de type coulée de débris transportent plus
difficilement la mati¢re dans les bassins versants et la plaine de dépdt. De plus, ces bassins
versants restent la plupart du temps quasiment a sec et exportent leur charge lors d’événements
catastrophiques.

Finalement, on peut proposer que les deux courbes issues de chacun des piémonts du Tian
Shan indiquent en réalit¢ un méme phénomene de morphologie sédimentaire. La différence de
corrélation s’explique par le fait que le piémont sud n’échantillonne qu’une partie de la courbe
du piémont nord. Les aires de bassins versants du sud correspondraient ainsi a la portion
fortement pentue de la courbe du nord.

Remarque : Ce type de corrélation entre la pente du cone et I’aire du bassin versant est
transposable a la relation entre la pente du cone et ’aire du cone. La relation linéaire entre 1’aire
du cone et I’aire du bassin versant explique alors cette équivalence.

(5) Relation entre la pente aval du drain et sa longueur totale

La relation entre la pente du segment aval du drain majeur et sa longueur totale ressemble
pour beaucoup a la relation relevée dans la section précédente (fig.I1.37). On observe une
dichotomie des données du piémont sud selon les deux mémes populations et une corrélation
linéaire relativement bonne entre les données du second groupe (coefficient de corrélation R* =
0.84).
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Fig.Il 37 : Relation entre la pente du drain majeur et sa longueur totale.
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Dans le piémont nord, la dichotomie ouest-est effacée dans la précédente étude resurgit
dans ce diagramme. Les bassins versants de 1’ouest décrivent une relation en loi de puissance
décroissante tandis que le groupe de 1’est forme un ensemble conservant une pente relativement
constante quelle que soit la longueur du chenal majeur (autour de 1°). Cette observation tend a
dire que les riviéres du groupe de I’est sont guidées par les mémes processus d’érosion-transport
et qu’ils sont différents du groupe de 1’ouest. Comme nous pouvons le voir sur la carte
topographique de la figure II.15, les rivieres de 1’est s’écoulent au travers des plis avant
d’atteindre la plaine de dépot du Junggar. Au contraire, les rivieres de 1’ouest passent
directement des fortes pentes de la haute chaine a la plaine de dépdt. On peut alors suggérer que
la différence de comportement des deux rivieres s’explique par la nature méme de la riviére.
Dans le groupe de I’est, les observations de terrain indiquent que ces riviéres sont principalement
alluviales apres avoir franchi le chevauchement du socle carbonifére sur les séries mésozoiques.
La charge sédimentaire a transporter est trés importante et ces rivieéres semblent alors pouvoir
étre qualifiées de « limitées par le transport ». Au contraire, les riviéres de I’ouest pourraient
certainement étre considérées comme « a substratum rocheux » (bien que je n’ai pas eu
I’occasion de le vérifier sur le terrain). Dans ce cas, le diagramme de la figure.I1.37.A montre les
effets de seuils sur la dynamique des deux riviéres. Il s’agit pour les rivieres de 1’est d’un seuil
de transport des sédiments. Ce seuil serait indépendant de la longueur de la rivicre (et de la taille
du bassin versant) car la pente du segment aval de la riviere est sensiblement constant quelque
soit sa longueur. On imagine ici que ce seuil est plutét dépendant de la charge des rivicres
délivrées lors des écoulements majeurs. Pour les rivieres de I’ouest, ce seuil serait davantage un
seuil d’incision fonction des dimensions de la riviére et du bassin versant (voir modele de
puissance du courant ; chapitre I).

L’explication des deux populations dans le piémont sud est plus délicate (d’autant que je
n’ai pas eu I’occasion d’observer ces riviéres sur le terrain). Les riviéres 1 a 14 s’écoulent dans la
zone II du piémont ou les lithologies sont trés comparables aux séries mésozoiques du piémont
nord (fig.I1.23). On pourrait alors s’attendre a ce qu’elles soient a dominante « alluviale » et
donc guidées par un seuil de transport. Or certaines de ces riviéres se retrouvent dans la tendance
linéaire dictée par les rivieres (supposées a substratum rocheux) de ’est (par exemple les riviéres
16 a 23). Une solution pour réconcilier cette apparente contradiction serait de proposer que la
zone aval des rivieres 1 a 14 soit particulierement active d’un point de vue tectonique (cela
revient donc a considérer que la terminaison périclinale du pli de Kelasu soit toujours active). De
cette fagon, la surrection du lit rocheux maintient la présence d’une rivieére de type « substratum
rocheux » et donc une forte pente d’écoulement.

(6) Relation entre la pente aval du drain et le relief ratio

La relation entre la pente aval du drain majeur et le relief ratio du bassin versant (ie, la
pente moyenne ; définition au chapitre I) est linéaire positive pour les deux piémonts (fig.I1.38).
Plus le relief ratio est important, plus la pente aval du drain majeur est importante. Cette
observation est également cohérente avec la dichotomie riviére alluviale / riviére a substratum
rocheux. Pour de fort relief ratio (forte pente moyenne du bassin versant), le potentiel gravitaire
des écoulements fluviatiles est important. Les rivieéres ont plus d’énergie que nécessaire pour
transporter leur charge : elles sont de type « substratum rocheux ». Au contraire, pour de faibles
relief ratio (faible pente moyenne du bassin versant), la partie aval de la riviére ne peut
transporter toute la charge sédimentaire dans son lit : elle est limitée par le transport et donc de
type « alluviale ».

Les pentes des régressions linéaires sont sensiblement identiques entre le nord (0.47) et le
sud (0.42). Cela tend a suggérer que les pentes des riviéres réagissent de la méme fagon entre le
piémont nord et le piémont sud. Il s’agit d’un résultat attendu étant donné que les lithologies sont
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sensiblement identiques dans les deux piémonts et que les processus d’érosion-transport sont de
méme nature (dominés par les écoulements chenalisés).
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Fig.Il 38 : Relation entre la pente aval du drain majeur et le relief ratio.

4. Discussion

La comparaison morphologique des piémonts nord et sud du Tian Shan montre de
nombreux points de similitude qui concernent en particulier :

* Les pentes du piémont :

Dans les deux piémonts, nous avons distingué trois domaines morphologiques au
niveau des bassins versants (voir fig.I1.20&24). La zone II (pente moyenne) présente
dans les deux piémonts une géométrie biseautée (en carte). Celle-ci pointe vers 1’ouest
dans le piémont nord et vers 1’est dans le piémont sud.

e La ligne de partage des eaux principales :

Dans les deux piémonts, la ligne principale de partage des eaux se trouve a une
distance qui évolue par rapport au front de déformation (fig.1.27). Dans le piémont
nord, cette distance diminue vers I’ouest tandis qu’elle diminue vers 1’est dans le
piémont sud. Cette observation est également valable pour les dimensions des riviéres
ou des bassins versants.

Ces observations, couplées a ’analyse des données géologiques, suggerent que les deux
piémonts ont accommodé une quantité de raccourcissement variable latéralement. Pour le
piémont nord, le raccourcissement total serait plus important a 1’est. Dans le piémont sud, ce
serait I’inverse. La quantité de raccourcissement serait alors plus importante a 1’ouest et
diminuerai vers 1’est.

Afin de réunir ces observations et suggestions, on peut proposer le modéle suivant :

Dans le piémont nord, lorsque la chaine commence a se réactiver et a propager la
déformation vers le bassin du Junggar, celle-ci débute dans la portion est. Puis, progressivement,
la propagation de la déformation gagne le centre puis I’ouest. Au cours de cette propagation de la
déformation et de 1’augmentation progressive de la largeur du piémont, les bassins versants
agrandissent leur surface de drainage. Ils grandissent d’une part vers 1’aval grice a la
propagation de la déformation vers I’avant-pays et éventuellement vers I’amont si la ligne de
partage des eaux peut reculer par érosion régressive (ce qui ne semble pas étre spécialement le
cas aujourd’hui mais qui le fut trés certainement par le passé¢). De cette fagon, on pourrait
expliquer les dimensions des bassins versants plus importantes a I’est qu’a 1’ouest. En outre, ils
seraient également plus vieux a 1’est qu’a I'ouest. Cette différence de la quantité totale de
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raccourcissement entre 1’est et 1’ouest suggere un gradient de champ de déplacement horizontal
entre ces deux directions. A 1’échelle du piémont, le taux de raccourcissement serait plus
important a I’est qu’a I’ouest.

Dans le piémont sud, les observations géologiques et morphologiques détaillées ci-dessus
suggerent que 1’on peut proposer le méme schéma pour ce piémont. La déformation se propage
vers le bassin d’avant-pays du Tarim et vers le SE.

A D’échelle de la chaine, ces champs de raccourcissement opposé€s sont complémentaires et
permettent d’accommoder une quantité totale de raccourcissement sensiblement homogeéne sur
I’ensemble de la portion orientale du Tian Shan. Toutefois il convient de faire remarquer que
I’augmentation d’est en ouest du taux de raccourcissement imposée sur la chaine et lie a la
localisation du pdle de rotation n’est pas considérée ici. On peut cependant supposer que cet effet
soit mineur a 1’échelle des 300 km de piémont qui nous intéresse.

De plus, ce modele suppose que la déformation dans les domaines internes de la chaine (et
notamment la fermeture des bassins intra-chaines comme Bayanbulak) soit mineure comparée a
la déformation des piémonts. Cela semble raisonnable au vu de I’état de déformation finie dans
chacun des piémonts et des bassins intra-chaines.

C. Problématique de terrain

Cette présentation des piémonts nord et sud du Tian Shan met en lumiére les interactions
entre les processus tectoniques et les processus de surface qui s’y déroulent. Ces deux piémonts
sont a I’interface entre les processus de déformation crustale (surrection, propagation de la
déformation, élargissement de la chaine), les processus de surface (érosion des reliefs, incision et
transport des rivieres, dépots des sédiments dans les bassins) et les variations du climat.

Nous avons montré dans 1’étude morphométrique que les paysages de ces piémonts
enregistrent dans la dimension de leurs bassins versants, de leurs cones alluviaux et de
leurs riviéres des informations géologiques qu’il n’est pas simple de déchiffrer de fagon non
équivoque. Qui plus est, la confrontation de ces différentes variables morphométriques fait
ressortir des tendances et des corrélations difficile a justifier. Les mécanismes de contrdle
invoqués sont nombreux (variations des taux de surrection, des taux d’érosion, des taux de
subsidence, etc) et difficiles a discriminer tant leurs évolutions ne sont pas toujours bien
contraintes.

D’un point de vue simplement morphologique, un probléme majeur de ces relations
morphométriques tient dans I’évolution permanente des objets considérés (cones, bassins
versants). Si I’on arrive a mesurer des relations morphométriques actuelles, on ignore tout de
leur évolution passée. Les relations en loi de puissance ou linéaires sont-elles préservées au
cours du temps ou bien changent-elles en fonction de la maturité des objets ? Et si oui
(stirement...), comment évoluent-elles ? En quoi ces relations peuvent-elles donner des
informations sur des grandeurs géologiques fondamentales telles que les taux de surrection,
les taux de raccourcissement, les taux d’érosion, etc. ?

Face a ces questions, j’ai décidé de développer une méthodologie basée sur la modélisation
expérimentale des processus de déformation et d’érosion-transport-sédimentation au niveau d’un
piémont de chaine. Par cette technique, j’espere accéder a 1’évolution dynamique de ces objets et
observer en particulier comment les marqueurs morphotectoniques qui s’y forment, évoluent et
enregistrent la déformation.

Dans les deux prochains chapitres, je présente la technique développée durant ce travail. Je
débute par la description de I’appareillage expérimental mis en ceuvre et poursuis avec la mise au
point d’un matériau expérimental spécifique.



Chapitre I1I : Dispositifs Expérimentaux 155

Chapitre 111

Dispositifs Expérimentaux




156 Chapitre I1I : Dispositifs Expérimentaux

III. DISPOSITIFS EXPERIMENTAUX 157
A.  SYNTHESE BIBLIOGRAPHIQUE ......cc.ccctiitietietieteeeteeteeseessesseeseessesseesseessasssesseessasssessesssssssessesssesssassesssssssesesssessens 157

1. Modélisation des processus tectoniques (sans érosion — SEAIMENtAtION) .............coceeceeeeceneneneneneeennenns 157

a) Historique des premiers diSpOSitifs EXPETTMENTAUX .....c.eoveveuiriereririereiieresiieseseeesesestesesestesesessesesessesesesesesessesesensesesen 157

D) DISPOSILITS TECEIES ..vuiveteuiteieiiieieietetes et etestete et tese s tes e seseseseseseseseseasesesesseseseasesasensesasensesasensesesensesesensesasensnsasensnne 158

2. Modélisation des processus morphologiques (Sans teCtONIQUE)...............c..cocuecieciiviiieiiiiiniaeeeeeee e 172

a)  Dispositifs de type « canal » (flume eXPEriMENtS)........c.ceeiriereirieieirieieiiereeieseeseesesestesesessesesessesesesesesessesesesseseses 174

b) Dispositifs de type « boite & €rosion » (ET0SION DOX) ...cueuiruereiriereirieieirieieiiereirteteseseesesesse et sesessesesessesesessesesensns 180

3. Modélisation des interactions Tectonique-Erosion-Sédimentation..............c.cccceoeeveroenvencesiesceeeneseeeenenes 190

a) Les processus de surface en modélisation tectonique..........coeveveererveeenene
b) Les processus tectoniques en géomorphologie expérimentale
4. Quantification et analyse des experiences ................ccocuuun... .
a)  MESUIES tOPOZTAPNIGUES .....uveeiieienieiieteteieteete ettt ettt et e e s et et et e st st et ene et e et e senees e et ensene et esseneeneesesenteneesenseneenensenes
D) MESUIES CINEMALIGUES ...euveuvenietiienienietitenteteetestenteseetesteneeseesesseneesesseneeneesesenteneesenseneeneesenseneesessesenteseasenseneesessenseneesensans

B. APPAREILLAGES ET TECHNIQUES DEVELOPPES POUR CETTE ETUDE .....c..cccouetriiinieierenierenienenieeeieneeneneenennenenne 215
VN O 7o 7 PSSP PRSPPI 215

2. TaDIe de ACfOTMALION. ............ccoccuiiiiii ittt ettt ettt ebe bttt ettt bttt et bbb beeneeneenes 216

3. SYSIEME A CTOSIOM ..ottt ettt ettt b et e b et et et et e et et e beete et et et eaeeaeetenas 218

4. ACQUISTHION A@ AONIEES ..ottt ettt et et et et e e tesbe et e ebesbesbeeteeteeseeseesennes 218

a) Données morphologiques (Photographie NUMETIQUE) ........ccovueuiririeininieininieiiiceicctete ettt esnenes 218

b) Mesures topographiques (INterfEromMELric LASET)......eiruieirieieiriereirieeiteeest ettt s et saesesannees 220

¢) Données cinématiques (COrrélation d’ IMAZES) ......coeruereririerieirierieieisterteeeresteseeeesesteseeneesesseseeseesesseneesessesseneesessenes 226

d) Coupes au stade final
C. CONCLUSION

L’analyse et I’interprétation des mesures de terrain passent souvent par le développement
d’un modg¢le. Il en existe plusieurs types (des modeles conceptuels, mécaniques, cinématiques,
etc.) mais tous ont pour objectif de rendre compte du maximum d’observations et de mesures
recueillies sur terrain. En particulier, les modeles mécaniques cherchent a représenter de manicre
simplifiée le fonctionnement mécanique d’un objet afin d’en décrire 1’évolution dynamique.
Dans ce type de modéle, les grandeurs physiques les plus importantes (ce que 1’on appelle « le
premier ordre ») doivent étre prises en compte de manicére privilégiée. Les grandeurs
« accessoires » (« le second ordre ») peuvent étre généralement mises de c6té. Pour réaliser ces
modeles mécaniques, il est commun d’avoir recours a 1’outil informatique (la modélisation
numérique) ou bien a des objets plus « tangibles » (la modélisation « expérimentales »,
« analogiques » ou « physiques »). Dans ce chapitre, je m’intéresse a la deuxieme catégorie : les
modeles analogiques.

Le présent chapitre est divisé en deux parties. La premiére consiste en une synthése
bibliographique des dispositifs expérimentaux étudiant la formation et I’évolution des reliefs. I’y
distingue dans un premier temps les dispositifs destinés a étudier 1’aspect tectonique de la
dynamique des reliefs puis dans un second temps ceux qui se focalisent sur 1’évolution de la
morphologie. Pour chacune de ces sous parties, la modé¢lisation des interactions entre la
tectonique et les processus de surface est mise de c6té et spécifiquement traitée dans le sous-
chapitre suivant. Un dernier sous-chapitre résume les procédures de mesure mises en ceuvre afin
d’analyser ces expériences. Dans cette section, je rapporte les principaux résultats obtenus sur
chacun de ces dispositifs et leurs contributions dans la compréhension de la dynamique des
reliefs. Cette synthése sera ultérieurement valorisée dans un article de revue.

La seconde partie détaille le dispositif qui a été spécialement développé durant mon travail
de theése. Le principe de fonctionnement repose sur une « fusion » des deux dispositifs décrits
précédemment. Les procédures de mesure des expériences sont également exposées. Une
premiére méthode permet de mesurer la topographie des modeles (MNT obtenus par
interférométrie laser) tandis qu’une seconde mesure la cinématique des failles en surface (champ
de déplacement horizontal obtenu par corrélation d’images).
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lll. DISPOSITIFS EXPERIMENTAUX

A. Synthése bibliographique

1. Modélisation des processus tectoniques (sans érosion —
sédimentation)

a) Historique des premiers dispositifs expérimentaux

Avant propos : Les informations reportées dans ce paragraphe historique reprennent et résument
les archives mises en ligne par le site internet Géomanips du CNRS
(www.cnrs.fr/cw/dossiers/dosgeol/accueil.html), la synthése rédigée par W.P. Schellart (2002) et
I’ouvrage complet de Deparis et Legros (2000).

L’écossais James Hall est I'un des premiers géologues a développer au début du XIX™®
siécle une méthodologie expérimentale permettant d’étudier les processus tectoniques. Intrigué
par les plis qu’il observe sur les cotes est de 1’Ecosse, il invente en 1815 deux dispositifs
ingénieux permettant d’étudier leur formation. Le premier est composé¢ d’une épaisse série de
fragments d’étoffes confinés verticalement et comprimés horizontalement grace a deux planches
de bois (fig.I11.1.A).

FigIIl. 1: Dispositifs expérimentaux historiques dédiés a D’étude des processus tectoniques A) Premiere
expérience de Hall (1815) modélisant la formation de plis. Des morceaux de tissus sont superposés, surmontés d 'un
poids et comprimés entre deux panneaux de bois. Le raccourcissement des fragments d’étoffe crée des plis. B)
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Dispositif du méme auteur mais mécanisé. La formation des plis est exécutée cette fois-ci par le serrage d’un piston
comprimant des lits argileux. C) Dispositif de Daubrée (1879) permettant de former des plis soumis a une pression
de confinement. D&E) Dispositif de Favre (1878) et Meunier (1904). Dans ces deux dispositifs, le mécanisme de
compression est similaire : un film basal en caoutchouc est étiré a [’aide d’une manivelle puis recouvert de couches
argileuses. En détendant progressivement le film, les argiles sont soumises a une compression horizontale qui
génere des plis. F) Dispositif de Cadell (1889) pour I'étude de la fracturation des roches. La compression est
appliquée grdce au déplacement d’une buttée verticale. (Source des illustrations : site internet Géomanip du
CNRS : www.cnrs.fr/cw/dossiers/dosgeol/accueil . html).

Le second est plus sophistiqué car la compression est réalisée au moyen d’un piston et les
matériaux déformés sont argileux (fig.III.1.B). Ses résultats sont spectaculaires car il parvient a
former pour la premiére fois des plis analogues a ceux observés dans la nature. Toutefois, ses
expériences restent assez peu suivies car il faut attendre la fin du XIX®™ siécle pour que de
nouveaux géologues réutilisent, modifient et améliorent le dispositif. Ainsi, Lyell (1867),
Daubrée (1878a,b, 1879), Favre (1878) puis Meunier (1904) développent plusieurs dispositifs
pour étudier les paramétres controlant la formation des plis. En particulier, Daubrée s’intéresse a
I’influence de la pression de confinement (fig.III.1.C) et Favre puis Meunier modélisent la
formation des plis par la contraction d’un lit basal caoutchouteux (fig.III.1.D&E). Cadell (1889)
modifie a son tour le protocole afin d’étudier la fracturation des roches. Dans son dispositif, la
compression est exercée au moyen d’une presse et les matériaux sont des mélanges a base de
platre et de sable humide (fig.III.1.F). Ses travaux sont trés fructueux car il parvient a former des
failles.

A leur suite, de trés nombreux géologues du monde entier vont poursuivre 1’étude du
plissement et de la fracturation (Mead, 1920 ; Kuenen & de Sitter, 1938 ; Nettleton & Elkins,
1947) et étendre les applications vers d’autres thématiques (la tectonique salifére par exemple :
Escher & Kuenen, 1929 ; Link, 1930). Parallélement, une importante contribution est apportée
par les travaux de Hubbert (1937, 1951) lorsqu’il pose les fondements d’une quantification de la
représentativité physique des expériences. En cela, ses travaux ainsi que ceux qui suivirent
(parmi lesquels : Ramberg, 1981 ; Horsfield, 1977 ; Davy & Cobbold, 1991) sont fondamentaux
car ils permettent de caractériser le « réalisme » physique des expériences et donc d’apprécier la
portée et la signification de leurs résultats.

b) Dispositifs récents

Par « dispositifs récents », j’entends les dispositifs qui ont été développés a la suite des
travaux fondamentaux sur la mécanique et la cinématique des prismes d’accrétion au début des
années 1980 (Davis et al., 1983 ; Dahlen, 1984 ; Dahlen et al., 1984). En particulier, ces travaux
démontrent la cohérence des résultats expérimentaux avec les modeéles de déformation
mécanique. Ils fournissent un cadre physique permettant de justifier les résultats expérimentaux
et d’expliquer de nombreuses observations de terrain. Ils ont ouvert la voie a de trés nombreuses
¢tudes dédiées a la compréhension de la géométrie et de la cinématique des prismes d’accrétion.
Dans la suite, je me focalise sur les dispositifs réalisés en champ gravitaire normal et laisse de
coté les travaux réalisés en centrifugeuse (Ramberg, 1967, 1981 ; Dixon, 1974, 1975 ; Guterman,
1980 ; Dixon & Summers, 1985 ; Jackson & Talbot, 1986 ; Mulugeta, 1988b ; Liu & Dixon,
1990, 1991 ; Dixon & Liu, 1992). Ces derniers permettent de moduler la pesanteur
expérimentale (jusqu’a 3000 fois la valeur normale) et augmentent de fait les possibilités de
choix des rhéologies expérimentales. Ces expériences restent néanmoins contraignantes en
raison de la lourdeur du dispositif et des faibles dimensions des mode¢les.
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(1) Description et conditions aux limites

Les dispositifs expérimentaux développés depuis 30 ans s’inspirent naturellement de ceux
qui furent établis par les pionniers de la modélisation. Leurs objectifs s’adressent aussi bien a la
rhéologie et la mécanique des prismes orogéniques (Cowan & Silling, 1978 ; Davis, 1978 ;
Davis et al., 1983 ; fig.I11.2.A&B) qu’a leur dynamique (Malavieille, 1984 ; fig.I11.2.C).

Les conditions aux limites déployées consistent généralement en une géométrie simple de
convergence frontale conduisant un matériau a se déformer contre une butée stationnaire. Le
matériau analogue employé est trés souvent du sable sec (parfois des argiles). La butée est
composée soit par un matériau rigide (métal, PVC ; fig.I11.2.B&D) soit par le matériau lui-méme
(fig.III.2.C.E). Une originalité du modele développé par Malavieille (1984) tient dans le choix de
conditions aux limites cinématiques qui permettent le développement d’un prisme a double
vergence. Ces conditions aux limites seront reprises plus tard dans les travaux sur les prismes
orogéniques s’appuyant sur des modeles numériques (e.g. Willett et al, 1993 ; Beaumont et al.,
2000).

Généralement les dispositifs expérimentaux peuvent étre classés en deux catégories selon
la manieére dont le matériau est déformé. Dans un premier cas, c’est 1’enroulement d’un film
basal sous la butée fixe qui génére le déplacement (modéle de subduction ; fig.I11.2.B&C). Dans
un second cas, le matériau est déformé par le déplacement de la butée (modele d’indentation ;
fig.I11.2.D&E). Ces deux modeles peuvent étre vus comme deux ensembles opposés qui different
par ’origine des forces qui générent la déformation et par I’intensité du couplage crolite/manteau
lithosphérique (Ellis et al., 1995 ; Ellis, 1996). Ils peuvent se succéder au cours de I’histoire
d’une collision continentale si 1’on considére que les premiéres phases de convergence sont
gouvernées par le modele de subduction alors que les stades tardifs sont guidés par 1’indentation
(Ellis, 1996). Cette différence de conditions aux limites n’a pas une importance majeure sur la
déformation du matériau car les champs de vitesse sont trés similaires. Si, en absolu, les
orientations sont opposées (fig.I11.2.F&H), les amplitudes sont en revanche quasiment identiques
(fig.II1.2.G&I). Cela tient a la définition du référentiel Lagrangien dans le premier cas et
Eulérien dans le second. Dans tous les cas, ce champ de vitesse est caractérisé (en coupe) par un
point singulier localisé a la pointe de la partie statique. Ce point est appelé « discontinuité de
vitesse » (DV). Les différentes failles responsables de la déformation du modéle et de la création
des reliefs viennent pour [’essentiel s’y enraciner. La géométrie d’imbrication des
chevauchements et I’évolution cinématique des prismes est donc sensiblement identique au
premier ordre. Toutefois, on peut mettre en évidence quelques différences. En surface, les effets
de bords sur les parois latérales confinant le matériau (souvent des vitres) génerent des ruptures
de convexité opposée. Il s’agit d’'une convexité orientée vers la butée rigide dans le cas du
modele de subduction et orientée vers I’extérieur dans le cas du modéle d’indentation. Cette
différence s’explique par 1’orientation opposée de 1’ellipsoide des contraintes sur les bordures
(Schreurs et al., 2006).
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Butée rigide

Argiles

".'f;Z~Z".:'Z'.':‘.'.:

5cm

MODELE DE SUBDUCTION

(d'apres Davis et al., 1983)

(el .
}G_Dog;aelne | €«————————— Domaine raccourci| ————>
! f Vitre
| ! . |
S % Modéle multicouche <]:_J
. 70V :
Manws&h Tissu Chassis
20cm 7 ifis d'apre iei Plaque mobile e Silicone
(Mediiedapies Malavisilie; 1951) 10cm (modifié d'aprés Ballard et al., 1987)
Butée stationnaire m Murmobile
Proto Proto -
Vi o= prisme risme
ue ~ A PG )
en « . - — Pr— —>',' ®_» B e o b
Coupe o [zZ - " Eeat——
DV ov & b b
Y %32 1
—_— = — =
O — - =8
o— — -©
Vue « 3 - = bt - o,
en G— ——o -
-
Surface — - = b - &
<« —
— # #‘ - -0
— s Y s s s .

Bordures fixes

(modifié d'aprés Schreurs et al., 2006)

Fig.III. 2 : Dispositifs expérimentaux « récents » d’étude des processus tectoniques et conditions aux limites. A)
Dispositif de Cowan & Silling (1978). B&C) Dispositif de type « subduction » de Davis et al. (1983) et Malavieille
(1984). D&E) Dispositif de type « indentation » de Mulugeta (1988a) et Ballard et al., (1987). L ’enroulement d’un
film basal (B&C) ou le déplacement de la butée rigide (D&E) est a [’origine de cette différence. Ces conditions aux
limites font apparaitre un point cinématique singulier a la base du compartiment fixe (une discontinuité de vitesse
DV) qui controle fortement la formation et la propagation des failles (chevauchements et rétrochevauchements).
F&H) Champs de vitesses absolues représentés en coupe (Schreurs et al., 2006). G&I) Champs de vitesses relatifs
en surface (Schreurs et al., 2006). En coupe, la différence de conditions aux limites n’induit pas de différences
significatives sur la géométrie des chevauchements. En plan, les géométries des ruptures de surface présentent une
convexité opposée en raison des frictions sur les bordures.
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(2) Parameétres testés

Grace a ces deux dispositifs, et dans le cadre de la théorie du prisme critique (Davis et al.,
1983), l’influence de nombreux parameétres géométriques, cinématiques et rhéologiques sur
I’évolution des prismes d’accrétion a pu étre testée (fig.II1.3). Il s’agit principalement de :

* La cinématique de la convergence V (ie, convergence frontale ou oblique) :
Malavieille et al., 1992 ; Calassou et al., 1993 ; Lu & Malavieille, 1994 ; Corrado et al.,
1998 ; Martinez et al., 2002.

* La rhéologie des matériaux accrétés : densité p, coefficient de friction u et cohésion
C:

Cobbold & Mourgues, 2001 ; Rossi & Storti, 2003 ; Lohrmann et al., 2003 ; Van Mechelen,

2004 ; Eisenstadt & Sims, 2005.

* La géométrie (pente ¢) et la rhéologie (coefficient de friction n) de la butée :

Byrne & Hibbard, 1987 ; Byrne et al., 1988 ; Malavieille et al., 1992 ; Byrne et al., 1993,
Bonini et al., 1999, 2000 ; Persson, 2001 ; Persson & Sokoutis, 2002 ; Soto et al., 2002,
2006.

* La géométrie (pente a), la rhéologie (coefficient de friction w;) et les aspérités du
décollement basal :

Biagi, 1988 ; Mulugeta, 1988a ; Malavieille et al., 1992 ; Liu et al., 1992 ; Calassou et al.,

1993 ; Lallemand et al., 1994 ; Boyer, 1995 ; Mugnier et al., 1997 ; Dominguez et al., 1998,

2000 ; Leturmy et al., 2000 ; Corrado et al., 1998 ; Koyi & Vendeville, 2003 ; Koyi &

Maillot, 2007 ; Nilforoushan & Koyi, 2007 ; Nilforoushan et al., 2008).

e Les pressions de fluides a la base :
Mourgues & Cobbold, 2006a

* Les flux entrant (Q.) et sortant (Q,) :
Marshak et al., 1992 ; Marshak & Wilkerson, 1992 ; Liu et al., 1992 ; Malavieille et al.,
1992 ; Gustcher et al., 1996, 1998 ; Storti et al., 2001.

Géométrie / déformabilité
de la butée fixe

(@, 1)

. Rhéologie matériau
'. : # (p, 11, Q)
Obliquité convergence S

" Flux

entrant Géomeétrie / friction du décollement basal sortant

(o)

FigIIl. 3 : Paramétres testés dans les modéles expérimentaux. Différentes conditions aux limites peuvent étre
testées. Elles concernent aussi bien la géométrie du dispositif, que la rhéologie des matériaux, la cinématique de la
convergence ou les processus de surface.y: angle de convergence; p, u, et C: densité, coefficient de friction
interne et cohésion du matériau ; ¢ et u: angle d’ouverture et coefficient de friction interne de la butée ; Q, et Q; :
flux entrant et flux sortant ; o et W, : pente et coefficient de friction du décollement basal.
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(3) Principaux résultats

(a) Chevauchements

L’évolution structurale d’un prisme d’accrétion obéit a des mécanismes de déformation
simple. Il s’agit d’un systéme de chevauchements imbriqués qui se forment a partir de la
discontinuité de vitesse. Ces failles se propagent vers 1’extérieur non-déformé. Dans le cas ou la
DV est localisée au milieu du domaine raccourci (prisme bivergent : Malavielle, 1984, Koons,
1990), deux chevauchements antithétiques se forment, et créent un coin en surrection (un « pop-
up »). Celui qui fait face a la plaque en subduction est appelé chevauchement (forethrust).
L’autre est nommé rétrochevauchement (backthrust) (fig.111.4.A). Au cours d’une expérience
typique, les chevauchements apparaissent en séquence vers 1’avant-pays non-déformé alors que
le rétrochevauchement reste actif plus longtemps (Malavielle, 1984). Le versant du prisme
faisant face au flux de matériau est appelé « pro-wedge » : sa pente de surface est la pente
minimale du prisme critique (Willett et al., 1993). La partie arriere se nomme au contraire le
« retro-wedge ». L’origine de sa pente de surface demeure toujours débattue. Elle correspond
selon certain a I’angle de repos d’un prisme érodé (Koons, 1990), ou bien a I’angle maximal
d’un prisme critique (Willett et al., 1993), ou encore a 1’angle d’un prisme stable non-critique
(Wang & Davis, 1996).

(i)  Evolution géométrique

Au moment de leur initiation, le pendage des chevauchements successifs diminue
(fig.I11.4.B ; Marshak & Wilkerson, 1992). Cela résulte de I’augmentation progressive du poids
du prisme qui verticalise d’une part I’orientation de la contrainte principale par rapport au niveau
de décollement (W, voir plus loin a la fig.II1.5.C ; Hafner, 1951 ; Hubbert, 1951) et d’autre part
la densité du matériau (compaction). Cela modifie alors 1’angle de friction interne (Terzaghi &
Peck, 1948) et le pendage des failles qui peuvent étre activées (voir plus loin Eq.I.1 et texte s’y
référant). Par ailleurs, au cours du raccourcissement, les anciens chevauchements sont
progressivement redressés (fig.I1I1.4.B ; Cowan & Silling , 1978 ; Malavieille, 1984 ; Mulugeta
& Koyi, 1987 ; Liu et al.,, 1992 ; Marshak & Wilkerson, 1992 ; Koyi, 1995). Le degré de
basculement dépend de la géométrie de la rampe, de I’épaisseur du matériau (Liu et al., 1992) et
certainement de ses propriétés mécaniques (compaction, plasticité).

(i) Séquences d’apparition et d’activité

Le taux de nucléation des chevauchements montre une courbe d’évolution qui peut étre
analysée suivant deux paliers successifs (fig.Il1.4.C : Mulugeta & Koyi, 1987 ; Mulugeta,
1988a). Lors du premier, le taux de nucléation est important (forte pente) et caractérise le régime
transitoire de croissance du prisme avant 1’état critique. Les €cailles tectoniques sont faiblement
espacées. Le second palier, moins pentu, marque le régime permanent de croissance auto-
similaire du prisme. L’espacement entre les chevauchements est plus important et les unités
accrétées sont plus longues (Mulugeta, 1988a; Mulugeta & Koyi, 1992). Les résultats de
I’expérience décrite dans la figure.lll.4.A indiquent que les chevauchements apparaissent en
séquence vers ’extérieur (Malavieille, 1984 ; Liu et al., 1992 ; Koyi, 1995). Tous ne sont pas
actifs car seuls les deux chevauchements les plus frontaux accommodent ’essentiel de la
convergence (Mulugeta, 1988a ; Liu et al., 1992). Les chevauchements plus anciens sont quant a
eux progressivement inactivés par leur charriage sur le rétrochevauchement (fig.I11.4.B).
Déconnectés de la discontinuité de vitesse, ils subissent passivement la déformation (rotation,
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verticalisation ; Malavieille, 1984 ; Mulugeta & Koyi, 1987 ; Liu et al., 1992 ; Marshak &
Wilkerson, 1992). Les mémes résultats ont été¢ obtenus dans des modélisations numériques
(Hardy et al., 1998).
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FigIIl. 4 : Séquence de propagation des chevauchements dans la formation d’un prisme d’accrétion (d’aprés
Malavieille, 1984). A) Cette expérience illustre la formation d’un prisme d’accrétion bivergent (le raccourcissement
croissant est marqué sur la gauche par [’échelle graphique de 1 a 65 cm). Le versant du prisme faisant face au flux
de matiere est appelé « pro-wedge » ; au contraire du versant arriére appelé « retro-wedge ». B) Evolution du
pendage initial des chevauchements durant la séquence de propagation d’un prisme de sable (d’aprés Marshak &
Wilkerson, 1992). a) La premiere faille apparait avec un pendage d’environ 30°; b) la seconde avec un angle de
21° et ¢) la troisieme avec un angle de 15°. Cette décroissance du pendage des chevauchements est liée au poids
croissant du prisme qui modifie la densité du matériau (par compaction) ainsi que l’orientation des contraintes
compressives sur le plan de faille. Noter également la verticalisation progressive des anciennes structures. C)
Séquence d’apparition des chevauchements d’'un prisme de sable (d’aprés Mulugeta, 1988a). a) Distance
d’apparition des chevauchements successifs (mesurée par rapport a la butée et normalisée par [’épaisseur de
matériau). b) Diagramme d’évolution du taux de nucléation des chevauchements en fonction du raccourcissement.
On distingue une premiére phase transitoire correspondant a la croissance du prisme avant l’état critique et une
seconde étape correspondant a la croissance auto-similaire en régime permanent. D) Séquence d’activité des
chevauchements d’un prisme de sable (d’aprés Koyi, 1995). Le diagramme ignore les 3 premiers chevauchements
apparus durant les premiers 10 % de raccourcissement et qui correspondent a la phase transitoire. Les
chevauchements apparaissent en séquence chaque 10% de convergence. Le profil de déplacement cumulé que
chacun des chevauchements est marqué par une premieére phase d’absorption rapide puis une période de
quiescence (peu ou pas de déplacement). Cette période s’achéve systématiquement par la propagation de la
déformation et l’apparition d’un nouveau chevauchement qui redonne une légeére activité au chevauchement
précédent. Mais rapidement celui-ci devient inactif au fur et a mesure qu’il se verticalise. NB : Durant la phase de
quiescence, le raccourcissement est essentiellement absorbé par la compaction du matériau et par !’initiation du
nouveau chevauchement.
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Dans le détail, le déplacement accommodé sur les chevauchements frontaux suit plusieurs
phases (fig.I11.4.D ; Koyi, 1995 ; Koyi et al., 2000). Au début, le déplacement accommodé sur un
nouveau chevauchement (par exemple le n°4) croit rapidement jusqu’a atteindre un premier
palier de tres faible déplacement. Durant ce palier, le raccourcissement est accommodé par la
compaction du matériau jusqu’a ce qu’un nouveau chevauchement apparaisse (n°5). La
déformation se propage. A D’activation de ce nouveau chevauchement, le chevauchement
antérieur peut étre réactivé durant quelques instants. Ce cycle semble ensuite se reproduire en
séquence. Ce comportement « par a-coups » est controlé par les propriétés mécaniques du
matériau analogue employé et les conditions aux limites appliquées au systéme. Les premiers
chevauchements conservent en effet une activité continue tout au long du raccourcissement si
des matériaux visqueux sont employés (plasticine, gomme de silicone ; Liu & Dixon, 1991 ;
Koyi et al., 2000). Par ailleurs, la phase de raccourcissement accommodée par la compaction du
matériau (phase précédant I’apparition d’un nouveau chevauchement) est trés réduite si le
matériau est proche d’un état de compaction maximal.

(b) Influence du décollement basal

(i)  Friction basale

La friction basale est un parameétre de premier ordre qui influence la géométrie d’un prisme
orogénique (Davis et al., 1983). Dans la nature, elle est imposée par la rhéologie des couches
sédimentaires (niveaux évaporitiques ou couches argileuses faiblement compétentes ; Ballard et
al., 1987), les surpressions de fluides (Mourgues & Cobbold, 2006b) ou la présence de laccolites
magmatiques liquides (Galland et al., 2006). En modélisation expérimentale, une faible friction
basale peut étre représentée par différents types de pates de silicone (Ballard et al., 1987 ;
Mugnier et al., 1997 ; Costa & Vendeville, 2002), ou I’injection de fluides en base de modele
(Cobbold & Castro, 1999 ; Cobbold et al., 2001 ; Mourgues & Cobbold, 2003 ; Mourgues,
2004). Dans les équations de prisme critique de Coulomb, la friction basale u, est un parameétre
essentiel qui conditionne « I’ouverture » du biseau critique a+f. En effet, ’expression de
I’équation 1.6 montre qu’une forte friction basale augmente la valeur du biseau critique alors
qu’une faible friction en diminue la valeur. Ceci a été trés bien démontré en modélisation
analogique (fig.II1.5 ; Biagi, 1988 ; Mulugeta, 1988a ; Malavieille et al., 1992 ; Liu et al., 1992 ;
Lallemand et al., 1994) ou numérique (Willett, 1992 ; Hardy et al., 1998). Pour un méme nombre
d’unités tectoniques accrétées, on constate que le prisme est presque trois fois plus long dans le
cas d’une faible friction basale que dans le cas d’une forte friction. Le mode de déformation dans
les deux cas est par ailleurs légeérement différent. Alors qu’il s’effectue principalement par
accrétion frontale de pop-up pour la faible friction (fig.II.5.A.a&b), il comprend de longues
unités chevauchantes qui viennent s’enraciner a la discontinuité de vitesse pour la forte friction
(fig.II1.5.A.c&d).

Remarques :
* La discontinuité¢ de vitesse reste fixe pour la forte friction alors qu’elle migre sur le

décollement pour la faible friction (fig.I.A.b & d).

* Des variations latérales de friction basale engendrent des zones de transfert arquées entre
les différents domaines de déformation (fig.II1.5.B ; Calassou et al., 1993).

Cette distinction de style de déformation s’explique parfaitement dans le cadre de la
théorie de Coulomb (Davis & von Huene, 1987 ; Lallemand et al., 1992b, Lallemand, 1999).
L’orientation des plans de rupture 0 par rapport a o; est en effet définie dans le cercle de Mohr
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comme ¢gale a + %—g ; soit environ 30° pour le sable. On peut démontrer que le pendage des

chevauchements frontaux (9¢) et rétrochevauchements (8y) sont égaux a :

% =0-¥, Eql 1
0,=0+vy,

Dans le cas d’une faible friction basale, I’inclinaison {», de la contrainte principale o; au
niveau du décollement est faible (fig.III.5.C). En conséquence, &, = Or et les deux plans de
rupture sont activés : les structures sont symétriques. Si la friction basale est forte, y», est fort.
Dans ce cas, 0, >> &8¢ et les chevauchements sont privilégiés au détriment des
rétrochevauchements.
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FigIIlL 5 : Influence de la friction basale sur le style tectonique d’un prisme d’accrétion. A) a/b : Faible friction
basale. A) c/d : Forte friction basale. Dans les deux cas, il s’agit de sable sans cohésion. Le résultat présenté
correspond a [’accrétion de 6 unités tectoniques (noter la séquence normale de propagation des chevauchements 1
a 6). L’expérience a faible friction se caractérise par une pente topographique inférieure a celle de la forte friction.
De plus, la longueur de son prisme est presque 3 fois plus grande que celle du prisme forte friction. B) Effet de
variations latérales de friction basale (Calassou et al., 1993). C) Orientations des contraintes et des plans de
rupture principaux au front d’un prisme d’accrétion (Lallemand, 1999). La valeur de la friction basale détermine
l’angle v, qu effectue o; avec le niveau de décollement et les pendages des chevauchements conjugués (6, ).

Remarque : Relief de socle

Lors de la collision entre deux plaques, la plaque en subduction peut porter des reliefs de
socle qui peuvent aussi bien étre positifs (volcans sous-marins, rides océaniques, hauts de socle,
modles) que négatifs (graben). Lorsqu’ils passent en subduction, ils deviennent des aspérités qui
modifient la rugosité de la plaque en subduction et entrainent une multitude de déformations
possibles pour le prisme d’accrétion et la marge. Ces déformations peuvent étre associées a
1’érosion tectonique (piégeage de matériel autour de 1’aspérité et entralnement en profondeur), au
démantelement du front du prisme, etc (Biagi, 1988 pour les premiers volcans subduit ;
Malavieille et al., 1992 ; Lallemand et al., 1992b ; Calassou et al., 1993 ; Dominguez, 1998 ;
Lallemand, 1999 ; Dominguez et al., 2000, 2001).
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(i) Pendage du décollement

En association avec les densités, les paramétres de friction et les paramétres de pression de
fluide, le pendage du décollement basal conditionne le profil d’équilibre d’un prisme d’accrétion
(Davis et al., 1983, Dahlen et al., 1984). Plusieurs mode¢les expérimentaux (Koyi & Vendeville,
2003) et analytiques (Hardy et al., 1998) ont montré que ce pendage peut influencer la géométrie
et la cinématique des prismes d’accrétion. En effet, les modeles expérimentaux réalisés avec une
pente basale orientée vers la butée développent des prismes avec des biseaux critiques plus
« ouverts », des chevauchements plus faiblement pentus et une déformation interne globalement
plus importante (compaction des matériaux) que leurs équivalents réalisés sur un décollement
horizontal ou incliné vers I’extérieur. Les auteurs remarquent que ces différences s’atténuent
pour des expériences réalisées avec une faible friction basale.

(¢c) Influence de la butée (ou indenteur)

Dans la plupart des zones d’accrétion tectonique (prisme d’accrétion océanique ou
continental), la convergence s’opére souvent entre un domaine faiblement résistant et un autre
beaucoup plus résistant (qui peut étre identifié par sismique réflexion). Pour les subductions
océaniques, il s’agit par exemple de la collision de roches compétentes (crolite continentale,
roches d’arc insulaire ou roches lithifiées) avec des sédiments plus meubles (sédiments
pélagiques). Dans le cas d’une collision continentale — tout du moins au stade de propagation de
la déformation définie par le stade E de la figure 1.4 — des roches des massifs internes (roches
métamorphiques, granitoides etc.) sont confrontées aux roches sédimentaires et sédiments
néoformés de 1’avant-pays. Ce contraste rhéologique franc a depuis longtemps été comparé a un
butoir / une butée (backstop ou buttress) ou un indenteur (indenter), selon le référentiel de
déplacement que 1’on choisit (Byrne & Hibbard, 1987 ; Byrne et al., 1993). Sa géométrie et sa
rhéologie ont une influence sur la cinématique de la déformation

(1) Géométrie

L’angle d’inclinaison de la butée est a I’origine de structures trés différentes de prismes
(fig.I11.6.A ; Biagi, 1988 ; Malavieille et al., 1992 ; Byrne et al., 1993). Bien que toujours
fortement asymétrique (on peut distinguer un prowedge et un retrowedge), la principale
différence tient dans la possible existence d’un « triangle mort » (Malavieille et al., 1992) ou
« indenteur efficace » (Bonini et al., 1999 ; Persson, 2001 ; Persson & Sokoutis, 2002). Sa
formation dépend directement de la comparaison de 1’angle d’inclinaison de la butée avec
I’angle de friction interne du matériau. Dans le cas d’un sable quartzeux sec, I’angle de friction
interne est typiquement de 1’ordre de 30° (McClay, 1990 ; Liu et al., 1992). Les surfaces de
glissement qui sont activées sont définies dans le cercle de Mohr par 1’expression o = 45°-¢ /2 et
vont présenter des pendages de 30° environ. Par conséquent, la surface inclinée de la butée va
pouvoir jouer le role de surface de glissement pour le rétrochevauchement si son angle
d’ouverture ¢ est proche de 30°. Entre 30 et 45° la surface de la butée sera utilisée
(fig.II1.6.A.b&f). En revanche si ¢ < 30° ou ¢ > 45° le prisme crée sa propre butée
(fig.I11.6.A.a,c). Un tel coin mort apparait également dans les cas particuliers ou la butée forme
un surplomb (Mugnier et al., 1997 ; Leturmy et al., 2000 ; fig.Il.6.A.g) ou est simplement
verticale (fig.I11.6.A.d).
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(i1) Rhéologie

La rhéologie de la butée est dans beaucoup d’expériences un parametre qui n’est pas
considéré. Elle est alors simplement indéformable et composée d’une paroi en métal ou en PVC
(par exemple Davis et al., 1983 ; Lallemand et al., 1992b, 1994 ; Larroque et al., 1995 ; Bonini et
al. 1999 etc.). Dans les expériences réalisées avec une discontinuité de vitesse localisée en avant
de la butée (prisme bivergent), la butée est composée du méme matériau que celui du reste de
I’expérience (fig.I11.2.C; fig.lll.6.e). Il n’y a donc pas de différence rhéologique entre le
domaine stable et celui vers lequel la déformation se propage.
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(modifié d’aprés Bonnet et al., 2007)

FigIII. 6 : Influence de la géométrie (A) et la rhéologie (B) de la butée sur la structure tectonique des prismes
d’accrétion. A) Influence de la géométrie (d’aprés Bonini et al., 1999 ; Malavieille et al., 1992). La structure est
dans tous les cas fortement asymétrique et peut étre marquée par l’existence d’un « triangle mort » ou « indenteur
efficace ». Celui-ci apparait lorsque I’angle d’inclinaison de la butée est trop éloigné de I’angle de friction interne
du matériau. Pour le sable, il apparait si ¢ < 30° ou ¢ > 45°(a,c,d,g). Dans le reste des cas (30 < ¢ < 45°), I’angle
d’inclinaison de la butée est utilisé comme surface de glissement pour le rétro-chevauchement (b,f). B) Stade initial
d’une expérience analogique réalisée avec une butée (proto-prisme) déformable (modifié d’aprés Bonnet et al.,
2007). Le proto-prisme modélise la présence au stade initial de structures et reliefs hérités d 'une longue histoire de
convergence. Le nouveau prisme va se développer au pied du proto-prisme et le déformer si besoin.

Plusieurs expériences analogiques et numériques ont testé 1’influence d’une butée
déformable (Byrne & Hibbard, 1987 ; Byrne et al., 1988 ; Kukowski et al., 1994 ; Gutscher et
al., 1996, 1998a,b ; Dominguez et al., 2000 ; Konstantinovskaia & Malavieille, 2005 ; Bonnet et
al., 2007). Dans ce cas, I’état initial des expériences est marqué par la présence d’un proto-
prisme (proto-wedge) faiblement incliné vers I’extérieur (fig.111.6.B). La pente est souvent
choisie proche de celle du prisme d’équilibre et revient de fait & avancer la DV vers sa pointe. Le
proto-prisme est généralement composé d’un matériau plus cohésif que le matériau stratifié¢ de la
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partie frontale. L’avantage de ces conditions aux limites est de permettre la formation d’un
prisme complet au pied du proto-prisme tout en gardant la possibilité de le déformer. Dans cette
configuration, la localisation de la DV évolue au cours de la déformation, ce qui est plus proche
de I’évolution des systémes naturels. Cette technique permet également de considérer 1’état
initial de I’expérience comme un stade géologique intégrant une premicre phase de déformation
indifférenciée. La construction du proto-prisme fait alors gagner beaucoup de temps
expérimental et des décimetres de convergence (nous utiliserons cette méthode dans ce travail).
Bonnet et al. (2007, 2008) simulent ainsi 1’histoire récente du piémont Nord de la chaine des
Alpes en s’intéressant au stade géologique postérieur a 1’installation des nappes penniques sur la
marge européenne mais antérieur a la propagation de la déformation vers le Jura.

(d) Flux

Le flux entrant Qg correspond a I’épaisseur de matériau sédimentaire qui arrive en
subduction au niveau du prisme d’accrétion. Le flux sortant Qg représente le volume de matériel
qui rejoint le manteau. La différence représente donc le flux de mati¢re accrété au sein du
prisme.

(i)  Epaisseur du flux entrant

L’épaisseur du flux entrant influence la géométrie et la cinématique des prismes
d’accrétion (fig.II1.7.A ; Marshak et al., 1992 ; Marshak & Wilkerson, 1992 ; Liu et al., 1992,
Malavieille et al., 1992). En augmentant cette épaisseur, la distance horizontale entre la butée et
la rupture de surface associée au premier chevauchement augmente linéairement. Lorsque la
seconde rupture apparait, son espacement avec la premicre rupture n’est pas linéairement corrélé
a ’épaisseur. Pour un stade de convergence avancé correspondant 3 une méme quantité de
raccourcissement, le nombre de chevauchements (et donc le nombre d’écailles) diminue lorsque
I’épaisseur de matériaux augmente (comparer fig.I11.7.A.2&3 par exemple). Enfin, il faut moins
de raccourcissement pour atteindre la pente critique du prisme lorsque 1’épaisseur augmente.
Celle-ci varie d’ailleurs trés peu avec 1’épaisseur entrante : elle passe de 9.5° pour 1 cm , a 7°
pour 3 cm (fig.I11.7.A. 1&S5).

(1) Rapport flux entrants / flux sortants

Par définition, si Qg > Qs, un prisme d’accrétion croit : il « grossit ». A I’inverse, si Qg <
Qs, le prisme est en érosion. Cette €rosion, appelée « érosion tectonique » (Rutland, 1971 ;
Lallemand, 1999 pour une revue compléte du processus) désigne 1’ensemble des processus
entrainant du matériel appartenant a un prisme dans la subduction. Le ratio des flux entrants et
sortants détermine, pour une friction basale et un matériau donné, le mode de déformation subi
par le prisme (Lallemand & Malavieille, 1992¢ ; Gutscher et al., 1996 ; Gutscher et al., 1998a)
(fig.I11.7.B) :

*  Pour une forte friction, si Qg > Qs, le prisme croit de fagon cyclique en alternant des
épisodes d’accrétion frontale et des épisodes d’accrétion par sous-charriage et sous-
placage (fig.II1.7.B.1). Si Qg < Qs, le prisme subit une érosion tectonique pouvant se
matérialiser en surface par des failles normales mineures.
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FigIIl. 7 : Influence des flux entrants et sortants sur la géométrie et la cinématique d’un prisme d’accrétion. A)
Influence de I'épaisseur entrante (modifié d’aprés Liu et al., 1992). Les stades finaux représentés correspondent a
des prismes critiques obtenus pour des épaisseurs croissantes de matériau entrant (de A :1 cm a E: 3cm). Le
raccourcissement indiqué correspond au pourcentage de raccourcissement total réalisé pour atteindre [’état
d’équilibre. Si l’épaisseur augmente : i) la quantité totale de raccourcissement nécessaire pour atteindre l’état
d’équilibre diminue ; ii) ’espace entre les chevauchements augmente et leur nombre diminue ; iii) La pente critique
varie trés peu. B) Influence du rapport entre flux entrant et sortant sur [’accrétion/érosion tectonique d’un prisme
(Gutscher et al, 1996, 1998a). 1) Dans le cas d’une forte friction basale et Qr >Qs, ['accrétion s’opére
cycliquement par accrétion frontale (imbrication) et accrétion sous-crutale (sous-charriage puis sous-placage). Si
Or < Qs , le prisme subit principalement une érosion tectonique a la base qui s’exprime par de [’extension en
surface. 2) Dans le cas d’une faible friction, la croissance du flux sortant fait passer le prisme d’un régime
purement en accrétion frontale a un régime en érosion. Cette érosion est favorisée par [’apparition d’un
chevauchement hors séquence a mi-pente du front. Il délimite avec le détachement basal un chenal de subduction
qui entraine le matériel accrété au prisme sous le proto-prisme. C) Croissance surfacique du prisme a flux sortant
nul (d’aprés Koyi, 1995). La croissance de l’aire du prisme n’est pas parfaitement linéaire. Elle peut étre
décomposée en un domaine arriére dont ['aire croit régulierement et un domaine frontal dont [’aire se stabilise
lorsque le prisme a atteint son profil d’équilibre.

* Pour une faible friction, si Qg >> Qs, le prisme croit uniquement par accrétion frontale et
imbrication d’écailles successives (fig.III.7.B.2). Si [I’inégalité s’inverse, un
chevauchement hors-séquence apparait a mi-pente et forme, en association avec le
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détachement basal, un couloir tectonique (un chenal de subduction). Ce chenal sous-
charrie des unités tectoniques formées au front et les emmeéne en subduction ou ils
disparaissent. Lorsque Qg < Qs, le prisme est trés fortement érodé a la base.

(i) Croissance surfacique

Lorsque le flux sortant est nul, la croissance de la surface du prisme (en 3D, le volume)
suit une courbe d’évolution qui n’est pas parfaitement linéaire (fig.I11.7.C ; Koyi, 1995). Selon la
théorie du prisme critique, cela montre que sa croissance n’est pas parfaitement auto-similaire.
Dans le détail, si 1’aire du prisme est découpée en un domaine arriere a sommet plat (a) et un
domaine frontal triangulaire (domaine de propagation et verticalisation des chevauchements ; b),
le premier voit son aire augmenter régulicrement tandis que le second se stabilise rapidement.
Cela est di respectivement a I’advection continue de matiere a I’arriere du prisme et a la
migration de la pente critique vers I’avant.

(e) Cinématique du prisme

(i)  Trajectoires internes

Plusieurs travaux expérimentaux ont montré que les trajectoires des particules au sein d’un
prisme d’accrétion définissent un flux dirigé de bas en haut (fig.II1.8.A). Dans le cas
d’assemblages argileux (fig.II.8.A.1: Cowan & Silling, 1978) ou bien sableux (fig.III.8.A.2 :
Mulugeta & Koyi, 1992), la composante verticale du trajet commence respectivement au cceur
du prisme ou dés le front. Néanmoins, ces résultats demeurent sensiblement identiques et
permettent d’expliquer 1’advection verticale de matiere a 1’origine de la formation des reliefs.
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FigIII. 8 : Cinématique d’un prisme d’accrétion expérimental. A) Trajectoire des particules au sein d’un prisme.
1) Modéle défini a partir d’une rhéologie argileuse (d’aprés Cowan & Silling, 1978). 2) Trajectoires de quelques
points matériels d’un prisme de sable (d’aprés Mulugeta & Koyi, 1992). Le référentiel se déplace avec la butée (les
sédiments non encore accrétés sont fixes). Ces deux résultats montrent des trajectoires communes des particules
vers le haut. B) Séquence d’avancée-retrait du front de chevauchement en fonction de la friction basale (d’apres
Gutscher et al., 1996). Dans le cas d’une forte friction, le sous-placage d’une écaille tectonique fait reculer le front.
1l avance au contraire par a-coups lorsque des écailles frontales sont accrétées. Pour une faible friction, le front
avance mais avec quelques légers avancés/retraits liés a la formation de chevauchements.

On peut faire remarquer qu’il ne s’agit pas de trajet d’exhumation car aucune €rosion n’est
générée en surface. Il s’agit tout au plus d’une surrection topographique et d’une surrection du
matériel (England & Molnar, 1990). De plus, en I’absence d’érosion, les trajectoires des
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particules ralentissent rapidement leur ascension. La premicre phase de croissance rapide
correspond a la croissance du prisme anté-critique alors que la stagnation en surface correspond
a la lente croissance du prisme par autosimilarité.

(i) Migration du front de déformation

Le front de déformation du prisme (voir définition sur la figure.l.5) migre épisodiquement
vers ’avant lors de I’initiation d’un nouveau chevauchement frontal (Mulugeta & Koyi, 1992 ;
Gutscher et al., 1996). A mesure que celui-ci fonctionne, le front recule légérement. Dans le
détail, ce recul dépend de la friction basale (Gutscher et al., 1996). Le recul est plus faible dans
le cas d’une faible friction que pour une forte (fig.II1.8.B). Dans ce dernier cas, le retrait du front
correspond au sous-placage d’une unité chevauchante sous le prisme (fig.I1I.7.B.1 ; Gutscher et
al., 1996).
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2. Modélisation des processus morphologiques (sans tectonique)

Depuis ses débuts historiques, I’étude expérimentale de la dynamique des reliefs s’est
principalement focalisée sur 1’influence de la tectonique. La tectonique, par le raccourcissement
et I’épaississement crustal qu’elle génére, est en effet le paramétre majeur qui conditionne la
formation des reliefs a la surface de la Terre. C’est pourquoi les premiers dispositifs et premiéres
expériences de modélisation se sont intéressés essentiellement a 1’influence de la déformation de
la crolite terrestre sur le modelage des reliefs. Peu de travaux s’intéressaient a 1’aspect
« morphologique » de 1’évolution des reliefs, bien qu’il s’agisse d’une question qui intrigue les
géomorphologues depuis longtemps (Powell, 1875 ; Gilbert, 1877, 1909 ; Davis, 1889, 1899,
1932 ; Penck, 1924, 1953 ; King, 1953, 1967; Hack, 1960) et qui a fait I’objet de nombreuses
théories [voir notamment le « Cycle Géographique » de Davis (1899) ou « I’Equilibre
Dynamique » de Hack (1960) décrits en détail par Pazzaglia (2003)].

L’histoire « morphologique » des reliefs est difficile a apprécier pour plusieurs raisons.
Tout d’abord, comme pour tous les processus géologiques, les échelles de temps impliquées sont
considérables (du millier aux millions d’années) et rendent impossibles les tdches d’observation
continue. D’autre part, et c’est un point crucial, les morphologies sont relativement éphémeéres a
I’échelle des temps géologiques. Alors que la tectonique imprime dans les roches des traces
« durables » de son activité (failles, plis, etc.), I’érosion remodéle en permanence la surface de la
Terre. De fait, les témoins de I’histoire des reliefs sont beaucoup plus rares.

Aujourd’hui, on sait cependant que la morphologie n’efface pas I’intégralité de son passé.
Elle garde dans les caractéristiques de sa topographie des informations que 1’on peut analyser
(voir par exemple les ouvrages de Burbank & Anderson, 2001 ou Delcaillau, 2004). Ainsi, une
partie de la morphologie (par exemple des altitudes caractéristiques, des formes symptomatiques,
des profils de versants, des profils de rivicres, etc.) enregistre 1’histoire de surrection ou
d’érosion des reliefs et livre des informations importantes sur leur dynamique. En ce sens, les
versants semblent les objets morphologiques les plus intéressants (par comparaison avec les
riviéres) car ils ont une dynamique de réponse plus lente a un événement géologique d’origine
tectonique ou climatique. Ils sont donc susceptibles de conserver une mémoire plus riche de
I’histoire des reliefs (Carson & Kirby, 1972 ; Hooke, 2000 ; Pazzaglia, 2003). Un défi actuel de
la géomorphologie réside dans la compréhension de la formation et de 1’évolution des paysages
afin d’y chercher et lire des indices témoignant de son histoire passée (tectonique, climatique,
sédimentologique...).

Les premiéres études expérimentales focalisées sur la morphologie et les processus
morphogénétiques sont sensiblement contemporaines de leurs consoeurs dédiées a la tectonique
mais restent toutefois bien plus rares [voir par exemple les synthéses de Schumm et al. (1987) et
Pazzaglia (2003)]. Elles étaient destinées a étudier la formation du réseau de drainage (Hubbard,
1907 ; Glock, 1931 ; Wiirm, 1935, 1936), 1’érosion d’un laccolithe exhumé (Howe, 1901), la
dynamique des éboulis de pentes (Davisson, 1888a,b) ou le transport fluvial des sédiments
(Thomson, 1879 ; Gilbert, 1914, 1917). Aujourd’hui, les dispositifs se sont multipliés, leurs
géométries se sont diversifiées et les échelles des objets analysés étendues. Elles regroupent des
scientifiques appartenant a diverses communautés : des géomorphologues (géographes ou
géologues), des paléoclimatologues, des hydrauliciens et hydrologues, des agronomes, etc.
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De facon non exhaustive, ces thématiques de recherche s’intéressent a (voir également

Bonnet & Crave, 2006) :

La dynamique des processus de versant. Qu’il s’agisse :

o De I’érosion des sols et notamment les rigoles et ravines (Rills & Gullies) :
Foster & Meyer, 1972 ; Savat, 1980 ; Rowntree, 1983 ; Foster et al., 1984 ; Govers et
al., 1990 ; Govers, 1992 ; Nearing et al., 1997, 1999 ; Bryan et al., 1998 ; Takken et
al., 1998 ; Gabriels, 1999 ; Brunton & Bryan, 2000 ; Merten et al., 2001 ; Giménez &
Govers, 2001, 2002 ; Giménez et al., 2004, 2007 ; Raff et al., 2004 ; Planchon et al.,
2005 ; Rieke-Zapp & Nearing, 2005 ; Nord, 2006 ; Stefanovic & Bryan, 2007.

o De I’érosion régressive (Headcut erosion) :

Kochel et al., 1985 ; Kochel & Piper, 1986 ; Howard, 1988 ; Kochel et al., 1988 ;
Stolte et al., 1990 ; Huang & Laften, 1996 ; Gabbard et al., 1998 ; Bennett, 1999 ;
Bennett et al., 2000 ; Bennett & Casali, 2001 ; Owoputi & Stolte, 2001 ; Stein &
LaTray, 2002 ; Schorghofer et al., 2004 ; Lobkovsky et al., 2007.

La dynamique des processus chenalisés. Qu’il s’agisse des mécanismes d’érosion —

transport des chenaux et rivieres :

o En régime alluvial 4 méandres :

Tiffany & Nelson, 1939 ; Friedkin, 1945; Wolman & Brush, 1961 ; Ackers &
Charlton, 1970a,b,c ; Shepherd, 1972 ; Schumm & Khan, 1972 ; Jin & Schumm,
1987 ; Smith, 1998 ; Pyrce & Ashmore, 2003, 2005.

o En régime alluvial en tresses :

Leopold & Wolman, 1957 ; Khan, 1971 ; Schumm & Khan, 1972 ; Schumm & Parker,
1973 ; Edgar, 1973 ; Zimpfer, 1975 ; Parker, 1976 ; Hong & Davies, 1979 ; Kuhnle,
1981 ; Ashmore, 1982, 1987, 1988, 1991 ; Ashmore & Parker, 1983 ; Schumm et al.,
1987 ; Hoey & Sutherland, 1991 ; Young & Davies, 1990, 1991 ; Germanoski &
Schumm, 1993 ; Leddy et al., 1993 ; Ashworth et al., 1994 ; Warburton & Davies,
1994 ; Ashworth, 1996 ; Warburton, 1996 ; Young & Warburton, 1996 ; Sapozhnikov
& Foufoula-Georgiou, 1997 ; Stojic et al., 1998 ; Meunier & Métivier, 2000, 2006 ;
Meétivier & Meunier, 2003 ; Meunier, 2004 ; Doeschl-Wilson & Ashmore, 2005.

o En régime a substratum rocheux :

(Yoxall, 1969 ; Shepherd & Schumm, 1974 ; Mosley, 1976 ; Ouchi, 1983, 1985,
Schumm & Rea, 1995 ; Wohl & Ikeda, 1997 ; Thomson & Wohl, 1998 ; Thompson,
2002 ; Ouchi, 2004 ; Turowski et al., 2006 ; Douglass & Schmeeckle, 2007 ; Johnson
& Whipple, 2007).

Et tout particuliérement la dynamique des ruptures du profil en long des rivicres
(Knickpoint) :

Lewis, 1944 ; Brush & Wolman, 1960 ; Holland & Pickup, 1976 ; Begin et al., 1980 ;
Gardner, 1983 ; Frankel et al., 2007.

La dvnamique des cones alluviaux

Whipple et al., 1998 ; voir Rohais, 2007 pour une synthese.
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. La dynamique du réseau de drainage :
Flint, 1973 ; Schumm et al., 1987 ; Phillips & Schumm, 1987 ; Hancock, 1997 ;
Wittmann et al., 1991 ; Hancock & Willgoose, 2001a,b,c, 2002, 2003, 2004 ; Pelletier,
2003 ; Hancock et al., 2006.

J La dynamique de la topographie :
Koss et al., 1994 ; Crave et al., 2000 ; Hasbargen & Paola, 2000, Lague et al., 2003 ;
Bonnet & Crave, 2003, 2006 ; Babault et al., 2005b ; Niemann & Hasbargen, 2005.

Les travaux présentés par la suite se focalisent sur les principaux protocoles d’étude de la
morphologie en domaine orogénique. Je laisse donc de c6té les dispositifs destinés a 1’étude de
certains mécanismes d’érosion : que ce soit 1’érosion sous-marine (Métivier et al., 2005 ;
Lancien, 2007), I’érosion par impact de pluie (Rainsplash : Poesen & Savat, 1981 ; Salles &
Poesen, 1999) ou I’érosion par glissement de versant (Densmore et al., 1997 ; Roering et al.,
2001 ; Gabet , 2003). De méme, je n’aborde pas les dispositifs de sédimentologie et stratigraphie
spécifiquement destinés a I’analyse du remplissage des bassins sédimentaires ou a la formation
des structures stratigraphiques qui les caractérisent (voir pour cela la synthése bibliographique
établie par Rohais, 2007 ; p 241-246).

Parmi les travaux expérimentaux en géomorphologie, on peut généralement distinguer
deux catégories de dispositifs : les dispositifs de type « canal » (flume experiment) et les
dispositifs de type « boite a érosion » (erosion box). Cette distinction est liée a I’échelle spatiale
des objets géologiques étudiés :

* dans le premier cas, il s’agit d’étudier les mécanismes et processus d’érosion-transport
au niveau d’un objet linéaire (2D) : par exemple une portion de chenal, de riviére ou un
segment de rigole.

* dans le second cas, il s’agit d’étudier 1’érosion d’une surface morphologique (3D) : par
exemple un plateau, un bassin versant, etc.

Techniquement, cela se traduit par une différence dans le mode de génération de I’érosion.
Dans le premier cas, il s’agit d’un filet d’eau s’écoulant a la surface du mod¢le. Dans le second,
il s’agit d’une brumisation de microgouttelettes au-dessus du modéle. Les matériaux employés
sont toujours préalablement humidifiés afin d’éviter des effets indésirables liés aux infiltrations.

Par la suite, je décris chacun de ces dispositifs expérimentaux en exposant les principaux
résultats qu’ils ont apportés a la compréhension de la dynamique de la morphologie et de ses
marqueurs (riviéres, versants).

a) Dispositifs de type « canal » (flume experiments)

Les dispositifs de type « canal » représentent probablement les plus anciennes expériences
d’étude des processus d’érosion-transport (Thomson, 1879). Leur principe de fonctionnement est
relativement simple (fig.I11.9) : un réservoir long de plusieurs métres (voire dizaines de meétres)
et large de plusieurs décimetres est rempli de matériaux granulaires humidifiés et incliné de
quelques pourcents. A I’extrémité amont, une pompe (ou un réservoir) délivre un flux d’eau
(plus éventuellement du matériau) qui s’écoule a la surface du modeéle jusqu’a un exutoire
localis¢ sur I’extrémité aval. Grace a ce type de dispositif, il est possible d’étudier I’effet de
divers paramétres sur la morphologie et la dynamique du segment étudié (débit en entrée, charge
solide, pente du lit, érodabilité du matériau, rugosité¢ du substrat, géométrie de confluence). Ce
segment peut aussi bien modéliser une simple rigole ou une ravine (Foster et al., 1984 ; Govers,
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1992), qu’une riviere alluviale en tresses (Schumm & Parker, 1973 ; Ashmore, 1982 ; Meunier &
Meétivier, 2000), en méandres (Schumm & Khan, 1972 ; Smith, 1998) ou une riviére a lit rocheux
(Shepherd & Schumm, 1974 ; Wohl & Ikeda, 1997).

FigIIl. 9 : Exemple de dispositif expérimental de
type « canal » (d’aprés Schumm & Khan , 1972). Ces
dispositifs sont destinés a [’étude d’un segment d’un
cours d’eau depuis [’échelle d’une rigole a celle d’une
riviere. En changeant la nature du matériau, la pente

| P o e m— du dispositif et les flux en entrée (eau + sédiment), il

, = est possible d’étudier divers régimes d’écoulement

'\ . / ’ = (d'aprés Séhumm (méandres, tresses), les modalités de [’incision d’un
’ &y “M:. & Khan, 1972) substrat rocheux (propagation de knickpoints) etc.

Les principaux résultats expérimentaux montrent que :

Pour les modélisations a 1’échelle de la rigole (noter qu’il n’y a alors aucune réduction d’échelle
nécessaire) :

La résistance a 1’érosion d’un matériau limoneux (sable fin) dépend du degré
d’humidification (Govers et al., 1990).

La vitesse moyenne d’écoulement au sein d’une rigole semble reliée a la charge totale par
une loi de puissance (fig.II1.10.A ; Govers, 1992 ; Nearing et al., 1997 ; Takken et al.,
1998 ; Giménez & Govers, 2001). L’effet de la pente et de la nature du matériau ne sont
donc pas significatifs.

Cette indépendance de la vitesse du fluide avec la pente est compensée par des
changements dans la morphologie du lit (fig.II.10.B ; Giménez & Govers, 2001). La
rugosité macroscopique (longueur d’onde des creux et bosses) augmente en effet avec la
pente et régule ainsi la vitesse d’écoulement.

Le nombre de Froude moyen (Fr = rapport entre les forces d’inertie et les forces de
gravité) est constant et proche de 1, quelle que soit la pente (fig.II.10.C ; Giménez &
Govers, 2001). Comme nous le verrons au chapitre suivant (Eq.IV.30), ce nombre définit
un régime critique lorsqu’il est égal a 1, supercritique lorsqu’il est supérieur a 1 et sous-
critique lorsqu’il est inférieur a 1. Cette constance est li¢e a ’alternance de sections
d’écoulement supercritiques et sous-critiques localisées respectivement au niveau des
replats (sections horizontales) et piscines (creux) du profil longitudinal de la rigole
(fig.II1.10.D ; Giménez et al., 2004). Ces régimes sont eux-mémes liés aux variations
locales des vitesses d’écoulement.
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FigIII. 10 : Résultats des modéles de rigoles expérimentales (d’aprés Giménez & Govers, 2001 et Giménez et al.,
2004). A) Pour différentes valeurs de débit, la vitesse d’écoulement est trés peu sensible a la pente (faible dispersion
des données pour chacun des débits). B) L’effet de la pente croissante est compensé par l’augmentation de la
rugosité macroscopique du lit (augmentation de I'amplitude et de la longueur d’onde des creux et bosses) qui
atténue les augmentations de vitesses d’écoulement. C) Les faibles variations de vitesse induisent des nombres de
Froude moyens sensiblement constants et proches de 1, quelles que soient les pentes et débits. D) La constance du
nombre de Froude moyen s’explique par des variations locales des vitesses d’écoulement au niveau des creux et
replats.

Pour les modélisations de riviéres alluviales :

* Les passages d’un régime d’écoulement rectiligne, a méandres puis en tresses
s’effectuent pour des valeurs seuils croissantes de pente de vallée (fig.III.11.A.1;
Schumm & Khan, 1972). Ces changements de régime s’accompagnent d’une
augmentation de la largeur du lit actif, d’une diminution de sa profondeur, d’une
augmentation de la charge solide et d’une augmentation des vitesses d’écoulement
fig.111.11.A.2).

* En particulier, pour un régime en méandres :

o Un changement significatif de la charge solide transportée (ie charge en
suspension favorisée par rapport a la charge de fond) modifie la dynamique de
I’écoulement et accentue la morphologie des méandres (Schumm & Khan, 1972).
Les chenaux se rétrécissent et s’approfondissent. La sinuosité augmente.
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FigIIl. 11 : Principaux résultats des modéles de riviéres alluviales expérimentales. A) Evolution du régime
fluviatile, de la charge solide (1), de la profondeur du chenal (2) et de sa largeur (3) en fonction de la pente
d’écoulement. Au fur et a mesure que la pente croit, I’écoulement passe d’un régime linéaire, a un régime a
méandres puis a tresses. Cela s’accompagne d’une augmentation de la charge solide charriée et d’une diminution
de la profondeur du lit et d’une augmentation de la largeur (d’aprés Schumm & Khan, 1972). B) Photographies
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d’expériences de chenaux a méandres (1 :Schumm & Khan, 1972 ; 2 : Smith, 1998). C) Photographies et analyse
d’expériences de chenaux a tresses. 1) Photographie et 2) courbe d’évolution du taux de transport en charge de
fond en fonction du temps (d’aprés Ashmore, 1987). Pour un débit total en entrée constant, le taux de transport par
charge de fond oscille autour d’une valeur moyenne. 3) Photographie des expériences de Meunier & Métivier
(2006) et Métivier & Meunier (2003) sur les lois de transport des chenaux en tresses. 4) Courbe d’évolution du flux
de sédiments en charge de fond en fonction de la puissance hydraulique effective. L’évolution est linéaire. 5&6)
Etude de la fractalité des chenaux en tresses (d’aprés Sapozhnikov & Foufoula-Georgiou, 1997). 5) Fractalité
spatiale : Sur une image donnée, un chenal en tresses est un objet fractal de dimension 1,75. Un zoom de
l’organisation géométrique du chenal est statistiquement identique a une emprise plus large. 6) Fractalité
temporelle. Les différences statistiques entre deux photographies prises avec des intervalles de temps croissants
définissent une loi de type puissance qui indique une fractalité dynamique des tresses.

o La capacité de transport détermine la localisation de 1’érosion dans le chenal
(Shepherd, 1972 ; Shepherd & Schumm, 1974). Lorsque ’intégralité de la charge
de fond n’est pas transférée par 1’écoulement (il y a sédimentation), 1’érosion
latérale du chenal prend le dessus sur I’incision.

o Les trajectoires et distances de transport des particules dépendent de la
morphologie des méandres et des vitesses d’écoulement (Pyrce & Ashmore,
2003). En particulier, pour un matériau expérimental sableux et des conditions
d’écoulement correspondant a la formation des méandres, 55 a 75 % des
particules injectées au niveau d’un méandre se déposent au niveau du méandre

suivant.

* Pour un régime en tresses, les résultats sont assez nombreux [voir également les
synthéses de Métivier & Meunier (2003), Meunier (2004)]. Parmi les principaux, on peut
citer :

o Un réseau de tresses peut apparaitre et perdurer avec un débit d’entrée constant
(Schumm & Khan, 1972 ; Schumm et al., 1987 ; Ashmore, 1982, 1988). Son
existence ne dépend pas de la distribution granulométrique des particules
transportées (Métivier & Meunier, 2003).

o A débit d’eau en entrée constant, le flux de sédiments reste stable autour d’une
valeur moyenne (fig.III.11.C.1&2 ; Ashmore, 1987, 1988 ; Hoey & Sutherland,
1991 ; Meunier & Métivier, 2000). Dans le détail, ce débit solide fluctue
sensiblement (Ashmore, 1987 ; 1988 ; Meétivier & Meunier, 2003). Les
oscillations correspondent & des morphologies d’écoulement différentes (Young
& Davies, 1991 ; Warburton & Davies, 1994) et sont corrélées a des successions
de phases de progradation et d’incision des chenaux (Ashmore, 1987 ; Hoey &
Sutherland, 1991 ; Métivier & Meunier, 2003). Cela renforce 1’idée d’un
mécanisme de propagation de fronts d’ondes de sédiments (Griffiths, 1979).

o Pour des débits d’eau variables, le flux de sédiments en charge de fond croit
linéairement avec la puissance hydraulique effective (puissance hydraulique réelle
pondérée par le flux d’eau en entrée ; fig.II.11.C.3&4 ; Métivier & Meunier,
2003). Cette relation est cohérente avec I’expression de Bagnold pour le transport
en charge de fond (Bagnold, 1973, 1977, 1978). Elle varie sensiblement avec la
taille des grains (Meunier & Métivier, 2006) et le flux solide en entrée (Métivier
& Meunier, 2000, 2003). Enfin, cette loi de transport dépend également de la
longueur du chenal expérimental (Meunier & Métivier, 2006).
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o La dynamique des piscines de confluence entre les chenaux tributaires est un
facteur de controle important de la dynamique des tresses (Mosley, 1976 ;
Ashmore, 1982, 1987 ; 1988, 1993 ; Ashmore & Parker, 1983 ; Best, 1988 ;
Ashworth et al., 1994 ; Meunier & Métivier, 2000). Elles générent en permanence
des instabilités locales qui perturbent les géométries en tresses et les forcent a
évoluer.

o Les chenaux en tresses sont des objets fractals, tant d’un point de vue statique que
dynamique (fig.III.11.C.5&6 ; Sapozhnikov & Foufoula-Georgiou, 1997). Ainsi,
I’organisation spatiale et 1’évolution temporelle d’une portion du chenal sont
identiques (d’un point de vue statistique) a une portion plus large. Cette
observation suggére que les riviéres en tresses soient dans un état critique
obéissant aux critéres de criticalité¢ auto-organisée (Bak et al., 1987). En d’autres
termes, les systémes en tresses s’organisent naturellement en un état critique sans
qu’aucune configuration particuliére des degrés de liberté du systéme (paramétres
hydrauliques, géométriques etc.) ne soient nécessaires.

Enfin, pour les riviéres a substratum apparent, les expériences sont principalement

destinées a 1’observation des parameétres contrélant la formation des structures s€dimentaires sur
le fond du lit (bedrock erosional morphologies). Ces expériences indiquent que :

La manicre dont le lit est érodé dépend de la capacité d’érosion de I’écoulement : c’est-a-
dire de sa turbulence, vitesse, charge solide, etc. (Allen, 1969 & 1971).

La formation de structures érosives (notamment les piscines d’érosion) est indépendante
des hétérogénéités du substrat mais dépend de la pente d’écoulement, du débit et de la
dynamique interne de 1’érosion du chenal (Wohl & Tkeda, 1997 ; Thompson, 2002).

Les taux d’érosion locaux dans un chenal a substratum rocheux et la topographie du lit
interagissent fortement en raison des boucles rétroactives qui existent entre 1’écoulement
turbulent, le transport des sédiments et la rugosité du substrat (Johnson & Whipple,
2007). Par exemple, 1’abrasion du lit se produit si les sédiments impactent le substratum.
En conséquence, 1’érosion est privilégiée et accentué¢e dans les creux du thalweg ou
I’énergie turbulente est maximale mais elle est diminuée au niveau des hauts
topographiques. En retour, la dissipation de 1’énergie d’écoulement lors de ces
trajectoires sinueuses diminue la capacité de transport du chenal et son pouvoir
d’incision.

Finalement, toutes ces expériences réalisées «en canal » permettent d’étudier les

mécanismes physiques contrdlant 1’érosion et le transport de particules au sein d’un réseau
chenalisé, qu’il s’agisse d’une riviere alluviale ou a substratum rocheux. Néanmoins, des lors
que I’on s’intéresse a la dynamique de la riviere en relation avec son bassin versant, il est
nécessaire d’étendre le dispositif & trois dimensions, de construire de nouveaux prototypes et
d’adapter la technique permettant d’éroder le matériau.
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b) Dispositifs de type « boite a érosion » (erosion box)

Dans les dispositifs de type « boite a érosion », une série de buses disposées au-dessus du
modele expérimental génére un champ de précipitation composé de microgouttelettes d’eau. Le
ruissellement et la concentration de 1’écoulement (overland flow) générent des petits chenaux qui
érodent progressivement le substrat en formant des réseaux de drainage comparables au réseau
hydrographique des bassins versants naturels (fig.II.12.B par exemple). Dans la série
d’expériences décrites par la suite, il n’y a pas de surrection de matériau. La topographie initiale
est volontairement mise en déséquilibre vis-a-vis de ses conditions aux limites (niveau de base)
afin de créer une instabilit¢ permettant 1’initiation de 1’érosion. Cette dénivellation est tres
souvent générée en abaissant 1’exutoire du bac expérimental. L’érosion se produit tant que les
chenaux n’ont pas atteint leur pente d’équilibre. Celle-ci dépend des conditions locales
d’écoulement (aire drainée, flux liquides) du seuil d’érosion du matériau (Lague et al., 2003).
Ces expériences s’achévent par un état morphologique ou la topographie évolue trés lentement.
Elles sont pour cela qualifiées d’expériences de « relaxation topographique » (Lague et al.,
2003). Pour une syntheése des dispositifs de type « boite a érosion » (matériau, parametres de la
pluviométrie), je conseille au lecteur de se référer également a Niemann & Hasbargen (2005).

Remarque sur la taille des gouttelettes :

La taille des gouttelettes d’eau diffusées par le dispositif d’aspersion ou de brumisation est un point
important des modélisations de type « erosion box ». Elle détermine en effet, avec les propriétés physiques du
matériau employé (essentiellement la cohésion), si les gouttelettes ont 1’énergie cinétique suffisante pour détacher
mécaniquement des particules du substrat lors de leur impact (effet rainsplash ; Lague et al., 2003). Si certains
travaux réduisent volontairement la taille des microgouttelettes afin de minimiser cet effet, d’autres conservent des
tailles assez grossieres pour ne pas 1’annihiler totalement. Ce choix dépend des dimensions du modele et de 1’échelle
du prototype étudié (une parcelle de bassin versant ou un bassin versant dans son ensemble). En effet, la
cratérisation et la destruction de la finesse de la morphologie expérimentale sont moins préjudiciables pour une
expérience de large dimension (plusieurs metres) que pour une petite (plusieurs décimetres). Qui plus est, pour des
modélisations réalisées a 1’échelle d’un petit bassin versant, ce mécanisme d’érosion est réel et responsable d’une
partie du détachement mécanique des particules d’un sol (Ellison, 1952). Dans ce cas, sa présence est parfaitement
justifiée. Néanmoins, a 1’échelle d’un bassin hydrographique orogénique, cet effet demeure plus discutable car le
mécanisme d’érosion par impact cinétique n’est pas significatif. Toutefois, selon ses tenants (Parker, 1977 ;
Pelletier, 2003), cette modélisation vise plutot a représenter les mouvements de masse diffusifs observés sur les
pentes de versants et générés par les processus de glissements gravitaires. Pour d’autres auteurs, (voir notamment les
dispositifs de I’Université de Minnesota et de Géosciences Rennes), le ruissellement est le processus d’érosion-
transport majeur responsable de 1’essentiel de I’organisation du réseau de drainage et du transfert de sédiments
(Bonnet & Crave, 2006). I1s reconnaissent I’importance des processus de glissement dans la morphogenése mais les
réduisent cependant.

(1) Premier dispositif

Un des premiers dispositifs de « boite a érosion » est @ ma connaissance I’ceuvre de F. Flint
(1973). S’inspirant des travaux réalisés sur des petits bassins versants expérimentaux naturels
(Schumm, 1956 ; Morisawa, 1964), Flint construit un bac expérimental de dimensions 29 cm x
45 cm et le remplit de matériaux silteux (fig.III.12.A). Sous I’effet des précipitations
expérimentales, un réseau de drainage arborescent se développe a partir de 1I’exutoire creusé en
aval du dispositif (exutoire en forme de « V »). Les topographies sont mesurées toutes les 5 a
15h grace a une grille de référence disposée au-dessus du modele. Dans les deux expériences
qu’il réalise, Flint constate que 1’évolution de 1’aire du bassin versant drainé, la longueur du
drain principal, le nombre de drains et la densité de drainage suivent des lois exponentielles.
Elles tendent vers des valeurs seuils imposées par les dimensions de la boite.
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(2) Université de Colorado (Etats-Unis) : Rainfall Erosion Facility (REF)

L’équipe de S. Schumm de 1’Université de Colorado (Etats-Unis) reprend le dispositif de
Flint et en développe deux (a2 ma connaissance). Le premier, un bac expérimental de dimensions
2 m x 3 m, permet d’étudier I’effet d’une pente régionale sur le développement du réseau de
drainage (Phillips, 1986 ; Phillips & Schumm, 1987). Le second, intitulé « Rainfall Erosion
Facility » (R.E.F.; figIll.12.B&B’ ; Schumm et al., 1987), permet quant a lui d’étudier
I’évolution du réseau hydrographique sous 1’effet de fluctuations du niveau de base (Schumm &
Parker, 1973 ; Parker, 1977 ; Koss et al., 1994 ; Schumm & Rea, 1995) ou des conditions
initiales (Pelletier, 2003). Ses dimensions sont gigantesques (15 m x 9.2 m) et il est rempli en
conséquence par une trés grande quantité de matériau (pres de 300 t). Malgré la lourdeur d’un tel
dispositif, les auteurs estiment que ces dimensions permettent de considérer le modele comme un
prototype de petit bassin versant naturel (Parker, 1977 ; Pelletier, 2003) et donc de reproduire
une plus grande variété¢ de processus d’érosion-transport observables dans les bassins versants
naturels (processus diffusifs de versant, méandres des rivieres, incisions fluviales etc).

Dans le premier dispositif, il n’y a pas de systéme de mesure intégré. Les relevés effectués
sur le réseau de drainage sont réalisés a partir des photographies. Dans le second dispositif, des
systtmes photographiques (prises de vue stéréo pour traitement en photogrammétrie ;
fig. I11.12.B"&B"") et un systeme télémétrique (théodolite ; fig.II1.12.B""") permettent d’établir
des MNTs des modéles avec une précision d’environ 5 mm en horizontal et 1 mm en vertical
(Pelletier, 2003).

Dans le premier dispositif, les taux de précipitations varient de 25 mm/h a 100 mm/h. Dans
le second, les premiéres expériences disposaient d’un champ de précipitations assez inhomogeéne
en raison d’un positionnement des gicleurs en bordure du dispositif (fig.111.12.B&B’ ; Parker,
1977). Les expériences plus récentes développent au contraire moins de 10% de variations
spatiales sur le bassin versant grice a un systéme de buses localisées au-dessus du modéle
(fig.II1.12.B"&B"" ; Pelletier, 2003). La taille des gouttelettes d’eau diffusées sur le modele est
trés petite dans le premier dispositif et reste assez importante (~ 1 mm) dans le second.

Les principaux résultats montrent essentiellement que la topographie initiale d’un relief
influence fortement la géométrie du réseau de drainage qui s’y développe et son évolution
(Parker, 1977 ; Phillips & Schumm, 1987 ; Pelletier, 2003). Dans le détail :

* La géométrie du réseau de drainage change lorsque la pente croit. Ainsi, le réseau de
drainage prend-il un aspect dendritique a 1%, sub-dendritique a 2%, subparallele a 3% et
parallele a 5% et plus (fig.III.13.A ; Phillips & Schumm, 1987). Ces changements se
traduisent également par une décroissance des angles de jonction des tributaires.

* Pour un bassin versant de faible relief (faibles pentes), le réseau progresse simultanément
par érosion régressive sur I’ensemble de la surface (headward growth) en suivant un
schéma arborescent dendritique (fig.II.13.B.1; Parker, 1977 ; Pelletier, 2003). Les
chenaux s’¢largissent, migrent latéralement et des captures se produisent dans les
portions aval de I’écoulement (Pelletier, 2003).

* Pour un bassin versant de plus fort relief (pentes plus importantes), des chenaux
principaux se mettent en place rapidement sur ’ensemble de la surface puis des
tributaires secondaires viennent s’y brancher (fig.III.13.B.2 ; Parker, 1977 ; Pelletier,
2003). Les vallées sont profondément incisées ce qui inhibe une migration latérale
ultérieure.
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FigIIl. 12 : Dispositifs expérimentaux d’étude de I’évolution des reliefs sans tectonique (schéma et/ou
Pphotographie). A) Dispositif de Flint (1973). B)« Rainfall Erosion Facility » dans sa version originale (B&B’;
Schumm et al., 1987) et sa version récente (B’&D’’’; Pelletier, 2003). C) Dispositif circulaire de Wittmann & al.
(1991). D&D’) Dispositif de Hancock & Willgoose (2001a). E&E’) Dispositif initial de Géosciences Rennes (Crave
et al, 2000). F&G) Dispositifs d’étude de I’érosion des sols (Rigoles) de ['univeristé de Toronto, (Canada ; Brunton
& Bryan, 2000). G) et de West-Lafayette (Indiana, Etats Unis ; Rieke-Zapp et al, 2001).

* Pour un bassin versant composé d’un plateau (pente nulle sur la quasi-totalité de la
surface mais dénivelé important aux bordures) 1’érosion est trés lente (fig.I11.13.B.3;
Pelletier, 2003). Elle résulte d’une compétition entre les processus de glissement en
masse et la dissection par érosion régressive. La balance de ce ratio dépend de
I’importance relative des écoulements de surface par rapport aux écoulements de sub-
surface (infiltration). Si les infiltrations sont importantes, la déstabilisation gravitaire des
bordures prend le dessus et maintient des pentes élevées sur les bordures. La dissection
du plateau est limitée en raison du faible ruissellement. Au contraire, un plateau résistant
et peu perméable est érodé principalement par 1’érosion régressive. Elle se développe a
partir des bordures et pénétre progressivement au ceeur du plateau.
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(d'aprés Phillips & Schumm, 1987) (d'aprés Pelletier, 2003)

FigIIl. 13 : Principaux résultats obtenus sur le dispositif R.E.F. pour I’étude de la formation et I’évolution du
réseau de drainage. A) D apreés Phillips & Schumm (1987). Selon la pente de la topographie initiale, la géométrie
du réseau de drainage change. Ainsi, elle est sub-dendritique a 2% et paralléle a 10%. B) Selon la géométrie du
profil topographique initial, différentes géométries et dynamiques d’évolution du réseau de drainage s’observent
(voir texte pour détail ; D apreés Pelletier, 2003).

(3) Dispositifs d’étude de la fractalité des reliefs : Université de Munich
(Allemagne) et Université de Budapest (Hongrie)

A la suite des nombreux travaux s’intéressant a la fractalit¢ des reliefs naturels
(Mandelbrot, 1982 ; Chase, 1992), deux dispositifs expérimentaux ont été construits afin de
tester ce concept en laboratoire (Wittmann et al., 1991 ; Czirok et al., 1993).

Dans le premier dispositif (Universit¢ de Munich; fig.llI.12.C&C’), un réservoir
cylindrique (1.4 m de diamétre et 10 cm de profondeur) rempli de matériau (sable) est érodé au
moyen d’un brumisateur en rotation autour d’un axe central (fig.12.II1.C’ ; Wittmann et al.,
1991). Grace a un puits réalisé au centre du réservoir, I’écoulement d’une nappe d’eau de surface
incise le matériau et construit un réseau de drainage en forme de fleur (fig.I11.12.C). On notera
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que les processus d’érosion impliqués dans ces expériences se résument a de l’incision par
ruissellement. A partir des expériences réalisées, les auteurs remarquent que :

* pour une dimension caractéristique de bassin versant (35 cm) obtenue sous différents
taux de pluviométrie (50 a 3000 ml/min), la dimension fractale du réseau de drainage est
proportionnelle au taux de précipitation. Ce résultat montre que les systémes fluviatiles
semblent adopter naturellement une géométrie dendritique, quelles que soient les
conditions hydrauliques. Selon les auteurs, cette indépendance de la géométrie du réseau
avec la pluviométrie pourrait expliquer pourquoi la morphologie dendritique est trés
répandue dans les bassins versants naturels, notamment ceux de grandes dimensions.

e ’évolution temporelle de la longueur du drain principal suit une courbe en loi de
puissance. Flint (1973) observe une relation exponentielle comparable sur ses bassins
versants expérimentaux (voir plus haut).

Dans le second dispositif (Universit¢ de Budapest; Hongrie ; aucune illustration du
dispositif disponible), les auteurs utilisent une table carrée (90 cm de co6té) sur laquelle ils
disposent un volume de matériau de forme trapézoidale (mélange a base de terreau et de sable).
Le modéle est érodé au moyen d’un pulvérisateur d’eau et les topographies résultent
majoritairement de processus d’érosion-transport par glissement. Les modéles sont numérisés a
partir de photographies prises de profil.

Les auteurs obtiennent des morphologies faiblement chenalisées et tres irrégulieres qui
présentent des caractéristiques fractales (notamment un dimensionnement spatial) comparable
aux reliefs des Dolomites (Italie). Selon les auteurs, cela suggere que les processus de versants
tiennent une part importante dans 1’explication de la fractalité des reliefs naturels (du moins pour
des échelles de longueur supérieure a 10 — 100 km). Toutefois, on peut cependant s’interroger
sur le choix de la comparaison de la topographie des modeles avec celle des Dolomies. En effet,
compte tenu de la lithologie carbonatée de cette région, la morphologie des reliefs est dominée
par la dissolution (karstification). Ses caractéristiques topographiques ne reflétent alors pas
nécessairement des processus d’érosion de versants (glissement, reptation, etc.) comme observés
dans le modele.

(4) Université de Newcastle (Australie)

A DI’Université de Newcastle (Australie), un dispositif expérimental similaire au R.E.F. a
été construit (fig.I11.12.D&D’; Hancock, 1997 ; Hancock & Willgoose, 2001b) mais ses
dimensions sont plus faibles (1.5 x 1.5 m). Les procédures de mesures topographiques sont
sensiblement identiques (réalisation de stéréo-photographies et MNTs produit par
photogrammeétrie ; point de contrdle avec un théodolite) et disposent de précisions de 1’ordre de
lcmen XetY et0.5cmenZ (Hancock & Willgoose, 2001a). L’érosion par impact cinétique
est réduite par ’utilisation de trés fines gouttelettes d’eau de diamétres proches de 100 um.
Selon les auteurs, cela permet de mieux respecter I’importance relative des processus diffusifs
par rapport aux processus fluviatiles rencontrées sur le terrain (Hancock & Willgoose, 2001b).
Les taux de précipitation peuvent s’étaler de 50 a 120 mm/h (Hancock & Willgoose, 2001b).
L’objectif de ces expériences est de fournir un test physique validant les prédictions
topographiques livrées par le programme d’évolution de bassin versant SIBERIA (Willgoose et
al., 1991a,b ; Hancock & Willgoose, 2001¢, 2002). Cela concerne aussi bien la comparaison de
I’état topographique d’équilibre (Hancock & Willgoose, 2001c) que les régimes transitoires
(Hancock & Willgoose, 2002). Bien que visuellement les modeles expérimentaux et numériques
différent nettement (fig.III.14.A&B), la correspondance quantitative (statistique) reste trés
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bonne. Pour cela, les auteurs utilisent quatre descripteurs morphologiques (I’hypsométrie, la
distribution cumulée de I’aire, la fonction de largeur du réseau, la relation pente-aire drainée ;
fig I11.14.C ; voir le chapitre I pour une description de ces descripteurs).

Que ce soit pour les stades transitoires ou a 1’équilibre de relaxation, la correspondance
entre les différents descripteurs expérimentaux et numériques est bonne (Hancock & Willgoose,
2001c, 2002). Au premier ordre, cela valide donc le modele d’évolution de topographie
SIBERIA, mais pose le probléme de I’'importance de la ressemblance morphologique dans la
caractérisation géomorphologique d’un paysage. Si deux modeles de paysages (déja simplifiés)
sont morphométriquement similaires, pourquoi ne le sont-ils pas visuellement ?

Modele numérique expérimental (t= 2 400 min) E Simulation numérique avec SIBERIA (t= 2 400 min)
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(modifié d'aprés Hancock & Willgoose, 2001¢)

FigIIl. 14 : Comparaisons de I’état d’équilibre des modéles expérimentaux et simulations numériques de
SIBERIA dans le dispositif de I’Université de Newcastle (d’aprés Hancock & Willgoose, 2001c). A) Modéle
numérique d’une expérience obtenu aprés 2400 minutes de précipitation. B) Simulation numérique obtenu avec le
modeéle d’évolution de paysage SIBERIA aprés 2400 minutes de précipitation. C) Comparaison quantitative des
modéles expérimentaux et simulations numériques a [’aide de quatre descripteurs morphologiques. 1l s’agit de
I’hypsométrie, la distribution cumulée de I'aire, la fonction de largeur du réseau et la relation pente-aire drainée.
Noter que malgré la trés nette différence visuelle entre les deux modéles expérimentaux et numériques, les différents
descripteurs tendent a indiquer que les morphologies sont statistiquement trés comparables.

(5) Université de Rennes I (France) :

Au laboratoire Géosciences de Rennes, plusieurs dispositifs ont été construits afin
d’étudier 1’évolution morphologique des paysages (fig.III.12.E&E’). Au fil des ans, ils ont subi
de nombreuses modifications techniques (voir Bonnet & Crave, 2006 pour une revue compléte).
Dans ce paragraphe, je laisse de coté toutes les adaptations permettant de modéliser la tectonique
(surrection) car elles seront abordées plus en détails dans le sous-chapitre suivant dédi¢ a la
modélisation des interactions Tectonique-Erosion-Sédimentation. Je m’intéresse ici plutét aux
expérience analysant la relaxation de la topographie.

Les dimensions de la boite a érosion sont passées de 14 x 20 cm initialement (Crave et al.,
2000), a 20 x 30 cm (Lague et al., 2003) puis 40 x 60 cm (Babault et al., 2005a ; Turowsky et al.,
2006). Cette augmentation de la taille de « boite a érosion » vise notamment a générer des
gammes d’écoulement plus vastes et a explorer ainsi des dynamiques €rosives plus complexes.
Le dispositif de pluviométrie diffuse des précipitations comprises entre 50 et 350 mm/h. Les
variabilités spatiales et temporelles sont de 1’ordre de 5 % dans le dispositif actuel (voir Babault,
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2004 , p130 pour une revue compléte et une comparaison détaillée des variabilités des différents
dispositifs expérimentaux). Les gouttelettes ont un diamétre autour de 5-10 wm afin de réduire au
maximum les impacts cinétiques sur les morphologies. Le systéeme de numérisation de la surface
des modeles était composé d’un ensemble de cinq lasers télémétriques dans le premier dispositif
(précision : X,Y = 500 um ; Z = 40 um ; Crave et al., 2000 ; Lague, 2002 ; Lague et al., 2003 ;
Bonnet & Crave, 2003). Aujourd’hui, il s’agit d’un dispositif de stéréo-photographie qui livre
des précisions sensiblement équivalentes (X,Y = 500 um ; Z =20 um ; Turowsky et al., 2006). 11
permet d’imager des pentes quasiment verticales. Le temps de numérisation des topographies est
d’environ 10 a 30 minutes (selon les dimensions du mode¢le) et nécessite 1’arrét du simulateur
d’érosion.

Les principaux résultats obtenus sur les expériences de relaxation de la topographie (ie :
absence de tectonique) montrent que (fig.I11.15) :

* La décroissance de D’altitude moyenne d’un massif topographique (un plateau en
particulier) dépend des conditions initiales de drainage (Crave et al., 2000 ; Lague et al.,
2003 ; fig IIL.15.A&A”).
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FigIII. 15 : Résultats d’expériences de relaxation topographique (pas de surrection) de Géosciences Rennes. A)
Expérience avec état topographique initial aléatoire (d’aprés Lague et al., 2003). L altitude moyenne du massif
décroit en suivant une premiere phase linéaire puis une seconde phase exponentielle. La transition est marquée par
la connexion a 100% du réseau hydrographique. A’) Expérience avec état initial topographique préalablement
« érodé »(Lague et al., 2003). La décroissance de ['altitude moyenne suit alors une courbe d’allure exponentielle.
Noter dans les deux cas [’altitude finale qui tend vers ume valeur asymptotique comparable. Ceci traduit
probablement un effet de seuil d’érosion. B) Effet de la nature du matériau expérimental sur [’érodabilité du
modéle. L’addition de particules sphériques diminue la résistance du matériau et accélére donc I’érosion des reliefs
expérimentaux (d ’aprés Bonnet & Crave, 2006).
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Ainsi :

o Pour un état initial avec une topographie aléatoire, 1’altitude moyenne du modele
décroit tout d’abord linéairement puis exponentiellement. La transition s’observe
lorsque le réseau de drainage est entiérement connecté (connectivité a 100 % ;
fig.ITI.15.A).

o Pour un état initial avec une topographie préalablement « érodée » (ie avec un
réseau de drainage couvrant 1’intégralité¢ de la surface du modéle et connecté a
100 %), Paltitude moyenne du modele décroit dés le début de manicre
exponentielle (fig.III.15.A”).

Dans les deux cas, la topographie résiduelle obtenue au terme des expériences tend vers
une altitude asymptotique semblable. Celle-ci correspond probablement a un seuil d’érosion
intrinséque de la loi d’érosion du matériau utilis¢ en dessous duquel aucune érosion ne se produit
(Lague et al., 2003).

* La décroissance de I’altitude moyenne d’un massif topographique dépend du matériau
employé (Bonnet & Crave, 2006). Ainsi 1’addition de particules sphériques dans un
matériau fin et cohésif (poudre de silice) augmente son érodabilité (fig.I11.15.B&B’).

(6) Dispositifs d’étude de I’érosion des sols

De nombreux laboratoires d’agronomie et d’ingénierie civile sont équipés de dispositifs de
boites a érosion afin d’étudier I’érosion des sols. Je laisse de coté les dispositifs analysant
I’évolution des reliefs en milieu glaciaire et périglaciaire (Font et al., 2006 ; Vedie, 2008) mais je
me focalise sur les dispositifs qui permettent d’étudier les facteurs controlant la formation et
I’évolution des rigoles. Ces rigoles sont parfois considérées comme analogues, a petite échelle,
aux réseaux de riviéres (Leopold et al., 1964 ; Schumm et al., 1987 ; Knighton, 1998 ; Gomez et
al., 2003) et représentent donc d’intéressants objets permettant d’aborder la dynamique fluviale.
En outre, les mécanismes d’érosion et de transport s’y produisant sont comparables a ceux des
expériences géomorphologiques (notamment les expériences développées durant cette thése) car
les matériaux érodés sont trés semblables (silts, sables, etc.).

A titre d’exemple, on peut citer les dispositifs du Laboratoire d’Erosion des Sols de
I’Université de Toronto (Canada ; Bryan & Poesen, 1989) et celui du « National Soil Erosion
Research Laboratory » de West-Lafayette (Indiana, Etats Unis ; Rieke-Zapp et al., 2001). Le
premier est trés grand (7.1 x 2.4 x 0.2 m; fig.Il[.12.F) et mesure ponctuellement quelques
dimensions caractéristiques des rigoles (largeur, profondeur ; Bryan et al., 1998 ; Brunton &
Bryan, 2000). Le second est légeérement plus petit : 4.18 x 2.21 x 1.30 m dans une premiere
version (fig.I11.12.G ; Rieke-Zapp et al, 2001) et 4 x 4 x 0,8 m dans une autre (Gomez et al.,
2003 ; Rieke—Zapp & Nearing, 2005). 11 permet la réalisation de MNT haute résolution par
scanner laser (Gomez et al., 2003) ou par photogrammétrie numérique (Rieke-Zapp et al, 2001 ;
Rieke-Zapp & Nearing, 2005). Les MNTs ont des résolutions horizontales d’environ 3 mm et
verticales autour de 1-2 mm.

Les principaux résultats montrent comment 1’organisation et 1’incision générées par le
réseau de rigoles dépendent de la géométrie de la pente d’écoulement (fig.III.16.A ; Rieke-Zapp
& Nearing, 2005). D’un point de vue statistique, la densité de drainage reste approximativement
constante mais les géométries de ramification sont différentes. Le degré d’incision, les flux
sédimentaires et le débit liquide sont différents car la courbure topographique de la pente permet
la division (fig.II1.16.A.4) ou la convergence des flux (fig.II1.16.A.5).

En outre, la théorie mathématique sur la dissipation d’énergie du réseau de drainage au
niveau des riviéres (Rodriguez-Iturbe et al., 1992) semble se vérifier également pour les rigoles
(Gomez et al., 2003 ; Rieke-Zapp & Nearing, 2005). Cette théorie propose qu’un réseau de
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drainage se développe en optimisant ses pertes d’énergie. Ainsi, a une échelle locale, le réseau
ajuste les propriétés de ses chenaux (largeur, vitesse d’écoulement) afin que les pertes d’énergie
par unité de surface du chenal soient identiques en tout point du réseau. A une échelle globale, le
réseau de drainage ajuste sa structure topologique (pente, longueur des drains) afin de minimiser
I’ensemble des déperditions d’énergie du réseau. Dans leurs expériences réalisées avec des
rugosités de surface variables (faible, moyenne et forte rugosité : fig.I11.16.B) et des pentes de 20
et 5%, Gomez et al. (2003) montrent que le taux de déperdition d’énergie, par le réseau de
drainage des expériences a 20 %, diminue au cours du temps (ie précipitation cumulée). La
différence de comportement entre les expériences a 20 et 5% est attribuée a une différence dans
les processus dominants d’érosion-transport : il s’agit de ruissellement (formation de rigoles) a
20% et de diffusion (rainsplash, écoulement en nappe) a 5%.
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FigIII. 16 : Résultats des développements de réseaux de rigoles en « boite a érosion ». A) Effet de la courbure de
la pente sur la géométrie des rigoles (d’apres Rieke-Zapp & Nearing, 2005). La densité de drainage reste constante
mais les flux de matiére érodée varient significativement d’une pente a I’autre. B) Dissipation de [’énergie du
réseau de drainage (d’aprés Gomez et al., 2003). L’évolution du taux de dissipation de |’énergie du réseau est
fonction de la rugosité et de la pente. Les expériences a 20%, quelle que soit leur rugosité, semblent optimiser leur
déperdition d’énergie ; contrairement aux expériences a 5%.

Finalement, ces deux types de dispositifs étudiant d’une part les processus tectoniques et
d’autre part les processus morphologiques s’intéressent a la dynamique des « reliefs » de la
Terre. Cependant, dans cette premicre étape, ils mettent pour le moment de c6té une partie des
processus morphogénétiques : dans le cas des dispositifs tectoniques, les processus de surface ne
sont jusqu’a présent pas représentés ; dans le cas des dispositifs morphologiques, les processus
tectoniques (surrection) créant des topographies ne sont également pas modélisés. C’est
pourquoi, dans la section suivante, je présente les dispositifs expérimentaux (et protocoles) de
modélisation tectonique et morphologique couplant ces deux aspects.
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3. Modélisation des interactions Tectonique-Erosion-Sédimentation

a) Les processus de surface en modélisation tectonique

Déja, durant les tous premiers travaux de modélisation expérimentale, beaucoup
reconnaissaient 1I’importance des processus d’érosion et de sédimentation (processus de surface)
sur I’évolution des reliefs d’une chaine de montagnes mais aucun ne les mettait en pratique
(Favre, 1878 ; Schardt, 1884). L’essentiel des efforts était souvent concentré sur la modélisation
des processus tectoniques car il s’agit du parameétre de premier ordre régissant la formation des
reliefs.

Dans la littérature, deux techniques expérimentales ont été décrites pour modéliser les
processus de surface : une technique utilisant les propriétés d’avalanche des matériaux
granulaires et une autre effectuant manuellement les transferts de matiere. Ces deux techniques
modélisent au premier ordre les flux de matiére ainsi que leurs effets dominants : a savoir le
déchargement lithologique dans la chaine et le chargement sédimentaire dans I’avant-pays. Le
transport et les mécanismes d’érosion et de sédimentation qui s’y rattachent (incision fluviale,
glissement de versant, etc.) ne sont pas représentés.

(1) Erosion et Sédimentation par avalanche granulaire

Cette technique repose sur une propriété intrinseéque des matériaux granulaires : I’angle de
repos (fig.III.17.A). Cette propriété veut que les grains de sable sec ne puissent supporter des
contraintes cisaillantes au-dela d’une limite imposée par les caractéristiques frictionnelles entre
les grains (forme, rugosité). Macroscopiquement, cette limite se définit par un « angle de
repos ». Il correspond grossiérement a la pente d’avalanche adoptée par tous les matériaux
granulaires s’écoulant d’un entonnoir ou d’un silo.

Dans les premiers travaux analogiques de formation des prismes orogéniques (Koons,
1990) [D’érosion et la sédimentation pouvaient ainsi €tre modélisées simplement par
I’effondrement du sable sur les versants du mode¢le atteignant 1’angle de repos (fig.I11.17.B).
L’activité du chevauchement permet de recouvrir progressivement les produits effondrés (les
débris) et de les intégrer au prisme. Ce type de processus ne se produit pas des le début de
I’expérience car il faut attendre qu’un des versants du prisme ait dépassé 1’angle de repos. Une
fois le processus enclenché, I’érosion et la sédimentation peuvent étre considérées comme
syntectoniques puisqu’elles accompagnent 1’activité des chevauchements.

A B S —
G ——— 7
- =
Pro-wedge L — Rétro-wedge
0 —
B A
’
P Angle de
[ — ,7\{ repos
{c]
A - —— Z
Avalanches 12 i _ Débris
sableuses , : ar =)
Anglede ' N ~ Friction S
A 5 A —
repos grain sur grain 7S
O e ———
= (modifié d'aprés Storti et al., 2000) — £

FigIIl. 17 : Erosion des modéles analogiques par utilisation de I’angle de repos des matériaux granulaires. A)
Définition de [’angle de repos. B) Mise en pratique dans une expérience analogique (d’aprés Storti et al., 2000).
Dans cet exemple, seul le flanc rétrochevauchant du prisme (rétro-wedge) atteint I’angle critique du sable. Les
grains s effondrent au pied de la pente et sont recouverts par [’activité continue du rétrochevauchement.
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Néanmoins, une telle modélisation des processus d’érosion et sédimentation reste peu
représentative des processus naturels, notamment en raison des trés faibles taux d’érosion et de
sédimentation qu’elle entraine. C’est pourquoi, ce type d’érosion et sédimentation est souvent
négligé dans les expériences et une alternative beaucoup plus efficace est utilisée : la technique
dite « d’érosion manuelle » (Cobbold et al., 1993 ; Malavieille et al., 1993 ; Tondji-Biyo, 1995 ;
Larroque et al., 1995 ; Storti & McClay, 1995 ; Mugnier et al., 1997 parmi les premiers).

(2) Erosion/Sédimentation « manuelle »

Avant-propos : L’emploi du terme « manuelle » ne se veut en aucun cas réducteur. Je souhaite
simplement souligner par ce terme la procédure technique par laquelle I’érosion et la
sédimentation sont appliquées au modele. Les modeles d’érosion/sédimentation appliqués sont
souvent différents (en fonction des problématiques) mais la procédure d’application reste
identique.

En maticre d’érosion, la technique « manuelle » est relativement simple car elle consiste a
racler précisément les quantités de matériaux jugées excédentaires et a les retirer a I’aide d’un
aspirateur (Mulugeta & Koyi, 1987). Pour définir ces quantités a retirer, il existe dans la
littérature de nombreux modeles d’érosion. Beaucoup font intervenir un profil topographique au-
dessus duquel tout relief généré est systématiquement érodé.

Lorsque ce profil est horizontal, tout ce qui dépasse une certaine altitude est enlevé [voir
Davy & Cobbold (1991) pour une des premicres applications]. Cet horizon de référence peut
étre:

* alaméme altitude que 1’épaisseur originale du mode¢le. Il n’y a pas de création de reliefs
et la surrection est intégralement compensée par 1’érosion (fig.I1I.18.A ; Merle & Abidi,
1995).

* A la méme altitude que le remplissage d’avant-pays (fig.II[.18.B ; Baby et al., 1995). A
chaque étape d’érosion/sédimentation, 1 mm de matériau est ajouté dans le bassin
sédimentaire. Les reliefs ne peuvent croitre au-dela de cet horizon.

* en constant décalage par rapport au niveau de remplissage sédimentaire (fig.I11.18.C). A
chaque instant, la limite supérieure des reliefs est au-dessus du niveau de sédimentation
(5 mm pour Mugnier et al., 1997 ; Leturmy et al., 2000).

* en constante croissance par rapport au niveau de référence d’entrée (fig.II1.18.D ; Persson
& Sokoutis, 2002). A chaque incrément de raccourcissement, la topographie croit par
palier. Ces incréments de surrection topographique dépendent de la géométrie de la butée
rigide.

D’autres modeles développés a Géosciences Montpellier, utilisent un profil d’érosion
faiblement incliné vers 1’avant-pays (fig.IIl.18.E ; Konstantinovskaia & Malavieille, 2005 ;
Bonnet et al., 2007, 2008). Cette pente d’équilibre — généralement de 1’ordre de 4 a 8° —
correspond a la pente de surface des prismes d’accrétion critique a 1’équilibre (Davis et al.,
1983). Les taux d’érosion locaux sont alors directement controlés par 1’activité des
chevauchements et le volume érodé total correspond a 1’apport de matériel par convergence. Il
s’agit d’un état stationnaire de flux ou le flux entrant est égal au flux sortant (Willett & Brandon,
2002).
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FigIIl. 18 : Erosion & Sédimentation « manuelle » en modélisation des processus tectoniques. A)Erosion totale
des reliefs se formant au niveau d’une rampe de socle (Merle & Abidi, 1995). B) Erosion totale des reliefs se
trouvant au-dessus d 'un niveau de référence guidé par le remplissage sédimentaire (Baby et al., 1995). C) Erosion
totale des reliefs se trouvant au-dessus d’un niveau de référence placé Smm au-dessus du remplissage sédimentaire
(Leturmy et al., 2000). D) Erosion plane des reliefs se formant au-dessus d’un niveau de référence en constante
élévation (Persson & Sokoutis, 2002). E) Erosion suivant un profil incliné (Konstantinovskaia & Malavieille, 2005).
F) Erosion distribuée ou localisée sur les flancs d’un prisme bivergent (Hoth, 2005). G) Erosion d’un escarpement
de chevauchement et érosion localisée (effet de l'incision fluviatile) d’apres Marques & Cobbold, 2002. H) Modéle
érosion numérique appliquée aux topographies d’un prisme d’accrétion analogique (Persson et al., 2004). I)
Technique de sédimentation par déversement direct des produits de I’érosion (d’aprés Persson & Sokoutis, 2002).
J) Technique de sédimentation par saupoudrage de matériau « frais » dans les bassins sédimentaires d’avant-
chaine et intra-chaines (d’aprés Malavieille et al., 1993).
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S. Hoth (GFZ, Potsdam) a développé également durant sa thése des modeles d’érosion
focalisés sur I’un des deux flancs d’un prisme bivergent (fig.III.18.F ; Hoth, 2005 ; Hoth et al.
2006, 2007). Il teste des modeles d’érosion distribuée (érosion croissante vers les sommets) ou
focalisée (érosion maximale au milieu du flanc).

Quelques travaux ont par ailleurs porté sur les effets de modeles d’érosion ponctuelle afin
d’observer précisément 1’effet d’un déchargement lithologique localis¢ sur 1’évolution
structurale d’un prisme. Ce sont par exemple les travaux de Marques & Cobbold, (2002, 2006)
qui étudient I’effet d’une incision fluviale marquée ou I’effet de 1’érosion d’un escarpement sur
la formation des chevauchements arqués (fig.I11.18.G).

Enfin, Persson et al. (2004) ont adapté une nouvelle modélisation des processus de surface
aux modeles de déformations tectoniques. Ils couplent une modélisation analogique de la
déformation et une modélisation numérique des processus d’érosion-transport-sédimentation
(fig.III.18.H). Ainsi, pour chaque stade de convergence et de construction du prisme orogénique,
la surface topographique du mod¢le est numérisée et « érodée » numériquement en appliquant un
modele d’érosion fluviale (Garcia-Castellanos, 2002). Les domaines en érosion et sédimentation
sont identifiés, quantifiés puis « appliqués » sur le modele expérimental (ajout ou retrait de
matiere). Cette érosion/sédimentation est donc calculée numériquement mais son application
reste toujours « manuelle ».

La sédimentation peut étre modélisée par le raclage et le dépdt direct des produits
d’érosion (Baby et al., 1995 ; Persson & Sokoutis, 2002) ou bien , comme le plus souvent, par le
saupoudrage progressif et régulier de matériau « frais » (Vendeville & Cobbold, 1987 ; Cobbold
et al.,, 1989 ; Tondji-Biyo, 1995; Malavieille et al., 1993 ; Storti & McClay, 1995;
fig I11.18.1&J). Ceci permet de combler progressivement et précisément les bassins générés
naturellement dans le modéle : bassins piggyback et bassin d’avant-pays (Baby et al., 1995 ;
Storti & McClay, 1995 ; Storti et al., 1997 ; Mugnier et al., 1997 ; Nalpas et al., 1999 ; Storti et
al., 2000 ; Leturmy et al., 2000 ; Bonini, 2001 ; Barrier et al., 2002 ; Gestain et al., 2004 ; Del
Castello et al., 2004 ; Marques & Cobbold, 2006 ; Massoli et al., 2006 ; Bonnet, 2007 ; Bonnet et
al., 2007 ; 2008). En outre, cette sédimentation par saupoudrage permet de disposer de fins
marqueurs stratigraphiques colorés dans les sédiments permettant de visualiser leur future
déformation.

Grace a ces techniques de modélisation des processus de surface, les effets de 1’érosion et
de la sédimentation sur 1’évolution tectonique et cinématique des prismes orogéniques ont pu
étre testés. Les principaux résultats indiquent que :

Pour I’érosion :

* Elle allonge la durée de fonctionnement d’un chevauchement et augmente son pendage
(fig.ITII.19.A ; Tondji-Biyo, 1995 ; Cobbold et al., 1993 ; Merle & Abidi, 1995 ; Persson
& Sokoutis, 2002 ; Persson et al., 2004).

* Elle retient la propagation de la déformation vers 1’avant-pays et diminue la largeur finale
du prisme (fig.IIl.19.A ; Mugnier et al., 1997 ; Leturmy et al., 2000 ; Marques &
Cobbold, 2002 ; Persson & Sokoutis, 2002 ; Persson et al., 2004 ; Hoth et al., 2006).
Noter que ce résultat a été également démontré en modélisation numérique (Masek &
Duncan, 1998).
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Dans le cas de variations d’intensité des processus de surface dans une direction parallele a la
chaine (pouvant étre liées a I’incision), cela peut contribuer a la formation de fronts de
déformation arqués (fig.I11.19.B&B’ ; Marques & Cobbold, 2002, 2006).

* Dans les zones internes d’un prisme, elle permet de réactiver d’anciennes structures
(chevauchements hors-séquence ; fig.II.19.C&D ; Baby et al., 1995 ; McClay et al.,
1999 ; Koyi et al, 2000; Storti et al., 2000; Marques & Cobbold, 2002 ;
Konstantinovskaia & Malavieille, 2005) et peut générer des rétro-chevauchements
majeurs (Mugnier et al., 1997 ; Leturmy et al., 2000).

* Elle contrdle la localisation et I’amplitude de I’exhumation dans les prismes d’accrétion
(Konstantonovskaia & Malavieille, 2005 ; Persson & Sokoutis, 2002). Une augmentation
des taux d’érosion fait migrer la zone d’exhumation maximale en direction des zones
internes (fig.I11.19.D).

Pour la sédimentation syntectonique :

* Elle modifie la forme du prisme d’accrétion : le nombre de chevauchements et la pente
critique diminuent (fig.II[.19.E ; Storti & McClay, 1995 ; Bonnet et al., 2008) ; résultat
également démontré en modélisation numérique (Simpson, 2006a).

* Elle modifie la géométrie des chevauchements : ils passent d’une géométrie en rampe et
plat & une géométrie sigmoidale ou rectiligne plus pentue lorsque le taux de
sédimentation augmente (fig.III.19.E; Storti & McClay, 1995 ; Baby et al., 1995;
Barrier et al., 2002 ; Persson et al., 2004 ; Bonnet et al., 2008). Ce résultat a également
été démontré en modélisation numérique (Hardy et al., 1998).

* Elle contréle la vergence des principaux chevauchements : rétro-chevauchements ou
chevauchements vers 1’avant-pays (fig.III.19.F ; Persson et al., 2004 ; Bonnet et al.,
2008).

* Elle modifie les périodes d’activité des chevauchements : la charge qu’elle exerce sur le
piémont peut sceller temporairement le chevauchement frontal, bloquer son
fonctionnement (Baby et al., 1995 ; Nalpas et al., 1999 ; Storti et al., 2000, Del Castello
et al., 2004) et privilégier les chevauchements hors-séquence ou les rétro-
chevauchements (fig.I11.19.G ; Bonini, 2001). Tout comme 1’érosion, cela tend donc a
augmenter leur durée d’activité (Persson & Sokoutis, 2002). Ici encore, ce résultat a
¢galement ¢ét¢ démontré en modélisation numérique (Hardy et al., 1998 ; Simpson,
2006a).

D’un autre coté, et de manic¢re légérement contradictoire, la sédimentation peut, au
contraire, favoriser la propagation du front de déformation et le développement de larges
systémes chevauchants et bassins piggy-back (fig.I11.19.G’ ; Mugnier et al., 1997 ; Leturmy
et al., 2000 ; Persson et al., 2004). Cette divergence de comportement provient peut-étre de la
géométrie de la butée qui empéche dans le second cas 1’activation d’un rétro-chevauchement.

* En empéchant la propagation de la déformation et en favorisant 1’activité des
chevauchements hors-séquence, la sédimentation conduit plus rapidement le prisme dans
un état critique.
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FigIIl. 19 : Résultats expérimentaux sur les effets de processus de surface (Erosion et Sédimentation) sur la
dynamique des prismes d’accrétion. A) Effet de [’érosion sur le nombre et la géométrie des chevauchements des
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prismes d’accrétion (d’aprés Persson & Sokoutis, 2002). B) Effet des variations latérales d’érosion (notamment
lincision fluviatile) sur la géométrie des escarpements de chevauchements (d’aprés Marques & Cobbold, 2002). C)
Réactivation hors séquence d’un chevauchement suite a I’érosion (d’apres Koyi et al., 2000). D) Effet des variations
des taux d’érosion sur l’activité des chevauchements au sein du prisme et la localisation des zones d’exhumation
maximale (d’aprés Konstantinovskaia & Malavieille, 2005). E) Effet de la sédimentation sur le nombre et la
géométrie des chevauchements des prismes d’accrétion (d’aprés Storti & McClay, 1995). F) Effet des variations
latérales de sédimentation sur la vergence des chevauchements majeurs (d ’aprés Persson et al., 2004). G&G’) Effet
de la sédimentation sur l’activité des chevauchements frontaux (d’aprés Bonini, 2001 ; Mugnier et al., 1997 ). H)
Effet de la sédimentation sur la géométrie et la cinématique d’un pli-faille (d’aprés Barrier et al, 2002). 1)
Enregistrement de [’activité des chevauchements bordant un prisme d’accrétion par le remplissage sédimentaire
d’un bassin d’arriere-arc (d’aprés Larroque et al., 1995).

* La géométrie et la structure d’un pli sont controlées par le rapport entre vitesse de
sédimentation et vitesse de soulévement du compartiment chevauchant (Nalpas et al.,
1999 ; Barrier et al., 2002) :

o Plus la vitesse de sédimentation est élevée, plus le pli a des difficultés a se
développer (Nalpas et al., 1999).

o La dissymétrie des taux de sédimentation de part et d’autre d’un axe de pli peut
favoriser son asymétrie (Nalpas et al., 1999).

o Le nombre de chevauchements augmente avec le taux de sédimentation
(fig.ITII.19.H ; Barrier et al., 2002). Ils sont plats et uniques pour de faibles taux de
sédimentation mais pentus et nombreux pour de forts taux de sédimentation. En
particulier, les variations de taux de sédimentation le long de I’axe d’un pli (cas
d’un cone alluvial par exemple) influencent la géométrie 3D des chevauchements
(fig.I11.19.H).

* La sédimentation dans les bassins sédimentaires d’avant-pays (piggy-back) ou d’arriere-
arc enregistre la séquence d’activit¢ des failles bordant les bassins (fig.II1.19.1;
Malavieille et al., 1993 ; Larroque et al., 1995). Les variations de taux de sédimentation
observables peuvent alors refléter les cycles d’activité des failles bordant le bassin.

b) Les processus tectoniques en géomorphologie expérimentale

Les mouvements de déformation verticale (surrection) et horizontale (décrochement) ont
été étudiés en expérimentation morphologique au moyen de deux techniques. Dans une premiere
catégorie, le matériau n’est pas déformé (aucune faille dans le matériau). Dans une seconde
catégorie, il est véritablement déformé et des failles ou fractures se développent au sein méme du
modele.

(1) Tectonique sans déformation du matériau

Il est possible de modéliser certains effets de la tectonique, notamment une surrection
régionale, sans générer de faille au sein du matériau. Il suffit pour cela de soulever 1I’ensemble du
modele. Il existe deux maniéres différentes : ou bien on souléve directement le matériau
(surrection mécanique du fond du bac expérimental) ; ou bien on abaisse le niveau de base : le
matériau ne bouge pas mais tout ou partie du dispositif est abaissée (souvent la bordure aval pour
un bassin versant).
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S’il n’y a pas véritablement de faille au sein du matériau, il existe tout de méme une
discontinuité verticale entre le matériau et les bordures de la boite. Cette discontinuité peut étre
vue comme une faille qui accommode la surrection relative d’un massif par rapport a un niveau
de base local. L’effet cinématique sur cette faille est identique dans les deux dispositifs : une
topographie est décalée par rapport & son niveau de base. Ce genre de modélisation peut étre
per¢u comme une tectonique a grande longueur d’onde ou un massif dans son ensemble réagit a
un épaississement crustal généralisé ou a une réponse isostatique (Molnar & England, 1990 ;
Avouac & Burov, 1996).

Voyons a présent comment ces techniques de surrection ont été¢ appliquées dans chacun
des dispositifs morphologiques décrits précédemment (dispositifs de type « canal » et « boite a
érosion ») et quels ont été leurs principaux résultats.

(i)  Dispositif de type « canal »

Quelques-uns des dispositifs de type « canal » ont modélisé¢ I’effet d’une surrection de
I’ensemble du segment fluvial en abaissant brutalement I’exutoire du canal (Holland & Pickup,
1976 ; Gardner, 1983) ou le niveau de base imposé par une étendue d’eau (fig.I11.20.A ; Yoxall,
1969 ; Frankel et al., 2007). Ces expériences sont spécialement destinées a 1’étude des variations
de I’incision verticale ou latérale des chenaux et en particulier la formation et la propagation des
knickpoints.

Ces expériences montrent que :

* Si la longueur d’un chenal, le débit liquide et la vitesse de chute du niveau de base sont
constants, alors le taux d’érosion latérale est constant (fig.II1.21.A ; Yoxall, 1969). Pour
chacune des vitesses de chute du niveau de base (5.8, 8.8 et 12 h/cm), il existe une
premiére phase transitoire durant laquelle le systéme s’organise puis finit par « oublier »
les conditions initiales de préparation (Meunier & Métivier, 2000). Ce n’est qu’apres
cette phase qu’un régime permanent d’érosion des bordures se met en place. Noter que
pour un niveau de base stable (Vg = 0: expérience de relaxation), le taux d’érosion
latérale croit beaucoup plus lentement. Ces couples taux de chute du niveau de base /
taux d’érosion latérale du chenal définissent une relation linéaire (fig.I111.21.B).

* Les propriétés mécaniques du substrat (structuration, résistance, pendage des couches)
influencent la dynamique de migration des knickpoints (voir définition chapitre I ; Lewis,
1944 ; Brush & Wolman, 1960 ; Holland & Pickup, 1976 ; Gardner, 1983 ; Frankel et al.,
2007). Ainsi :

o La présence d’un niveau favorable a la formation des knickpoints (niveau peu
résistant) ralentit la vitesse de retrait du knickpoint (Holland & Pickup, 1976). Par
exemple, cette vitesse est faible pour des matériaux stratifiés mais forte pour des
matériaux homogenes. De fait, en diminuant significativement les vitesses de
propagation du knickpoint, les hétérogénéités lithologiques horizontales tendent a
les stabiliser.

o Des variations de débit en amont du canal ont un effet mineur sur les vitesses de
retrait des knickpoints (Holland & Pickup, 1976). Si la vitesse de retrait augmente
rapidement lors d’une hausse brutale du débit, elle rediminue ensuite méme si le
débit reste €levé.
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FigIIl. 20: Modélisation de la Tectonique dans les dispositifs expérimentaux d’étude des processus
géomorphologiques. A) Abaissement du niveau de base dans une expérience de type « canal » (d’aprés Frankel et
al., 2007). B&B’) Dispositif de Hasbargen & Paola (2000) : photographie vue de dessus et schéma en section.
C&C’) Dispositif de Géosciences Rennes (d’aprés Bonnet & Crave, 2006 ; Babault, 2004). D&D’) Dispositif de
I’Université de Tokyo (d’aprées Ouchi, 2004) : modeéle numérique de terrain de [’expérience (D) et schéma du
dispositif (D’). Noter la différence technique de production de la surrection (abaissement de |’exutoire dans les
deux premiers cas et soulévement du matériau dans les deux derniers). Le résultat est le méme : un déplacement
relatif homogeéne du matériau vis-a-vis du niveau de base local génére un mouvement de surrection.

o L’¢évolution morphologique des knickpoints peut-&tre caractérisée par trois
modeles généraux : 1’inclinaison (inclination), le retrait paralléle (parallel retreat)
et le remplacement (replacement). Dans le modele d’« inclinaison », la face
verticale du knickpoint bascule autour d’un axe situé¢ a mi-hauteur (fig.I11.21.C.1)
ou a la base de la face verticale (fig.Il1.21.C.2). Dans le mod¢le de « retrait
parallele », la face verticale du knickpoint recule tout en conservant son
inclinaison (fig.I1.21.C.3). Enfin, dans le modele de « remplacement», le
knickpoint abaisse son altitude tout en reculant vers I’amont (fig.II1.21.C.4). Dans
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tous les cas, le processus contrdlant 1’évolution de ces trois modeles d’évolution
dépend de la contrainte de cisaillement critique nécessaire pour débuter 1’érosion
(tc) et la contrainte cisaillante basale exercée par le fluide sur le substrat (o)
(Gardner, 1983 ; Schumm et al., 1987 ; Leopold et al., 1992). L’inclinaison se
produit davantage dans les roches homogénes mais faiblement résistantes (T, <<
To) alors que I’inclinaison par relaxation se produit plutét dans des roches
homogeénes trés résistantes (T, >> T en amont du knickpoint mais T, < Tp sur la
face du knickpoint). Le retrait parallele se produit quant a lui lorsque le
substratum est stratifi¢ horizontalement. Une couche supérieure résistante (t. > o)
au-dessus d’une couche moins résistante (T, << T9) permet le soutirage de
matériau a la base de la face du knickpoint et donc son retrait progressif. Enfin, le
« remplacement » se produit dans des roches homogenes modérément résistantes
(te < 19) ; Gardner, 1983) ou présentant une stratification ou foliation verticale
(fig.Il1.21.D ; Frankel et al., 2007).
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FigIII. 21 : Résultats expérimentaux des expériences en canal avec variation du niveau de base. A) Constance du
taux d’érosion latérale du chenal en fonction des vitesses de chute du niveau de base (Vyp) imposée. B) Relation
linéaire entre le taux d’érosion latérale et la vitesse de chute du niveau de base (d’aprés Yoxall, 1969). C&D)
Modeéles d’évolution des knickpoints. C) Différents modeéles d’évolution dans le cas de matériaux homogenes de
résistance variable (1, 2, 4) et dans le cas d’une stratification horizontale (3) : d’aprés Gardner, 1983. D) Modéle
d’évolution dans le cas d’un matériau présentant une stratification ou foliation verticale (d’aprés Frankel et al.,

2007).
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(i1) Dispositif de type « boite a érosion »

(a) Dispositif REF

Le dispositif REF a été I’un des premiers a étudier 1’influence des variations du niveau de
base d’une topographie sur 1’évolution morphologique de ses bassins versants. Leurs objectifs
s’inscrivent dans une optique d’étude sédimentologique, stratigraphique et morphologique d’un
environnement cotier (Wood, 1992 ; Wood et al., 1993 ; Koss et al., 1994). C’est ainsi qu’ils
constatent que les cycles imposés au niveau de base semble avoir un impact limité dans le temps
sur le bassin versant fluvial (réponse rapide du systéme) ; et cela, malgré les différentes pentes
initiales imposées sur les bassins versants. L’essentiel des modifications du paysage (incision des
vallées, aggradation) se produit dans le domaine littoral (plaine cotiere). Ce résultat, bien que
pouvant sembler surprenant, semble confirmé par les observations de terrain effectuées a
I’embouchure de plusieurs riviéres mondiales (notamment le Mississipi ; Leopold & Bull, 1979 ;
Saucier, 1974). Vu les dimensions gigantesques du dispositif d’étude (voir description
fig.I11.12.B et texte s’y référant), cette observation surprenante provient peut-étre d’un probléme
de temps de réponse du systéme morphologique a la fréquence de la sollicitation imposée.

D’autres études ont analysé les effets de modifications du niveau de base sur la formation
de terrasses fluviatiles (Schumm & Parker, 1973) et sur 1’évolution et I’interprétation des flux
sédimentaires des rivieres (Schumm & Rea, 1995). Dans les deux cas, les auteurs mettent en
avant le concept de « réponse complexe » qui décrit qu'un systéme géomorphologique (une
riviére, un bassin versant) ne réagit pas de manic¢re simple a une sollicitation. Il développe au
contraire une suite d’actions et de rétroactions (en plus de la dynamique autocyclique propre) qui
ne facilitent pas la lecture du message morphologique ou sédimentaire.
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FigIIl. 22 : Résultats expérimentaux du dispositif REF sur la réponse des bassins versants a des chutes du
niveau de base. A) Séquence expérimentale de formation et d’évolution de terrasses suite a une baisse du niveau de
base (d’aprés Schumm & Parker, 1973). Une premiére terrasse se forme rapidement apres la chute du niveau de
base (A.2) et une seconde apparait plus tardivement suite a [’adaptation progressive du chenal aux nouvelles
conditions d’érosion-transport (A.3 : phase d’alluvionnement puis A.4 : incision dans les dépots). B) Evolution de la
longueur du chenal au cours de l’expérience. Suite a la chute du niveau de base, le réseau de drainage croit
rapidement puis ralentit en tendant lentement vers une asymptote. Une nouvelle sollicitation relance la croissance
du réseau (d’aprés McLane, 1978 ; Schumm et al., 1987). C) Evolution du flux de sédiments érodés suite a une
chute du niveau de base initial (d’aprés Schumm & Rea, 1995). Au premier ordre, le flux de sédiments est important
au début puis décroit progressivement vers une valeur constante. Dans le détail, la courbe est marquée par de
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nombreuses oscillations haute fréquence qui traduisent la « réponse complexe » du systeme fluviatile a la
sollicitation initiale.

Par exemple, dans une de leurs expériences, une premicre terrasse se forme dans un chenal
expérimental en abaissant le niveau de base (fig.I11.22.A.1&2 ; Schumm & Parker, 1973). Cette
sollicitation se propage dans I’intégralité du réseau (fig.I11.22.B) par érosion régressive et se
traduit par une augmentation de la longueur du réseau de drainage (fig.I11.22.B). Cette croissance
du réseau fait augmenter la charge sédimentaire dans le chenal sans que sa capacité de transport
ne soit significativement modifiée. Devenant limité par le transport, le chenal dépose une partie
de sa charge et passe d’un régime a substratum rocheux a un régime alluvial (réseau en tresses).
Le taux d’incision diminue mais le taux d’érosion latérale augmente: le lit s’élargit
(fig.I11.22.A.3). Dés lors que le réseau s’est progressivement adapté a ces nouvelles conditions
(phase asymptotique sur la figure II1.22.B), la charge transportée par le chenal diminue
progressivement (tendance générale de la figure.lll.22.C). Celui-ci finit par inciser de nouveau
ses alluvions et forme une nouvelle terrasse (fig.111.22.A.4). Cette terrasse n’est pas directement
reliée a une sollicitation mais résulte d’un ajustement progressif du systéme aux nouvelles
conditions d’écoulement. En termes de flux, on constate que la décroissance de la charge
transportée par le chenal s’inscrit sur une tendance globalement exponentielle négative mais
néanmoins marquée par des oscillations de haute fréquence. Ces oscillations sont interprétées
comme la « réponse complexe » du chenal a la sollicitation initiale : réponse faite d’ajustements
locaux du réseau (érosion ponctuelle, dépots transitoires, modification de la géométrie des
drains, etc.).

(b)  Dispositif de |’Université du Minnesota

Dans un dispositif nettement plus petit (1 m de diamétre), Paola et collaborateurs
(Laboratoire de Sédimentologie de 1’Université du Minnesota, Etats-Unis) modélisent également
la surrection tectonique d’un bassin versant en abaissant réguliérement 1’exutoire du dispositif
(fig.I11.20.B&B’). Leur objectif est de comparer les résultats expérimentaux avec des prédictions
fournies par des modeles numériques d’évolution topographique. Ils analysent en particulier les
effets de la surrection sur 1’évolution morphologique du bassin versant et la dynamique
topographique de 1’état stationnaire (Hasbargen & Paola, 2000, 2003 ; Niemann & Hasbargen,
2005).

Leurs expériences montrent que, pour des conditions de surrection et de pluviométrie
constantes, le bassin topographique expérimental tend vers un état stationnaire de flux (Willett &
Brandon, 2002) : ie, le flux de matiére advecté tectoniquement égale le flux de matiere érodée
(fig.I11.23.A ; Hasbargen & Paola, 2000). Cet état stationnaire ne signifie cependant pas que la
topographie reste fixe mais elle évolue au contraire continuellement. Les rides et les vallées se
déplacent latéralement de sorte que le réseau de crétes dans les modeles évolue perpétuellement
en s’inversant parfois méme avec les vallées (Hasbargen & Paola, 2000, 2003).

Avec le méme dispositif, Niemann & Hasbargen (2005) se sont intéressés a la similarité
géométrique des bassins expérimentaux a 1’état stationnaire avec des bassins versants naturels.
Pour cela, ils ont analysé plusieurs propriétés naturelles des bassins connues pour leur invariance
d’échelle. 11 s’agit de :

* la forme des bassins versants (auto-similarité horizontale du bassin versant)
* la sinuosité des chenaux principaux

* larelation aire drainée et longueur du drain principal (loi de Hack)

* larelation pente-aire drainée (loi de Flint)

* la variabilité de la pente pour une aire donnée.
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FigIIl. 23 : Résultats expérimentaux du dispositif de I’Université de Minnesota (Etats-Unis). A) Courbe
d’abaissement du niveau de base et flux de sédiments mesurés a l’exutoire. Lors de I’abaissement du niveau de base
(équivalent a la surrection du bassin versant), le réseau de drainage se développe et transfére une quantité
croissante de matiére. L’état stationnaire est défini lorsque le flux de sédiment érodé égale le flux de matiere
soulevé. A’) Comparaison de la position des lignes de crétes entre deux stades expérimentaux. L’ état stationnaire de
flux ne rime pas nécessairement avec morphologie stationnaire car les crétes et vallées se déplacent et peuvent
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méme s’inverser (d’aprés Hasbargen & Paola, 2000). B&B’) Etude des analogies de forme (invariance d’échelle)
entre bassins versants expérimentaux et bassins versants naturels (d’aprés Niemann & Hasbargen, 2005). Les
différents descripteurs choisis révelent des résultats confortant l’analogie de forme entre les modéles et les
prototypes. Voir le texte pour plus de détails.

Ils ont effectué quatre expériences (fig.I1.23.B) avec des conditions expérimentales
distinctes (taux d’abaissement du niveau de base et taux de précipitation différents) et comparés
les topographies a 1’état stationnaire avec des données de bassins versants naturels des Etats-
Unis (en Pennsylvanie et Californie). Ces bassins versants balayent des contextes tectoniques et
lithologiques différents et ils ne sont pas dans des états stationnaires.

Leurs résultats montrent que :

La forme horizontale des bassins versants expérimentaux est relativement auto-similaire
(ie : petits et grands bassins versants ont des formes identiques : fig.I11.23.B’.1). Il s’agit
d’une propriété qui se retrouve dans les bassins hydrographiques naturels. Toutefois, les
bassins versants expérimentaux sont plus allongés que leurs équivalents naturels.

e La sinuosit¢ des principaux chenaux n’est pas véritablement auto-similaire
(fig.Il1.23.B’.2) : les grands chenaux sont moins sinueux (relativement a la taille du
bassin versant) que les petits. L amplitude de la sinuosité reste cependant comparable
entre expérience et nature.

* La loi de Hack est valide dans les expériences et les exemples naturels étudiés
(fig.I11.23.B’.3). L’exposant de la loi de puissance est égal a 0.5. Ce qui est comparable
aux valeurs observées sur bon nombre de riviéres naturelles.

* Les relations pente-aire drainée différent entre expérience et nature (fig.I11.23.B’.4).
Alors qu’une relation de puissance unique explique généralement les relations observées
dans les exemples naturels, deux segments sont nécessaires pour décrire les courbes
expérimentales. Les pentes (indice de concavité 0) sont analogues pour les portions les
plus amonts des bassins versants mais différent nettement pour les surfaces drainées plus
vastes. Ceci est interprété comme une possible transition d’un régime limité par le
détachement (detachment limited) a un régime limité par le transport (transport-limited).
Il se peut aussi que cela soit la conséquence de processus d’érosion/transport
sensiblement différents liés a 1’utilisation d’un matériau expérimental et d’un fluide
d’écoulement (I’eau) non dimensionné par rapport a I’exemple naturel.

* La similitude dynamique des expériences n’est pas compléte (voir notamment plus loin
au chapitre IV). En effet, alors que le nombre de Froude est conservé entre modele et
nature (0.03-1), le nombre de Reynolds dans les expériences (0.1-1000) est quant a lui
trés inférieur aux valeurs naturelles (10 000 — 1 000 000). Si I’on se réfere a la définition
de chacun de ces nombres (Eq.IV.29&30), leurs valeurs indiquent que les forces
gravitaires et inertielles dominent le bilan des forces (par rapport aux forces visqueuses).
En d’autres termes, 1’écoulement d’eau sous I’effet de la gravité apparait comme la
condition dynamique clef pour expliquer la similitude géométrique entre morphologies
expérimentales et naturelles (notamment le réseau de drainage dendritique). Cela indique
donc que modéliser les processus d’érosion-transport par ruissellement d’eau est un bon
analogue des écoulements naturel.
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(c¢) Dispositif de |’Université de Rennes 1

Le dispositif développé par le laboratoire Géosciences Rennes a incorporé la surrection des
reliefs depuis la thése de D. Lague (2002). Cette fois, ¢’est le soulévement régulier du fond de la
« boite a érosion » qui permet de modéliser la surrection d’ un massif (fig.Il1.20.C&C’ ; Lague et
al., 2003 ; Bonnet & Crave, 2003). Initialement, la sédimentation n’était pas permise au pied des
reliefs. De fait, les bordures du modeéle pouvaient étre vues comme un systéme de quatre failles
verticales permettant la surrection d’un bloc topographique central et par lesquelles s’écoulaient
des chenaux capables d’évacuer intégralement les produits érodés (Lague et al., 2003 ; Bonnet &
Crave, 2006). Les bordures ont été ensuite équipées d’un plateau afin de créer une zone de
sédimentation au pied des reliefs (fig.I11.24 ; Babault et al., 2005a ; Rohais, 2007). Dans un
premier cas, il s’agit d’un plateau périphérique fixe dont les dimensions (L) peuvent étre
modulées (fig.Il1.24.A&A’ ; Babault, 2004 ; Babault et al., 2005a). Dans un second cas, le
plateau est localisé a 1’exutoire d’un bassin versant unique (fig.I11.24.B&B’ ; Rohais, 2007). Ce
plateau est également motorisé afin de simuler une subsidence.
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FigIIl. 24 : Boite a érosion du dispositif de Géosciences Rennes avec sédimentation au pied des reliefs. A&A’)
Adaptation d’un plateau périphérique fixe autour de la boite a érosion (d’aprés Babault et al., 2005a) B&B’)
Adaptation d’un plateau subsident sur une bordure de la boite a érosion (d’aprés Rohais, 2007).

Les résultats fournis par ce dispositif concernent I’évolution des reliefs et leur sensibilité
aux forcages externes (surrection, climat). Ainsi, Lague et al. (2003) montre qu’a pluviométrie et
surrection constante, un massif topographique passe par deux phases d’évolution (fig.I11.25.A).

* une premiere (la phase de croissance) durant laquelle I’altitude moyenne du massif croit
de maniere exponentielle. Cette phase correspond sensiblement a la croissance du réseau
de drainage jusqu’a une connectivité presque totale.

* une seconde (la phase stationnaire) durant laquelle ’altitude moyenne du relief reste
constante.
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Fig.I1L. 25 : Résultats expérimentaux du dispositif de I’Université de Rennes (France). A) Equilibre stationnaire
topographique obtenu a précipitation et surrection constante (d’aprés Lague et al., 2003). L altitude moyenne de la
topographie évolue selon deux phases : une premiére étape de croissance exponentielle et une étape d’équilibre. La
transition s’opére lorsque le réseau hydrographique est intégralement connecté. Pour des taux de surrections
croissants, I'altitude moyenne a l’équilibre stationnaire augmente (A’). La relation entre ces deux variables est
linéaire (A”). B) Effet d’une chute du taux de pluviométrie ou d’une augmentation du taux de surrection sur
l’altitude moyenne a I’équilibre stationnaire (d’aprés Bonnet & Crave, 2003). Dans les deux cas, I’altitude moyenne
augmente. C) Effet d’une sédimentation de piémont sur la dynamique topographique d’un relief. En raison de
l’aggradation continuelle a ’apex du cone, la topographie subit un taux de surrection relatif correspondant au taux
de surrection global minoré du taux d’aggradation. Tant que la sédimentation s ’opére sur le cone, la topographie
n’atteint jamais un état d’équilibre stationnaire (équilibre dynamique). Cet équilibre dynamique disparait si la
sédimentation au niveau du piémont s’interrompt. La topographie retrouve alors un équilibre stationnaire. D)
Relation entre le logarithme de la pente du cone et sa surface pour [’ensemble des expériences réalisées avec des
taux de surrection variables mais un taux de pluviométrie constant (d’apres Rohais, 2007). 1l s’agit d’'une relation
de puissance positive. D’) Discrimination du forcage tectonique ou climatique a partir de I’analyse des géométries,
granulométries et bilans volumiques des cones alluviaux (voir le texte pour plus de détails).
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Cet état stationnaire est sensible aux parameétres tectoniques (surrection du modele) et
climatiques (pluviométrie). Ainsi, 1’altitude moyenne stationnaire d’une topographie croit-elle
avec le taux de surrection (fig.II.25.A”) en suivant une relation linéaire (fig.I1.25.A"). De
méme, la topographie s’éléve lorsque les précipitations diminuent (fig.II.25.B; Bonnet &
Crave, 2003) de sorte qu’il semble impossible de caractériser I’empreinte « tectonique » ou
« climatique » d’un relief a partir de la valeur de sa topographie moyenne. Potentiellement, la
réponse devrait se trouver dans les bassins sédimentaires qui enregistrent dans la géométrie et les
volumes de leurs dépdts les variations de flux de mati¢res et donc la nature du forcage subi
(Bonnet & Crave, 2003). Dans le cas d’une chute du taux de précipitations, le flux de matiere
diminue drastiquement avant de remonter progressivement. Dans le cas d’une augmentation du
taux de surrection, les volumes érodés augmentent au contraire continuellement.

L’influence de la sédimentation de piémont sur la dynamique des reliefs a été testée durant
plusieurs travaux de these (Babault, 2004 ; Babault et al., 2005a ; Rohais, 2007).

Les premiers travaux montrent que 1’aggradation continue en téte des cones alluviaux
conduit le relief non plus vers un état topographique stationnaire (altitude moyenne constante)
mais vers un équilibre dynamique. L’altitude du relief durant cet état dynamique n’est en effet
pas stable mais évolue en fonction du taux de surrection relatif appliqué. Le taux de surrection
relatif correspond a la surrection imposée au systeme moins I’aggradation en téte des corps
sédimentaires (fig.I11.25.C ; Babault, 2004 ; Babault et al., 2005). Cet état dynamique persiste
tant que le cone aggrade. Si celui-ci cesse d’aggrader (expérimentalement, cela se produit
lorsque le cone atteint les bordures du plateau de sédimentation ; voir fig.I11.24.A”), alors la
topographie retrouve un nouvel état topographique stationnaire (fig.111.25.C”).

Les seconds travaux se sont intéressés aux facteurs de controle du flux sédimentaire et de
leurs enregistrements dans un cone alluvial (Rohais, 2007). Ils montrent que :

* «Les cones alluviaux enregistrent la dynamique des flux sédimentaires en relation avec
la croissance du réseau hydrographique ». En particulier, I’évolution de leur pente et leur
surface témoignent de 1’état d’équilibre dynamique des cones et des bassins versants
(fig.I11.25.D).

* « Le signal sédimentaire enregistré dans les cones expérimentaux permet de discriminer
les facteurs de contrdle du systéme ». Ainsi :

o Une augmentation du taux de pluviométrie induit une augmentation du flux d’eau,
une augmentation de la capacité de transport de 1’écoulement et donc une
diminution de la pente du cone. A I’inverse, une diminution de la pluviométrie
diminue le flux d’eau et la capacité de transport de I’écoulement. Les sédiments se
déposent a I’apex du cone et augmentent par conséquent sa pente. Dans les deux
cas, le flux sédimentaire est perturbé et tend vers une valeur constante guidée par
le taux de surrection relatif (fig.111.25.D°.1&2).

o Une augmentation du taux de surrection induit une augmentation franche du flux
sédimentaire, une diminution de la capacité de transport et donc une augmentation
de la pente du cone (fig.Il1.25.D’.3). A D’inverse, une diminution du taux de
surrection relatif induit une diminution de la pente du cone.

o Dans les cas d’'une diminution du taux de pluviométrie et d’'une augmentation du
taux de surrection, les sédiments se déposent préférentiellement a I’apex du cone
et progradent vers le front. Ils forment alors des géométries stratigraphiques
correspondant a des downlap (fig.Il[.25.D’.1&3). En revanche, pour une
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Une loi de comportement semble exister entre le flux sédimentaire (Qs) ,

augmentation du taux de pluviométrie et une diminution du taux de surrection, les
sédiments se déposent au front du cone et viennent en onlap sur la précédente
surface du cone (fig.I11.25.D’.2&4). Au sein de chacune de ces sous-parties, la
distinction entre forgage climatique ou tectonique peut étre effectuée par 1’analyse
des taux de sédimentation (stratonomie). Les variations de flux sédimentaires
conduisent en effet a des épisodes de stratodécroissance puis stratocroissance dans
le cas d’une chute du taux de pluviométrie (fig.II[.25.D’.1) et inversement pour
une augmentation du taux de pluviométrie (fig.I1[.25.D’.2). Dans le cas de
variations du taux de surrection, les évolutions sont plus continues :
stratocroissance si augmentation du taux de surrection (fig.Il1.25.D’.3) et
stratodécroissance si diminution (fig.I11.25.D’.4).

la vitesse de

surrection relative (U;) et la taille des bassins versants (A). Il s’agit d’une loi
exponentielle de la forme :

—t

U,(t)A]1-e™

Q,(1)

avec T le temps caractéristique du systeme dépendant des taux de surrection et
pluviométrie.

En matiére d’analyse morphométrique, plusieurs relations observées dans des bassins
versants naturels ont été testées sur les modeles expérimentaux : en particulier, la loi de Hack et
la relation pente-aire drainée (fig.II1.26).
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FigIII. 26 : Résultats des principales études morphomeétriques réalisées sur les dispositifs de I’Université de
Rennes. A) Relation longueur du drain principal versus aire de drainage (loi de Hack) et pente-aire drainée (Loi de
Flint) dans un modeéle composé de loess (d’aprés Lague et al., 2003). La relation de Hack est indépendante du taux
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de surrection. Elle peut étre divisée en deux portions : une portion linéaire pour les faibles aires de drainage (< 10
mm?) et une portion en loi de puissance (racine carré) pour les fortes aires drainées. A’) Loi de Flint pour un
modele composé de loess (surface expérimentale : 30 x 20). La pente constante de la relation pente-aire semble
indiquer qu’un seul processus d’érosion-transport s’y produit. Par comparaison avec les relations naturelles
établies dans le piémont des Siwaliks, il s’agirait potentiellement de coulées de débris. B&B’) Loi de Flint dans les
modeles actuels composés de poudre de silice (surface expérimentale : 32 x 20 cm). A présent, il est possible de
distinguer trois domaines caractérisés par des pentes indices de concavité (6) variables. Pour chacun de ces
domaines, l'indice de concavité semble indépendant du taux de surrection.

Ces études montrent que :

* Les modeles expérimentaux suivent la loi de Hack (fig.II1.26.A). Tout comme sur le
terrain (Hurtrez et al., 1999), celle-ci est indépendante du taux de surrection (Lague et al.,
2003). Dans les modeles, cette relation peut étre divisée selon deux portions : une portion
linéaire pour les faibles aires de drainage (A < 10 mm?) et une portion en loi de puissance
(racine carrée) pour les aires de drainage plus élevées (A > 10 mm?). Pour ce dernier
domaine, I’exposant de la loi de puissance (exposant de Hack) autour de 0.5 correspond a
la gamme de valeurs relevée dans les bassins versants naturels a ramification
arborescente (Rigon et al., 1996 ; Lague et al., 2003). Il s’agit également de la valeur
relevée par Niemann et Hasbargen (2005) dans leurs propres modeles.

* Les premiers modeles expérimentaux réalisés avec du loess développent des relations
pente-aire drainée avec des exposants (indices de concavité 0) similaires aux valeurs
calculées sur des vallées colluviales dominées par les coulées de débris (piémont des
Siwaliks, Himalayas ; fig.I11.26.A’ ; Lague et al., 2003). Les mode¢les plus récents, plus
grands et déployant un matériau composé de poudre de silice, montrent des relations
pente-aire segmentées selon trois domaines (limites a 10 mm” et 150 mm® ;
fig.111.26.B&B’ ; Babault, 2004 ; Rohais, 2007). Les indices de concavité pour chacun de
ces domaines semblent indépendants des taux de surrection et tendent donc a indiquer
que leur dynamique est régie par plusieurs processus d’érosion-transport. Pour le
moment, il n’a pas été possible d’identifier précisément ces processus.

(d)  Dispositif Université de Chuo

Enfin, plusieurs travaux a I’Universit¢é de Chuo (Japon) ont repris les dispositifs des
universités de Minnesota et de Rennes afin de réaliser deux expériences testant 1’effet d’une
surrection sur le développement des reliefs (Ouchi, 2004b). Le dispositif est composé d’un bloc
de matériaux granulaires (sable + kaolinite) enterré dans un sol. Les dimensions du bloc sont : 90
x 90 x 13 cm (fig.111.20.D’). Un piston hydraulique exhume le matériau hors du sol ou il est
érodé par une pluviométrie artificielle (taux de pluviométrie = 38 mm/h). Les sédiments ne sont
pas évacués et se déposent au pied des reliefs. Réguliérement, les expériences sont arrétées et
mesurées a 1’aide d’un comparateur (appareil de mesure de longueur). Les dimensions des
modeles topographiques ainsi générés sont de 76 x 76 cm avec une résolution spatiale
horizontale de 1 cm et un précision verticale autour de 0.1 mm (fig.I11.20.D).

En comparant deux expériences réalisées (I'une avec surrection, I’autre sans), I’auteur
montre que la topographie tend vers un état stationnaire (altitude moyenne constante) lorsqu’elle
est soumise a une surrection et pluviométrie constante. Ce résultat est identique a celui de Lague
et al. (2003) mentionné précédemment. Dans le détail, il constate cependant que les crétes se
soulévent a une vitesse comparable au taux de surrection alors que le fond des vallées s’éléve
plus faiblement. En conséquence, la surrection ne souléve pas tous les domaines de la
topographie a la méme vitesse. Cela tend a augmenter le relief de surface (différence entre les
points hauts et les points bas) ainsi que la valeur des pentes moyennes des versants.
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(2) Tectonique avec déformation du matériau

Les expériences morphologiques mettant en scéne une tectonique avec déformation du
matériau (i.e., formation de failles au sein méme du matériau) sont assez rares dans la littérature.
A ma connaissance, il n’en existe pas a partir des dispositifs de type « boite a érosion ». En
revanche, il en existe quelques-unes dans les dispositifs de type « canal ». Dans ces expériences,
une partie du tracé du canal est physiquement déformée afin d’étudier le comportement de la
riviére au travers de la structure tectonique (failles, plis). Les mouvements tectoniques modélisés
sont aussi bien des mouvements verticaux (surrection et subsidence : Ouchi, 1983, 1985 ; Jin &
Schumm, 1987 ; Douglass & Schmeeckle, 2007 ; fig.Il1.27.A&A’) que des mouvements
décrochants (Ouchi, 2004a; fig.Il.27.B). Pour I’essentiel, le matériau n’est pas déformé
préalablement au début de 1’expérience. Cependant, dans I’expérience de décrochement reportée
ci-dessous (Ouchi, 2004a), le matériau est prédécoupé a 1’aide d’un couteau afin de faciliter
I’extrusion latérale d’un bloc de matériau.

urrection |
*

FigIll. 27 : Tectonique avec
déformation du matériau dans
les dispositifs expérimentaux de
type « canal ». A&A’) Surrection
tectonique d’une portion du lit du
chenal. Noter la formation de
knickpoints et les  fentes
d’extrados en surface traduisant
le plissement du modéle (d’apreés
Douglass & Schmeeckle, 2007).
B) Mouvements décrochant du lit
du chenal (d’aprés Ouchi,
2004a).
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Les résultats obtenus au travers des zones subissant des mouvements verticaux montrent
que la réponse d’une riviere alluviale dépend du taux de déformation (surrection, subsidence) et
du style fluvial. Ainsi :

* Une riviere en tresses répond a la croissance d’un anticlinal par une forte incision et la
formation de terrasses dans 1’axe du pli (fig.II[.28.A ; Ouchi, 1985). En amont et aval de
la zone en surrection, respectivement la perte de charge solide et I’augmentation de la
production sédimentaire génére de 1’aggradation (sédimentation). Dans le cas d’une
subsidence (croissance d’un synclinal), la zone axiale du pli est au contraire le si¢ge
d’une forte aggradation tandis que les zones amont et aval sont davantage en érosion
(avec notamment la formation de barres transverses).
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Fig III. 28 : Résultats des expériences de déformation dans les dispositifs morphologiques en « canal ». A&A’)
Comportement d 'une riviere en tresses ou en méandres au passage d’une zone en surrection ou subsidence (d’apres
Ouchi, 1985). Voir le texte pour les détails. B) Evolution morphologique d’une riviére a substratum rocheux au
passage de zone en surrection (d’aprés Douglass & Schmeeckle, 2007). La surrection progressive du bloc de
matériau crée un knickpoint qui migre vers [’amont et une piscine de dépot en amont. Le matériel soulevé et érodé
est déposé au pied de la zone active. C) Décalage horizontal d’un chenal par des failles décrochantes (d’apres
Ouchi, 2004a). Pour un faible taux de déplacement (1 cm/h), le chenal est progressivement dévié mais parvient a
éroder une partie du compartiment décalé par les failles. Pour un taux de déplacement plus élevé (4 cm/h), le
chenal ne parvient pas a éroder le bloc barrant son passage. Noter que dans les deux cas, le chenal maintient un
profil longitudinal constant en déposant une partie de sa charge en amont de la zone active et en érodant la partie

aval.
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* Une riviére a méandres répond a la croissance d’un anticlinal ou d’un synclinal par la
modification de sa sinuosité, des dimensions des méandres et du style fluvial
(fig.II1.28.A” ; Ouchi, 1985 ; Jin & Shumm, 1987). Ainsi, a I’aval d’un anticlinal ou
I’amont d’un synclinal, I’augmentation des pentes accroit la puissance de 1’écoulement.
Cela entraine une forte érosion latérale des bordures du chenal et le développement de
barres de méandres. La sinuosité et les dimensions des méandres augmentent ¢galement.
Au contraire, a ’amont d’un anticlinal ou I’aval d’un synclinal, la diminution de la pente
favorise la sédimentation, le développement d’un écoulement réticulé (Ouchi, 1985) ou
une diminution de la sinuosité (Jin & Shumm, 1987)

Par ailleurs, plusieurs expériences ont été réalisées par Douglass et Schmeeckle (2007) afin
d’étudier les mécanismes de formation des réseaux de drainage transversaux, a savoir
I’antécédence (antecedence), la surimposition (superimposition), la vidange de lac (overflow) et
la capture (piracy). Ces auteurs montrent que des knickpoints et des terrasses érosives
apparaissent au cceur des zones en surrection (fig.III.28.B ). En outre, le régime d’incision et
d’aggradation change au travers de la structure : le coeur est incisé verticalement alors que I’aval
de la structure est le siége d’une forte aggradation.

Dans les expériences de mouvements décrochants (fig.II1.27.B), la riviére change son
comportement en fonction du taux de déplacement sur les failles (fig.II1.28.C Ouchi, 2004a).
Pour de faibles taux de déplacement (~ 1 cm/h), le chenal parvient a éroder I’escarpement aval
pour maintenir son cours mais il est progressivement dévié. Pour de forts taux de déplacement (~
4 cm/h), le chenal ne parvient pas a éroder 1’escarpement et subit le déplacement de son tracé.
Dans les deux cas, les mécanismes d’érosion sont similaires (aggradation sédimentaire en amont
du bloc tectonique, érosion en aval et déviation progressive du chenal). Ils permettent le maintien
d’un profil longitudinal d’écoulement constant.
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4. Quantification et analyse des expériences

a) Mesures topographiques

Les mesures topographiques sont trés utilisées dans les expériences morphologiques et
rares dans les expériences tectoniques (Martinod, 1991 ; Tondji Biyo, 1993 ; Nilforoushan et al.,
2008). Dans les premiers dispositifs, elles étaient souvent réalisées ponctuellement et
manuellement grace a des systemes de mesures divers : une grille de référence, (Flint, 1973), un
metre a ruban (Frankel et al., 2007) ou le plus souvent un comparateur (Shepherd & Schumm,
1974 ; Holland & Pickup, 1976 ; Gardner, 1983 ; Ouchi, 1985).

Avec les progres des techniques numériques et informatiques, diverses autres méthodes se
sont développées et ont permis la réalisation de modeles numériques expérimentaux (MNT).
Aujourd’hui, de trés nombreuses équipes sont équipées de systemes de télémétrie laser (Crave et
al., 2000 ; Lague et al., 2003) ou de stéréophotogrammétrie (Hancock & Willgoose, 2001a,b ;
Pelletier, 2003 ; Babault et al., 2005b ; Rieke-Zapp et al, 2001 ; Niemann & Hasbargen, 2005).
Le premier dispositif reproduit, a I’échelle du laboratoire, le principe utilisé en télémétrie laser
ac¢roportée (LIDAR par exemple). Un faisceau laser est envoyé vers un relief (la cible) et la
comparaison des temps de trajet aller et retour permet de connaitre la distance réelle entre la
source et la cible et donc de reconstituer la topographie. La seconde méthode utilise quant a elle
les principes de la photogrammétrie pour représenter le relief d’un objet. Pour cela, deux prises
de vue sont réalisées sous deux angles d’incidence différents et le relief est reconstitué par des
logiciels reprenant les principes de la vision stéréographique.

Chacune de ces méthodes se décline sous une variété de dispositifs qui se différencient
notamment par la qualité et la précision des appareils employés (appareils photographiques et
caméras numériques), la majorité livre des précisions assez uniformes de 1’ordre du millimétre
en X, Y & Z (Tableau.Ill.1). Pour le moment, le systéme qui livre aujourd’hui les meilleures
résultats semble celui de Géosciences Rennes avec 0.5 mm en X, Y et 0.03 mm en Z (Bonnet &
Crave, 2006). Cela permet de générer des MNT a maille carrée avec des résolutions spatiales de
I’ordre de 0.5 a 1 mm.

b) Mesures cinématiques

(1) Technique « manuelle »

De méme que pour les mesures topographiques, les mesures de déformation ont longtemps
été réalisées « manuellement ». Pour les expériences en coupe, la comparaison visuelle de deux
photos successives permet d’observer qualitativement ’activité et le déplacement accommodé
sur chacun des différents chevauchements (Dixon & Liu, 1992 ; Koyi, 1995 ; Smit et al., 2003 ;
Konstantinovskaia & Malavieille, 2005 ; Bonnet et al., 2007). Pour les expériences focalisées sur
I’observation de la surface du modele, le champ de déplacement et le champ de déformation fini
sont souvent analysés au moyen de marqueurs passifs dessinés ou déposés a la surface du
modele (fig.I11.29). Il peut s’agir d’une grille de référence (fig.111.29.A), de cercles (fig.111.29.B),
de lignes (fig.I11.29.C) ou encore de marqueurs ponctuels (fig.I11.29.D ; Davy & Cobbold, 1991 ;
Dixon & Liu, 1992 ; Marshak et al., 1992 ; Calassou et al., 1993 ; Martinod & Davy, 1994 ;
Corrado et al., 1998 ; Lu & Malavieille, 1994 ; Keep, 2000, 2003 ; Martinez et al., 2002 ; Costa
& Vendeville, 2002 ; Marques & Cobbold, 2002, 2006 ; Soto et al., 2002, 2006, 2007 ;
Nilforoushan & Koyi, 2007 ; Nilforoushan et al., 2008). Ces techniques visuelles sont
fastidieuses et parfois « intrusives » (I’application de ces marqueurs passifs peut modifier
localement la topographie de la surface et 1’état de contrainte du matériau). Elles livrent des
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champs de déplacement assez peu denses disposant généralement d’une résolution de I’ordre de
plusieurs centimeétres et une précision de 1’ordre du millimetre (1-2 pixels).
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FigIIl. 29 : Procédures expérimentales d’analyse des champs de déplacement et de déformation des modéles
analogiques. A,B,C & D) Procédures « manuelles » par disposition de marqueurs passifs en surface du modeéle. 11
s’agit : A) d’une grille de référence ; B) de cercles ; C) de lignes droites et D) de marqueurs ponctuels. E) Analyse
par vélocimétrie par image de particule (PIV). Voir le texte pour des détails.

(2) Technique numérique : Vélocimétrie par image de particule

Ici encore, avec les progres récents de 1’informatique et des dispositifs numériques (caméra
CCD, appareils photographiques), il est possible de suivre « numériquement » le déplacement
des pixels entre deux photographies successives. La « Vélocimétrie par image de particule »
(Particle Image Velocimety : PIV) a été développée en mécanique des fluides (Adrian, 1991 ;
Fincham & Spedding, 1997 ; Scarano & Riethmuller, 2000) et mécanique des sols (Hryciw et al.,
1997 ; White et al.,, 2001, 2003) puis appliquée récemment aux expériences analogiques
tectoniques (Adam et al., 2002 ; Wolf et al., 2003 ; Hampel et al., 2004 ; Adam et al., 2005 ;
Hoth, 2005 ; Hoth et al., 2006, 2007 ; Yamada et al., 2006). Cette méthode est basée sur le suivi
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d’une forme (un grain, un trait) entre deux photographies successives. Pour cela, les images sont
divisées en fenétre d’interrogation (Interrogation Windows IW) et les fenétres de la seconde
image sont incrémentalement déplacées en x et y jusqu’a ce que la forme qu’elles décrivent
corresponde parfaitement a celles de 1’image initiale (corrélation croisée). Le degré de
corrélation entre ces deux images est calculé par une transformée de Fourier rapide et fournit une
carte de corrélation. Le pic de corrélation maximale correspond aux coordonnées du vecteur de
déplacement probable (V = dx, dy) pour lequel la correspondance entre les deux fenétres
d’interrogation est optimale (fig.I11.29.E).

Il est possible d’avoir accés au champ de déplacement 3D si 1’on utilise deux caméras
stéréoscopiques synchronisées (fig.II1.29.F ; Hampel et al., 2004 ; Adam et al., 2005 ; Hoth,
2005 ; Hoth et al., 2006, 2007) et de calculer certaines composantes du tenseur des taux de
déformation (Adam et al., 2005 ; Hoth, 2005 ; Hoth et al., 2007).

La résolution de telles cartes de champ de déplacement dépend de la taille du modele, de
la qualité des appareils numériques et de 1’algorithme de corrélation. Elle peut éventuellement
étre affinée par une approche multi-résolution couplant une premiére analyse grossiére puis une
seconde plus fine. Quoi qu’il en soit, cela livre toujours des précisions infra-millimétriques sur
les amplitudes de déplacement : ie 0.125 mm (Wolf et al., 2003), 0.05-0 ;1 mm (Hampel et al.,
2004 ; Adam et al., 2005), ou encore 0.5 mm (Hoth, 2005 ; Yamada et al., 2006 ; Hoth et al.,
2006, 2007).



Chapitre I1I : Dispositifs Expérimentaux 215

B. Appareillages et techniques développés pour cette étude

1. Objectifs

L’objectif principal de ma these est de concevoir et d’exploiter une nouvelle approche de
modélisation permettant d’étudier expérimentalement 1’évolution morphologique d’un piémont
de chaine de montagnes et les interactions entre processus tectoniques et processus de surface.
Les processus tectoniques que je souhaite modéliser concernent principalement la formation
d’un prisme orogénique par imbrication d’écailles chevauchantes. Les mécanismes de
déformation en jeu sont le chevauchement et le plissement. Les phénomenes de subsidence liés a
la flexure de la plaque chevauchée sous I’effet du poids du prisme orogénique ne sont pas pris en
compte (voir justification dans les pages suivantes). Les processus de surface a modéliser
impliquent la mobilisation de particules dans les bassins versants (érosion) et leur dépot dans des
bassins sédimentaires d’avant-pays et/ou bassins perchés (sédimentation). Le transport y est
intégré. Il comprend des processus de versants (glissement en masse, reptation, etc.) et des
processus fluviatiles (incision et érosion latérale). Grace a cette modélisation couplant divers
types de processus morphogénétiques, nous souhaitons analyser comment les marqueurs
morphotectoniques qui se développent dans un piémont (failles, plis, cones alluviaux, terrasses,
etc.), se forment, évoluent et enregistrent la déformation.

Les dispositifs construits pour I’étude des processus tectoniques modélisent une
déformation tout a fait convenable (formation d’un prisme d’accrétion, propagation de
chevauchements en séquence) et trés bien documentée. Toutefois, le plissement est difficilement
reproduit. En effet, lorsque la déformation se propage vers 1’avant-pays, la composante purement
plicative des nouvelles structures frontales est trés souvent réduite et donne lieu rapidement a la
formation d’un pli-faille (Nalpas et al., 1999 ; Barrier, 2002 ; Barrier et al., 2002). De plus, les
mécanismes d’érosion/transport (par exemple 1’incision fluviatile, les glissements sur les pentes
des versants) ne sont pas véritablement modélisés. Seules leurs conséquences sur 1’équilibre
mécanique du prisme orogénique sont représentées : a savoir le déchargement lithologique des
reliefs et le chargement sédimentaire au niveau du piémont. Noter que 1’approche développée
récemment par Persson et al. (2004) constitue en cela une amélioration significative car leur
« érosion numérique » couplée a une déformation analogique permet de modéliser une variabilité
tridimensionnelle des processus de surface au niveau des piémonts. Cependant, il est pour le
moment impossible de reproduire manuellement et analytiquement la richesse des processus
morphologiques (interactions entre failles, rivieres, bassins versants) et la dynamique des
marqueurs (cones alluviaux, terrasses, knickpoints, etc.).

Les dispositifs expérimentaux construits pour 1’étude des processus morphologiques
modélisent certains aspects importants de 1’érosion, du transport et de la sédimentation
(morphologie trés riche, dynamique d’incision fluviale variée, nombreux marqueurs
morphologiques reproduits). Cependant, les processus tectoniques modélisés jusqu’a présent se
limitent essentiellement a une surrection homogéne d’un massif, & des mouvements tectoniques
simples et ne permettent pas la propagation de la déformation. Les rares expériences qui
déforment véritablement le matériau (formation de failles et de plis) concernent seulement un
segment de réseau hydrographique et ne modélisent donc pas I’intégralité du trajet bassin versant
— bassin d’avant-pays. En outre, ils ne sont pas représentatifs de la richesse morphologique d’un
piémont couplant ses différentes composantes tectoniques (chevauchements, plis) et fluviatiles
(rivieres, cOnes alluviaux, terrasses).

Il n’existait donc pas, jusqu’a cette étude, de dispositif expérimental capable de modéliser
les morphologies que nous souhaitions étudier. C’est pourquoi, j’ai choisi de réunir dans un seul
dispositif une modélisation tectonique de type « sand-box » et une modélisation morphologique
de type « boite a érosion ». Je couple ainsi une déformation d’avant-pays contrdlée par le
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développement de failles et de plis avec des processus d’érosion-transport-sédimentation
contrdlés par le ruissellement d’eau dans des bassins versants et des riviéres. De cette manicre,
nous pouvons générer quelques marqueurs morphostructuraux typiques des piémonts de chaines
(cones alluviaux, terrasses, etc.) et observer comment ils se forment, évoluent et interagissent.

Pour parvenir a ces objectifs, il a été nécessaire de mettre au point un nouveau dispositif et
un nouveau protocole expérimental comprenant un systéme de déformation et un systéme
d’érosion. En outre, j’y ai intégré un systéme d’acquisition permettant de suivre 1’évolution
cinématique de la déformation et de mesurer la topographie des modeles. La mise au point d’un
matériau expérimental spécifique adapté a ce dispositif est traitée dans le prochain chapitre
(chapitre IV).

2. Table de déformation

La table de déformation utilisée (fig.I11.30) reprend I’architecture du dispositif développé a
G¢éosciences Montpellier lors de la thése de S. Dominguez (Dominguez, 1998 ; Dominguez et
al., 2000). 11 s’agit d’une table de surface 2.60 x 1.4 m sur laquelle est déposé un matériau
expérimental. Celui-ci est confiné entre des vitres latérales et une butée rigide. Le principe de
fonctionnement reprend les techniques déja décrites précédemment (Davis et al.,, 1983 ;
Malavieille, 1984 ; fig.I11.2.B&C) a savoir : un film basal recouvert de matériau passe sous une
butée rigide et vient s’enrouler sur un axe motorisé. La déformation du matériau le long de la
butée entraine la construction d’un prisme d’accrétion constitu¢ de chevauchements imbriqués
dont la géométrie correspond au premier ordre a celle d’un prisme orogénique continental. La
butée rigide représente la partie interne de la chaine de montagne considérée comme non-
déformable. Le matériau frontal représente les roches et sédiments d’avant-pays progressivement
déformés et accrétés a la chaine. Une rampe rigide solidaire du film basal représente les portions
profondes de la crolite continentale qui ne sont pas impliquées dans la déformation du prisme.
Son armature en bois permet d’économiser une grande quantité de matériau et allége le
dispositif. Cela facilite I’enroulement du film et la déformation du modé¢le.

Durant les expériences, le taux de convergence est maintenu constant (généralement entre 2
et 4 cm/h). L enroulement du film est contr6lé par un moteur pas-a-pas piloté par ordinateur.

Remarque sur la subsidence (voir définition au chapitre I):

Plusieurs travaux expérimentaux ont tenté de modéliser la subsidence d’avant-pays en
augmentant progressivement la pente du décollement basal (paramétre o sur la figure.IlL.3 ;
Mugnier et al., 1997 ; Leturmy et al., 2000) ou en permettant 1’affaissement progressif d’une
plaque basale déformable sous le propre poids du prisme en construction (Hoth, 2005 ; Hoth et
al., 2007). Durant mon travail, j’ai effectué quelques essais avec une plaque basale subsidente,
mais mes investigations se sont heurtées a des problémes de dimensionnement de la rigidité
flexurale de la plaque. D’autres études plus poussées intégrant un bilan de masse du prisme
orogénique seront nécessaires afin de déterminer plus précisément la rigidité flexurale adaptée a
nos expériences.

Cependant, aux échelles de temps des modeles qui nous intéressent (je souhaite modéliser
tout au plus un a deux millions d’années d’évolution de piémont de chaine de montagnes),
I’absence de ces processus flexuraux n’est pas dommageable. Les temps caractéristiques de
réponse d’une lithosphére chargé par un relief orogénique fait en effet débat car ils dépendent
directement de sa rhéologie (voir chapitre I ; Beaumont, 1981). Dans le cas d’une lithosphére
¢lastique, la réponse au chargement orogénique est instantanée (Jordan, 1981) et I’intensité de la
flexure dépend de la charge appliquée. Au contraire, dans le cas d’une lithosphére visco-
¢lastique, I’intensité de la déformation dépend également du temps (Beaumont, 1981).
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FigIII. 30 : Dispositif expérimental. A) Photographie de la salle d’expérimentation et B) Schéma explicatif. Le
dispositif est composé i) d’une table de déformation ; ii) d’un systeme de brumisation et iii) un banc de mesure
optique. La table de déformation est composée d’un film basal qui passe sous le modéle et sous une butée rigide et
qui vient s’ enrouler autour d’un axe motorisé. L’enroulement du film ameéne le matériau contre la butée ou il se
déforme et génére un prisme d’accrétion. Le matériau est composé d’un mélange visco-plastique dans les parties
profondes et d’'un mélange granulaire en surface (voir détails dans le chapitre suivant sur les matériaux). Le
systeme de brumisation est composé de 12 buses disposées en série au-dessus de la butée fixe. Elles sont alimentées
par une pression de 4 bars. Le systeme d’acquisition est composé d 'une série d’appareils photographiques disposés
tout autour de la table de déformation et d’un interféromeétre laser. Les appareils photographiques fournissent les
données morphologiques, cinématiques (champ de déplacement par corrélation d’images) et topographiques.
(Remarque : Sur la photographie, la table a été retournée a 180° par rapport au portique pour les besoins de la
prise de vue)
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3. Systéme d’érosion

Le modele d’érosion employé durant ce travail s’inspire des dispositifs de « boite a
érosion » décrits précédemment (Flint, 1973 ; Schumm & Parker, 1973 ; Parker, 1977 ; Phillips
& Schumm, 1987 ; Crave et al., 2000 ; Hasbargen & Paola, 2000 ; Hancock & Willgoose
2001a,b,c ; Bryan & Poesen, 1989). 1l est basé sur le ruissellement d’eau diffusée par un systéme
d’aspersion. Parmi 1’éventail des techniques employées (aspersion de gouttes, brumisation de
micro-gouttelettes, diffusion d’un brouillard) et les vastes gammes de pluviométrie émises (tant
en termes de champs de précipitations que de tailles des gouttelettes), nous avons choisi un
dispositif de brumisation diffusant de fines micro-gouttelettes (fig.I11.30). Il s’agit d’un systéme
composé de 12 buses montées en série et alimentées en eau sous 4 bars de pression. Elles ont été
placées légerement en retrait du modele, au niveau de la butée rigide, afin de ne pas interférer
avec les appareils photographiques. De fait, les trajectoires des microgouttelettes suivent des
tracés balistiques qui générent un champ de précipitation de I’ordre de 20 a 30 mm/h = 15 %.
Les variations spatiales ont été mesurées grace a un systéme de gobelets disposés au-dessus du
modele avant 1’expérience et pesés au terme du test. Les variations temporelles au cours de
I’expérience n’ont pas été¢ mesurées mais sont estimées a une dizaine de pourcents.

Le diametre des micro-gouttelettes est d’environ 100 um. Il correspond aux gammes
employées par plusieurs dispositifs (Hancock & Willgoose, 2001a,b,c ; Hasbargen & Paola,
2000) mais restent bien au-dessus de la gamme employée a Géosciences Rennes (10-20 um).
Ces dimensions n’induisent pas d’impacts cinétiques significatifs a la surface du modele comme
I’indique 1’absence de cratéres et les calculs d’énergie cinétique des gouttelettes (voir Lague et
al., 2003 pour la méthode). Avec 10" uJ, I’énergie cinétique des gouttelettes de notre dispositif
reste en effet nettement inférieure aux valeurs typiques de cohésion définies dans les sols et
matériaux granulaires (5 a 600 wJ : Salles et al., 2000 ; Sharma et al., 1991) et peut donc étre
négligée. Dans nos modeles, 1’érosion résulte donc essentiellement du ruissellement d’eau en
surface. Nous verrons par la suite que cela ne signifie pas pour autant que 1’érosion s’effectue
uniquement par ruissellement et incision. Une part de 1’érosion des versants est en effet réalisée
par des mouvements diffusifs de masse sur les pentes (glissements).

Enfin, la taille des gouttelettes et le taux de pluviométrie conférent a ce dispositif
I’avantage d’un champ de précipitations suffisamment transparent pour permettre 1’acquisition
continue de données photographiques et vidéos (voir paragraphe ci-dessous).

4. Acquisition de données

Quantifier 1’évolution des topographies était un objectif majeur de ce dispositif (fig.111.30).
Nous 1’avons pour cela équipé, dune série d’appareils photographiques numériques permettant
d’enregistrer 1’évolution morphologique du modéle, d’un systtme de mesure topographique
permettant d’obtenir des Mod¢eles Numériques de Terrain (MNT) et d’un systéeme de mesure
cinématique permettant d’estimer les champs de déplacement de surface.

a) Données morphologiques (Photographie numérique)

Différents appareils photographiques numériques sont disposés autour de la table de
déformation afin de suivre en continu 1’évolution morphologique des modeles (fig.I11.30).
Chacun de ces appareils est piloté par un ordinateur afin d’assurer I’enregistrement des prises de
vue a intervalle de temps régulier.



Chapitre I1I : Dispositifs Expérimentaux 219

; o J ”\{\ .
Vs

EEARY

Vue en coupe

Fig.III. 31 : Positionnement des prises de vues photographiques. A) Vue en position azimutale. B) Vue en position
de %. C) Vue en coupe. Dans les 3 cas, il s’agit du méme stade expérimental obtenu aprés 20 cm de convergence
totale (apres 6,5 heures d’expérience).

Les emplacements des appareils photographiques sont :

En position azimutale (fig.I1I.31.A) : Placés au-dessus du modele (il y en a deux), le
premier est équipé d’un objectif grand angle afin de cadrer I’ensemble du modéele alors
que le second se focalise sur la partie frontale du modéle. Ils donnent accés a 1’évolution
2D de la morphologie du modele et ils sont utilisés pour acquérir les mesures
cinématiques et topographiques décrites par la suite.

En position de % (fig.Il1.31.B) : Du fait de I’angle de visée, cet appareil offre une
perspective trés intéressante pour visualiser 1’évolution dynamique 3D du modéle (en
particulier, la croissance des reliefs). Quantitativement, les données restent assez peu
utilisables en raison de la perspective.

En position latérale (fig.I11.31.C) : Placé sur un coté du dispositif, cet appareil enregistre
I’évolution structurale 2D en coupe du modele. Il apporte beaucoup d’informations
qualitatives sur 1’évolution structurale des chevauchements, la construction du prisme
d’accrétion et la dynamique 2D du modéle. L’eau qui ruisselle sur les vitres et le
remplissage parfois irrégulier sur les bordures rendent difficile 1’exploitation qualitative
des données (corrélation d’images).

Chacun de ces appareils effectue une prise de vue toutes les 1 a 2 minutes. Les expériences

durant généralement de I’ordre de 10 a 12 heures, un tel échantillonnage photographique permet
d’enregistrer en détail 1’évolution des structures et de la morphologie. Ces données
photographiques permettent la réalisation de films rendant compte en accéléré de 1’évolution
morphologique des modeles.
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b) Mesures topographiques (Interférométrie laser)

La morphologie de surface de nos modeles est analysée grace a une technique
d’interférométrie laser en service a Géosciences Montpellier depuis 3 ans. Elle permet de
mesurer la topographie et la déformation des modeles analogiques a différents stades de
I’expérience. Cette technique fonctionne sur un principe proche de I’interférométrie radar, en ce
sens qu’elle consiste en la reconstruction d’un interférogramme de phase (mesure de la phase
pour chacun des points de mesures) grace a l’interférence entre deux faisceaux. Elle s’en
distingue cependant par le fait que les ondes sources (radar) sont remplacées par un signal laser
projeté sur le modéle. De plus, I’interférométre laser ne dispose pas de récepteur intégré. Les
appareils photographiques localisés au-dessus du modele remplissent ce role et enregistrent
I’amplitude du signal laser rétro-diffusé.

(1) Principe de fonctionnement

Le systéme d’interférométrie laser que nous utilisons fonctionne de la fagon suivante (voir
fig.I11.36 pour un résumé) :

* Un interféromeétre laser de type Michelson est utilis¢ afin de générer un signal
d’interférence (fig.I11.32). Pour cela, une source ponctuelle émet un faisceau laser
cohérent (puissance : 250 mW ; longueur d’onde : 1 = 532 nm, ie vert) vers une lame
séparatrice. Une partie de I’intensité est réfléchie vers un premier miroir (Miroir 1) et
I’autre est transmise vers un second miroir (Miroir 2). Les réflexions sur chacun de ces
miroirs renvoient les faisceaux vers la lame séparatrice ou ils s’additionnent et
interférent. Cela génére un signal d’interférence sinusoidal composé¢ de franges
d’interférences constructives (addition des intensités : bandes lumineuses) et destructives
(soustraction des intensités : bandes sombres). Une configuration « en coin d’air » (ie :
possibilité¢ d’inclinaison du Miroir 1) permet de générer en sortie un systeme de franges
d’interférence sub-parall¢les.

Boitier
Interférométre laser

Faisceau
laser

cohérent
Principe de I'Interférométre de Michelson
Z Miroir 2
Lame
séparatrice i
semi-réfléchissante Déphasage croissant
Faisceau laser cohérent P Intensité :
» & ) ’ —
< + 4 4 R I=1,.(1+cosq)
KA | ; :
Miroir 1 Laser He-Ne Augmentation Interfrange
inclinable = 150mW A =532 nm

FigIII. 32 : Principe de Uinterférométrie de Michelson et projection des franges d’interférence sur la surface du
modeéle. L’obliquité de la projection entraine une augmentation de la valeur de !’interfrange lorsque I’'on s’éloigne
de l'interféromeétre.

* Les franges sont projetées a la surface du modéle avec un angle d’incidence compris
entre 50 et 70° grace a un miroir plan inclinable (fig.II1.32). L’interfrange augmente en
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s’¢loignant de la source en raison de I’angle de projection imposé par la réflexion sur le
miroir. L.’intensité lumineuse des franges varie spatialement selon une sinusoide (passage
progressif des teintes vertes aux teintes noires).

Les franges projetées a la surface du modele sont photographiées par les deux appareils
photographiques situés au-dessus.

Pour un point de mesure donné (un pixel), ’amplitude du signal (intensité) répond a
I’équation d’une sinusoide de la forme :

I=1, .(1 + C(X’y).cosqo(xy},)) Eq.IIlL. 2

ou Iy est une intensité de référence, Cy) un facteur de contraste dépendant de la réflectance
du point considéré et de la fonction de transfert de la caméra (voir notamment Annexe C
dans Lancien, 2007) et g(y) la phase au point (x,y). Cette derniere est proportionnelle a la
distance entre la surface du mode¢le et I’interféromeétre (faisceau en gras sur la figure.111.32).

Iy, Cixy) €t @y €tant toutes trois inconnues, il est impossible de résoudre 1’équation de
xy) €t QPixy) P q

phase @xy) a partir d’une seule prise de vue (une prise de vue est une image

d’amplitude).

Pour cela, on génére un déphasage a connu et 1’on observe comment I’intensité varie
pour chacun des pixels. Les appareils photographiques sont synchronisés a ce déphasage
et réalisent des prises de vues avec des déphasages réguliers afin de couvrir une longueur
d’onde compléte (0 < a < 2m). Chacune de ces photographies fournit autant d’équations
supplémentaires permettant de contraindre la valeur de la phase pour chaque pixel
photographié.

Remarque : Visuellement, ce déphasage imposé fait « balayer » les franges a la surface du

mode¢le (fig.I11.36).

Si I’on écrit la variation d’intensité d’un pixel donné pour une succession d’images prises
avec des déphasages croissants, on obtient pour chacune des images k une expression de
la forme :

Image k Ik = IO.[l + C(x,y).(COS(p(x’y) + Otk)] Eq.IIlL 3

avece

k.2m

et k=0,..,.N

avec Q; =

ou oy, représentent les déphasages imposés pour chacune des photographies.

Ce systéme d’équations fournit un ensemble de points de mesures qui peut E&tre
représenté sous forme graphique (fig.I11.33). On prend ici I’exemple de deux pixels ayant
des teintes contrastées : I’un est « sombre » (par exemple, une particule de graphite ; voir
au chapitre suivant sur les matériaux) et I’autre « clair » (un grain de silice par exemple).
Cette différence de teinte se marque essentiellement par 1’amplitude de la sinusoide qui
oscille autour d’une intensité¢ de référence I, différente. Dans la pratique, il faut un
minimum de 5 photographies pour reconstituer cette courbe. Plus le nombre de
photographies prises avec des a différents est important, plus la définition de la courbe
est précise et plus le calcul de la phase est fiable.
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Amplitude (intensité)
du pixel

255

I(xl,yl) Pixel 1 "clair"

(x2y2)

II -1 Q
Pixel 2 "sombre"
I A
0-2

o o o o, )
0 211

Déphasage imposé (c,)

FigIIl. 33 : Variations de 'amplitude (intensité) d’un pixel au cours du déphase imposé (une longueur d’onde
compléte). Les prises de vues sélectionnées correspondent a des valeurs connues de déphasage a (a,, a; a,et as).

Grace a une série de combinaisons linéaires liant les équations d’intensité, il est possible
de calculer la phase ¢ pour chacun des pixels (Hariharan et al., 1987). Par exemple, si
I’on prend 5 photographies, on peut montrer qu’en effectuant les opérations suivantes sur
les équations d’intensité [A; =213 — Is — I, et A, =2 (I» - 14)] on obtient une expression de
la phase semblable a :

6 =arctan A, cos(a, —1) - A,(cosa, —cosa,)
() =

, , Eq.III. 4
A cosa, - A,(sina, —sina,)

avec o, 03, 04, et as connus (car imposés) et représentant les déphasages de chacune des
photographies sélectionnées. A; et A, sont déterminés pixel par pixel en effectuant les
opérations sur les intensités.

Le calcul de la phase pour chacun des pixels permet de construire un interférogramme de
phase @y). I est composé de franges juxtaposées codant les valeurs de phase entre de 0
et 21T (fig.111.34).

Cet interférogramme représente la topographie du modele sous forme de petits segments
indépendants de dénivelé total égal a 2m. Afin de reconstituer la topographie sous forme
d’une enveloppe continue, il est nécessaire d’utiliser un « dérouleur de franges ». Son
role est simplement de mettre « bout-a-bout » chacun des segments de phase (fig.111.34).

Pour cela, nous utilisons le dérouleur de franges SNAPHU (Chen & Zebker, 2002).
Partant d’un premier point qui sert de référence, il calcule le déphasage entre deux points
voisins et renseigne la topographie relative de chaque pixel de I’interférogramme en
suivant un parcours arborescent. SNAPHU est le dérouleur de franges que nous avons
choisi car il présente ’avantage d’étre peu sensible aux « trous de mesures » (des
surplombs par exemples) et aux bruits qui perturbent le protocole de déroulement.

Enfin, le MNT obtenu par SNAPHU (en radian) est converti en données millimétriques
grace a un facteur d’échelle déterminé a partir de quelques points de contrdle mesurés sur
le modgele.

Cette technique permet d’obtenir des modeéles numériques de terrain (MNT) avec une
densité spatiale de point de 0.5 mm et une résolution verticale de 1 mm. La densité de
mesure est déterminée par le rapport entre la surface du modéle photographié¢ et la
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résolution des appareils photographiques numériques. La résolution verticale dépend
quant a elle de la sensibilit¢ des capteurs CCD des appareils photographiques qui
définissent la précision de la courbe de la fig.II1.33. La qualité des mesures dépend donc
de plusieurs facteurs dépendant de I’appareil photographique (nombre de photographies,
sensibilité¢ des capteurs CCD, fonction de transfert), du laser (puissance, contraste des
franges, stabilité de I’intensité) et du matériau (réflectance de la surface).

(radians) TOpOgraphie
Px

SNAPHU

211 7 T ey o i
0 Pl ol Tl Vel P

>
4 X
Phase non déroulée Phaia s oulse

Interférogramme de phase
non déroulée

FigIII. 34 : Déroulement des franges par SNAPHU : exemple d’une portion de modéle ayant une topographie
lisse et inclinée. L interférogramme est composé de franges juxtaposées codant les valeurs de phase 0 a 211 en noir
et blanc. Le dérouleur de phase SNAPHU met « bout-a-bout » chacun des segments d’évolution de la phase.

Remarque : « Correction de surface plane » :

Les légers défauts de la projection (distorsion de I’optique) et sa géométrie (obliquité du
miroir) induisent une variation de I’interfrange et une déformation des franges (elles ne sont pas
parfaitement paralléles entre elles). De fait, le MNT d’une surface horizontale ne correspond pas
a un plan mais au contraire a une surface courbe légérement ondulée (fig.I11.35.A). Les MNT des
modeles étant systématiquement inscrits sur une telle surface (fig.I11.35.B), une « correction de
surface plane » est effectuée afin de la retrancher. Pour cela, un MNT issu d’une surface
horizontale est réalisé au début de chaque expérience puis soustrait a chacun des MNT réalisés
par la suite. Ce traitement permet d’obtenir un MNT corrigé en X, Y et Z fidele a la topographie
des expériences (fig.I11.35.C).

e

MNT surface plane MNT brut MNT corrigé
(C=B-A)

Fig.III. 35 : Correction de surface plane des MNT expérimentaux. A) En début d’expérience, un MNT d’'une
surface horizontale est réalisé. Cette surface est soustraite systématiquement aux MNT expérimentaux (B) afin
d’obtenir un MNT corrigé valide (C).
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FigIIl. 36 : Interférométrie laser: Principe de fonctionnement. L’interféromeétre laser projette par
lintermédiaire d’un miroir oblique des franges d’interférence sur le modeéle. Un systéme opto-mécanique permet
d’effectuer une série de 5 déphasages connus du laser et, via un systeme de synchronisation, de photographier pour
chaque déphasage la surface du modéle. En analysant les valeurs d’amplitude des 5 photographies numériques, il
est possible de calculer les valeurs de phases et de construire un interférogramme de phase (Hariharan et al.,
1987). Un dérouleur de franges (SNAPHU) permet ensuite de passer a l'interférogramme déroulé puis au MNT.
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(2) Protocole de mesure

La réalisation des MNT durant nos expériences nécessite I’arrét du systéme de brumisation

et ’arrét de la convergence. L’eau en surface du modéle génére des pics de réflexion lasers qui
se matérialisent par des sauts brutaux d’intensité sur les photographies. Cela perturbe le calcul de
la phase et donc le calcul des MNT. La suspension temporaire de la brumisation permet de
ventiler 1égeérement la surface du modele et d’assécher sensiblement la couche superficielle. Tout
comme dans la procédure des expériences de Géosciences Rennes (Bonnet et Crave, 2006), un
arrét aussi court ne perturbe pas la reprise des expériences. Tout au plus, 1’expérience nécessite
quelques minutes pour « re-saturer » sa surface apres la reprise de la brumisation. Le temps de
réalisation des MNT est de I’ordre de 15 a 20 minutes (15 min pour la désaturation + 5 min pour
la réalisation des photographies).

(3) Avantages et Inconvénients de la méthode

Avantages :

Chaque point du MNT (pixel) est mesuré indépendamment de ses voisins (1 mesure = 1
pixel) contrairement a la photogrammétrie.

Les mesures sont rapides: il suffit d’enregistrer 5 photographies numériques pour
calculer un MNT. Cela prend une dizaine de secondes pour un modéle analogique sec et
15 a 20 minutes pour un modele dont la surface est saturée en eau (ce qui est notre cas).

Le temps de numérisation est indépendant de la taille du modéle. En adaptant un objectif
sur le trajet optique du laser, il est possible de projeter les franges sur des surfaces allant
de la taille d’une feuille A4 jusqu’a 3-4 m”. Le temps de numérisation est identique dans
tous les cas et uniquement fonction de la vitesse de déphasage du laser (qui peut étre
modifiée si nécessaire).

Les différentes parties du dispositif (table de déformation, systétme de brumisation,
interférométre laser, appareils photographiques) sont indépendantes et restent immobiles
durant I’expérience. Il n’y a donc pas besoin de déplacer le modele pour le numériser
(Crave et al., 2000 ; Lague et al., 2003 ; Bonnet & Crave, 2003) ou d’amener le systéme
de numérisation au dessus du mod¢le (Babault et al., 2005 ; Turowsky et al., 2006).

Limites / Inconvénients:

Le systéme ne peut pas mesurer les surfaces topographiques supérieures a 65° dont les
pentes sont opposées a la direction de projection des franges. Ces zones se traduisent par
des zones non renseignées ou fortement bruitées dans le MNT. Leur petite taille permet
de corriger ces artefacts par interpolation.

Le systeme est sensible aux impuretés (poussiéres), vibrations et sauts de température
ambiante qui peuvent induire des réseaux de franges parasites, des variations sporadiques
de I’intensité du laser (Iy) et donc des artéfacts sur le MNT.
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¢) Données cinématiques (Corrélation d’images)

Les données cinématiques acquises durant chacune des expériences concernent uniquement
les déformations de surface. Il s’agit aussi bien du champ de déplacement horizontal que du
champ de déplacement vertical. Le premier est obtenu par corrélation des photographies
numériques acquises régulierement durant 1’expérience. Le second résulte de la combinaison des
données cinématiques horizontales et des données topographiques (MNT décrits précédemment).

(1) Champs de déplacements horizontaux

Les champs de déplacements horizontaux en surface des modeles sont analysés grace a une
technique de « corrélation sub-pixel » utilisée a Montpellier depuis 5 ans. Dans nos modéles,
ces mesures permettent de quantifier I’activité des différentes failles et chevauchements se
formant et évoluant au cours des expériences. Elles sont réalisables sur toutes les photographies
enregistrées (il n’est pas nécessaire d’arréter la brumisation pour effectuer les mesures). La
précision est d’environ 0.1 pixel, soit 0.05 mm en moyenne.

(a) Principe de fonctionnement

Les techniques de corrélation d’image sont trés répandues en ingénierie mécanique,
acéronautique, télédétection, etc. (Horn & Schunk, 1980 & 1981). Celle que nous avons employée
fonctionne sur le principe décrit par van Puymbroeck et al. (2000). Elle a été congue au
Laboratoire de Détection et de Géophysique du CEA afin d’analyser, a partir de couples
d’images satellites SPOT, les mouvements horizontaux cosismiques associés aux grands séismes
continentaux (Séisme de Landers: van Puymbroeck et al., 2000 ; Séisme d’Izmit : Michel &
Avouac, 2002 ; Séisme de Chi-Chi : Dominguez et al., 2003). Elle a été récemment appliquée
dans des expériences de modélisation analogique (Dominguez et al., 2001 ; Graveleau, 2004 ;
Shlagenhauf , 2005 ; Shlagenhauf et al., soumis ; Bernard et al., 2007).

L’ hypothése fondamentale du flux optique considére que les champs de vitesse au sein des
images analysées sont cohérents de proche en proche et sans saut brutal (Heitz et al., 2005 &
2007). A I’échelle de I’image entiere, cette hypothése est valide pour les écoulements fluides
mais n’est pas vérifiée pour I’analyse de la déformation tectonique car celle-ci est discontinue au
niveau des failles actives. De plus, les méthodes de flux optique sont sensibles aux différences
radiométriques (variation d’amplitude) entre deux pixels corrélables.

La méthode de van Puymbroeck et al. (2000) se distingue tout d’abord des méthodes
traditionnelles de flux optique par sa faible sensibilité aux variations radiométriques. Dans nos
expériences, ces variations radiométriques peuvent étre dues a des modifications de 1’éclairage
induites par la brumisation des micro-gouttelettes. D’autre part, cette méthode discrétise 1’image
en fenétres glissantes au sein desquelles on suppose le champ de déplacement uniforme
(application locale de I’hypothése du flux optique). Pour chacune de ces fenétres (imagettes F)
on considére donc que sa position dans la photographie finale B (a I’instant 1;) est une translation
simple de la méme imagette dans I’image A (a I’instant ip). Ce qui peut s’exprimer sous la forme
(Michel, 2001 ; Bernard et al., 2007) :

B(F), = A(F +1(F)), Eq.IIL 5

soit, pour un développement B(F), = A(F), +VA, i EqIIL 6
limité au premier ordre : i io o L
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avec VA, le gradient de I'image A et t = (Ax, Ay) le vecteur translation. Connaitre le champ de

déplacement de chacune des imagettes revient donc a retrouver les coordonnées Ax et Ay du
vecteur translation.

Pour résoudre cette équation une premicere méthode consiste a déterminer directement le
gradient de I’image VA, . La méthode la plus robuste est la technique de Rider qui repose sur

I’utilisation du théoréme de Neville (Press et al.,, 1992 ; Michel, 2001). Une autre technique,
celle qui a été employée ici, consiste a déterminer les coordonnées du vecteur translation grace a
une analyse de Fourier [méthode du « corrélateur dédié¢ » ou « Matching images modulation » ;
van Puymbroeck et al. (2000)]. Le principe de la méthode est le suivant :

Soit « a» une imagette de la photographie initiale A et « b» son équivalent dans la
photographie B. Tout comme pour I’expression Eq.II1.4, on peut écrire :

a(x,y) = b(x+Ax,y+Ay) EqIII 7
Sa transformée de Fourier (TF) s’écrit :
=2im(ux+vy
TF(a(x,)’)) = a(u,v) = ff a(x,y)'e ( ))dXdy EqIII 8
a(u’v) — eZin(qu+vA}').ﬁ(lw) EqHI 9
avec P, la TF de I’'imagette b.
En post-multipliant par le conjugué de 3 (i.e. f*), on obtient :
a(u,v)‘[)’(*u,v) = eZi”(”AX*'VAy)_/:)’(M,V) 'ﬁ(*u,v) EqIII 10
Soit a, B S CArevAy
(u,v) M (u,y) 2im(uAx+vAy)
wy) = 5 ar € Eq.IIL 11
/J)(u,v) 'ﬁ(u,v)
F(uv) étant de la forme :
iZme(u.v) —i2mp/;(“ ) ‘
- Ia(u-v) < 5 Iﬁ(»«w)'e - I“wv)'lﬁw-w ’2”(%w‘¢ﬂ<m) Eq.III. 12
F'(’“’) - /32 - ﬁz € q
_ [2H'Alp(u,v)
F=1..€ Eq.IIL 13

avec L, Iy et I des amplitudes ; Ag le déphasage entre les spectres de phase des TF de « a » et
«b» tel que : Ag,v) = UAX+VAY
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(b) Procédure

La procédure de génération des champs de déplacement est la suivante [fig.II.37 ; van

Puymbroeck et al., (2000)] :

* Deux images réalisées avant et aprés un incrément de déformation sont sélectionnées
(méme angle de prise de vue). Elles peuvent étre orthorectifiées si nécessaire. Durant ce
travail, cette opération n’a pas été effectuée car les appareils photographiques sont
équipés d’objectifs asphériques afin de limiter les distorsions des images. L’effet
stéréoscopique lié aux reliefs est quant a lui assez limité en raison du faible ratio entre les
différences d’altitude des reliefs et la distance modéle/appareil photographique.

* Les images sont divisées en petites fenétres d’analyse de N x N pixels (les imagettes).
Dans nos modéles, N = 64 ou 128 pixels en fonction de I’amplitude des déplacements a
mesurer entre les deux photographies.

* Grace a une Transformée de Fourier rapide, chacune de ces imagettes est décomposée
dans I’espace des fréquences en un spectre d’amplitude (Périodogrammes Iy et Igw,y))
et spectres de phase (¢ u,v)a €t @ uv)B)

* La différence de phase entre ces spectres de phase est calculée (A (uy)).

2 Photographies
(avant & apres déformation)

(modifié et adapté
d'aprés van Puymbroeck
et al., 2000 et Michel, 2001)

Fenétres d'analyse

Tranformée
de Fourier
rapide

Imagette "a%
| [inagette "

Périodogrammes
A wy) etB {uv)
(spectres d'amplitude
des TF des imagettes)

Différence de phase
Ag

(différence entre les
spectres de phase des TF
des imagettes)

Modeélisation du
plan de phase

Meilleur
plan de phase

Résidu

FigIII. 37 : Principe de la procédure de corrélation spectrale sub-pixel. A) Les deux images complétes encadrant
l’événement de déformation sont ré-échantillonnées en petites imagettes. Chacune de ses imagettes est décomposée
grdce a une Transformée de Fourier rapide en un spectre d’amplitude et un spectre de phase. Le déphasage entre
les deux spectres de phase définit un plan (une rampe de phase) que ['on essaie de modéliser. La meilleure
modélisation (celle qui posséde le résidu le plus faible avec les données) indique I’équation de la rampe de phase et
les coordonnées du vecteur translation.

* Dans I’espace des valeurs Ax et Ay, plusieurs rampes de phase sont modélisées. La
meilleure corrélation entre le modéle et les données est retenue (résidu minimum). Ses
coordonnées définissent directement les coordonnées du vecteur translation recherché.
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Remarque : La Transformée de Fourier inverse n’est pas calculée pour déterminer
I’équation de ce plan (dirac dans I’espace des coordonnées Ax et Ay) car le calcul est
instable numériquement (en raison du bruit sur le spectre de déphasage ; fig.I11.37).

* La fenétre d’analyse se déplace et définit une autre imagette adjacente a la précédente. La
valeur de translation de la fenétre d’analyse (n pixels en X et Y) peut étre inférieure aux

) . . . o N
dimensions de I’imagette (n < N : les imagettes se chevauchent). Généralement, n = 5

* Auterme du balayage des fenétres d’analyse, trois fichiers sont générés (fig.I11.38) :

o Le premier mesure des déplacements en colonne. On nomme souvent cette
composante Est-Ouest ou « U ».

o Le second mesure des déplacements en ligne. On nomme cette composante Nord-
Sud ou « V ».

o Le troisiéme estime la qualité de la mesure. Il s’agit d’une mesure statistique du
rapport Signal/Bruit (ou SNR : Signal to Noise Ratio) prenant la valeur 1 lorsque
la mesure est fiable et 0 lorsque la corrélation n’a pas fonctionné.

Remarque : Une faible valeur de corrélation (SNR < 0,2) correspond soit a un
manque de texture de I’image (matériau expérimental faiblement contrasté), soit a de
I’érosion ou de la sédimentation qui provoque une modification de la texture locale.
Cela pourrait a I’avenir étre résolu simplement en adaptant la taille de la fenétre
d’analyse en fonction du SNR (technique multi-résolution).

(¢) Traitement des données

Les données sont traitées sous ENVI (corrélation) puis grace au logiciel GMT de Wessel et
Smith (1991). Les champs de déplacements peuvent étre représentés sous forme de champ
scalaire, champ vectoriel, gradient de champ de déplacement (composante du tenseur des
déformations) et de profils de champ de déplacement (fig.II1.38). De cette fagon, il est possible
de quantifier la cinématique des failles (amplitude du rejet horizontal instantané) et la
distribution de la déformation le long des structures actives.
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Images successives
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"V" ou Nord/Sud
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"U" ou Est/Ouest
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A B’ { e
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A B B
Profils de déplacements horizontaux

C

FigIIl. 38 : Procédure de traitement des données de champs de déplacements horizontaux. La corrélation de
deux images successives permet d’obtenir trois types de mesures. La premiere correspond aux déplacements dans la
direction Est-Ouest; la seconde dans la direction Nord-Sud et la troisieme représente le rapport Signal sur Bruit
(SNR). Nos expériences étant essentiellement en convergence frontale, la composante Est-Ouest du déplacement est
quasiment nulle. Le SNR renseigne sur la fiabilité de la corrélation et peut éventuellement servir de masque pour
sélectionner les mesures pertinentes. Les données de déplacements dans la direction Nord-Sud peuvent quant a elles
ou bien vectorielle. Il est possible de
tracer des profils de champs de déplacement ou d’analyser les gradients de champs de déplacements (composantes

étre représentées sous diverses manieres. D une part sous forme scalaire,

du tenseur de déformation) afin d’identifier les failles et le rejet horizontal accommodé sur chacun d’eux.
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(2) Champ de déplacement vertical

Dans la littérature, le champ de déplacement vertical des modéles analogiques est parfois
obtenu grace a des techniques de PIV en 3 dimensions (fig.I11.29 ; Adam et al., 2005 ; Hampel et
al., 2004) ou bien par soustraction directe de deux modéles numériques ou profils
topographiques successifs (Hoth et al., 2005). Cette seconde méthode n’est applicable que dans
le cas ou il n’y a pas de déformation interne du modeéle (champ de déplacement horizontal nul ou
constant). Dans le cas contraire, elle conduirait a soustraire les altitudes de points topographiques
qui n’ont pas nécessairement suivi la méme histoire cinématique et qui n’ont donc aucun lien.

Dans ce travail, les mouvements verticaux sont calculés en plusieurs points de la surface du
modele grace aux mesures cinématiques horizontales et topographiques (fig.I11.39). Considérons
pour cela deux stades expérimentaux (stade 1 et 2) pour chacun desquels une photographie
numérique et un MNT sont disponibles. Le principe de notre mesure consiste a suivre en X, Y et
Z des points de contrdle topographiques entre I’étape 1 et 2.

Remarque : il s’agit d’une tdche complexe car cette opération n’est réalisable que sur des points
de contrdle qui n’ont subi aucune érosion ni sédimentation. La sédimentation masque en effet
des points de contrdle présents dans le stade 1 tandis que I’érosion les fait totalement disparaitre.

Le principe de la mesure suit la procédure suivante (fig.111.39) :
e Réalisation de la corrélation entre les images 1 et 2 (image 1 utilisée comme référence).

* Extraction des points de mesures de I’image 1 (coordonnées X,,Y;) pour lesquels la
corrélation est fiable (SNR > 0.2).

e Extraction de I’altitude (Z;) des points du MNT initial (MNT 1) ayant les coordonnées
X1LY)).

* Détermination des nouvelles coordonnées (X’1,Y’;) de ces points (X;,Y;) dans I’image 2
grace aux champs de déplacement horizontaux (vecteurs U et V).

* Extraction des altitudes Z;” du MNT final ayant les coordonnées (X’1,Y ;).

* Soustraction des altitudes Z’1-Z; des mémes points suivis depuis 1’étape 1 (X;,Y1) vers
I’étape 2 (X°1,Y"1).

La précision de la mesure des mouvements verticaux dépend de la précision des MNT 1 et
2 et de la résolution avec laquelle les déplacements horizontaux sont mesurés.
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FigIII. 39 : Procédure de calcul des champs de déplacements verticaux. Considérons deux stades pour lesquels
on dispose du MNT et du champ de déplacements horizontaux. Grdce au SNR, on ne sélectionne que les points
(couples X;,Y;) du stade initial que I’on peut retrouver dans le stade final (il s’agit donc de points qui n’ont pas été
érodés ni recouvert de sédiment entre les stades 1 et 2). Grdce aux champs de déplacements, on détermine leurs
nouvelles coordonnées dans le stade final (X’;, Y’;) puis on extrait les altitudes aux stade 1 et 2 en utilisant les MNT
1 et 2. Le différentiel d’altitude peut étre directement interprété en termes de surrection ou de subsidence.
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d) Coupes au stade final

Au terme de I’expérience, il est possible de réaliser des coupes sériées du modele afin
d’analyser sa structure interne (géométrie des failles, profondeur des niveaux de décollement) et
la stratigraphie des dépdts syntectoniques (fig.I11.40). D’un point de vue tectonique, les modéles
montrent généralement une structure typique de prisme d’accrétion avec une succession de
chevauchements a vergence vers I’avant-pays et venant s’enraciner sur un niveau de décollement
basal. Quelques irrégularités du pendage des chevauchements forment des structures en plats et
rampes. Grace a la diversité de granulométrie, de composition et de forme des particules
composant le matériau (voir chapitre suivant), I’analyse des dépdts syntectoniques peut apporter
des informations de divers ordres. Tout d’abord, la mesure de leur aire en coupe et
I’extrapolation latérale permet d’estimer des volumes sédimentaires finaux au sein des différents
bassins (bassins intra-chaines, bassins d’avant-pays). D’autre part, la ségrégation des particules
durant le transport (li¢e aux différences de distances de transport selon les caractéristiques des
particules) génére une stratification fine qui constitue un excellent marqueur de la déformation et
de I’évolution des dépots. En particulier, les fines lamines mettent en évidence 1’évolution des
taux de sédimentation qui pourraient €tre corrélées aux étapes de construction et d’érosion du
prisme orogénique. D’autre part, la géométrie des lamines (en particulier les structures en cut-
off) soulignent la géométrie des chevauchements et plis actifs d’avant-pays ainsi que 1’évolution
stratigraphique des bassins sédimentaires (progradation, discordance, etc.). Enfin, les variations
de teinte des dépots liées a la différence de nature des grains sont susceptibles de renseigner sur
I’évolution des faciés de dépdts (faciés proximaux, faciés distaux) en relation avec 1’évolution
des reliefs amont (réactivation de chevauchement hors séquence, avancée du front de
déformation, etc.). Tout comme Rohais (2007) I’a constaté durant ses travaux de thése, la
sédimentation en pied de relief enregistre par sa géométrie et sa stratonomie, la dynamique
tectonique et climatique (précipitation) des reliefs amont. L’étude de la sédimentation de
piémont au sein de ce dispositif s’annonce donc trés prometteuse.

FigIIl. 40 : Exemple de coupe longitudinale réalisée au stade final. On peut y observer la structure interne du
prisme orogénique (chevauchements imbriqués, plis) et la géométrie des dépots syntectoniques.
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C. Conclusion

Au cours de ce travail de these, j’ai développé un dispositif expérimental dont 1’objectif est
de modéliser simultanément les processus de déformation crustale et les processus de surface. Il
s’inspire des deux principales catégories de dispositifs décrits dans la littérature et destinés a
étudier la dynamique des reliefs. Les premiers, les dispositifs de type « boite a sable » (« sand-
box ») mettent I’accent sur les processus de déformation tectonique et notamment sur la
formation et 1’évolution des prismes d’accrétion (formation et évolution des failles, propagation
de la déformation, etc.). Les seconds, les dispositifs de type « boite a érosion » (« érosion box »)
s’intéressent plutot a 1’évolution morphologique des paysages et mettent 1’accent sur les
processus d’érosion-transport (érosion par les processus de versant ou chenalisés, sédimentation,
etc.).

Le dispositif développé durant cette thése est inédit car il regroupe pour la premiére fois les
deux types de modéles. A une déformation de type « prisme d’accrétion» induite par
I’enroulement d’un film basal s’ajoute des processus de surface générés par 1’aspersion de
microgouttelettes d’eau.

En outre, il était essentiel d’équiper ce dispositif d’un systeme de mesure permettant de
quantifier 1’évolution de la déformation des modeles. Il a pour cela été équipé d’un systéme de
mesure optique permettant de mesurer la topographie des modeles (par interférométrie laser) et
la cinématique des failles actives (par corrélation d’images).

La mise en ceuvre de ce dispositif a également nécessité la mise au point en paralléle d’un
matériau expérimental spécifique adapté aux conditions aux limites développées. Le
développement de ce matériau, qui doit étre capable de se déformer et de s’éroder
simultanément, fait 1’objet du chapitre suivant.
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Boite expérimentale Matériau Pluviométrie Mesures topographiques Autres mesures
Dimensions Pente Taux de .surrectlon Type Densité Taille des Taux de P
. . Lo (cm/hr) ; chute du I Dsg PR , Précision
Question Scientifique LxIxp initiale % . artificiel apparente gouttes precipitation Méthode
° niveau de base (mm) 3 (mm)
(cm) ©) (cm) naturel (g/cm?) (mm) (mm/h)
Flint, 1973 Réseau de drainage | 22 ’i:s X | (15-200) Sable, silt® g,gfé 277 <0,5 277 Grille de référence >1
'
Sable (72%)
Schumm & . 1500 x 900 0,75 N o _
Parker, 1973 Formation de terrasse X 170 (0.5°) 10 silt (2_8 %), 13-70
argiles
Phillips et 2 . 200 x 300 | 0,01-0,16 sable fin&moyen 299 62,5 +/- 60 b ) .
Schumm, 1987 Réseau de drainage X 20 (0,6-9°) 1,9 silt, argile 0,2 2?7 <1 % <1 Profil topographique
Schumm et al., Dynamique des 900 x 1500 _ . 299
1987 bassins et du drainage X 200 Sable 0,3 1,52 -3,7 Mesure directe ??7? >1
Wittmann et al., Propriété fractale du Régulée par 290 - 3200 .
1991 réseau de drainage D LY 0 bouchon central Sable 0,18 e <1 ml/min Photographie
Czirok et al., Propriété fractale de la
1993 topographie 18 x 60 x 4 7?7 Sable, Sol 0,15 7?7 <1 7?7 Photo en coupe 0,5
. 2-5-8 0,6 -4,2 _ Mesure régle
Koss et al., Morphologies des | 1500 x 920 | ("5 | (oscillation du Sable silteux, < 277 277 277 (profils long & z:1,7
1994 systemes cotiers x 180 N argiles 0,05
4,6 °) niveau de base) transv.)
Schumm & Rea, Flux de matiére vs 1520 x 910 299 30,25, ??? Schumm et Mesure du flux de sédiment
1995 niveau de base x ??? Y 95 en 6 fois al., 1987 érodé
Gabbard et al. . 500 x 120 0,05-0,1 - - < Taux d'infiltration & d'érosion ;
! , { q ??? ??? - L 4
1998 Erosion des sols x 30 (3-6°) Limon argileux 0,05° 50 Concentration en sédiment
Bryan et al., . . 710 x 240 ° . 299 _ Parameétres hydrauliques ;
1998 Réseau de drainage % 20 8,7 (5°) Sable et argile 0,25 1,3 2?7 50 - 60 Humidité de surface
Hancock & L 5 1-7,5 _ e i
Willgoose, 2001 |  validation modele | 150 x 150 | 57 10 Cendre de bois | 0,016 277 0,134 48 - 120 | Photo-grammétrie Z3©
ab numeérique x 50 4,3°) numeérique X,Y : 10
Topographie
Hasbargen & stationnaire ; @ 100 x 59 _ . o Mesure du flux sédimentaire de
Paola, 2000 el ERien mastle 100 2?7 1 Silt, kaolinite 0,045 1,8 <0,2 23,4£12% Photo sortie
numérique
Brunton & . 710 x 240 ° R - b 52 -62 N S b Vitesse d'écoulement ; Charge
Bryan, 2000 Erosion des sols % 20 8,7 (5°) Limon silteux | 0,0275 1,3 >1 (max 85) Regle millimétrique <1 sédimentaire
Crave et al., Dynamique de la 18 x 27 x 3 Poudre de 299 0,002 - _ 2y R Z2:0,1
2000 topographie ou 4 0 Silice il °7 0,005 6.0-60 (WLesegiclc e uaEEl ISV I
Lague, 2002 ; Réponse de la nulle ou _ :
Lague et al., topographie a une 20 5 S0 5% pré- 0,5-5 Loess 0,02 2,7 D003 100 + 15 Laser télémétrique Z 0,’04
. X 10 . . 0,009 XY:1
2003 surrection tectonique érodée
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Boite expérimentale Matériau Pluviométrie Mesures topographiques Autres mesures
Dimensions Pente ;F:nlf]?h(;l_;e _Slé;'fglgz Type D Densité Taille des Taux de Précisions
Question Scientifique LxlIxp initiale % ; ! artificiel s0 apparente gouttes précipitations Méthodes
° niveau de base (mm) 3 (mm)
(cm) (®) (cm) naturel (g/cm?) (mm) (mm/h)
Réponse de la
topographie a un i
Bonnet et 20 x 14 x Poudre de 0,01 - PR Z:0,04
- ' ?27? - '
Crave, 2003 tztﬁ:rﬂzr::r;tu 18 0 0,5-5 Silice 0,02 ??77? 0,005 50 - 350 Laser télemétrique XY : 0,5
climatique
Bassin de drainage : 3-10 . i
Pelletier, 2003 effet des conditions 15())(0;&320 1,7- Saal;Iei,I:;It, <0,2° ?2?? < 1b 27?7 +10% Photo-grammétrie XZY" 15
initiales 5,7°) 9 A
Développement des 20 X . P
G°m§goe3t al., rigoles : effet de la 40?()‘”200 (11,3°) 5 silt <2 | 1,315 277 45 & 60 Scanner laser X\'(Z_ '105'5 Flux e“’g?ééo\ﬂlt:ﬁf:n‘t“"ye""e
rugosité sur le réseau o (2,9°) s
Réponse de la 90 x 90 x Sable et 7:057
Ouchi, 2004 topographie a une 13 nulle ? 0,16 Kaolinite ??7? ??7? ??7? 38 Comparateur X ‘Y ! 1(')
surrection (10:1) v
Développement des 1000 x 300 ° X 5
Raff et al., 2004 |  réseaux de rigoles x 772 185'88((592) Sable silteux | 0,15 277 277 65 Mefggﬁ:g"ggfs ZY‘_ 03'30
(Bassin versant) (projeté) ! P 9 :
Niemann & Similitude géométrique Poudre de (s —
Hasbargen, des modéles ? 9918(087 X ob 0,2-1 Silice + 0,045 ??? <0,1 14 - 60 hosttc;erf: hie XZY‘ _7022
2005 expérimentaux Kaolinite (1%) p grap v
. Erosion des sols : effet R - - i
Rieke-Zapp & de la courbure de la 400 x 400 |\ iaple limon silteux, <8 ?2?2? < 1P 60 Stéréo- Z: _1’2
Nearing, 2005 pente x 80 loess photographie X,Y:3
Rieke-Zapp et Erosion des sols : 418 x 221 31 Sable, silt, <8 299 <1® 299 Scanner laser Z: 1,2
al., 2001 mesure de la rugosité x 130 (17,2°) argiles Y Y Photo-grammeétrie X,Y:3
o . Caméra stéréo- i
Babault et al., Sedlmentathn et 60 x 40 x 0 0,5-2 Pouq{‘e de 0,01 277 <0,2 120 £5 grammétrique Z: < 0,1
2005 topographie 50 Silice X,Y:0,5
(ATOS)
Turowsky et al Relation géomeétrie 60 x 40 x Poudre de Caméra stéréo- Z:0,02
205,6 " | d'une riviere, charge et 50 0 0,1-2,5 Silice 0,01 ?7?? < 0,01 45 - 140 grammétrique X Y X 6 5
taux de surrection e

(ATOS)

Tableau 1.1 : Synthése des dispositifs « Boite a érosion » (modifié et complétée a partir de Lague et al., 2003). En grisé : données de Lague et al., 2003.
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La modélisation expérimentale des interactions tectonique, érosion et sédimentation au
niveau des piémonts de chaine de montagnes nécessite de coupler une déformation de type
« prisme d’accrétion » et des processus de surface intégrant des mouvements de versants et des
processus chenalisés. Le matériau utilisé dans le dispositif présenté au chapitre précédent doit
donc répondre aux deux exigences. Dit simplement, il doit a la fois se déformer en créant du
plissement et des failles et s’éroder en générant une morphologie équivalente a celle des reliefs
naturels, ¢’est-a-dire constituée de vallées, versants, rivieres, cones alluviaux, etc.

Pour commencer, j’ai choisi d’effectuer une synthése bibliographique rappelant ce que 1’on
sait du comportement a la déformation (la « rhéologie ») de la croiite continentale. Pour cela, je
rappelle brievement les propriétés rhéologiques majeures des deux principales couches de la
crolite (crolte supérieure et crolte inférieure). Bien que I’échelle de mon étude se situe
essentiellement dans la crotite supérieure, je mentionne également la crolte inférieure car les
conditions aux limites imposées par la géométrie du dispositif impose la prise en considération
d’une rhéologie de type « crolite moyenne » dont les propriétés se situent a la transition des deux
couches mentionnées ci-dessus. Ensuite, je rappelle les régles fondamentales de la modélisation
analogique qui reposent sur la théorie de la similitude (ou théorie du changement d’échelle).
Cette théorie fournit un cadre conceptuel et physique permettant de juger de la représentativité
d’un modéle vis-a-vis de I’objet qu’il représente. Enfin, je termine cette synthése bibliographique
en décrivant les principaux matériaux employés en modélisation expérimentale des processus de
déformation crustale et morphologiques. Cet apercu montre que I’essentiel des matériaux des
modeles sont composés de grains (les « matériaux granulaires »).

Dans une seconde partie, je m’intéresse aux propriétés physiques importantes qui ont
présidé au choix et a la détermination de la composition du matériau sélectionné. Il s’agit de
critéres concernant aussi bien sa déformation que son érosion, transport et sédimentation. Pour
cela, un rappel des différentes échelles d’analyse des matériaux granulaires est réalisé (échelle
macro, méso et microscopique). Quelques critéres expérimentaux imposés par le dispositif
expérimental sont également mentionnés.

Enfin, je termine en présentant les différents matériaux granulaires qui ont été testés durant
cette thése et qui ont permis de contraindre une composition satisfaisant nos critéres physiques et
expérimentaux. En particulier, la description du matériau sélectionné fait I’objet d’un article dont
I’objectif est de démontrer 1’adéquation de la composition choisie avec les exigences de
déformation (formation de faille) et d’érosion-transport (processus de versants, processus
chenalisés) imposées par 1’étude de la morphologie des piémonts.
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IV. MATERIAUX EXPERIMENTAUX

A. Synthése bibliographique
1. Rhéologie de la croiite continentale

A D’échelle de la croiite continentale, 1’évolution rhéologique des roches présente deux
grands types de comportement mécanique qui dépendent de la profondeur (Carter & Tsenn, 1987
; Davy & Cobbold, 1991). Dans la partie supérieure de la crotite, la déformation a 1I’échelle des
temps géologiques est ¢lasto-plastique (cassante) et marquée par la présence de failles. Dans la
crotte inférieure, la déformation est visco-plastique (ductile) et marquée par un fluage des
roches. Cette transition du fragile au comportement ductile dépend de la nature de la roche, du
flux de chaleur et des taux de déformation appliqués. Si I’on considére une crotite standard de
nature granitoidique, un flux de chaleur proche de 30°C/km, et une vitesse de déformation de
’ordre de 107"° s, la transition entre ces deux régimes s’opére vers 10-15 km de profondeur
(soit pour une isotherme d’environ 350-400°).

Dans les modélisations analogiques réalisées a 1’échelle crustale, il est donc nécessaire de
tenir compte de cette caractéristique par I’emploi de matériaux différents. Dans la suite, je vais
d’une part décrire la modélisation de la crolite supérieure puis celle de la crolite inférieure. La
rhéologie cassante sera plus détaillée que la seconde car elle concerne davantage la
problématique de ce travail.

a) Crolite supérieure

Les roches de la crolite continentale supérieure subissent des pressions et températures
maximales assez modérées : respectivement 200-400 MPa et 300-400°C (Burg & Ford, 1997).
Dans ces conditions, la déformation des roches est localisée et discontinue (fracturation). Ce
comportement, appelée rupture fragile, est communément décrit par le critére de Mohr-
Coulomb (Eq.IV.1) qui relie les propriétés frictionnelles des roches au régime de contrainte
(Byerlee, 1978 ; Paterson, 1978) :

7, =C+uo, Eq.IV. 1

avec C [M.T2.L™] la cohésion, u le coefficient de friction interne (u = tan ¢ o ¢ est I’angle de
friction interne), T, et o, [M.T=.L™'] les contraintes cisaillantes et normales.

Dans un diagramme reliant contrainte et déformation (fig.IV.1.A), ce comportement est
typiquement décrit par une déformation initiale réversible (régime élastique) précédant la rupture
fragile (régime plastique). La rupture a lieu lorsque les forces appliquées au systéme dépassent la
résistance frictionnelle du matériau controlé par la friction interne et la cohésion. Selon ce
modele théorique, la résistance frictionnelle a la rupture se stabilise aussitot la rupture nucléée.

Cependant, des mesures expérimentales réalisées sur des échantillons de roches naturelles
indiquent que celles-ci suivent des diagrammes contrainte/déformation sensiblement différents
(fig.IV.1.B ; Jaeger & Cook, 1969). On observe en effet qu’une roche « saine » (non fracturée)
présente une résistance frictionnelle « pic » (contrainte « pic» T.) supérieure a la résistance
associé¢e a un glissement continu sur le plan de rupture ou a une réactivation de la structure
(contrainte « stable » T,). Durant la phase précédant la rupture, le matériau se compacte et
s’indure (« strain hardening ») alors que durant la phase postérieure a la rupture, la texture de la
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roche se relache brutalement (dilatance ; Reynold, 1885 ; Casagrande, 1940 ; Mandl et al., 1977)
et entraine une chute de contrainte (« strain softening »).

contrainte | MATERIAU IDEALEMENT COULOMBIEN | | ECHANTILLON DE ROCHE NATURELLE | | MATERIAU GRANULAIRE |
T R T | Maximum taux de décompaction
Initiation rupture J7 Réslstanice Résistance
—. it "pic”
\ c
T V' Déf lastique (irréversibl ) :
L \/ omationpestiquedmivestlel [ 4 % | s Résistance
o //\ Résistance"pic" =Résistance™stable" | | /S | |V T/ stable”
T'S S/ s
\,D'-? _____ Résistance
s %4977 "stable” |
S/
&/ 8
& ez |
A | Début
Q / | décompaction
(d'aprés Jaeger & Cook, 1969) [
Déformation Y Y T
........... Variation de I'épaisseur de 'échantillon
..................... "Strain softening" (fonction de |'évolution de la déformation)
Ratio contrainte / ——— Déformation élastique
=" déformation stable - -
Strain hardening (modifié d'aprés Lohrmann et al,, 2003)

FigIV. 1: Diagramme contrainte / déformation. A) un matériau idéalement coulombien; B) des roches
naturelles ; C) un matériau granulaire. Noter I’analogie entre les roches naturelles et les matériaux granulaires et
la différence majeure avec le comportement purement coulombien (présence d’un « strain hardening » et
« Softening » avant et apreés la rupture).

Cette différence de comportement, observée ici a 1’échelle d’un échantillon de roche,
s’efface cependant si 1’on étudie la crolite dans son ensemble. A cette échelle, la rhéologie
globale de la crotite supérieure peut en effet étre vue comme une rhéologie coulombienne car le
matériau n’est alors pas parfaitement homogéne mécaniquement. Il possede des fracturations et
des hétérogénéités héritées d’une histoire passée qui le fragilise et le conduise a se déformer
avant que ne soit atteinte la résistance frictionnelle du matériau brut (Ranalli et Murphy, 1987 ;
Schellart, 2000).

Afin de modéliser expérimentalement les roches de la croite supérieure, il est donc
essentiel d’employer des matériaux qui obéissent au critére de rupture de Mohr-Coulomb qui se
caractérise principalement par la formation de zones de cisaillement (des failles).

b) Croiite inférieure

Aux conditions de pression et température de la crotite inférieure (200 - 400 MPa < P <
800 MPa et 300-400°C < T < 800 °C), le mode de déformation cassant est remplacé par une
déformation continue par fluage. Ce comportement, qualifi¢ de ductile, est communément décrit
par une loi de puissance reliant le régime de contrainte aux vitesses de déformation (Kirby,
1985 ; Carter & Tsenn, 1987 ; Weertman, 1978) :

. o"
E=— Eq.IV. 2
n

E.
) 0 T Eq.IV.3
E=A0"e fT d

ot ¢ [T'] est le taux de déformation, o [M.T2L"] la contrainte de cisaillement visqueux, m
[M.T.L] la viscosité, A une constante fonction du matériau, n une autre constante fonction des
propriétés de fluage des matériaux (entre 3 et 5 pour des roches ; Wang et al., 1994), E. [J/N]
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I’énergie d’activation du fluage, R [8,34 J. ®' N'] la constante des gaz parfaits et T [©] la
température.

Au premier ordre, on constate que la résistance de la crolte inférieure dépend
essentiellement de sa composition chimique (minéralogie + fluides), de la température et du taux
de déformation. Afin de modéliser expérimentalement les roches qui la constituent, il est donc
important d’employer des matériaux qui obéissent aux mémes critéres de déformation par
fluage (par exemple, les gommes de silicone ; voir plus loin au sous-chapitre IV.A.3.2).

Remarque : on notera cependant que la déformation dans la crotite inférieure peut également étre
localisée le long de failles dites « ductiles ». Ces failles jouent certainement un réle important
dans la structuration des chaines de montagne. Leur modélisation n’est pas simple et nécessite
des matériaux a comportement plastique localisant (plasticine, argiles, hydrocarbones...).

2. Théorie de la similitude et du changement d’échelle

a) Théorie de la similitude

La théorie du dimensionnement permet d’étudier les processus géologiques a 1’échelle
d’expériences réalisées en laboratoire. Pour cela, les modéles expérimentaux doivent respecter
un certain nombre de régles dites de « similitude » (Hubbert, 1937). Hubbert propose pour cela
trois types de similitudes.

(1) Similitude géométrique

Elle implique que le modéle « réduit » expérimental respecte les rapports d’échelle des
dimensions de 1’objet réel (rapport entre les longueurs, largeurs et épaisseurs). En d’autres
termes, le modele analogique est une homothétie de 1’objet naturel définie par un coefficient de
réduction, ou « coefficient de similitude géométrique » (yL). Ce coefficient est le rapport entre
une longueur caractéristique du modele (Lyodele) €t son équivalent naturel (Lgee) :

L

_ "Modele

=" Eq.IV. 4

Réel

Cette similitude géométrique implique une conservation des angles. En effet, si I’on
considére un angle a quelconque défini dans le modele et la nature par :

L, . L.
A podte = COS(M) et Qg = COS(M) Eq.IV.5
Modéle Réel
alors L, . L, . Lyotere = V1 -Lrge
,yL — 'Modéle - Modeéle = {l 'Model, Ll Réel EqIV 6
Lyl Lrgel Modéle = VL -LRéel
d’ou L.
X ptodcte = COS( b Rm) = Oreer Eq.IV.7
Vi Lreer

En particulier, cela signifie que le pendage des failles, les pentes topographiques (etc.)
doivent étre identiques entre le modéle et la nature.
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(2) Similitude cinématique

La similitude cinématique repose sur une similitude temporelle définie simplement par le
rapport entre le temps dans le mod¢le et celui dans la nature :

— tMode‘le

Ve p

Eq.IV. 8

Réel

En couplant cette définition a celle du coefficient de similitude géométrique, on définit
naturellement les rapports des vitesses yy et accélérations y, entre modele et nature. Ils sont
constants et prennent la forme :

Uspsere — Latosore X trea Vi

Yy = = =L Eq.IV. 9
URe’el Z‘Modéle X LRe’el yt
2
a,, . L, . X1t Rel
,ya - Modeéle — 2Modele — y_é EqIV 10
Arg P Modete X L, Y,

Le rapport des vitesses permet en particulier d’apprécier le dimensionnement des
différentes vitesses géologiques qui vont nous intéresser (vitesse de convergence, vitesse
d’érosion et vitesse de sédimentation).

(3) Similitude dynamique ou mécanique

La similitude dynamique implique que le rapport entre les différentes forces s’appliquant
sur le systéme (forces gravitaires F%, inertielles F', visqueuses F", etc.) soit identique entre le
mode¢le et 1’objet naturel :

F]liodéle Fllilodéle FA;adéle
Vr= e = e = EqIV. 11
Réel Réel Réel

Ces forces sont généralement reliées grace a des équations caractérisant la dynamique du
systéme. Pour cette étude, nous nous intéresserons a 1’équation fondamentale de la dynamique
écrite pour des milieux continus (cas de la crolte supérieure).

b) Application aux déformations tectoniques et rhéologies crustales

Pour faire la transition entre exemple naturel et modele, on a généralement recours a des
nombres sans dimensions qui relient les diverses forces du systéme physique et les variables qui
les caractérisent (masse, longueur, temps, pression, contrainte, etc.). Ces nombres sans
dimensions apparaissent lorsque 1’on écrit sous forme adimensionnelle les équations régissant la
dynamique du systéme. La conservation de ces nombres entre le modele et la nature témoigne de
la représentativité physique du mode¢le.
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Pour notre cas qui concerne la crolte supérieure cassante, si 1’on écrit 1’équation
fondamentale de la dynamique pour les milieux continus (expression de Cauchy) sous forme
adimensionnelle, on obtient I’expression (expression tirée de Barrier, 2002) :

*

U, . U,

1

ot X ;

Uy
81

9P’ &G;’ Po-8-Ly
T ot —— Eq.IV. 12
K K o, atv

J

9y

Po-8-Ly

avec U [L.T™'] les vitesses, P [M.T>.L™'] la pression, o [M.TZ.L"] le tenseur des contraintes, p
[M.L™] la masse volumique, X [L] les coordonnées cartésiennes, g [L.T] I’accélération de la
pesanteur, L [L] la longueur et t [T] le temps. L exposant « * » indique la variable écrite sous
forme adimensionnelle. L’indice « 0» correspond quant a Iui a D'ordre de grandeur
caractéristique de la variable.

Dans cette expression, deux nombres sans dimension apparaissent :

* Le nombre de Froude (U / g.ty ) qui définit le rapport des forces d’inertie sur les forces
gravitaires.

* Le nombre oy / (po.g.Lo) qui définit le rapport des forces de résistance a la déformation
sur les forces gravitaires (ce nombre n’a pas de nom a ma connaissance).

Dans les modeles géologiques, on considére classiquement que les forces d’inertie
(accélération des vitesses géologiques, accélération de la force de Coriolis et accélération de la
force centrifuge) sont négligeables (Davy & Cobbold, 1991). Le systéme se trouve alors dans un
état statique ou quasi-statique. Ainsi, si I’on calcule 1’ordre de grandeur du nombre de Froude
pour les systémes géologiques, on trouve effectivement une valeur négligeable : a savoir 107* si
1’on prend U en cm/an, g = 10 m/s et t en 10° ans.

En revanche, pour le second nombre sans dimension, les valeurs géologiques donnent une
valeur de ’ordre de 1 (avec 6= 10" - 10° Pa; p =~ 10° kg/m’ ; g =~ 10 m/s et L =~ 10’ m). De fait,
ce nombre sans dimension nous permet d’écrire :

GMode‘le O—Re’el
= Eq.IV. 13
(P8 L e (8L e 1
) Ovtodcie _ (P-8-L) ssoire
soit = Eq.IV. 14
ORéel (ng)Reel q
Vo =VoYe Ve Eq.IV. 15

Si, comme dans la trés grande majorité des expériences (et les ndtres en particulier) le
champ de pesanteur est identique entre le modele et la nature (y, = 1) alors :

Yo =VpVL Eq.IV. 16

Le rapport des contraintes entre les matériaux expérimentaux et naturels doit donc
étre directement proportionnel au rapport des densités et des longueurs caractéristiques.
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(1) Rhéologies cassantes
Grace a 1’équation de rhéologie définie pour les matériaux cassants (critere de Mohr-

Coulomb : Eq.IV.1), nous pouvons écrire pour le modele et pour la croiite supérieure :

Eq.IV. 17

Untodete = Mitodete 'O-”Mod(:/« + CO Modele

Treet = Mreet Oy, T C, il
Or u (coefficient de friction interne) se définit comme la tangente de I’angle de friction
interne (u= tan ¢) du matériau. Il s’agit donc d’une constante sans dimension qui doit étre

conservée entre le modele et 1a nature (Wmodele = WRéel)-
En considérant que les rapports modele/nature des contraintes normales et tangentielles

sont identiques :

O, Modéle T htodéle
Vo = =Y. = Eq.IV. 18
Un Reel TRe’el
Yo Trea = UYe 0, +Co
alors Eq.IV. 19
TRe’el = Au‘O’nRM + C‘ORm
CO N
d’ou il sort : Yo ="¢ e =Y Eq.IV. 20
0 Réel
Les contraintes doivent donc étre réduites de la méme fagon que les cohésions.

La loi de dimensionnement peut alors s’écrire :
Eq.IV. 21

yC = ‘J/p ‘)/L

Cette relation est la base de toutes les modélisations analogiques de la croiite

supérieure (Horsfield, 1977 ; Weijermars & Schmeling, 1986 ; Davy & Cobbold, 1991). Elle
relie les densités, longueurs et contraintes des matériaux des modeles a leurs équivalents

naturels.

(2) Rhéologies ductiles

Grace a l’équation de rhéologie définie pour les matériaux ductiles (loi de fluage
stationnaire : Eq.IV.2) et en considérant une rhéologie newtonienne (contrainte visqueuse
linéairement proportionnelle a la vitesse de déformation), nous pouvons écrire les expressions

suivantes des contraintes visqueuses pour le modéle et la nature:
O-VMuzlé[e = Nutodete * Eptodete
Eq.IV. 22
o

Ve = HReet X Ereel

Eq.IV. 23

v Modéle

D’apres le facteur de y =

similitude des contraintes : oy,
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cle g odele
Il vient : Y, = ot “odete Eq.IV. 24
N Reet €Reel
D’Ol‘l yav = Y17 ys EqIV 25

En considérant que les rapports entre contraintes visqueuses en base de crolite oy et
contraintes tectoniques or sont équivalents entre le modéle et la nature :

Yo, =V, Eq.IV. 26
il Vient VUT = Y17 ys EqIV 27

Les vitesses de déformation ¢ [T"'] pouvant étre exprimées en termes de vitesses V [L.T]
et de longueurs caractéristiques L [L], on peut écrire :

Yo, YL =VyVv Eq.IV. 28

Cette expression montre que les vitesses tectoniques (raccourcissement), la viscosité en
base de crolte, les contraintes tectoniques et les dimensions de 1’objet étudié doivent é&tre
réduites proportionnellement (Weijermars & Schmeling, 1986 ; Weijermars et al., 1993). Cette
expression est la base de nombreuses modélisations analogiques de rhéologies ductiles en base
de crolite mais aussi de magmas volcaniques (Galland et al., 2003, 2006).

¢) Application aux processus de surface

Les premiers travaux de modélisation morphologique ont rapidement fait remarquer que
les différentes similitudes de la théorie du dimensionnement ne peuvent pas &tre vérifiées en
laboratoire pour les processus de surface (Schumm et al., 1987). D’un point de vue géométrique
et temporel, cela est di aux trés vastes gammes d’ordres de grandeur des objets et processus
naturels. D’un point de vue dynamique, cela est 1ié a la non-conservation des nombres sans
dimension (en particulier les nombres de Reynolds et de Froude, par exemple)

Concernant ]la similitude géométrique, les dimensions d’une chaine de montagnes naturelle
s’étalent depuis I’échelle kilométrique des reliefs jusqu’a I’échelle millimétrique des particules
sédimentaires (grain de sable) : soit prés de 6 ordres de grandeur. Techniquement, les dispositifs
expérimentaux construits en laboratoire ont généralement des tailles de I’ordre du décimétre.
Cela impose donc souvent des facteurs d’échelle spatiale de I’ordre de y. = 107 (1 cm dans le
modele équivaut a 1 km dans la nature). En toute rigueur, si I’on voulait suivre parfaitement la
réduction d’échelle de 1’objet naturel étudié, cela imposerait le développement de reliefs
centimétriques et 1’utilisation de particules sédimentaires sub-micrométriques (plus précisément
10® m = 10 nm : soit I’ordre de grandeur de la taille d’un virus !). Bien évidemment, si cela
demeure possible pour la dimension des reliefs, cela reste impossible pour les sédiments.

Ce raisonnement s’applique également lorsque 1’on compare les dimensions des gouttes de
pluie tombant sur un relief naturel ou sur les modéles de type « boite d’érosion » (Chapitre III).
Dans les modéles, les gouttelettes employées sont de 1’ordre de 10 a 100 um. Avec un rapport
géométrique de ’ordre de 10, cela serait équivalent & des « gouttes » naturelles de 1 2 10 m !
(elles font au contraire 107 - 10° mm en vérité). De fait, les gouttelettes des modéles ne sont pas
comparables a des gouttes d’eau de pluie dans la nature. Elles représentent seulement un moyen
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de déclencher a la surface du modele les différents processus d’érosion-transport (ruissellement,
glissement).

Le raisonnement se poursuit si 1’on compare 1’épaisseur caractéristique d’un chenal par
rapport a la dimension des grains qu’il transporte. Dans I’expérience, on obtient des ratios de
I’ordre de 20 (profondeur de I’écoulement autour du millimetre et taille des particules autour de
50 um ; Bigi et al., 2006), loin derri¢re les valeurs des rivieres naturelles proche de 100 - 1000
(profondeur de I’écoulement métrique et dimension des particules de 1’ordre 1-100 mm).

Ces quelques comparaisons de dimensions entre le modéle et la nature et de rapport
de dimensions montrent donc clairement que la similitude géométrique des modeles ne
peut étre totalement réalisable.

De méme, d’un point de vue temporel, il existe dans la nature des processus
morphogénétiques se produisant en quelques secondes voire quelques minutes (éboulement
rocheux, coulée de débris, sé¢isme) et d’autres se produisant sur des échelles de 1’ordre du million
d’années (ordre de grandeur des processus tectoniques). Cela représente prés de 13 ordres de
grandeur ! Si I’on considére une expérience qui ne dure pas plus de quelques jours et destinée a
étudier un processus se produisant sur plusieurs millions d’années, le facteur d’échelle temporel
que cela impose est de I’ordre de y, = 10” (1 seconde dans le modéle est égale & environ 30 ans).
De fait, les processus naturels les plus rapides devraient se produire en une fraction de seconde
dans 1’expérience (10® — 10” s = 1-10 ns : soit I"ordre de grandeur de temps que met la lumiére
pour effectuer 30 cm) ; ce qu’il est bien évidemment impossible a reproduire au laboratoire.

Cet exemple montre que la similitude temporelle des modéeles est également
imparfaite. Il est virtuellement impossible de réduire la variété des processus d’érosion-
transport dans une expérience de laboratoire.

Enfin, d’un point de vue dynamique, il n’existe pas en modélisation morphologique
d’équations décrivant la dynamique de 1’évolution des paysages a partir desquelles il serait
possible d’extraire des nombres sans dimension (contrairement a la modélisation expérimentale
des processus tectoniques ; Lague et al., 2003 ; Turowsky et al., 2006). Toutefois, si I’on
considere, qu’au premier ordre, les reliefs naturels sont le fruit essentiellement de I’incision par
les torrents et rivieres, il est possible de recourir aux traditionnels nombres sans dimension de la
mécanique des fluides (a savoir le nombre de Reynolds et nombre de Froude) afin d’évaluer la
similarit¢ dynamique des écoulements (Niemann & Hasbargen, 2005). Ces nombres s’obtiennent
en adimensionnant I’équation générale de la dynamique de fluide (équation de Navier-Stokes).
Ils sont de la forme :

U.D
Nombre de Reynolds Re=—— Eq.IV. 29
%
U
Nombre de Froude Fr= —@ Eq.IV. 30

avec U [L.T™'] la vitesse d’écoulement du fluide, D [L] la profondeur du fluide, v la viscosité
cinématique [L*.T™] et g [L.T™] I’accélération de la pesanteur.

Le premier nombre décrit le rapport des forces d’inertie sur les forces visqueuses ; le
second le rapport des forces d’inertie sur les forces gravitaires. Lorsque Re < 500-2000 (forces
d’inertie ~ forces visqueuses), le régime d’écoulement est qualifi¢ de laminaire. Lorsque Re >
5000 (forces d’inertie >> forces visqueuses), le régime est qualifi¢ de turbulent. De méme,
lorsque Fr < 1 (forces d’inertie < forces gravitaires), le régime est dit « sous-critique » ou
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« fluvial » et lorsque Fr > 1 (forces d’inertie > forces de gravité), il est dit « super-critique » ou
« torrentiel ». Si Fr =1, le régime d’écoulement est dit « critique ».

Plusieurs travaux expérimentaux ont comparé ces nombres dans les modéles et la nature
(Lague et al., 2003 ; Niemann & Hasbargen, 2005 ; Rohais, 2007). Ils trouvent les valeurs
suivantes dans leurs modeles (indice m pour « modele ») : 0.1 < Ren < 1000 (laminaire) et 0.03
< Fryy <1 (sous-critique). Cela traduit donc des relations entre les différentes forces du systéme
du type :

Expérience Forces gravitaires > Forces inertielles = Forces visqueuses Eq.IV. 31

Des estimations réalisées sur des riviéres naturelles de Pennsylvanie et de Californie
(Etats-Unis) donnent les nombres sans dimension suivants (indice n pour « nature » ; Niemann &
Hasbargen, 2005) : 10 700 < Re, < 1 200 000 (turbulent) et 0.03 < Fr, < 0.12 (sous-critique). De
fait, cela traduit un rapport des différentes forces du systéme tel que :

Nature Forces gravitaires >> Forces inertielles >> Forces visqueuses Eq.IV. 32

Ces résultats montrent tout d’abord que si les nombres de Froude sont sensiblement
comparables entre la nature et le modele, il n’en est pas de méme pour le nombre de Reynolds.
Les nombres de Reynolds expérimentaux traduisent systématiquement un régime laminaire
tandis que les équivalents naturels sont fortement turbulents. Ceci est d’autant plus vrai a petite
échelle ou la viscosit¢ de I’eau (et donc les forces visqueuses) est trés largement
surdimensionnée par rapport aux forces gravitaires (Niemann & Hasbargen, 2005). Selon ces
critéres, le modéle n’est donc pas parfaitement dimensionné dynamiquement par rapport
au systéme naturel. Toutefois, I’importance relative des différentes forces du systéme
(Expressions Eq.IV.31 & 32) est semble-t-il conservée au premier ordre : les forces gravitaires
dominent le bilan des forces et les forces inertielles dépassent généralement les forces
visqueuses.

Cela pourrait expliquer les fortes similitudes géométriques et notamment morphométriques
entre le modele et la nature (Niemann & Hasbargen, 2005). Selon ces mémes auteurs, on peut
simplifier a I’extréme en disant que 1’écoulement de 1’eau en surface des modeles sous 1’effet
principal de la gravité explique au premier ordre le développement des réseaux hydrographiques
expérimentaux et leur similitude vis-a-vis des topographies naturelles.

Remarque : Ces forces visqueuses trop ¢levées dans les modeles par rapport aux riviéres
naturelles font que 1’on ne peut pas véritablement parler de « rivieres » dans les expériences.
Plutot, on préférera le terme de « chenaux », plus générique et moins restrictif sur la dynamique
de I’écoulement.

En conclusion, cet apercu sur le dimensionnement des modeles expérimentaux montrent
qu’un dimensionnement rigoureux est possible pour les processus tectoniques pourvu que les
bons matériaux soient trouvés. Nous verrons par la suite que le sable est un bon matériau
analogue a la crolite continentale. C’est pourquoi les modélisations tectoniques sont souvent
qualifiées de « modélisations dimensionnées » (en anglais « scaled models »). En revanche, les
modélisations morphologiques sont, quoi qu’il arrive, imparfaitement dimensionnées vis-a-vis de
la nature (et cela, sur bien des aspects). C’est pourquoi beaucoup de travaux n’emploient pas le
terme « scaled » mais plutdt préférent 1’adjectif « analogue » ou simplement « expérimental »
pour qualifier leurs modeles. Pour ma part, je ne fais pas de distinction entre ces deux termes et
les exploiterai par la suite indifféremment.
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3. Matériaux expérimentaux

a) Matériaux des expériences de déformation

Historiquement, Hall (1815), Lyell (1867) puis Meunier (1904) ont tout d’abord utilisé¢ des
fragments d’étoffe afin de modéliser la déformation des roches sédimentaires (fig.I1I.1). En
jouant sur la nature (laine, toile, coton) et I’épaisseur des fragments de tissus, ils parviennent a
modéliser des différences de résistance des couches. Rapidement, ces matériaux textiles sont
remplacés par des matériaux naturels (sédiments argileux, terre végétale, sable, platre) afin de
modifier le style de déformation et en particulier modéliser une déformation plicative et/ou
cassante (Hall, 1815 ; Favre, 1878 ; Schardt, 1884 ; Cadell, 1889 ; Meunier, 1904). Certains
ajoutent quelques proportions d’eau afin de modifier davantage la résistance des couches
(Cadell, 1889). D’autres incorporent de la cire d’abeille ou de I’essence de térébenthine afin
d’obtenir des rhéologies ductiles (Willis, 1893).

Aujourd’hui, les expérimentateurs bénéficient d’une gamme de produits chimiques bien
plus vaste que leurs prédécesseurs. Ils n’y puisent pas nécessairement des matériaux nouveaux
pour modéliser la crolte supérieure — les sables et les argiles dominent largement ce type de
modélisation — mais y trouvent des rhéologies nouvelles pour modéliser les niveaux ductiles
profonds (huiles minérales, silicones, etc.).

(1) Matériaux de la croiite supérieure

(a) Matériaux granulaires

Les matériaux granulaires secs (voir encadré grisé ci-aprés pour plus de détails)
conviennent particuli¢rement au « cahier des charges » édicté par la rhéologie de la crotte
supérieure car il s’agit par définition de matériaux frictionnels obéissant au critére de rupture de
Mohr-Coulomb (voir Eq.IV.1). Ces matériaux possédent des propriétés physiques (angle de
friction, cohésion) qui peuvent étre directement comparées aux équivalents des roches au moyen
des lois de dimensionnement (Eq.IV.21 ; Hubbert, 1951). Lorsqu’ils sont soumis a un effort
cisaillant, ils enregistrent des courbes contrainte/déformation trés semblables a celles des
¢chantillons de roches (fig.IV.1.C ; Lohrmann et al., 2003) et générent des zones de cisaillement
comparables au premier ordre aux failles naturelles (Mandl et al., 1977). Cependant, ces
analogies s’estompent dés lors que I’on élargit 1’échelle de la comparaison (Lohrmann et al.,
2003). Contrairement aux roches naturelles qui s’affaiblissent a 1’échelle de la croftte
continentale, les matériaux granulaires conservent leurs propriétés « pré et post-ruptures »
(« strain hardening » et « strain softening », fig.IV.1.C ; Vaid & Sasitharan, 1992 ; Chu, 1995 ;
Schanz & Vermeer, 1996 ; Lohrmann et al., 2003). L’induration précédant la rupture (« strain
hardening ») s’apparente a la compaction progressive du matériau sous 1’effet des contraintes
compressives (compaction accompagnée d’une diminution de I’espace poral et donc de la densité
apparente). Le relachement post-rupture (« strain softening ») traduit quant a lui le cisaillement
diffus des grains au niveau de la zone de rupture et 1’augmentation locale de la porosité
(dilatance : Reynolds, 1885 ; Mandl et al., 1977). La largeur de cette zone de dilatance est
corrélée a la granulométrie des particules cisaillées (rapport 1 a 10 entre la largeur de la zone de
cisaillement et la médiane de la granulométrie du matériau). Cette largeur est trés souvent
disproportionnée vis-a-vis des dimensions des failles naturelles (Horsfield, 1977 ; Mandl, 1988).

Malgré ces quelques limites physiques imposées par leurs propriétés intrinséques, les
matériaux granulaires — et le sable en particulier — ont remporté un immense succes en
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modélisation tectonique sous champ gravitaire normal (voir la revue bibliographique effectuée
par Cobbold & Castro, 1999). Les raisons de ce succes tiennent a ses propriétés frictionnelles
cohérentes avec le criteére de rupture de Mohr-Coulomb et les « régles » de dimensionnement des
modeles. Ainsi, ils possédent un angle de friction interne proche de 30-35°, une densité
apparente autour de 1.5-1.7 g.cm™ et une cohésion trés faible (de I’ordre de 10' - 10? Pa) qui
respectent le calcul du nombre sans dimension défini par I’équation IV.21. Enfin, il s’agit d’un
composé trées commun, bon marché et simple d’utilisation (stockage, mise en place, stabilité des
propriétés physiques).

Pour I’essentiel, les sables employés sont des matériaux naturels provenant de formations
géologiques détritiques tertiaires ou quaternaires (sables éoliens, sables de plage, etc.). Des
niveaux de matériaux ayant des propriétés légérement différentes (angle de friction, densité) sont
fréquemment intercalés ou mélangés a ce sable afin de modifier la rhéologie du modéle ou servir
de marqueurs. Il peut s’agir :

* de poudres de roches: poudre de silice, poudre de calcaire dont I’angulosité¢ des
particules induit de fortes valeurs d’angle de friction et 1’existence d’une cohésion
« apparente » (Mitchell, 1993 ; Soulié, 2005). Cela augmente la résistance frictionnelle
du modéle (Malavieille, 1984 ; Konstantinovskaia & Malavieille, 2005 ; Galland et al.,
2006 ; Bonnet et al., 2007, 2008).

* de microbilles de verre ayant un angle de friction plus faible (Baby et al., 1995 ;
Mugnier et al., 1997 ; Leturmy et al., 2000 ; Koyi & Vendeville, 2003 ; DelCastello et al.,
2004 ; Hoth et al., 2006, 2007 ; Bonnet et al., 2007, 2008).

* de microsphéres de verre et/ou d’alumine ayant de trés faibles densités et angles de
friction (Rossi & Storti, 2005).

* différents minéraux naturels : Micas (Storti et al., 2000), Feldspath (Sokoutis et al., 2005)

* de granules de pyrex (Leturmy et al., 2000)

e de fragments de coquilles de noix (Cruz et al., 2008)

* de poudre a base de cellulose (Davy & Cobbold, 1988, 1991 ; Ratschbacher et al., 1991 ;
Cobbold & Jackson, 1992 ; Faccenna et al., 1996 ; Hatzfeld et al., 1997 ; Marques &
Cobbold, 2006 ; Marques, 2008).

e de sucre (Schellart, 2000 ; Keep, 2000, 2003 ; Moore et al., 2005)

* etc.

Remarque : ces matériaux disposent souvent de densités et de valeurs d’atténuation différentes
au rayon X qui en font d’excellents marqueurs de la déformation pour des expériences suivies
par scanner médical (Colletta et al., 1991 ; Baby et al., 1995, Mugnier et al., 1997 ; Leturmy et
al., 2000).

Ces expériences sont réalisées dans la trés grande majorité des cas avec des matériaux
intégralement secs. Les propriétés physiques du sable (surtout la cohésion) sont en effet trés
sensibles a ’humidité et a fortiori au taux de saturation en eau (voir encadré grisé ci-apres).
Quelques travaux récents ont réussi a « dompter » et controler cette force afin de modéliser la
résistance mécanique des horizons crustaux profonds (Van Mechelen, 2004). Plus précisément,
la tension de surface de 1’eau des ponts liquides est contrdlée par 1’ajout d’un solvant a base
d’éthanol. Cela permet de quantifier les forces capillaires qu’elles générent et d’adapter la
cohésion du matériau aux valeurs imposées par les lois de dimensionnement.
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Un peu de mécanique des matériaux granulaires

Les matériaux granulaires sont formés de particules élémentaires discernables de l’ensemble (définition
Encyclopedia Universalis, 2005). Le sable, assemblage de grains minéraux siliceux de taille sub-millimétrique, en
est un des exemples les plus connus. Il posseéde un comportement macroscopique qui n’est ni celui d’un solide, ni
celui d’un liquide. L’étude de son comportement mécanique ne peut donc étre abordée de fagon classique avec les
concepts de la mécanique des milieux continus ou de la mécanique des fluides. Son étude fait 1’objet d’une
discipline de recherche a part entiére: la mécanique des matériaux granulaires.

Angle de repos
Une des caractéristiques premieres du sable sec est qu’il est capable de supporter des contraintes cisaillantes, ce

qui lui donne une enveloppe de surface non horizontale (contrairement au fluides) mais au contraire inclinée et
conique (fig.IV.2.A). Cette surface est inclinée au maximum d’un angle 0 appelé¢ angle de repos (ou angle de
talus). Cette propriété est bien connue des ingénieurs de I’industrie des procédés qui stockent une grande quantité de
leurs produits sous forme de grains ou de poudres (poudres pharmaceutiques, céréales, minerais, matériau de
construction, etc.). Sa valeur varie en fonction des propriétés frictionnelles des grains, de la taille des particules, de
la rugosité de leur surface et de leur hétérogénéité granulométrique. On distingue généralement 1’angle de repos fini
Or et ’angle de stabilité marginale Oy (Jacger & Nagel, 1992 ; Lee & Herrmann, 1993). L’angle de repos Or
s’obtient lorsque 1’on arréte I’alimentation Q au niveau d’un cone sableux en cours de construction (fig.IV.2.A).
L’angle de stabilité marginale Oy correspond quant a lui a I’inclinaison supplémentaire qu’il faudrait appliquer au
systeme a 1’équilibre pour déclencher une avalanche sableuse. Dans notre exemple, il peut étre également obtenu si
Q est maintenu constant. Ogy est généralement supérieur a O de quelques degrés.

A B

viQ

Avalanches
sableuses .

Friction
grain sur grain Equilibre mécanique
statique

Angle de
repos

FigIV. 2 : Angle de repos du sable et équilibre mécanique statique. A) L’angle de repos 6 est l'inclinaison de la surface
enveloppe d’un céne de sable. Cette propriété est due aux caractéristiques de friction statique a la surface des grains qui leur
donnent la possibilité de supporter les contraintes cisaillantes exercées par les grains voisins. B) Analyse de [’équilibre
mécanique statique d 'un coin sableux en surface.

Le frottement solide

Coulomb est le premier a comprendre au XVII siecle que I’angle de repos du sable est li¢ au frottement
solide entre les grains qui le constituent. Si on écrit 1’équilibre mécanique statique d’une couche de sable comprise
entre un angle 6 et 6 + 86 (fig.IV.2.B) :

Iéme

T = P.sin(0 — 66) Eq.IV. 33
N = P.cos(6-00) Eq.IV. 34

avec P le poids du triangle de sable et N et T les deux composantes normales et tangentielles a la surface d’étude.

La loi du frottement solide nous indique qu’il n’y a pas de glissement sur la surface tant que la force tangentielle
T exercée par le triangle de sable reste inférieure au seuil critique de frottement par friction T, :

<1, Eq.IV. 35

Or cette limite a la rupture est proportionnelle & N. En effet, plus la charge normale N est forte, plus la contrainte
a la rupture est élevée (voir expérience de Léonard de Vinci ; Duran, 2003).

T =u.N Eq.IV.36
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avec U le coefficient de proportionnalité appelé coefficient de friction statique. On définit aussi us = tands avec s
I’angle de friction interne statique.
Il n’y aura donc pas de glissement tant que :

T<u.N Eq.IV.37
tan(0 - 660) < tan ¢, Eq.IV. 38

=> La surface d’un cone de sable reste donc stable tant que son inclinaison reste inférieure a ’angle de
friction interne ¢.

Cercle de Mohr :
Grace a une analyse mécanique empruntée a la mécanique des milieux continus, il est possible de connaitre la
distribution des contraintes (couple T et 0,) en chaque point matériel d’un systéme solide. Soit un volume V et S une

facette quelconque de normale 7 inclinée d’un angle a (fig.IV.3.A). En 2 dimensions, le tenseur des contraintes O
exprimé dans le repere (x,y) prend la forme d’un tenseur symétrique :

= Gxx ny
O =
(0} (0]
xy » Eq.IV.39
T (MPa
T(M,n,)
T, (M,n,)
T(M,n,)
: > O, (MPa)
0._‘ oM,n) o (M»,n») a(M,,n,) UI
C
t (MPa)
\ Enveloppe de rupture

)
|
; > 0, (MPa)

O, < (6]
3 1

Fig.IV. 3 : Cercle de Mohr. A) Démonstration et paramétrage de la facette considérée pour [’analyse. B) Construction du cercle
de Mohr. Pour un régime de contrainte donné, les plans de normale n; subissent des vecteurs contrainte T; dont les composantes

0,+030 O, -0,

normales et tangentielles o, et T se placent sur un cercle centré en \ 2 ") et de rayon 2 . C) Critére de rupture de Mohr-
Coulomb. L’enveloppe de rupture est une droite affine qui tangente le cercle de Mohr.

Le vecteur contrainte 1 s’appliquant en un point M de cette facette est tel que :

T(M,i)=Gii=0,Ji+Ti

Eq.IV. 40
avec O, et T les composantes normales et tangentielles du vecteur contrainte telles que :
O,=no.n
= Ut EqIV. 41
En développant, on montre que :
2 ) .
0,=0,.08"a+0,.8in"a+20, .cosa.sina

Eq.IV. 42

. - 2 2
T= (ny - O’xx).Sant.COSOC - O'xy.Sll'l a+ O'Xy.COS o
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ce qui peut étre transformé au moyen de relations trigonométriques en :

o, + ny O, —O'yy
n = +
2

Oy =0 | .
T=|—"—"|8In200+ 0. .cOS2x
2 w

o .cos2a - 0, .sin2a

Eq.IV. 43

Dans la base propre des contraintes principales et minimales (0;, 03), ces expressions sont équivalentes a : (on
prendra oy, = O3 ; Oyy =0 €t Oy, = 0) :

" 2

T = (M).Sin&x
2

/RAtE —(O‘ — 93 ) cos2a
S )

Eq.IV. 44

o, +0, )
ST )
Dans un repeére (0,,T), ceci définit les équations paramétriques d’un cercle de centre ( 2 et de rayon
0,-0;

2 (fig.IV.3.B). Ce cercle est appelé le cercle de Mohr (ou diagramme de Mohr).

Critére de rupture de Mohr-Coulomb :
L’angle o, pour lequel le matériau rompt est tel que les contraintes tangentielles et normales le long du plan
de rupture vérifient la relation (appelée critére de Mohr-Coulomb) :

7, =C,+uo, Eq.IV. 45

avec T, la contrainte cisaillante a la rupture, C, la cohésion, u = tan¢ le coefficient de friction, ¢ 1’angle de friction et
O, la contrainte normale.

Cette relation montre que la déformation des matériaux est indépendante du temps mais seulement fonction de la
pression de confinement. La rupture a lieu une fois les forces de frottement vaincues. On parle alors de rupture
fragile (Paterson, 1978) ou de glissement frictionnel (Byerlee, 1978). Dans le diagramme de Mohr, cette relation
définit une fonction affine de coefficient directeur u et d’ordonnée a I’origine C, qui tangente le cercle (fig.IV.3.C).
Cette droite s’appelle ’enveloppe de rupture (yield locus). L’angle a avec lequel le matériau va rompre peut étre
déterminé simplement de fagcon graphique :

SR ST

Q
Il
NS
I

Eq.IV. 46
On remarque que si I’angle de friction ¢ augmente, alors le pendage de la faille a diminue.

Propagation des forces - Chaines de force :

Un milieu granulaire étant par définition un « milieu divisé » entre des espaces remplis par de la matiere (les
grains) et d’autres remplis par un fluide (pores remplis d’air ou d’eau), les forces appliquées a ces matériaux ne
peuvent se transmettre que par le contact des grains. Des expériences simples de photoélasticimétrie ont montré que
ces forces empruntent des « chemins » préférentiels appelés « chaines de forces ». Cette propriété des matériaux
granulaires est a I’origine de beaucoup de phénomenes caractéristiques : par exemple les effets de silo (effet Jansen),
I’effet du « baton collé » ... (Duran, 2003).




Chapitre IV : Matériaux Expérimentaux 253

De I’eau et des grains

L’eau dans les matériaux granulaires :

Les géotechniciens définissent différents régimes en fonction du contenu en eau d’un matériau granulaire. I1
apparait successivement les régimes « hygroscopiques », « pendulaires », « funiculaires » et « saturés » (Magnan,
1999 ; Mitarai & Nori, 2006; fig.IV.4.A). Le régime « hygroscopique » apparait lorsque I’eau est présente en tres
petite quantité sous forme d’un film fin a la surface des particules (fig.IV.4.A.1). Avec I’augmentation du contenu
en eau, des « ponts liquides » apparaissent entre les grains. Si la phase liquide reste discontinue, on parle de régime
« pendulaire » (fig.IV.4.A.2). Lorsque la phase liquide est continue (mais il existe toujours du gaz), on parle de
régime « funiculaire » (fig.IV.4.A.3). Enfin, le régime de saturation caractérise le matériau granulaire lorsque
I’intégralit¢ de 1’espace poral est occupée par le liquide (fig.IV.4.A.4). La phase gazeuse est alors quasiment
inexistante (quelques petites bulles peuvent parfois subsister toutefois). Les transitions entre ces différents régimes
varient naturellement d’un matériau a 1’autre de sorte qu’il est difficile d’établir les pourcentages d’eau faisant la
transition entre ces régimes.

Ponts liquides. force capillaire et cohésion :
Dans les régimes pendulaires et funiculaires, 1’eau entre les grains crée des ponts liquides. En 3D, ces ponts

ont la forme d’un cylindre resserré dans sa partie médiane (un toroide : fig.IV.4.B&B’) et caractérisé par un angle de
courbure (r;). Ils résultent des effets des tensions de surface du liquide en interaction avec la surface du grain solide.
Ces ponts engendrent une force capable de coller deux grains ’un a ’autre (fig.IV.4.C) : c’est la force capillaire.
Cette force est la somme de la force due a la tension superficielle y (un peu comme une membrane tendue) et de la
force due a la dépression dans le pont liquide (différence de pression Ap entre I’intérieur du pont piiquige €t 1’extérieur
Peaz)- Elle prend la forme :

F

capillaire = 2.7'5.’"2 }/ + .7'[7.7'22 ‘Ap

A I’échelle macroscopique, I’ensemble des forces capillaires entre les grains permet de les lier les uns aux
autres et contribue a la tenue mécanique du matériau : on parle alors de cohésion capillaire. L importance de cette
cohésion par capillarité dépend des dimensions du systeme granulaire étudié et de I’importance relative des forces
gravitaires. En effet, si ’on peut constater qu’un cylindre composé de billes de verre parvient a tenir verticalement
sans s’effondrer lorsque sa hauteur n’excéde pas quelques centimetres (fig.IV.4.C’), il ne peut pas s’élever
indéfiniment et il s’effondre lorsque sa hauteur atteint une dizaine de centimeétres.

Déformation & rupture pour un matériau humidifié :

La présence d’eau dans un matériau granulaire ajoute une composante de cohésion due aux forces capillaires
générées par les ponts liquides entre les grains. Cela augmente la résistance du matériau par simple modification du
paramétre de cohésion de la loi de Mohr-Coulomb. Le coefficient de friction interne est faiblement affectée car il
demeure est avant tout déterminé par la forme des grains, leur granulométrie et le degré de compaction. L’eau ne
peut pas modifier cette caractéristique intrinséque du grain et peut tout au plus la diminuer sensiblement en
lubrifiant les contacts physiques entre les particules.

Selon la théorie du « déplacement latéral » (theory of shift ; Rumpf, 1962), les forces capillaires introduisent
une contrainte compressive isotrope ou une contrainte en tension isostatique (isostatic tensile stress : ITS : Ao) qui
s’ajoute a I’état de contrainte a sec. De fait, 1’état de contrainte d’un matériau humidifié peut étre représenté par un
cercle de Mohr simplement décalé par rapport a I’état de contrainte sec (fig.IV.4.D) ; voir Pierrat et al., 1998, pour
une synthese). Le décalage est le méme pour les deux contraintes principales et équivaut a la valeur de Ao. De fait,
cette théorie suppose que 1’enveloppe de rupture d’un matériau humidifié est trés similaire a celle d’un matériau sec.
Elles sont paralléles et simplement décalées d’une valeur équivalente Ac. Le coefficient de friction du matériau est
identique dans les deux états (la pente de I’enveloppe de rupture reste inchangée).

Récemment, Richefeu et collaborateurs (Richefeu et al., 2006, 2007) proposent cependant que, pour les
régimes pendulaires, la cohésion capillaire sature lorsque le volume de liquide ne permet plus la formation de
nouveaux ponts liquides entre les particules. Ainsi, I’augmentation de la résistance a la déformation d’un matériau
granulaire lorsque I’on ajoute de 1’eau tend vers une limite (fig.IV.4.E). Ils montrent en outre que cette augmentation
de la résistance frictionnelle est faible pour des granulométries importantes (autour d’l mm de diamétre) et plus
forte pour des particules plus fines (autour de 0.1 a 0.4 mm).
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Régime Régime Régime Régime
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Fig.lV. 4 : L’eau dans les matériaux granulaires. A) Régimes successifs des matériaux granulaires lorsque la teneur en eau
croit : schémas et photographies (d’apres Soulié, 2005 ; Fournier et al., 2005). Les variations d’intensité sur les photographies
marquent la présence de ['eau. B&B’) Pont liquide entre deux grains (d’aprés Van Mechelen, 2004). y est la tension de surface,
d est le diamétre de la particule, r; le rayon de courbure, Py, et Py, les pressions du gaz et du liquide de part et d’autre de la
membrane du pont liquide. C&C’) lllustration de la force capillaire entre deux billes (C) et un amas de billes (C ; d’apres
Soulié, 2005). D) Décalage de [’enveloppe de rupture par ajout d’eau dans un matériau granulaire sec (d’aprés Pierrat et al.,
1998). E) Augmentation de la cohésion pour des sables (diametres compris entre 0,1 et 0,4 mm) lors d'une augmentation de la
teneur en eau (d’apres Richefeu et al., 2007).

Enfin, lorsqu’un matériau est parfaitement saturé en eau (I’ensemble des pores est rempli d’eau), le terme de
cohésion capillaire est théoriquement nul. En effet, lorsque le matériau est saturé, c’est un peu comme s’il était
compleétement immergé sous une colonne d’eau. L’absence de phase gazeuse inhibe la formation de pont liquide et
donc I’apparition d’une force de cohésion capillaire. Le matériau saturé a le méme comportement que le matériau
sec et son comportement est uniquement gouverné par la friction physique entre les particules. Pour illustrer cet
effet, on peut prendre I’exemple des morphologies des dunes hydrauliques qui sont trés comparables (dans leur
forme et leur dynamique) aux dunes éoliennes.

Remarque : Les forces capillaires et la friction de surface des particules ne sont pas les seuls phénomeénes pouvant
générer de la cohésion dans les matériaux granulaires. En particulier, pour les matériaux tres fins, des forces de Van
der Waals et des forces ¢électrostatiques peuvent en effet devenir importantes et permettre une tenue mécanique du
matériau, y compris dans un état saturé (Souli¢, 2005 ; Radjai, comm. pers.)
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(b) Matériaux argileux

Bien qu’historiquement d’utilisation plus ancienne, les modélisations expérimentales sous
champ gravitaire normal basées sur les argiles sont beaucoup plus rares que celles employant du
sable (voir Eisenstadt & Sims, 2005, pour une revue. Cette désaffection tient principalement a la
controverse qui accompagne les valeurs de résistance a la déformation et a leur sensibilité vis-a-
vis des paramétres expérimentaux (taux de saturation, taux de déformation). Les diverses argiles
employées (Montmorillonite, Kaolinite, Bentonite, Illite, Smectite, etc.), sont rarement utilisées a
I’état sec mais au contraire toujours mélangées a de I’eau (Liu et al., 1991). Cette manipulation
permet d’adapter la densité du matériau (diminution de la densité lorsque le contenu en eau
augmente) et donc sa rhéologie et ses propriétés frictionnelles (Terzaghi & Peck, 1948). Cela
semble cependant n’avoir qu’une influence limitée sur la géométrie des zones de cisaillement
(résultats contradictoires de Maltman, 1987 et Arch et al., 1988).

Par ailleurs, contrairement au sable qui dispose d’une rhéologie faiblement sensible aux
vitesses de déformation, les argiles ont un comportement dont la dépendance avec les taux de
déformation n’est pas parfaitement établie. Alors que certains travaux montrent qu’une
diminution d’un facteur 10 du taux de déformation modifie la géométrie des failles, leur nombre
et donc le rejet accommodé sur chacune d’elles (Oertel, 1965), d’autres études réalisées sur
quatre ordres de grandeur ne distinguent aucune modification (Arch et al., 1988).

Quelques études expérimentales récentes sont encourageantes et s’accordent a dire que les
argiles, avec des densités comprises entre 1.58 et 1.82 g/em’ (65 a 50 % d’eau), développent des
résistances mécaniques de I’ordre de 0 a 100 Pa (Oertel, 1965 ; Eisenstadt & Sims, 2005). Ces
gammes de valeurs sont semblables au sable sec et compatibles avec les valeurs imposées par les
lois de dimensionnement. De fait, les auteurs proposent d’utiliser de fagcon interchangeable le
sable sec ou les argiles humides, aussi bien pour des expériences de raccourcissement que
d’extension. Les quelques légeres différences — surtout dans le style de déformation (plissement
et/ou fracturation), les séquences de propagation, la largeur des zones de cisaillement et zones
déformées — sont de second ordre et peuvent étre mise a profit selon les questions scientifiques
abordées.

(¢) Matériaux visqueux

Quelques roches sédimentaires comme les argilites ou les évaporites ont un comportement
visqueux a I’échelle des temps géologiques. Elles jouent un réle crucial dans 1’évolution de la
déformation de certains orogenes car leur faible résistance a la déformation en fait d’excellents
niveaux de découplage (trés faible friction basale ; voir paragraphe suivant) capables de propager
la déformation sur de grande distance. Des chaines comme le Jura (France), le Zagros (Iran) ou
le Potwar (Pakistan) en sont des exemples typiques.

En modélisation analogique, ces matériaux sont souvent représentés par des gommes de
silicones visqueuses ou du sirop de glucose (Weijermars & Schmeling, 1986 ; Vendeville &
Cobbold, 1987, Ballard et al., 1987, Ballard, 1989 ; Colletta et al., 1991 ; Baby et al., 1995 ;
Mugnier et al., 1997 ; Leturmy et al., 2000 ; Barrier et al., 2002 ; Barrier, 2003). Je ne détaille
pas ici ces différents matériaux et leurs propriétés physiques (densité, viscosité) car ils sont
décrits dans le sous-chapitre suivant traitant la modélisation de la crotite inférieure.
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(2) Matériaux de la croiite inférieure

Avant-propos : Je n’aborde pas ici les matériaux destinés a modéliser la lithosphére dans
son ensemble car cela se situe au-dela des objectifs de cette thése. Je conseille aux lecteurs
souhaitant avoir davantage de précisions sur le sujet de consulter quelques travaux de thése
récents (Boutelier, 2004 ; Cagnard, 2005) et articles spécialisés (Shemenda, 1992 ; Malavieille &
Chemenda, 1997 ; Boutelier et al., 2002, 2003, 2004 ; Pysklywec & Cruden, 2004 ; Cagnard et
al., 2006 ; Cruden et al., 20006).

Les matériaux modélisant la crolte inférieure doivent avoir une rhéologie dominée par le
fluage. C’est pourquoi de nombreux produits visqueux, naturels ou artificiels ont été¢ employés. 11
peut s’agir de miel, d’huiles végétales, d’huiles minérales, de gommes de silicone, etc. Les
propriétés physiques de ces différents matériaux se situent dans des gammes de viscosité et de
densité assez restreintes définies par le dimensionnement abordé précédemment (Eq.IV.28).

Ainsi, beaucoup de travaux ont utilisé dans les années 1980-1990 des silicones élaborés
par la société Rhone-Poulenc : par exemple, la gomme de silicone rose Rhodorsil 70 009
(Ballard et al., 1987 ; Nalpas et al., 1999 ; Keep, 2000, 2003 ; Barrier et al., 2002 ; Gestain et al.,
2004) ou la silicone Silbione (Cobbold et al., 1993). Toutes les deux possédent une rhéologie
newtonienne aux taux de déformation des modéles et a température ambiante. Les densités se
situent entre 1.2 et 1.5 g.cm™ et les viscosités sont comprises entre 10° et 10° Pa.s.

D’autres travaux ont employé une gomme de silicone transparente (PDMS de type SGM
36) préparée par Dow Corning Ltd (Weijermars, 1986 ; Weijermars et al., 1993 ; Pubellier &
Cobbold, 1996 ; Mugnier et al., 1997 ; Leturmy et al., 2000 ; Bonini, 2001, 2003 ; Ellis et al.,
2004 ; Marques & Cobbold, 2006). Elle a une densité 0.965 g.cm™ et une viscosité d’environ
5.10" Pa.s a température ambiante. Elle posséde un comportement newtonien a cette température
et pour des vitesses de déformation inférieures & 3.107 5. Cette silicone est parfois « chargée »
en ¢léments granulaires afin de modifier sensiblement ses propriétés : par exemple en ajoutant de
la poudre de galéne (Cobbold et al., 1993 ; Pubellier & Cobbold, 1996 ; Moore et al., 2005), de
la poudre de baryte (Davy & Cobbold, 1991 ; Bonini, 2003 ; Sokoutis et al., 2005), de la poudre
d’oxyde de fer (Gutscher et al., 2001 ; Keep, 2000) ou de la poudre d’hématite (Marques &
Cobbold, 2006 ; Marques, 2008). Ces apports modifient non linéairement la viscosité¢ et la
densité de la gomme (Moore, 2002).

Enfin, quelques travaux utilisent une gomme de silicone intitulée « Mastic Silicone
Rebondissant 29» (MSR 29) et produite par CRC Industries (Bonini, 2007). Elle posseéde une
densité proche de 1.12 g.cm™ et une viscosité autour de 1.5 10* Pa.s. Cette silicone peut étre
¢galement affaibli en ajoutant des acides oléiques (Bonini, 2003, 2007 ; Sokoutis et al., 2005). Sa
densité diminue alors jusqu’a 1.06 g.cm™ et la viscosité jusqu’a 7.10% Pa.s.

Remarque : Pour I’asthénosphére, certains travaux utilisent du miel naturel ou des sirops
glucosés équivalents (viscosité de ’ordre de 10° - 10° Pa.s et densité autour de 1.3 — 1.5 g.cm™ ;
Davy & Cobbold, 1991 ; Cobbold et al., 1993 ; Pubellier & Cobbold, 1996 ; Keep, 2000, 2003 ;
Moore et al., 2005 ; Cobbold & Marques, 2006), des mélanges de gypse-glycérol (Bonini, 2003 ;
Sokoutis et al., 2005), ou tout simplement de 1’eau (Shemenda, 1992).
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b) Matériaux des expériences d’érosion — transport

Avant-propos : Les différents matériaux utilisés en modélisation expérimentale des
processus morphologiques figurent dans le Tableau.IIl.1 a la fin du chapitre précédent.

Tout comme en modélisation tectonique, le sable quartzeux est souvent le composant
majeur des matériaux employés en modélisation morphologique. Toutefois, les gammes
granulométriques employées sont plus vastes, la nature des grains plus diversifiée et les
mélanges plus fréquents.

La granulométrie des matériaux utilisés doit étre suffisamment fine afin que les grains
soient arrachés et mobilisés par le flux d’eau qui s’écoule. Avec des valeurs de débit comprises
entre 50 et 500 ml/s pour les expériences de type « canal » et une pluviométrie de 1’ordre de 50-
100 mm/h pour les expériences de type « boite d’érosion », la taille médiane des grains employés
est quasi-systématiquement inférieure a 100-200 um. Quelques expériences emploient cependant
des sédiments plus grossiers (Schumm et al., 1987 ; Bryan et al, 1998 ; Ouchi, 2004a,b ; Meunier
& Meétivier, 2003 ; Rieke-Zapp & Nearing, 2005b) mais il s’agit souvent d’études lies a
I’érosion des sols (processus de versant et fortes pentes) ou ne nécessitant pas de finesse
morphologique (étude alluviale, évolution de knickpoints).

De fait, beaucoup de matériaux sont principalement des mélanges de sables moyens et fins
avec des argiles. Ces mélanges peuvent étre naturels (loess, limons, ponce ; Yoxall, 1969 ;
Gabbard et al., 1998 ; Brunton & Bryan, 2000 ; Lague et al., 2003 ; Rieke-Zapp & Nearing,
2005b ; Frankel et al., 2007) ou bien des mélanges artificiels (Shepherd & Schumm, 1974 ;
Gardner, 1983 ; Ouchi, 1985 ; Phillips & Schumm, 1987 ; Wohl & Ikeda, 1997 ; Bryan et al.,
1998 ; Hasbargen & Paola, 2000, 2003 ; Ouchi, 2004a,b). D’autres enfin utilisent des matériaux
extrémement fins, qui sont soit homogenes [cendre de bois de Hancock & Willgoose (2001a) ;
poudre de silice de Crave et al. (2000), Bonnet & Crave (2003), Babault et al. (2005b) et
Turowsky et al. (2006)] soit mélangés [poudre de roche, diatomée, maizena et kaolinite de Smith
(1998)].

Enfin, les expériences développées pour la sédimentologie et la stratigraphie (voir Rohais,
2007 pour une synthése) utilisent différents matériaux ayant des densités spécifiques plus faibles
que celle de la silice (2.65 g.cm™). Ce peut étre des poudres de plastique (Métivier et al., 2005 ;
Lancien, 2007 ; pspec = 1,080 g/cm’) ou encore des poudres de graphite (Heller et al., 2001 ;
Paola, 2000 ; Paola et al., 2001)



258 Chapitre IV : Matériaux Expérimentaux

B. Propriétés physiques importantes pour cette étude

Parmi les matériaux utilisés dans les dispositifs tectoniques ou morphologiques décrits
précédemment, aucune composition déja employée ne m’a semblé satisfaire simultanément les
criteres morphologiques, structuraux et sédimentaires requis. Si certains matériaux donnent de
bons résultats d’un point de vue déformation (le sable par exemple), les modelés morphologiques
sont en revanche assez pauvres. A I’inverse, d’autres compositions donnent de bons résultats
morphologiques (la poudre de silice par exemple) mais se déforment avec un style de
déformation qui ne convient pas a nos objectifs (voir ultérieurement I’article rédigé sur le
matériau expérimental de cette these).

C’est pourquoi j’ai ét¢ amené a développer un nouveau matériau en testant divers
composés granulaires. Afin de définir une composition qui corresponde a nos objectifs de
modélisation, il a été nécessaire d’établir un certain nombre de critéres (un « cahier des charges »
en quelque sorte). Ces critéres, dans I’ensemble assez empiriques, ont guidé mes jugements et
mes choix dans les mélanges granulaires testés et sélectionnés. Les différents aspects de ces
critéres concernent a la fois la déformation du matériau, son érosion, son transport mais
également sa sédimentation. Enfin, quelques critéres expérimentaux plus « pratiques » ont été
définis afin d’améliorer I’acquisition des mesures durant les expériences.

Remarque : Ce travail de prospection a débuté lors d’un stage de maitrise (Graveleau, 2003) et
ne s’est jamais arrété durant le travail de DEA (Graveleau, 2004) et durant cette thése. Le
matériau sélectionné pour les expériences a été en constante amélioration afin de corriger
certains aspects jugés limitants. La composition retenue actuellement n’est pas parfaite (certains
aspects peuvent étre sans doute améliorés) mais elle remplit au premier ordre nos objectifs. C’est
pourquoi je me concentrerai sur ce matériau et ses propriétés physiques.

1.  Une question d’échelle

Les processus géologiques qui m’intéressent (processus de déformation crustale et
processus de surface) font intervenir différentes échelles du matériau granulaire.

Dans la nature, les processus de déformation concernent les forces de volume (poids de la
roche) et des forces de contact sur les plans de faille (friction). Les propriétés du matériau
granulaires qui sont alors concernés s’observent a 1’échelle d’un certain volume de matériau
composé de plusieurs millions de particules. Ce volume, le volume élémentaire de référence
(VER), constitue le référentiel de 1’analyse a 1’échelle macroscopique. Les propriétés physiques
importantes sont alors la densité apparente (voir définir plus loin dans ce sous-chapitre), 1’angle
de friction interne et la cohésion. La densité est fonction du degré de compaction du matériau
(elle méme déterminée par la technique de préparation). L’angle de friction interne dépend de la
granulométrie des particules, de leur forme et du degré de compaction. Enfin, la cohésion dépend
essentiellement de la teneur en eau dans le matériau.

Pour ce qui est des processus de surface (érosion, transport, sédimentation), les propriétés
pertinentes dans le matériau granulaire se situent a une échelle inférieure a I’échelle précédente.
Il s’agit de 1’échelle mésoscopique (échelle d’une dizaine de grain et de I’interface
fluide/particules) ainsi que de 1’échelle microscopique (dimension d’une particule). En effet, les
processus d’érosion-transport dans les chenaux des expériences consistent en 1’arrachage de
particules du substratum par 1’écoulement d’un fluide a sa surface. Ce fluide, mélange d’ecau